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Resumen

Resumen.
Se determind la estructura lateral de velocidades en la base del manto empleando
el parametro de rayo de ondas SH difractadas. Se utilizaron sismogramas
grabados en México por las estaciones permanentes del Servicio Sismoldgico
Nacional (SSN) y el experimento temporal NARS Baja California. Se hizo la
deconvolucion de la respuesta instrumental y se obtuvieron los registros de
desplazamiento. Se midieron los tiempos en los cuales las ondas Sdif alcanzan su
maxima amplitud. A esos tiempos se les aplicd una correccidon que toma en
cuenta la elipticidad de la Tierra, asi como la estructura de velocidades del manto
y corteza afuera de la region D" empleando un modelo tomografico. El parametro
de rayo es la pendiente resultante de ajustar por minimos cuadrados una linea
recta, para la cual los tiempos corregidos se expresan en funcion de la distancia
epicentral de las estaciones. La variacion porcentual de la lentitud se obtiene por
comparacion con los parametros de rayo calculados a partir de sismogramas
sintéticos generados usando el Modelo Preliminar de Referencia de la Tierra
(PREM por sus siglas en Inglés). Se obtuvieron resultados de 13 perfiles. Los
valores medidos para la lentitud cayeron en su mayoria dentro del rango entre
8.36 y 8.67 s/grado. A su vez, éstos corresponden a variaciones porcentuales de
la lentitud que van desde -0.88 a +2.24%. Estos valores fueron promediados y
ponderados empleando un area circular que fue desplazada a lo largo de la
trayectoria en el interfaz nucleo-manto y que representa la zona de Fresnel de la
onda. Los resultados muestran la existencia de bajas velocidades en dos regiones

del centro del Océano Pacifico. Una de ellas se encuentra al norte del ecuador y



la otra al sur. Estas coinciden con un area donde se ha propuesto que se crean
las columnas del manto que dan origen a los puntos calientes (hotspots)
observados en la superficie del Pacifico. En una tercera regién, ubicada en el
noreste del Pacifico cerca de Alaska y Canada, se encontraron altas velocidades.
Estas son consistentes con la existencia de material subducido por debajo de la
costa occidental de América del Norte. En general las velocidades que se
obtuvieron en este trabajo coinciden con modelos tomograficos del manto y con

estudios previos que usaron la misma técnica pero diferentes datos.



Introduccion

1. INTRODUCCION.

En 1906 surgieron los primeros tratados sismicos del interior de la Tierra cuando
Oldham descubrié el nucleo [Oldham R D,1906]. La aprobacién de la teoria de la
tectonica de placas acontecida en la década de 1960, produjo una revolucion en
las Ciencias de la Tierra ya que nos permitié explicar un conjunto de fenbmenos
donde su relacion no se sabia hasta entonces. A finales del siglo XX, los
conocimientos sobre el interior de la Tierra aumentaron substancialmente y
presagiaron iniciar una revolucién analoga a la originada por la tecténica de
placas. El esclarecimiento de algunos procesos geoldgicos que vemos en la
superficie pueden ser explicados por fendmenos o procesos que tienen lugar en el
interior de la Tierra. Ejemplos de ello son:(1) La relacion entre el movimiento de
placas (proceso geoldgico superficial) y la conveccion del manto (proceso en el
interior de la Tierra); relacion que no se ha comprendido por completo y, (2) la
formacion de los puntos calientes (hot spots) a partir del material de la base del

manto, que de igual forma no se ha demostrado.

En la actualidad, persisten algunas incognitas de gran interés en Geodinamica:
¢ Existen dos sistemas de conveccion del manto o solamente uno? , ;Cémo es el
cambio del campo magnético con el tiempo?; ;Qué sucede con la litosfera
subducida a profundidades mayores a 670km?, ;Podra una placa subducida

descender hasta la interfaz entre el manto y el nucleo (IMN), para luego ser



recicladas y posteriormente crear otra placa?; ¢ Cual es el origen de las columnas
del manto y de los puntos calientes? , ; Como es la transferencia de calor entre el
nuacleo y el manto?, y ;Cual es el patron de conveccion para los fluidos en el

nucleo externo? entre otras.

Varias ramas de las Ciencias de la Tierra contribuyen a despejar estas dudas. En
particular la Sismologia puede ayudar a encontrar discontinuidades sismicas, las
cuales definen los limites de transiciones quimicas o estructurales de los
minerales. El establecimiento de regiones en las cuales las ondas sismicas se
propagan mas rapido o mas despacio provee pistas acerca de la temperatura y la
composicion de la Tierra a grandes profundidades. Las investigaciones hechas por
los sismdélogos auxiliaran a guiar los trabajos que se efectuan con respecto a la
conveccion del manto y el nucleo, en Fisica de minerales, flujo de calor y el campo

magnético.

Desde que Lay y Helmberger [1983] establecieron la existencia de una
discontinuidad en la velocidad de las ondas sismicas (es decir un incremento
repentino de la velocidad) en la base del manto, el conocimiento ha avanzado
precipitadamente y ha surgido una imagen compleja para esta region también
conocida como la capa D" (o simplemente D"). Esta capa corresponde al interfaz
entre el nacleo y el manto (INM) vy, constituye una discontinuidad muy clara tanto

en composicion como en temperatura.



Introduccion

El manto esta compuesto principalmente de silicato mientras que el nucleo esta
formado esencialmente de hierro. La base del manto se comporta como una capa
térmica limitrofe con un gradiente que posiblemente llegue a los 10 K/ km [Stacey
y Loper, 1983; Lay y Helmberger, 1983; Doornbos et al., 1986; Lay, 1989; Loper y
Lay, 1995] y se calcula que la diferencia en temperaturas en el INM esta entre 500
y 1500 K [Williams y Jeanloz, 1990; Williams, 1998]. Gracias a las altas presiones
(136 GPa) y temperaturas (4300°C) que presenta el INM es probable que se
provoquen abundantes reacciones quimicas entre el hierro y los silicatos [Knittle y
Jeanloz, 1989, 1991; Jeanloz, 1993]. Las explicaciones de D" como una capa
térmica limitrofe y como una capa quimica limitrofe no son discordantes. De
hecho, Lay [1989] ha propuesto que D" podria ser una capa quimica limitrofe
dentro de otra capa térmica limitrofe. Ademas se ha sugerido que la parte superior
de D" sea el lugar donde ocurre una transicion de fase [Nataf y Houard, 1993], en
la cual quiza la perovskita (Mg, Fe)SiOs (el mineral principal del manto) cambie de
estructura ortorrdmbica a cubica [Wang et al., 1992] o bien la perovskita (Mg,
Fe)SiOs se separe en magnesiowustita (Mg, Fe)O y estishovita SiO2 [Stixrude y

Bukowinski, 1990; Wysession, 1996b].

Se ha supuesto la existencia de diversos vinculos entre los procesos geoldgicos y
tectonicos de la superficie de la Tierra y el patrén de conveccion del manto. Estos
a su vez serian afines con el interfaz nucleo-manto (INM). Particularmente se han
planteado las siguientes hipotesis: que las placas subducidas podrian penetrar

desde la superficie de la Tierra hasta el INM [Hofmann y White, 1982; Gurnis,



1986; Olson y Kincaid, 1991; Christensen y Hofmann, 1994; Weber, 1994] y
ademas que D" seria la regidon donde se crean las columnas del manto que nutren
a los puntos calientes [Whitehead y Luther, 1975; Yuen y Peltier, 1980; Loper y

Stacey, 1983; Loper, 1991].

La reciprocidad entre la localizacion de las anomalias de velocidad en el interfaz
nucleo-manto derivadas a partir de los modelos tomograficos, (Romanowicz
[2003)), y la localizacion en la superficie de las zonas de subduccién entorno del
Océano Pacifico (regiones de altas velocidades) [Richards y Engebretson, 1992;
Ricard et al., 1993; Lithgow-Bertelloni y Richards, 1998] asi como la localizacion
de los puntos calientes en los Océanos Pacifico y Atlantico (regiones de bajas
velocidades) [Duncan y Richards, 1991] verifican estas hipotesis.. Adicionalmente
se ha indicado [Revenaugh y Jordan, 1991; Kendall y Shearer, 1994, 1995] que D"
es mas delgada en las regiones de altas velocidades y mas gruesa donde las
velocidades son bajas. D" se adelgazaria por debajo de las zonas de subduccion
(de material frio) debido a que la capa quimica limitrofe seria presionada hacia los
lados, y por otra parte se engrosaria por debajo de las regiones en las que el
manto sube respecto a la capa quimica limitrofe que es desplazada hacia la

columna del manto [Revenaugh y Jordan, 1991].

Gracias al estudio de las ondas sismicas, en particular de las fases que se
presentan en ellas, se pueden estudiar las caracteristicas de la regién D”.
Diversas fases sismicas se reflejan, refractan o difractan en el interfaz nucleo-

manto y en D", con lo cual proporciona importante informacion relacionada a la
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estructura de velocidades y por consiguiente ayudan a limitar los valores de la
temperatura y la composicion. A continuacién se muestran varios descubrimientos
que los sismdélogos han realizado respecto con la region D". A la postre se
discutira acerca de técnicas y fases sismicas definidas que se han usado para el
estudio de D". (i) Los modelos tomograficos [Tanimoto, 1990; Dziewonski et al.,
1991, 1993; Masters et al., 1992, 2000; Su et al., 1994; Liu y Dziewonski, 1994;
Vasco et al., 1994; Ritsema et al., 1999; Ritsema y Van Heijst, 2000; Mégnin y
Romanowicz, 2000; Gu et al., 2001; Grand, 2002; Antolik et al.,, 2003;
Romanowicz, 2003] han expuesto la presencia de grandes heterogeneidades
(hasta de + 5%) en las velocidades de las ondas sismicas en la base del manto.
(i) Se ha hallado una discontinuidad en las velocidades sismicas (un aumento
repentino de las velocidades conforme incrementa la profundidad) en la parte
superior de D" en numerosas zonas del mundo [Wright y Lyons, 1981; Lay vy
Helmberger, 1983; Young y Lay, 1990; Gaherty y Lay, 1992; Vidale y Benz, 1993;
Kendall y Shearer, 1994, 1995; Kruger et al., 1995; Valenzuela Wong, 1996;
Valenzuela y Wysession, 1998; Wysession et al., 1998]. Esta discontinuidad se ha
observado tanto para las velocidades de las ondas P como para las S. La
naturaleza de la discontinuidad es altamente heterogénea en lo que concierne a
sus dimensiones espaciales, al espesor de la capa D" y a la magnitud del
incremento repentino de la velocidad. Por otro lado, hay estudios que muestran
que esta discontinuidad no es heterogenea [Vidale y Benz, 1992, 1993; Kruger et
al., 1995; Wysession et al., 1998]. Gaherty y Lay [1992] incluso mencionaron la

posibilidad de que existan dos discontinuidades en la misma region por debajo de



Eurasia. (iii) Una capa con lentitudes de las ondas sismicas (con una reduccién
de 5 a 10% en la velocidad de la onda P) y muy delgada (con un espesor de 5 a
40 km) ha sido detectada justo por encima del interfaz nucleo-manto en una region
por debajo del Océano Pacifico sud-occidental en la cual las velocidades de las
ondas sismicas en D" son generalmente reducidas [Mori y Helmberger, 1995;
Garnero y Helmberger, 1995, 1996]. y son conocidas como "zonas de ultrabaja
velocidad (ZUBV)". Se ha sugerido la ocurrencia de fusion parcial para explicar la
existencia de estas zonas de velocidad (ZUBV)" [Williams y Garnero, 1996;
Garnero et al., 1998]. En varios estudios obtienen la deteccion (y también la no
deteccidn) de la ZUBV en distintas regiones del mundo tanto para ondas P como
para ondas S, ver un resumen en el articulo de Garnero et al. [1998]. Se muestra
una fuerte correlacion espacial entre aquellas regiones de D" donde se han
localizado ZUBVs y el establecimiento en la superficie de la Tierra de los puntos
calientes [Williams et al., 1998], también entre aquellas regiones donde no se ha
podido encontrar una ZUBV y zonas donde se ha acumulado material subducido
[Garnero et al., 1998]. Suplementariamente, Rondenay y Fischer [2003] localizaron
una ZUBV "gradual" por debajo de América del Norte y proponen que ésta
corresponde a una transicion lateral entre regiones donde existen ZUBVs
"normales” (y se encuentran las columnas del manto) y zonas donde no existen
ZUBVs o bien son demasiado delgadas para ser detectadas (y concuerdan con
aquellos zonas donde hay material subducido). (iv) D" es anisotropico [Vinnik et
al., 1989, 1995; Maupin, 1994; Matzel et al., 1996; Garnero y Lay, 1996; Kendall y
Silver, 1996, 1998; ver resumen en Lay et al., 1998a]. Las investigaciones de la

anisotropia podrian ser utilizadas para establecer la estructura térmica de D"
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Introduccion

[Doornbos et al., 1986]. (v) Otras investigaciones sismicas se han empleado para
analizar la topografia del interfaz nucleo-manto [Morelli y Dziewonski, 1987;
Morelli, 1993], pero es muy complicado obtener un mapa confiable de la topografia
del INM [Loper y Lay,1995]. (vi) Estudios de scattering de las ondas sismicas
revelan la existencia de heterogeneidades volumétricas y/o de topografia de
pequefa escala (de 10 a 100 km) en el interfaz nucleo-manto [Bataille y Flatté,

1988; Bataille et al., 1990; Bataille y Lund, 1996; Shearer et al., 1998].

Se puede utilizar varias fases sismicas para establecer las particularidades de D".
Estas fases nos permiten analizar diferentes escalas de longitud a frecuencias
diferentes y ademas se integran entre si para muestrear la base del manto debido
a que los sismos y los sismometros no se encuentran colocados de manera
uniforme por toda la superficie de la Tierra. Los analisis utilizan tiempos de
recorrido relativos para los sucesivos pares de fases PcP-P, ScS-S [Wysession et
al., 1994, 1995a, 1995b] y PKP-Pdif [Wysession, 1996¢c]; precursores para las
ondas PcP y ScS [Lay y Helmberger, 1983; Young y Lay, 1990; Gaherty y Lay,
1992; Kendall y Shearer, 1994, 1995; Kruger et al., 1995]; ondas difractadas
superficialmente del nudcleo [Doornbos y Mondt, 1979a, 1979b; Mula y Miller,
1980; Mula, 1981; Doornbos, 1983; Wysession y Okal, 1988, 1989; Wysession et
al., 1992; Valenzuela Wong, 1996; Valenzuela y Wysession, 1998; Valenzuela et
al., 2000]; tiempos relativos, modelado de formas de onda y cocientes de amplitud
para las fases SKS, SmKS y Sdif [Kind y Muller, 1977; Lay y Young, 1990; Souriau

y Poupinet, 1990, 1991; Garnero y Helmberger, 1993; Silver y Bina, 1993;

11



Sylvander y Souriau, 1996]; y SPdKS [Garnero y Helmberger, 1995, 1996;
Rondenay y Fischer, 2003] y proveen informacion acerca del espesor y la
estructura de velocidades en D", asi como la forma y la estructura de velocidades

del nucleo externo.

La presente tesis se orienta a determinar la estructura lateral de velocidades en D"
empleando ondas difractadas (S difractadas). Habitualmente se han utilizado las
ondas P y SH que se difractan en el interfaz nucleo-manto (a distancias
epicentrales mayores a 95°) porque un segmento importante de sus trayectorias
pasa por la regidén de interés. Entre los métodos que se han utilizado se destacan
dos en particular, con el primero se cuantifica el parametro de rayo [Doornbos y
Mondt, 1979b; Mula y Miuller, 1980; Doornbos, 1983; Valenzuela Wong, 1996;
Valenzuela y Wysession, 1998; Valenzuela et al.,, 2000] y con el segundo, la
constante de disipacién [Doornbos y Mondt, 1979a, 1979b; Mula, 1981; Doornbos,
1983; Van Loenen, 1988; Valenzuela Wong, 1996; Valenzuela y Wysession,
1998]. Al medir el parametro de rayo en el dominio del tiempo es posible
establecer la estructura lateral de velocidades en la base del manto. Ademas, si la
calidad de los datos es adecuadamente buena y si se usan los filtros pasa-banda
adecuados, también es posible estudiar la estructura lateral de velocidades. Por
otra parte, el método de la constante de disipacion se utiliza en el dominio de la
frecuencia y mide la disminucion de la amplitud para ondas S difractadas conforme

la distancia epicentral incrementa.
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Introduccion

El presente trabajo se encuentra dividido en 5 capitulos: En el capitulo 2 se explica
que es el parametro de rayo. En el capitulo 3 se observa la metodologia a seguir,
es decir el procedimiento para obtener la lentitud. En éste se describen los datos y
se muestran los pasos necesarios para determinar el parametro de rayo. Para este
estudio se escogieron telesismos de ciertas caracteristicas y se modelo la
estructura lateral de velocidades para la onda S, ademas se generan sismogramas
sintéticos. En el capitulo 4 se dan los resultados, las discusiones y de este modo
se presenta una comparacion del parametro de rayo de nuestros datos
respecto al modelo PREM. Y finalmente, en el capitulo 5 se presentan las

conclusiones.
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Parametro de Rayo

2. MARCO TEORICO.

2.1 Parametro de Rayo.

El estudio de los arribos de las ondas sismicas que viajan a través del interior
de la tierra, ha servido para determinar la estructura de velocidad de la base del
manto. Las ondas difractadas del nucleo (Sdif) pasan una gran parte de sus
tiempos de viaje en la Interface Nucleo-Manto (INM), conocido en inglés Core-

mante boundary (CMB). Y son adecuadas al estudio de esta interface.

La Figura 1 ilustra el punto previo, donde se observa las trayectorias de las ondas
Sdif para un sismo de profundidad de 600km, registrado en diferentes estaciones
con un rango de distancia entre 100° y 140° respecto al epicentro. Las ondas
difractadas viajan alrededor del nucleo y son observadas en la zona de sombra,

vistas por la teoria del rayo geométrico.
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Seccion tranversal de la Tierra que muestra las trayectorias de las ondas S difractadas.
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Figura 1.- Corte transversal donde se observa la region muestreada de D" y la trayectoria de las ondas Sdif
para un perfil idealizado. Algunas ondas S viajan alrededor del INM y pueden ser observadas en distancias a
las cuales no llegan ondas directas. Las heterogeneidades del Manto observadas esquematicamente
corresponden a regiones de velocidades rapidas y lentas (tomadas de trabajos como los de Wysession et al.,
[1998] y Romanowicz.,[2003] ). Estas heterogeneidades afectan el tiempo de viaje de las ondas S y han sido

consideradas para realizar correcciones a los modelos tomograficos del manto.

La técnica del parametro de rayo (o lentitud), en el dominio del tiempo, ha sido
previamente usada para determinar la estructura lateral de velocidades para
ondas SHdif [Okal and Geller, 1979; Bolt and Niazi, 1984; Van Loenen,1988 ],
ondas Pdif [Souriau and Poupinet,1994], y Sdif y Pdif juntas [Doornbos and
Mondt, 1979b; Mula and Miller,1980; Wysession et al., 1992, Valenzuela et
al.,2000]. En el desarrollo de este trabajo se aplicod la técnica mencionada
previamente para determinar el parametro de rayo en el dominio del tiempo y de

esta forma conocer la estructura lateral de velocidades en la base del manto.
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Parametro de Rayo

El parametro de rayo para una onda difractada se define como la derivada del
tiempo de viaje con respecto a la distancia epicentral a partir de donde empieza la
zona de sombra y tiene un comportamiento lineal [Mula y Miuller,1980]. Esto
provee una medida de la velocidad promedio de las ondas difractadas a lo largo
sus trayectorias en la interface nucleo-manto [Wysession et al., 1992].
Matematicamente, la relacién entre el parametro de rayo, el tiempo de viaje y la
distancia epicentral puede ser expresada por la ecuaciéon (2.1) [Mula y

Miiller,1980; Wysession et al.,1992] y es la siguiente:

_ dT_RINM
a dA VINM

(2.1)

donde p, es el parametro de rayo, T es el tempo de viaje y A es la distancia

epicentral.

El parametro de rayo también puede ser determinado por la ley de Snell y es
expresado como una funcién del radio de la INM, R,y Y la velocidad promedio de

la onda sismica en la INM, V-

Aunque la interpretacion de V;y, como la velocidad en el interfaz nucleo-manto
funciona bien para ondas de frecuencia infinita (Teoria del rayo), las ondas
difractadas muestran una dependencia fuerte de la frecuencia. De hecho, Mula y
Muller [1980] refieren al parametro de rayo en funciéon de la frecuencia como el

parametro aparente de rayo, P-. Por consiguiente, es importante que la ecuaciéon

17



(2.1) no sea usada directamente para determinar la velocidad de la INM. En
resumen los efectos no lineales causan las siguientes complicaciones al trabajar
con ondas difractadas [Wysession et al. 1992]: (i) Para una capa D" con wun
gradiente de velocidad diferente a cero, se produce dispersion ya que las
diferentes frecuencias de la onda difractada recorren regiones con velocidades
diferentes; (ii) conforme el rayo se propaga alrededor de la INM, su amplitud
decrece debido a que se difracta de nuevo hacia el manto; (iii) la energia puede
filtrarse dentro del nucleo si la rigidez de la parte de arriba del nucleo no es cero; y
(iv) los efectos de la atenuacion inelastica disminuye las componentes de alta
frecuencia de la sefial. Por lo tanto, para reducir las complicaciones antes
mencionadas, la estructura lateral de velocidades en D" debe interpretarse con
referencia a un parametro de rayo obtenido a partir de sismogramas sintéticos
utilizando la misma distribucién de estaciones que con los datos y usando el

modelo de referencia estandar PREM de Dziewonski y Anderson [1981].
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Metodologia

3. METODOLOGIA.

3.1. Datos y procedimiento.

Para el analisis se us6é una base de datos preparada por Valenzuela R. W. donde
se incluyen algunos de los sismogramas de telesismos obtenidos por las
estaciones del Servicio Sismoldgico Nacional (SSN) [Singh et al,1997 y Valdés et
al.,2005] y de NARS-Baja California [Clayton et al, 2004 y Trampert et al.,2003]

entre los afios 1998-2006. Ver Figura 2.

327
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2407 244’ 248" 252" 2667 2607 264" 268" 272" 276" 2807 2847

Figura 2.- Mapa de estaciones de banda ancha del Servicio Sismoldgico Nacional (SSN) ) [Singh et al,1997 y
Valdés et al.,2005] representado por triangulos rojos y del complejo de estaciones de banda ancha de
NARS-Baja California [Clayton et al,2004 y Trampert ,et al.,2003] representado por triangulos azules

(ubicadas en la peninsula de Baja California, Sonora y Sinaloa).
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Consideramos sismos con distancia epicentral de A=95° y magnitud =7. Estos
sismos estan registrados por 8 estaciones minimo y 22 estaciones maximo. Se
presté atencion a una porcion significante de los tiempos de viaje de las ondas

difractadas para asegurarnos que viajan en D"". [Valenzuela y Wysession, 1998].

Adicionalmente, la longitud muestreada en D” se obtuvo a partir de la diferencia
entre la distancia epicentral mayor y la menor de los eventos. Analogamente
realicé la diferencia entre acimut mayor con el menor, esta diferencia corresponde

al ancho de la ventana acimutal.

Seleccionamos 21 sismos con M27 del catalogo mundial durante el periodo de
este estudio. De estos 21 solamente 12 tuvieron registros utiles (Por la calidad del

registro). En total obtuvimos 13 perfiles en los que se pudo medir la lentitud en D™".

Los 13 perfiles los separamos en dos grupos: calidad A y calidad B. Los de calidad
A son considerados los perfiles de mejor calidad, éstos tienen una distancia
muestreada en D"'215° y ventana acimutal <20°. Al seguir estos criterios solo es
posible resolver estructuras con longitudes mayores de 1000 km, pero se reducen
al minimo los efectos de la fuente y de la trayectoria descendente de la onda. De
esta forma se obtiene un muestreo de una region coherente en el INM. Al escoger
intervalos de distancia mayores a 15° se evita un sesgo sistematico causado por
variaciones locales en la estructura de la corteza debajo de las estaciones y al
hacer la ventana acimutal menor a 20 ° se garantiza que el patron de radiacion

sea uniforme para todas las estaciones [Alexander y Phinney, 1966 ]. Y los de
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calidad B cumplen con una longitud (o distancia) muestreada en D"212° y una
ventana acimutal de hasta 35°.

A continuacion se muestra la tabla 1 de 13 perfiles y se indica la calidad de las
mediciones. Donde 8 son de calidad A y 5 de calidad B. La tabla 1 contiene
caracteristicas de nuestros eventos. Es decir su fecha, latitud, longitud,
profundidad, magnitud, las distancias epicentrales mas cercana y lejana, la
distancia muestreada en D", los acimuts menor y mayor, la ventana acimutal y el

numero de estaciones para cada perfil.

Tabla 1.- Parametros de sismos

Dia Lat. Long. Prof. | Magn. Distancia (.0) Acimut (%) No. | i
AMD CN) | CE) | (km) | (Mw) Dist en Esta, | C2dad
Min-Max D" Min-Max | Ventana

1998,09,15 | -5.22 | 151.46 | 637 | 6.3 11(;%'71%2' 13432 | 909 7.23 o B
1999,04,05 | -5.31 | 149.84 | 152.4 7.4 11%‘2'_67%%' 17.009 672% 7.61 12 A
1999,04,08 | 43.60 | 130.53 | 559.5 | 7.1 ?05%3_'855(; 11.691 35%_%73' 12.76 y B
1999,09,20 | 23.81 | 121.00 | 132 | 7.6 1112‘:5'53%' 12168 | 4252 5.71 o B
2002,03,31 | 24.41 | 12221 | 15.0 7.1 11%%_752%' 16.723 %%%‘g 14.35 16 A
2002,04,26 | 1311 | 14456 | 852 | 7.0 ?1537_:?254 22,579 5686'_154' 8.29 o1 A
2002,06,28 | 43.77 | 13072 | 564.1 | 7.3 ?g’gfgé 13.276 ‘;11"19)%' 10.83 8 B
2002,10,10 | -1.71 | 134.16 | 10.0 7.2 1&%%1%‘ 24.632 67%_%%' 10.35 22 A
2003,01,20 | 1048 | 16074 | 458 | 7.3 | 198 | 45762 | O35 6.96 5 A
2003,08,21 | -45.18 | 167.12 | 16.1 | 72 11%'2%12' 12775 | 2050 | 34.83 20 B
2005,03,02i | -6.55 | 129.88 | 191.3 | 7.1 1113?(’)'%98%' 16.693 57715115 13.64 o A
2005,03,02i | -6.55 | 129.88 | 1913 | 7.4 | J15€8 | 49543 | SR 405 0 A
20050009 | 4.54 | 15340 | 913 | 76 | o000 | 19345 | 5208 | 14.98 20 A

Donde: Dia es el dia del evento, lat.es la latitud, long. es la longitud, prof. es la profundidad, Magn. es la
magnitud, Dist en D" es la distancia en D", ventana es la ventana acimutal y No. Esta. es el nimero de

estaciones.
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3.1.1. Determinacion del parametro de rayo usando sismogramas.

3.1.1.1. Uso de los telesismos registrados.

A continuacion se explica el procedimiento empleado para medir la lentitud. Fue
necesario determinar el instante de tiempo en el cual la onda Sdif alcanza su
maxima amplitud para cada estacion de cada evento.

Evento del 9 de septiembre de 2005; cuyo epicentro estuvo localizado en Nueva
Irlanda; y fue registrado por estaciones del SSN de México y por el arreglo de
NARS-Baja California. Su latitud fue 4.54°S, longitud fue 153.40°E, profundidad de
91.3km y magnitud de 7.7. El perfil de este evento atraviesa D" al sur de Hawai.
En la Figura 3 se muestra el mapa de las trayectorias de D™ del evento ocurrido el

9 de septiembre de 2005.

20 180 240

Longitud (2E),

Figura 3.- Mapa de las trayectorias del evento ocurrido 9 de septiembre 2005 con epicentro en Nueva Irlanda
y Papua, Nueva Guinea. registrado en México. El hipocentro tiene una profundidad de 91.3 km. La linea roja

representa la proyeccion de la regién D” muestreada.
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En la Figura 4 se muestra el registro de velocidades de la componente transversal

para la estacién HUIG (A=111.038) localizada en Huatulco.

HUIG

3000 -

Sdif —»
2000 ~ \ -

1000 - m

-1000 N

Amplitud del pulso (unidades arbitrarias) .

-2000 = | | | | [
28300 28400 28500 28600 28700

Tiempo (Tiempo Umiversal en segundos).

Figura 4-Porcion del registro de velocidades de la componente transversal de la estacion HUIG del SSN de
México, en donde se observa la onda Sdif asociada al sismo del 9 de septiembre del 2005 ocurrido en Nueva

Irlanda.

Se aplico un filtro pasa bandas de 0.005 Hz a 0.111 Hz (200 s y 9 s) a la
componente transversal. Y se realizé una deconvolucion para quitar la respuesta
instrumental (Ver Figura 5). Simultaneamente se agrego un cero en el origen a la

respuesta instrumental de velocidad a fin de obtener el registro de desplazamiento.
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Figura 5.- Registro del desplazamiento de la componente transversal de la estacion HUIG del SSN de México,
donde se observa Sdiff asociada al sismo ocurrido del 9 de septiembre de 2005 en Nueve Irlanda. Sin

respuesta instrumental. Y filtrado con un pasabandas de 0.005Hz a 0.111Hz. (200s y 9s).

En la Figura 6 se muestra la obtencién del tiempo de maxima amplitud de la onda
Sdif. Se utilizé un algoritmo computacional para determinar el instante de tiempo

en el cual el pico de la onda Sdif alcanza su amplitud maxima.

Como las frecuencias mas altas sufren mas atenuacion, los parametros de rayo
obtenidos a través de este enfoque dependen de la frecuencia. El pulso se vuelve
mas ancho conforme la distancia epicentral aumenta. Mula y Mdller [1980] los

llaman parametros de rayo aparentes, p,.
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Hay varias maneras de determinar el tiempo de Sdif. Me basé el tiempo del pico
con mayor amplitud, ya que es mas confiable que escoger el tiempo de inicio de la
onda debido al ruido y es mas facil que usar el método de correlacién cruzada

[Wysession y Okal, 1989;. Wysession et al 1992].

HUIG
10

5 of 2
z -5 =
2
K
=
=
2 -10 |- .
=1
=
<C

Sdif —»

| | |
28400 28450 28500

Tiempo (Tiempo Universal en segundos).

Figura 6-Registro del desplazamiento de la componente transversal donde se obtiene el tiempo
correspondiente a la maxima amplitud de Sdif (estacion HUIG). El tiempo en el cual Sdif alcanza su maxima

amplitud se obtiene con un simple programa de computadora y es indicado por la linea vertical.

En la Figura 7 se observa los sismogramas de todas las estaciones mostradas

en este perfil.
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Figura 7.- Componentes transversales de los registros de desplazamiento después de que se aplico la
deconvolucion para eliminar la respuesta instrumental. Sismo de Nueva Irlanda del 9 de septiembre de 2005
registrado SSN de México. El hipocentro tiene una profundidad de 91.3 km. Se aplico un filtro pasabandas de

0.005 Hz a 0.11Hz (200s y 9 s).

Apliqué correcciones de elipticidad (Debido a que la Tierra es un esferoide de

revolucién) al tiempo de viaje usando el método propuesto por Dziewonski y
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Gilbert [1976]. También es importante considerar los efectos de la heterogeneidad
del manto sobre los tiempos de recorrido. La Figural muestra dos regiones
heterogéneas en el manto, una rapida y otra lenta. Apliqué las correcciones al
tiempo de viaje en el Manto y la corteza en el segmento ascendente de la
trayectoria utilizando el modelo tomografico SH8/WM13 [Woodward et al., 1993]

siguiendo el método de Wysession y Okal [1988].

Para las ondas difractadas, la derivada de tiempo de viaje contra distancia
epicentral, ecuacion (2.1), tiene un comportamiento lineal. Por lo tanto la lentitud
(parametro de rayo) aparente viene dada por la pendiente de los tiempos de
maxima amplitud de pulsos en funcion de la distancia epicentral, obtenida por

medio de un ajuste de minimos cuadrados.

Entonces se realizé el ajuste por minimos cuadrados de tiempo (segundos) contra
distancia epicentral (grados). Donde la pendiente de la recta es el parametro de

rayo o lentitud (Pa). Ver Figura 8.
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Figura 8.- Grafica de ajuste por minimos cuadrados de tiempo (s) contra distancia(grados) del sismo con
epicentro en Nueva Irlanda ocurrido el 9 de septiembre de 2005 registrado SSN de México y el experimento
temporal de NARS Baja California. El hipocentro tiene una profundidad de 91.3 km. En la grafica, la pendiente

de la recta es el parametro de rayo o lentitud (Pa).

Obtuvimos con el método de minimos cuadrados, la ecuacion de la recta:

y=mx+b»b

Donde la pendiente de la recta es el parametro de rayo o lentitud

m = p, = (8.66s + 0.04)s/grad Incluyendo su desviacion estandar de 10 .

Y la ordenada al origen es

b = 679.15 + 3.86 Induyendo desviacion estandarde 10'.

El mismo procedimiento se realiza para los 13 eventos.
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3.1.1.2. Uso de sismogramas sintéticos.

La atenuacion que sufren las ondas difractadas depende de la frecuencia. Por lo
tanto es necesario comparar los datos con sismogramas sintéticos a fin de
cuantificar las perturbaciones de la lentitud. Se usé el Modelo Preliminar de
Referencia para la Tierra (Preliminar Reference Earth Model, PREM) [Dziewonski
and Anderson, 1981]. El mecanismo focal usado para obtener los sintéticos fue
tomado del catalogo del Tensor de Momento del Centroide Global (QCMT) en

www.globalcmt.org . Los sismogramas sintéticos son procesados igual que los

datos, pero sin correcciones de elipticidad ni de heterogeneidad en la trayectoria
ascendente (up-swing). Entonces continuando con el ejemplo del sismo de 9 de

septiembre de 2005:

El mecanismo focal es observado en la Figura 9 :

AC0E0E0da N. Irlondas PHGC 20050808a N. Irilanda, PMNC

—

i

Ondas P profundidad g1. vy, 7.9
ondas SH profundidad 91. V.

j/ " - P

strike L40s dip 30. slip Gl strike L40. dip 30. s1ip 91.

Figura 9.-Mecanismos focales del sismo del 9 de septiembre de 2005 ocurrido en Nueva Irlanda y registrado
en México. Tomado del CMT. (Izquierda) Mecanismo focal para ondas P y (derecha) para ondas SH. Se

muestra distribucion de estaciones.
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Se generaron sismogramas sintéticos empleando un algoritmo proporcionado por
Tim Clarke, el cual es similar al método de reflectividad descrito por Kennett

[1980], ver Figura 10.
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Figura 1041zquierda) Componentes transversales de los registros de desplazamiento de la fase Sdif. Sismo de
Nueva Irlanda del 9 de Septiembre de 2005 registrado SSN de México y el experimento temporal de NARS
Baja California. El hipocentro tiene una profundidad de 91.3 km. Se aplico un filiro pasabandas de 200 y 9

segundos. (Derecha)Los sintéticos fueron generados con el modelo PREM.

En la Figura 11 se muestra la obtencion de la lentitud a partir de los

sismogramas sintéticos.
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Figura 11.- Grafica de ajuste por minimos cuadrados de tiempo (s) contra distancia(grados) de los

sismogramas sintéticos del sismo con epicentro en Nueva Irlanda ocurrido el 9 de septiembre de 2005

registrado SSN de México y el experimento temporal de NARS Baja California. El hipocentro tiene una

profundidad de 91.3 km. En la grafica,

m = Dpg

la pendiente de la recta es el parametro de rayo o lentitud (Pa).

= (8.51 + 0.04)s/grad Incluyendo su desviacion estandar de 10

Considerando que el parametro de rayo obtenido en los datos es:

m = p, = (8.66s + 0.04)s/grad |

Entonces el porcentaje de cambio en lentitud relativa del modelo de referencia es

Ap = 1.71%

En este ejemplo la region muestreada en D™ es mas lento que PREM, el modelo

de referencia lateralmente homogéneo.

31



A continuacion se muestra la tabla 2 de los 13 perfiles. Donde a cada evento se
anota su parametro de rayo en los datos y en los sintéticos. Incluyendo su
desviacién estandar y la variacion porcentual en lentitud en relacion con el modelo

de referencia.

Tabla 2.- Lentitud de la onda cortante en D" y parametros de sismos

Dia - . Parametro de Rayo s/° | Desviacion Ap
Regidn Epicentral

AMD Datos Sintéticos Estandar (%)
1998,09,15 NUEVA BRETANA, P.N.G. 8.41 8.48 0.09 -0.81
1999,04,05 NUEVA BRETANA, P.N.G. 8.54 8.45 0.07 1.05
1999,04,08 LIMITE DE E. RUSIA-N.E. CHINA 8.51 8.51 0.10 0.00
1999,09,20 TAIWAN 8.36 8.44 0.09 -0.88
2002,03,31 TAIWAN 8.45 8.48 0.05 -0.42
2002,04,26 ISLAS MARIANA 8.50 8.55 0.03 -0.53
2002,06,28 LIMITE DE E. RUSIA-N.E. CHINA 8.43 8.50 0.07 -0.84
2002,10,10 IRIAN JAYA, INDONESIA 8.55 8.43 0.03 1.34
2003,01,20 SOLOMON ISLANDS 8.67 8.49 0.07 2.24
2003,08,21 NUEVA ZELANDA 8.52 8.48 0.07 0.46
2005,03,02i MAR BANDA 9.00 8.50 0.06 6.54
2005,03,02ii MAR BANDA 8.64 8.50 0.05 1.63
2005,09,09 NUEVA IRLANDA, P. N. G. 8.66 8.51 0.04 1.71

Nota.- Desviacion estandar del pardmetro de rayo tanto para datos como para

sintéticos.
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4. RESULTADOS.

La Figura 12 muestra todas las trayectorias de cada sismo a cada estacion y da

una idea de la cobertura que proporcionan los datos utilizados.

Latitud (°N).

_bU L L
180 240

Longitud(°E).

120

Figura12.- Mapa de las trayectorias de los eventos seleccionados

Se compararon las lentitudes observadas con las obtenidas del modelo PREM.
[Dziewonski y Anderson, 1981]. La Figura 13 muestra las trayectorias estudiadas
en D" como lineas. Estas lineas representan el acimut promedio del perfil. A
continuacion se muestra el mapa con las variaciones en la lentitud Ilateral.

Donde las lentitudes mayores son de color rojo . Y las de color azul son las de

menor lentitud.
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Figura13.- Mapa del parametro de rayo de los eventos (1998 a 2006) comparados con el modelo PREM. Las
variaciones en lentitud son de + 4% relativos a PREM. Bajo el centro y sur del océano Pacifico predominan
las mayores lentitudes. Y en el borde del Océano Pacifico cercano Alaska predominan velocidades un poco

rapidas.
En la Figura 14 se muestra otra vez el mapa de lentitudes pero en este caso la
region muestreada en D" se representa con circulos cuyo radio es de 8 grados.
Este mapa toma en cuenta que las ondas Sdif tiene una zona de Fresnel muy
grande en el INM. La zona de Fresnel se define como el volumen dentro del cual
llegan ondas cuyas trayectorias se encuentran a medio periodo (0 menos) de la

onda mas directa, la cual recorre la distancia entre fuente y estacién en el menor
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tiempo [ ElImore y Heald, 1969;Hetch,1998; Stein y Wysession, 2003]. Al cumplir
con esta condicion se produce interferencia constructiva y por lo tanto todas estas
trayectorias contribuyen a la onda Sdif observada en el sismograma. No obstantes
la contribucion principal corresponde el acimut promedio del perfil, el cual se
puede interpretar como un segmento de gran circulo. Y se observo un traslape

entre estas zonas las cuales se le promedio el porcentaje de lentitudes relativas.

Latitud (oM.

75 BOT 405" 200 135 4500 465° 1800 185" 240" 225° 2407 2EST BF0T Z2BG
Longitud (°E}.

Repidez PN . Loniiud

-4 -3 -2 -1 D 1 2 3 4

Porcentaje de lentitud relativa.
Figura14.-Mapa del pardametro de rayo de los eventos (1998 a 2006) comparados con el modelo PREM. Las
variaciones de en lentitud son de * 3.75% relativos a PREM. Donde bajo el centro y sur del océano Pacifico

predominan las mayores lentitudes. Y en cambio al borde del pacifico cercano Alaska predominan velocidades
ligeramente rapidas.

En la Figura 15 se comparan dos modelos recientes con mi modelo.
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(a). Valenzuela et al. [2000]:Variaciones porcentuales de las
velocidades relativas de SH en la INM.
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(b). Kustowski et al.[2008],Variaciones porcentuales de las velocidades
de S en la INM.
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Figura 15.-Imagenes de velocidades promedio de las ondas para modelos de D". (a) SHdiff98 Valenzuela et
al. [2000] y (b) S362ANI, Kustowski et al. ,[2008]. El primero con técnicas similares pero diferentes datos vy el
segundo con técnica distinta. Esta convergencia ofrece la confianza de que podemos estar empezando a
resolver con mayor certidumbre la posicion de las (de forma global las heterogeneidades) laterales de menor

escala de D".
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Se obtuvo la tabla 1 con caracteristicas de todos los 13 eventos (magnitudes,
longitud, latitud, profundidad, distancia epicentral y ventana acimutal) y la tabla 2
(hipocentros, tipo de calidad, lentitudes, desviacion estandar, porcentaje de
lentitud relativa al modelo PREM) donde los perfiles tienen sus lentitudes
obtenidas. Las lentitudes listadas corresponden a las de los datos observados y a
las de los sintéticos, asi mismo se incluye su desviacién estandar y la variacion
porcentual en lentitud relativa con el modelo de referencia. Se obtuvieron 8
eventos de calidad A (distancia muestreada en D™ mayor o igual a 15°) y 5 de
calidad B (distancia muestreada en D" entre 12° y 15°). En los eventos de calidad
A, el parametro de rayo va desde 8.45s/° hasta 9.00s/° y su desviacidon estandar
promedio es de +0.05s/°. Donde el minimo es de -0.53% y el maximo es de 6.54%
valor extremadamente alto; el segundo valor mas alto es de 2.24%. En eventos de
calidad B, el parametro de rayo va desde 8.36s/° a 8.52s/° y su desviacion
estandar promedio es de +0.08s/°. Donde el minimo es de -0.88% y el maximo es

de 0.46%.

En este se observa lo siguiente:
La combinacion de la ubicacién de los sismos, en el extremo occidental del
Cinturon de Fuego del Pacifico, y las estaciones, en México, permite observar el

INM debajo de las regiones centro, noreste y sur del Océano Pacifico (Figuras 13

y 14).

37



4.1. Region del Centro del Océano Pacifico.

En el centro del Pacifico, alrededor de Hawai, se concentran 8 de las
mediciones realizadas (Figura 13 y 14). Estos perfiles muestran
predominantemente bajas velocidades con variaciones porcentuales de la lentitud
respecto a PREM (Sintéticos) que van de 1.05 a 2.24 %, aunque existe una
medicién con un Ap = 6.54 %. Dos de los ocho perfiles indican la existencia de
velocidades ligeramente altas, con variaciones porcentuales de la lentitud respecto
a PREM de -0.53 y -0.81 %. Para estos sismos y estaciones en México, las
trayectorias sondean D" en direccion ENE-OSO aproximadamente. Estos perfiles
proporcionan una cobertura del INM que coincide en su mayoria con el "Grupo de
Columnas del Pacifico Ecuatorial (GCPE)" o bien "Equatorial Pacific Plume Group
(EPPG)" [Dziewonski et al., 1991, 1993; Su et al., 1994]. Esta es una region de
bajas velocidades sismicas que se correlaciona con la ubicacién en superficie de
los puntos calientes o "hotspots" [Duncan y Richards, 1991] y que es consistente
con la idea de que las columnas del manto se originan en el INM y a partir de ahi
suben para formar los puntos calientes [Whitehead y Luther, 1975; Yuen y Peltier,
1980; Loper y Stacey, 1983; Loper, 1991]. Este rasgo es robusto por la magnitud
de su anomalia de velocidad y ha sido documentado en numerosos modelos
tomograficos empleando ondas P [Dziewonski et al., 1977; Dziewonski, 1984;
Vasco et al.,, 1994; Wysession, 1996¢] y S [Tanimoto, 1990; Dziewonski et al,
1991, 1993, 1996; Masters et al., 1992; Su et al., 1994; Liu y Dziewonski, 1994,

Grand et al., 1997; Panning y Romanowicz, 2006; Takeuchi, 2007; Kustowski et
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al., 2008; Panning et al., 2010]; ver, p.e., la Figura 15b. Por otra parte, Valenzuela
y Wysession [Valenzuela Wong, 1996; Valenzuela y Wysession, 1998; Wysession
et al.,, 1999; Valenzuela et al., 2000] estudiaron el GCPE utilizando la misma
técnica que en esta tesis. Ellos emplearon estaciones localizadas en Estados
Unidos y Canada. En general el area que ellos estudiaron coincide con el
presente trabajo pero sus perfiles estan desplazados ligeramente hacia el este
(Figura 15a). Sus trayectorias sondearon D" en direccion aproximadamente NE-
SO. En su caso la anomalia maxima para la lentitud de la onda S en la region fue

Ap = 3.5%. Por lo tanto mis resultados son consistentes con los suyos.

El perfil (i) del sismo del 2 de marzo de 2005 (Tabla 2) presenta una lentitud muy
alta (Ap =6.54%), la cual sobresale del resto de las observaciones en el presente
trabajo y excede los valores comunmente encontrados por los modelos
tomograficos (reducciones de velocidad inferiores al 5%) [Tanimoto, 1990;
Dziewonski et al., 1991, 1993, 1996; Masters et al., 1992; Su et al., 1994; Liu y
Dziewonski, 1994; Grand et al., 1997; Takeuchi, 2007; Kustowski et al., 2008;
Panning et al., 2010]. Valenzuela Wong [1996] y Valenzuela et al. [2000]
encontraron un perfil muy lento (Ap = 7.99%) al SSO del que se presenta en esta
tesis y también dentro del GCPE. De hecho su observacion coincide con la region
donde las velocidades alcanzan su valor minimo en algunos modelos
tomograficos, p. e. Dziewonski et al. [1996]. Estos dos perfiles posiblemente
recorran una "zona de ultrabaja velocidad (ZUBV)" o bien "ultralow velocity zone

(ULVZ)". Estas fueron detectadas inicialmente por Mori y Helmberger [1995] y
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Garnero y Helmberger [1995, 1996]. Las ZUBVs se definieron como capas muy
lentas (una disminucién del 5 al 10% en la velocidad de la onda P) y delgadas (con
un espesor de 5 a 40 km) justo por encima del contacto con el nucleo [Garnero y
Helmberger, 1995, 1996, 1998]. Estudios subsecuentes encontraron que la
reduccion en la velocidad de la onda S puede alcanzar un 30%, [Revenaugh y
Meyer, 1997; Garnero y McNamara, 2008]. Una posible explicacion para la
existencia de las ZUBVs seria la presencia de fusion parcial [Williams y Garnero,
1996; Garnero et al., 1998; Vidale y Hedlin, 1998; Wen y Helmberger, 1998].
Adicionalmente se considera que heterogeneidades quimicas, p. e. reacciones
quimicas entre el hierro del nucleo y los silicatos del manto [Knittle y Jeanloz,
1991] o bien sedimentacion "invertida" de silicatos en el nucleo inmediatamente
por debajo del INM [Buffett et al., 2000], pueden contribuir a la formacién de las
ZUBVs [Garnero et al., 1998; Garnero y McNamara, 2008]. Wicks et al. [2010]
sugirieron que la concentracion de (Mg,Fe)O muy enriquecido en hierro sea la
causa de las ZUBVs ya que éste tiene velocidades muy bajas comparadas con las
de los silicatos [Lay y Garnero, 2011]. Una posibilidad mas es que efectos
dinamicos contribuyan a la formacion de las ZUBVs [Garnero et al., 1998]. Por
otra parte, Mao et al. [2006] propusieron que la existencia de post-perovskita
enriquecida en hierro en D" a temperaturas suficientemente bajas podria también
explicar la existencia de ZUBVs. Por ultimo, es comun que se encuentren ZUBVs
en las orillas de las "Large Low Shear wave Velocity Provinces" (LLSVPs o
"Grandes Provincias de Baja Velocidad de ondas Cortantes") como el GCPE o la
"Gran Columna Africana" [McNamara et al.,, 2010; Lay y Garnero, 2011]. Los

trabajos acerca de la ZUBV se resumen en los articulos de Garnero et al. [1998];
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Garnero [2000]; Garnero y McNamara [2008]; Lay et al. [1998b]; Lay y Garnero

[2011]; y Thorne y Garnero [2004].

4.2. Region Noreste del Océano Pacifico.

La segunda region con mayor cobertura es el noreste del Océano Pacifico,
al sur de Alaska y al oeste de Canada, y cuenta con 4 observaciones (Figura 13 y
14). Las ondas atraviesan D" en direccion ONO-ESE. En este caso las lentitudes
de la onda S toman valores que van desde ligeramente rapidos hasta iguales a
PREM (-0.88 < Ap = 0 %). De manera general estas observaciones son
consistentes con los modelos tomograficos. ElI modelo SKS12WM13 de
Dziewonski et al. [1996] muestra velocidades de la onda S que son
aproximadamente 1.5% rapidas en esta region. En el modelo de Grand et al.
[1997] la onda S es rapida en un 2%. El modelo SH18CE de Takeuchi [2007]
alcanza velocidades rapidas hasta en un 1.4%. La parte isétropa del modelo
S362ANI de Kustowski et al. [2008] es rapida en aproximadamente un 1.3%
(Figura 15b). La parte isétropa del modelo SAW642ANb de Panning et al. [2010]
alcanza un incremento en la velocidad de hasta un 2.4% relativo a PREM. En
contraste, en el trabajo de Valenzuela y colaboradores [Valenzuela Wong, 1996;
Valenzuela y Wysession, 1998; Valenzuela et al., 2000] las lentitudes en esta
regidbn en su mayoria toman valores lentos para la onda S (Figura 15a). Es
obligatorio mencionar que sus perfiles no traslapan exactamente con los de la
presente tesis. Sus datos pasan por una area de D" que esta centrada ~14° al

suroeste de la region que se puede ver con mis datos. Ademas sus trayectorias
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atraviesan D" en direccion ENE-OSO. Es posible que las velocidades registradas
en el extremo oeste de los perfiles usados por el grupo de Valenzuela [Valenzuela
et al, 2000] sean bajas y que aun si las velocidades en el extremo este son altas,
al promediar la lentitud a lo largo de todo el perfil predominen las velocidades
bajas. Un solo perfil en el trabajo de Valenzuela y colaboradores coincide mas
cercanamente con las trayectorias usadas en este estudio. Este viaja en direccion
ONO-ESE y pasa por D" un poco mas al norte (y mas cerca de la region sur-
central de Alaska) que los perfiles que yo usé. Ademas recorre una longitud
mayor en D" y se extiende hasta el oeste de Canada (Figura 15a). La lentitud para
la onda S en este perfil es Ap = -3%, por lo tanto las velocidades son altas y
coincide con mis mediciones en un area cercana de D" localizada al suroeste. Por
otra parte, Wysession et al. [1999] realizaron mediciones de la lentitud de la onda
S usando sismos con epicentros en el Pacifico occidental y registrados en Estados
Unidos con el Arreglo Missouri-Massachusetts. Estas les permitieron estudiar D"
en una region centrada en el sur de Alaska, la cual abarca el area del presente
estudio. En este caso el traslape de las regiones estudiadas es mejor que al
comparar mis resultados con el area de altas lentitudes (bajas velocidades)
reportada por Valenzuela y su equipo. Las velocidades encontradas por
Wysession et al. [1999] para la onda S son mas rapidas que su modelo de
referencia y por lo tanto estan parecidos con mis resultados. En ese caso las
trayectorias recorren D" en direccion E-O. Esa direccion es también mas parecida
a la del presente trabajo que la de los perfiles lentos reportados por Valenzuela.
[Valenzuela et al, 2000] En general la mayoria de los trabajos recién considerados

son similares con los resultados de la presente tesis. La observacién de
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velocidades altas en la base del manto en esta region seria consistente con la
existencia de material subducido por debajo del Cinturén de Fuego del Pacifico
[Richards y Engebretson, 1992; Ricard et al., 1993; Lithgow-Bertelloni y Richards,

1998].

Una posibilidad adicional para explicar la diferencia entre las bajas
velocidades encontradas por Valenzuela y colaboradores [Valenzuela et al, 2000]
y las velocidades altas reportadas en esta tesis es la existencia de anisotropia. La
posibilidad de encontrar anisotropia en D" se propuso desde hace mas de
veinticinco afios y en la actualidad esta confirmada en algunas zonas [Bolt y Niazi,
1984; Doornbos et al., 1986; Cormier, 1986, 1995; Vinnik et al., 1989, 1995;
Maupin, 1994; Matzel et al., 1996; Garnero y Lay, 1996; Kendall y Silver, 1996,
1998; Moore et al., 2004; ademas ver compilaciones en Lay et al., 1998a; Garnero,
2004; Garnero y McNamara, 2008]. También se sabe que la post-perovskita es
anisotropa [Garnero, 2004; Garnero y McNamara, 2008; Lay y Garnero, 2011]. En
los trabajos de Valenzuela, las ondas recorren la base del manto en direccion
ENE-OSO mientras que con mis datos las trayectorias pasan en direccion ONO-
ESE. Es posible que al medir la lentitud en diferentes direcciones se obtengan
valores diferentes. De hecho, Valenzuela Wong [1996] y Valenzuela et al. [2000]
propusieron la existencia de anisotropia en un area de D" por debajo del extremo
oriental de Siberia. En ese caso las trayectorias que iban de suroeste a noreste
encontraron velocidades ligeramente lentas o muy cercanas a PREM mientras que
las trayectorias en direccién sureste-noroeste mostraron velocidades altas. En

este sentido deseo destacar la importancia de muestrear la base del manto con
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ondas provenientes de acimuts distintos, en aquellas regiones donde sea posible,
a fin de obtener una imagen lo mas confiable posible. Por ejemplo, Wookey y
Kendall [2008] midieron los tiempos de particion (splitting) diferenciales para ondas
S-ScS dentro de D" debajo del extremo norte de Siberia, cerca del Océano Artico.
Usaron dos trayectorias diferentes, una en direccion N-S, del Hindu Kush a
Canada, y otra de E-O con un sismo en las Islas Kuriles y estaciones en Alemania.
Los puntos de rebote en el INM para las ondas ScS son muy cercanos para las
dos trayectorias. En este caso encontraron una mayor anisotropia (1.38%) para la

trayectoria N-S que para la E-O (0.74%).

Relacionado a la anisotropia hay que destacar que en este trabajo se mide
la velocidad de las ondas SH para diferentes trayectorias puesto que ondas S
difractadas se observan en la componente transversal. Esto es distinto a la
anisotropia que se obtiene cuando las ondas SV y SH tienen diferentes
velocidades en la misma trayectoria. En la mayoria de los casos se ha encontrado
que Vsy > Vsy en D" [Lay et al., 1998a; Panning et al., 2010]. Los modelos
tomograficos actuales [Panning y Romanowicz, 2006; Kustowski et al., 2008;
Panning et al., 2010] hacen una inversion de los datos para obtener la estructura
anisotropa del manto y determinan los valores relativos de Vsy ¥y Vsy. Kustowski et
al. [2008] comparan su modelo S362WMANI con el modelo SAW642AN de
Panning y Romanowicz [2006] y concluyen que la estructura anisétropa de los dos
modelos difiere con excepcién de las profundidades a 150 y 2800 km mayor parte
del manto donde si se observa una consistencia. Para explicar esa pobre

correlacion, Kustowski et al. [2008] proponen, entre otras posibilidades, que se
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produzca un "tradeoff* entre las variaciones laterales en la velocidad y la
estructura de la anisotropia. Por lo tanto es necesario seguir trabajando en el
problema a fin de obtener resultados consistentes. Por su parte, Panning et al.
[2010] experimentaron con diferentes formas de aplicar correcciones corticales y
encontraron que éstas tienen un efecto importante sobre la estructura de la
anisotropia en el manto inferior, incluyendo a D". Esto los llevé incluso a
cuestionar la estructura anisétropa de la region para un modelo anterior,
SAW642AN [Panning y Romanowicz, 2006], la cual consideraban robusta. Su
nuevo modelo preferido, SAW642ANb [Panning et al., 2010], muestra diferencias
en la anisotropia de D" por debajo del Pacifico central y debajo de una gran area
de Asia con respecto al modelo previo (SAW642AN). Panning et al. [2010]
concluyeron que la anisotropia de D" obtenida en modelos tomograficos globales
es facilmente afectada por la forma en la que se hacen las correcciones corticales

y por consiguiente podria ser "problematica" de interpretar.

Los resultados anteriores resaltan la importancia de realizar trabajos como
el de esta tesis, ya que es posible estudiar regiones especificas con mayor detalle.
Por otra parte, el muestreo de D" es dificil por su gran profundidad y no es
uniforme debido a la limitada distribucién global de epicentros (principalmente en
las orillas de las placas tectdnicas) y de estaciones sismicas (en su mayoria en
continentes y varias islas) [Wysession, 1996a]. Por lo tanto hay que aprovechar
todas las ondas que puedan proporcionar informacion acerca de esta region. La
principal contribucién del presente trabajo es el uso de las ondas difractadas, la

cual complementa otras técnicas como por ejemplo la tomografia de todo el
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manto; el uso de tiempos diferenciales de recorrido para ondas PcP-P, ScS-S
[Wysession et al.,, 1994, 1995a, 1995b] y PKP-Pdif [Wysession, 1996c];
precursores de las ondas PcP y ScS [Lay y Helmberger, 1983; Young y Lay, 1990;
Gaherty y Lay, 1992; Kendall y Shearer, 1994, 1995; Krlger et al.,, 1995]; y
mediciones de tiempos diferenciales, modelado de formas de onda y cocientes de
amplitudes para las ondas SKS, SmKS y Sdif [Kind y Muller, 1977; Lay y Young,
1990; Souriau y Poupinet, 1990, 1991; Garnero y Helmberger, 1993; Silver y Bina,
1993; Sylvander y Souriau, 1996], asi como SP4KS [Garnero y Helmberger, 1995,

1996; Rondenay y Fischer, 2003].

4.3. Region del Sur del Océano Pacifico.

Un solo perfil aislado muestrea D" alrededor de (15°S, 225°E), frente a la costa
occidental de América del Sur (Figuras 13 y 14). En este caso la variacion de la
lentitud es de 0.46 % lo cual indica velocidades ligeramente bajas relativas a
PREM. Al comparar la region de D" muestreada por el perfil obtenido en esta tesis
con el modelo SKS12WM13 de Dziewonski et al. [1996] se observa una transicion
de velocidades bajas en el extremo occidental del perfil a velocidades altas en su
extremo oriental. De hecho la region de bajas velocidades coincide con la orilla del
GCPE en el modelo SKS12WM13. En cambio, al comparar con el modelo de
Grand et al. [1997] toda la region muestra velocidades lentas para la onda S en
~1% y queda completamente dentro del GCPE. El modelo SH18CE de Takeuchi
[2007] alcanza velocidades lentas hasta en un ~1.2%. La parte isétropa del

modelo S362ANI de Kustowski et al. [2008] es lenta en aproximadamente un 0.5%
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(Figura 15b). La parte is6tropa del modelo SAW642ANb de Panning et al. [2010]
alcanza un decremento en la velocidad de hasta 1.5% relativo a PREM.
Valenzuela y colaboradores [Valenzuela Wong, 1996; Valenzuela y Wysession,
1998; Valenzuela et al., 2000] emplearon la misma técnica que yo y hacia el oeste
de mi perfil obtuvieron velocidades bajas (Figura 15a), coincidentes con la orilla

del GCPE. Sin embargo, observaron velocidades altas hacia el este.
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5. CONCLUSIONES.

En esta tesis se determind la estructura lateral de velocidades de la base del
manto usando ondas S difractadas registradas con estaciones en México. Se
determiné el parametro de rayo para un total de 13 perfiles.

La variacion en las lentitudes obtenidas se encuentra dentro del rango de -0.88 a
+2.24%, con un solo valor extremo de 6.54% que sobresale del rango anterior.
Las mediciones obtenidas fueron promediadas y ponderadas utilizando una
superficie circular movil que toma en cuenta las zonas de Fresnel en la base del

manto para las ondas utilizadas.

Dado la distribucion de sismos y sismometros de nuestras estaciones, nuestra
muestra de lentitudes ocurren bajo el Océano Pacifico. En general la distribucion
espacial de las velocidades, asi como sus magnitudes, son similares con los
resultados de modelos tomograficos y con estudios anteriores usando la misma
técnica pero una base de datos diferente. Es posible agrupar las mediciones en
tres regiones. Dos de ellas muestran bajas velocidades. Estas se ubican en el
centro del Océano Pacifico, la primera al norte del ecuador y la otra al sur. Las
dos coinciden con el Grupo de Columnas del Pacifico Ecuatorial, una zona de
bajas velocidades que ha sido identificada previamente en numerosos estudios,
entre ellos los de tomografia del manto. Ademas se ha propuesto que el GCPE
sea donde se forman las columnas del manto que dan origen a los puntos

calientes (hotspots) observados en la superficie. La medicion con el valor extremo
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de lentitud (Ap = 6.54%) cae dentro de la regidén norte y posiblemente atraviese
una zona de ultrabaja velocidad en D", la cual podria estar asociada al GCPE. Se
ha propuesto que en las ZUBVs se produce fusion parcial del material del manto.
La tercera region se ubica en el noreste del Océano Pacifico y alli se observan
altas velocidades. Se considera que puede existir material subducido en D~

puesto que coincide con el Cinturon de Fuego en Canada y Alaska.
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Apéndice 1

OBTENCION Y ELECCION DE TELESISMOS REGISTRADOS POR

ESTACIONES DEL S.S.N. DE 1998 AL 2006

RESUMEN

Se generaron y obtuvieron telesismos de las estaciones del Servicio Sismologico
Nacional (S.S.N.). Utilizando la base de datos de este. Y empleando una work
station con sistema Unix. Y de estos se obtuvieron una tabla con los telesismos,

distancia en D"(°) y ventana acimutal .

ANALISIS DE DATOS

Utilizamos una Work station con sistema Unix ; donde empleamos una terminal. Y

realizamos los siguientes pasos:

e Para generar los archivos de entrada y de salida realizamos lo siguiente:

Copiamos uno anterior

cp /home/raul /ttin.b ttin.nombredearchivo

Observamos un archivo de QEDO1.txt donde habia registro de varios sismos

mundiales y se copiaba la longitud, latitud y profundidad de estos.

cd /home/raul/QEDO1 .txt

Entramos a ttin.nombredearchivo
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Modificamos con vi (editor de textos). Y grabamos.

Entonces generamos el archivo de salida ttout .

tt < ttin.nombredelarchivo

myv ttout ttout.nombredelarchivo

vi ttin.nombredearchivo

e Para obtener los telesismos a trabajar realizabamos los siguientes pasos:

Primero

cd /home/raul/aniso

Is

Ingresamos al archivo

cd nombredearchivo

Observamos los datos con:

grep Dist ttout.nombredearchivo

Prestamos atencion que datos teniamos y que estaciones.

e De estos datos observamos la distancia de D" mayor y la menor y
realizamos su diferencia lo cual daba la amplitud de la distancia de D".
Analogamente realizamos la diferencia entre acimut mayor con el menor lo

que da la amplitud de la ventana acimutal .
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Conservamos solo los de las caracteristicas requeridas que fueron de dos
tipos de mejor calidad que serian de tipo A, los cuales eran de amplitud de
distancia D"215° y de ventana acimutal<20°. Y los de tipo B que eran de
amplitud de distancia D"212° y de ventana acimutal hasta 35°. Lo que
implico que de la base de 466 telesismos obtenidos solo se seleccionaron

22 telesismos.
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Parametros de rayo de todos los eventos y de sus sintéticos:
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Tiempo de Sdiff respecto a To {seg).
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Tiempo de Sdifl respecto a To (seg).
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Tiempo de Sdif respecto a To (seg).
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Apéndice 3
A continuacion se utilizé el siguiente script con las subrutinas para encontrar los

tiempos de la maxima amplitud de las ondas S difractada para cada estacion.

ush2ah cb980915Iv.i47 Iv980915.20.ah

ahcorte < Iv980915.20.ah > tmp.lv.ah

ahstrip 2 < tmp.lv.ah | ahdetrend > junk.lv.n.ah

ahstrip 3 < tmp.lv.ah | ahdetrend > junk.lv.e.ah

/home/raul/WU/mild/raul/Sdiff CMB/programs/ahprogs/ChaHead/ahchahead -e -
5.220000 151.460000 10 1998 9 15 8 35 45.000000 -i junk.lv.n.ah > lv.n.ah
/home/raul/WU/mild/raul/Sdiff CMB/programs/ahprogs/ChaHead/ahchahead -e -
5.220000 151.460000 10 1998 9 15 8 35 45.000000 -i junk.lv.e.ah > Iv.e.ah

cat lv.e.ah Iv.n.ah > lv.en.ah

/home/raul/SmKS/ahrotate < Iv.t.rot

ahchahead -r -v -w -i Iv1.t.ah < volt.sts2 > Iv.t.ah

ntbpeakigf.xf < pm980915.lv > time.lv

mv pltfil plt
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Apéndice 4

Para crear sismogramas

Otra vez en UNIX

Entramos en donde se encuentra el programa para generar sismogramas
cd /home/pltix/splot

cd /home/urias/nombredelevento/plt.nombredelaestacion
Ahora en pgl vemos los del tipo *.t.ah

El tiempo tedrico lo encontramos en ttout

Modificamos los archivos .pm

El programa principal para ver los tiempos es ntbpeakigf.xf
Haremos

./ ntbpeak.igf.xf < pm9890915.pl

Entonces para graficar varias utilizamos splot plt.hu &
Convertimos los archivos a Postscript

apen —t pltfil > plt.pl.ps

Estas serian las subrutinas para generar varios sismogramas:

Para cada estacion.
Ejemplo del evento de 15 de septiembre de1998

Estacion hu
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Primero. Se da: longitud, latitud, profundidad y tiempo del evento
ahchahead —e -5.220000 151.460007 10 98 9 15 8 35 45.000000 —i hu.t.ah.orig >
hu.t.ah.b

Segundo. Se coloca el tiempo de registro de la estacion
ahchahead —b 98 9 15 8 46 46.380001 —i Iv.t.ah.b > Iv.t.ah
Tercero. Se modifica para cada estacion a generar

vi mul

Cuarto. Utilizamos el programa gansoigf.xf
/home/raul/SmKS/programs/many.data/gansoigf.xf<mul

Quinto. Cambio gl1
/home/raul/WU/mild/raul/sdiffCMB/programs/many/timultplt.xf < gr1

splot pltfil

Y para generar la grafica

Se crea un archive similar a Sd.times.980915

Con tiempos calculados

Usamos instrucciones en orden del archivo cuando:
/home/raul/WU/mild/raul/ SdiffCMB/programs/emcigf.xf
/home/raul/WU/mild/raul/ SdiffCMB/nsligf.xf
Convertimos los archivos a Postscript

Apen —t pltfil > plotto.ps
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