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RESUMEN

El volcan Misti se encuentra emplazado al norte de la Zona Volcanica Central de la cordillera de Los
Andes. El riesgo que representa por su cercania con la ciudad de Arequipa (al oeste del Misti), genera
interés en conocer sus caracteristicas internas, como la presencia de material caliente, no consolidado,
o identificacion (profundidad, tamafio y forma) de una camara magmatica. Diferentes estudios se han
realizado sobre este volcan, sin embargo, su estructura de velocidad no ha sido determinada atn.

El objetivo de este trabajo es identificar las variaciones de las velocidades de ondas Rayleigh, a través
de una tomografia de ruido sismico. Para ello se emple6 la componente vertical de registros de ruido
de 23 estaciones sismicas de banda ancha o de periodo corto, que formaron parte de una red temporal
desplegada sobre el volcan durante el afio 2011.

Se calcularon y apilaron las correlaciones cruzadas de registros de duracion de una hora, con la
finalidad de extraer la funcion de Green entre pares de estaciones. Se obtuvieron las curvas de
dispersion, i.e. velocidad de grupo de las ondas Rayleigh en funcion de la frecuencia, haciendo un
filtrado multiple FTAN de las funciones de Green. Del conjunto de ellas se derivo el calculo de la
tomografia sismica para diferentes periodos. Para el proceso de la inversion tomografica se
determinaron parametros de resolucion usando el checkerboard test, y amortiguamiento y
suavizamiento usando curvas L. Se plante6 el problema directo con el método Fast Marching Method,
y la solucion del problema inverso con el método subspace.

La tomografia se calculd para periodos de 1.5, 2.0, 2.5, 3.0, 3.5, y 4.0 s. En los mapas de periodos de
1.5y 2.0 s se observa una anomalia de baja velocidad orientada de este a oeste al norte del crater del
volcan. A partir de 2.5 s la zona de baja velocidad se desplaza hacia el oeste. La presencia de la
anomalia de baja velocidad en estos periodos, correspondiente a profundidades someras del volcan,
podria ser el resultado de la acumulacion de agua a nivel superficial, depositos no consolidados, o la
manifestacion de una falla regional. Para los periodos superiores a 3.0 s se mantiene casi constante la
orientacion de una anomalia de baja velocidad de entre 1.1 — 1.6 km/s, ubicada de noreste a suroeste
del volcan. Interpretamos esta anomalia como resultado de la presencia de un sistema hidrotermal
identificado previamente por estudios geofisicos y geoquimicos.
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Capitulo 1. INTRODUCCION.

La estructura de la Tierra se determina tradicionalmente usando las ondas el&sticas de los sismos. Al
viajar a través del medio, las ondas acumulan informacion de éste, y permiten obtener lo que se conoce
como tomografia sismica, una imagen de la distribucion espacial de pardmetros sismicos,
comunmente de la velocidad de ondas P 0 S. Sin embargo, la resolucion de esta tomografia depende
principalmente de la ocurrencia de sismos, de sus distribuciones espaciales y del nimero de estaciones
sismicas. Por ello, esta técnica presenta algunas limitaciones, y su aplicacion se hace inadecuada en
zonas donde no se presentan recurrentemente eventos sismicos.

Los avances en los métodos geofisicos han permitido el desarrollo de mejores técnicas en la obtencién
de iméagenes del interior de la Tierra, logrando una mejora en su resolucion. En la década pasada
surgié el uso del ruido sismico ambiental como base para la obtencion de la tomografia sismica,
siendo una alternativa al uso de registros de eventos sismicos (e.g. Shapiro et al., 2005). El ruido
sismico corresponde a la vibracion permanente de la Tierra (por fuentes naturales o artificiales) y por
lo tanto no es necesaria la ocurrencia de sismos para poder conocer el medio que se quiere estudiar.
El principio de la tomografia sismica mediante el uso del ruido sismico es usar las correlaciones
cruzadas de registros de ruido entre pares de estaciones, las cuales convergen a la funcion de Green
entre cada par de ellas (e.g. Lobkis y Weaver, 2001). Asi, una estacion es considerada como la fuente
y la otra como el receptor. Utilizando la componente vertical de los registros de ruido, se ha observado
que la funcion de Green recuperada corresponde a las ondas superficiales Rayleigh (Shapiro y
Campillo, 2004). Estos andlisis permiten determinar las curvas de dispersion del medio con la
informacién de velocidad de grupo para cada periodo de estudio, y a partir de las cuales se obtiene la
tomografia sismica (Shapiro et al., 2005).

La obtencion de imagenes sismicas en volcanes esta orientada a determinar la estructura de velocidad
del volcén o estudiar su constitucion en profundidad, localizando zonas de baja velocidad asociadas
a material no consolidado, la presencia de fluidos como un sistema hidrotermal, reservorios o cuerpos
magmaticos. Actualmente se ha extendido el uso de ruido sismico para obtener tomografias de
edificios volcanicos, puesto que proporciona una mejor resolucion a nivel superficial, su costo es bajo
en comparacion con la implementacién de explosiones o fuentes generadas artificialmente, y se puede
implementar sin recurrencia de sismos o cuando su distribucion no es éptima, como puede ocurrir en
un volcan. De esta manera, se ha contribuido también a incrementar el conocimiento de los procesos
eruptivos y los mecanismos magmaticos que ocurren en su interior. EI primer trabajo de este tipo
desarrollado en volcanes fue realizado por Brenguier et al. (2007), y posteriormente, otros volcanes
han sido analizados con este método (e.g. Stankiewicz et al., 2010; Jay et al., 2011; Nagaoka et al.,
2012; Spica et al., 2015; Fallahi et al., 2017).

El volcan Misti, en el que se centra este estudio, es un estratovolcan que se localiza en el Cinturén
Volcanico de los Andes, al sur de Per0, ubicado a aproximadamente 17 km al noroeste de la ciudad
de Arequipa. Se considera un volcéan activo, su tltima mayor erupcion ocurrio hace aproximadamente



300 afios (Thouret et al., 2001) y actualmente presenta actividad fumarélica intermitente. Su estudio
se vuelve de importancia debido a su cercania con la poblacion y el riesgo inminente que implica.

Sobre este volcan se han realizado estudios geofisicos, y en su mayoria geoquimicos y geologicos.
Con ellos se ha determinado su geologia, su historia eruptiva y se han realizado descripciones mas
detalladas de los depositos que ha generado (e.g. de Silva y Francis, 1990; Juvigné et al., 1997;
Thouret et al., 1999; Legros et al., 2001; Cacya, 2006; Marifio et al., 2006). Asi mismo se han
realizado andlisis de gases volcéanicos, fumarolas, y la composicion y evolucion de los magmas (e.g.
Birnie y Hall, 1974; Ruprecht y Worner; 2007; Cacya y Mamani, 2009; Rivera, 2010; Moussallam et
al., 2017). Por otro lado, se ha evaluado la presencia de fluidos, de un sistema hidrotermal y la
actividad que presenta (e.g. Ramos, 2000; Finizola et al., 2004; Masias, 2007; Macedo et al., 2012).
Algunos trabajos realizados sobre el volcan han tenido como objetivo describir escenarios eruptivos,
y establecer mapas de peligros (e.g. Macedo, 1994; Suni, 1999; Navarro, 2000; Thouret et al., 2001;
Vargas-Franco, et al., 2010; Sandri et al., 2014). Con respecto a estudios de sismologia, se han
delimitado &reas de ocurrencia de sismicidad y sus caracteristicas (e.g. Llerena, 2004; Macedo y
Centeno, 2010; Centeno, 2012; Anccasi, 2016). Entre otras investigaciones, podria estudiarse la
distribucion de zonas de atenuacion, indicativas de la presencia de material magmatico, sistemas
hidrotermales, materiales heterogéneos, o zonas de fractura. En el caso de un volcan, su importancia
esta relacionada principalmente a la identificacion de magma, su volumen, su cercania al crater del
volcan y el potencial riesgo que esto conlleva. Asi mismo, en el volcan Misti no se ha realizado aln
una tomografia sismica de ningln tipo. Por esta razdn surge el interés de su estudio a partir de registros
de ruido para contribuir a los trabajos previos ya mencionados.

Tomando como base las ventajas que presenta el método y la disponibilidad de datos por una red
temporal desplegada en el volcan Misti durante el 2011 cuya configuracién es adecuada para su
aplicacion, consideramos que su estudio bajo este enfoque es de importancia, y puede contribuir a los
trabajos realizados en esta zona.

e Objetivo del trabajo.

Determinar la estructura interna del volcan Misti realizando tomografias 2D a diferentes periodos,
empleando correlaciones de registros de ruido sismico, y validarla con estudios previos.



Capitulo 2. MARCO GEOTECTONICO.

A lo largo del oeste de Sudamérica convergen las placas tectonicas Nazca (placa oceéanica) y
Sudamericana (placa con parte oceénica y continental). La placa de Nazca subduce bajo la placa
Sudamericana con una velocidad de ~78 mm/afio con un acimut de 79° en el punto (18°S, 74°W),
considerando la placa Sudamericana fija y usando el modelo NUVEL 1A (Figura 1). La cordillera de
Los Andes es el resultado de esta subduccién, su extension alcanza mas de 7500 km, con elevaciones
de hasta 7000 m s.n.m. Debido a esta configuracion tectonica esta region se somete a una alta
actividad sismica y volcéanica, y ha dado lugar a diversos procesos geoldgicos que caracterizan
diferentes segmentos a lo largo de Los Andes.

Los Andes se divide en cuatro diferentes segmentos volcanicos: La Zona Volcanica Norte (ZVN), en
el sur de Colombia y Ecuador (5°N-2°S); la Zona Volcénica Central (ZVC), entre el sur de Pera y
norte de Chile (16°S-28°S); la Zona Volcéanica Sur (ZVS), en el sur de Chile (33°S-52°S); y la Zona
Volcénica Austral (ZVA), al sur de 47°S (Ramos, 1999). Cada zona volcéanica tiene caracteristicas
particulares y estan separadas por segmentos ausentes de volcanismo debido a la geometria de la
subduccidn, a pesar de que ésta es continua en la convergencia de las placas. Esto se ha explicado
debido a la variacién en el angulo de subduccién, que en estas zonas es casi horizontal (<10° a
profundidades mayores a 100 km), en comparacién con el resto del arco (>25°), contribuyendo a que
no exista magmatismo (Figura 1)(Ramos, 1999; Stern, 2004).
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Volcan Misti.

Sobre la ZVC, se situan cientos de volcanes sobre una corteza andmalamente gruesa de ~70 kmy
donde la placa de Nazca subduce con una inclinacion de ~30°. A profundidades de 100 — 150 km,
este fuerte angulo de subduccion propicia la deshidratacion de la placa oceénica, provocando fusion
parcial del manto y con ello la produccién de magma que genera el arco volcanico (de Silvay Francis
1990; Ramos 1999; Legros 2001). El volcan Misti, se encuentra emplazado al norte de la ZVC (Figura
1), donde el frente volcanico activo esta a 200 km al este de la trinchera Peru-Chile.

El volcan Misti (16°18°S, 71°24°W, 5822 m s.n.m) se localiza al sur de Perti, aproximadamente a 17
km al NE de la ciudad peruana Arequipa (2340 m s.n.m.), su crater se ubica a aproximadamente 3500

m por encima de ella. Tiene un volumen de cerca de 80 km® (Ruprecht y Worner, 2007). Es uno de
los ocho volcanes potencialmente activos del sur de Per(, estos constituyen una cadena volcénica que
del Pleistoceno superior a la actualidad incluye los siguientes: Sara Sara, Sabancaya, Misti, Ubinas,
Huaynaputina, Ticsani, Tutupaca y Yucamani. La configuracidn tecténica del Misti es compleja, esta
rodeado por el Altiplano, la depresion de Arequipa, el volcan inactivo Chachani y el volcan extinto
Pichu Pichu (Figura 2). Se ve afectado por sistemas de fallas en las direcciones NW-SE y NE-SW
(Thouret et al., 2001; Martelli, 2011; Rivera, 2010).
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Figura 2. Localizacion del volcan Misti (triangulo rojo), de los volcanes potencialmente activos (tridangulos
negros), en la Zona Volcéanica Central (ZVC) al sur de Per(, y la ciudad de Arequipa (cuadro gris).

El Misti es un estratovolcan andesitico-dacitico formado en cuatro etapas durante 833,000 afios de
evolucion, definidas por Thouret et al. (2001) (Figura 3): un estratovolcan erosionado denominado
Misti 1 (833 a 112 ka), al cual se sobreponen parcialmente los estratoconos Misti 2 (112 a 40 ka) y
Misti 3 (40 a 11 ka), y en la cima Misti 4 (11 ka al presente). Dentro de la caldera de la cima se



conforman dos crateres concéntricos, un crater semicircular de ~900 m de ancho y un cono de
escorias de ~500 m de ancho y 200 m de profundidad, que contiene un domo de lava fumardlico de
120 m de didmetro y 20 m de altura. (Thouret et al., 1999; Finizola et al., 2004; Rivera, 2010). El
complejo esta situado sobre un basamento de ignimbritas rioliticas del Ne6geno (Delaite, 2003).

Cono de cenizas de
la cumbre
MISTI 4 Crateres

MISTI 3

Cono MISTI 2y 1
piroclastico del

Holoceno
Avalanchas de escombros

AREQUIPA

Figura 3. Conformacidn del volcan Misti. Modificada de Delaite, 2003. Fotografia tomada de Corentin
Dérory. Fuente: Flickr.

Historia eruptiva.

Se tienen registros de algunas erupciones volcéanicas por medio de recopilaciones y dataciones de
depositos. Entre 40,000 y 34,000 afios grandes erupciones explosivas pudieron generar grandes
crateres y dar lugar a 4-6.5 km® de ignimbritas daciticas no consolidadas. Los episodios de
crecimiento y destruccion de domos de lava alternaron con erupciones sub-plinianas cuya colision de
columnas generaron flujos piroclasticos. Entre 13,000 y 11,000 afios las explosiones dieron lugar a
la formacién de una caldera en la cima. Alrededor de hace 2300 — 2050 afios ocurrié el mas reciente
episodio de tipo sub-pliniano (VEI 4), emitié un volumen estimado de 0.7 km® de depdsitos de tefra
y flujos piroclasticos y una columna eruptiva que alcanzé hasta 24 km de altura. Esta erupcion formé
el crater actual del volcan. El ultimo episodio notable fue una erupcion vulcaniana (VEI 2) en el siglo
XV (1440 — 1470) que produjo un volumen de tefrade 6 x 10® m®, y provocd lahares con un volumen
estimado de 1.5 — 3 x 10® m?>. Ocurrieron eventos freaticos con actividad fumardlica y sismica el 2
de mayo de 1677, el 9 de julio de 1784 y el 28 de julio y 10 de octubre de 1787 con VEl entre 1y 2.
Entre 1948-1949 y 1984-1985 se presentd un incremento en la actividad fumarélica (Thouret et al.,
2001; Delaite, 2003; Martelli 2011; Sandri et al., 2014). Actualmente la actividad volcénica de El
Muisti es de emision de fumarolas de alta temperatura, las cuales llegan a alcanzar entre 100 y 200 m



de altura (Martelli, 2011). Este es un indicador de que el sistema magmatico estd activo y de que
episodios volcanicos podrian ocurrir en cualquier momento.

La cercania del Misti con Arequipa (segunda ciudad méas poblada de Peru) lo hace el principal riesgo
volcénico para una poblacion de alrededor de 1 millén de habitantes. Se trata de una ciudad que
ademas, presenta una gran actividad econémica e industrial, consolidando su importancia en la region
y siendo la segunda ciudad industrial del pais, después de Lima. Los principales peligros asociados a
una erupcion del Misti son: flujos piroclasticos, lahares, caida de tefra, derrumbes volcénicos, flujos
de lavas, y gases volcanicos.

Si se presentara el caso en que la actividad eruptiva del volcén se reactivara, produciendo una gran
explosion, el radio de afectacién incluiria zonas con alto peligro volcanico en la ciudad de Arequipa
(Marifio et al., 2014), y acarrearia implicaciones concernientes a la salud publica. Se verian afectadas
areas de cultivo, e infraestructuras como hospitales, centros escolares, sectores gubernamentales,
zonas industriales, comerciales y urbanizadas, asi como el Sistema Hidrico que se conforma por
diversas represas, y las cinco centrales hidroeléctricas de Charcani ubicadas sobre el cauce del rio
Chili. Esto altimo es uno de los principales riesgos inmediatos de una explosién: la contaminacién de
la principal fuente de agua de consumo humano de la ciudad. A su vez, se verian perjudicadas vias
de transito tanto terrestres como aéreas. ElI Aeropuerto Internacional “Alfredo Rodriguez Ballon”
podria verse afectado principalmente por la caida de tefra, imposibilitando el trafico aéreo en la
region. El funcionamiento vital de Arequipa es altamente vulnerable ante una erupcion volcénica, lo
que perjudicaria la economia regional, y probablemente nacional, por tratarse de la segunda ciudad
con mayor aportacién al PIB nacional, y por su estrecha cercania e intercambio comercial con Chile,
Bolivia y Brasil. Ante la inminencia del riesgo volcéanico es importante considerar los mapas de
peligros publicados y la divulgacién de las medidas y planes preventivos y de accién, por parte de las
instituciones correspondientes de Perd.



Capitulo 3. MARCO TEORICO.

3.1. ANTECEDENTES DE LA TOMOGRAFIA USANDO RUIDO SISMICO Y SU
APLICACION EN VOLCANES.

La tomografia sismica tiene como objetivo encontrar un modelo de velocidad para una region
concreta. El término tomografia deriva del griego fomos que significa corte, e implica formar una
imagen de un objeto a partir de cortes a través de éste (Menke, 2012). En sismologia el proceso se
lleva a cabo mediante la teoria de inversion geofisica. Con este procedimiento se obtienen imagenes
del interior de la Tierra que describen la variacion de velocidad que presentan las ondas sismicas al
atravesar diferentes materiales del subsuelo, con lo que se adquiere informacion de su estructura. Para
llevarse a cabo se requiere de un modelo inicial que describa el area de estudio, y mediante un proceso
iterativo se alcanza el modelo solucidon cuyos datos predichos ajusten mejor a los tiempos de viaje
observados. Mediante esta inversion, el modelo obtenido determina la estructura de velocidad del
medio.

Entre algunos estudios pioneros en la obtencion de modelos de velocidad se tienen el de Bois et al.
(1972) que con mediciones de propagacion de ondas usando gedfonos a nivel local encontraron la
estructura de velocidad 2-D entre pozos en el yacimiento petrolero Lacq en Francia; Akiy Lee (1976)
usaron tiempos de arribo de onda P para inferir anomalias de velocidad bajo un red sismica en
California con un método de inversion 3-D; Dziewonski et al. (1977) con tiempos de arribo de ondas
P determinaron estructuras de velocidad en el manto terrestre a nivel global; Romanowicz (1979)
infiri6 la estructura del manto superior bajo Estados Unidos usando tiempos de arribo de ondas Py S
telesismicas. Desde entonces los métodos para obtener tomografias se han diversificado y se han
empleado para reconstruir estructuras a nivel local, regional y global (abarcando areas continentales).
A pesar de esto, el principio de tomografia sismica es el mismo en cada caso.

Comunmente, el método para obtener una tomografia consiste en usar tiempos de viaje de las ondas
sismicas registradas (P, S o superficiales), propagandose desde fuentes naturales (sismos) o artificiales
(explosiones). En el caso de su aplicacion a volcanes, de acuerdo con la intencion de cada estudio, el
objetivo puede ser determinar la estructura de velocidad del edificio volcanico completo, o encontrar
la localizacion de material caliente, una posible cdmara magmatica, o la relacion entre
heterogeneidades y la actividad sismica (Brenguier et al., 2006) (Figura 4).

La aplicacion de este método en volcanes se ha llevado a cabo por diversos autores, e.g. Brenguier et
al. (2006) en el volcan Puy des Goules, Francia; Berger et al. (2011) y Kuznetsov y Koulakov (2014)
en el volcan Popocatépetl, México; Koulakov et al. (2011) en el grupo de volcanes Kluchevskoy,
Rusia. Sin embargo, esta técnica presenta algunas limitantes, como las que se listan a continuacion:

- Su resolucion depende de la distribucion espacial y temporal de la sismicidad y las estaciones
sismicas. Lo cual presenta desventajas si la distribucion de los sismos no es homogénea o los rayos
sismicos asociados estan mal distribuidos en 3D. Como es necesario tener gran cantidad de sismos
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(tiempos de viaje), se debe contar con mucho tiempo de registros, sobre todo en zonas poca activas.
En la practica puede ser de varios afios.

- Es necesaria una precision confiable de la localizacion (parametros de la fuente) y tiempo de
origen de los sismos.

- La determinacion de la estructura cortical pierde resolucion debido a la atenuacion intrinseca y
dispersion que sufren en su trayecto las ondas de alta frecuencia. En volcanes esto toma mayor
importancia, debido a que las trayectorias de las ondas estan limitadas a una estructura heterogénea
y compleja, lo que dificulta sobre todo la determinacion de la profundidad de los eventos.

8t = obs. - tiempo pred.

Superficie Estaciones sismicas

Profundidad, km

o] 2 4 6 8 10
km

Figura 4. Diagrama que ejemplifica la tomografia sismica usando tiempos de viaje a partir de sismos. Los
rayos que tienen una trayectoria a través de la zona magmatica de baja velocidad presentan un desajuste
entre los datos observados y los predichos (6t > 0). La diferencia del tiempo de viaje se puede proyectar a
lo largo de la trayectoria del rayo mediante la distribucion de los residuales en el trayecto. De esta forma,
se puede reconstruir una imagen con las variaciones correspondientes de velocidad. Modificada de Lees,
2007.

Como alternativa al uso de sismos, para obtener imagenes de la corteza, se ha sacado ventaja de las
propiedades del ruido sismico. A este método se le conoce como interferometria sismica (Shapiro y
Campillo, 2004; Wapenaar, 2010). Su principio se basa en que la derivada temporal de la correlacion
cruzada del ruido sismico registrado en un par de estaciones es proporcional a la funcion de Green
del medio de propagacion (la respuesta a un impulso) (Campillo y Paul, 2003; Weaver, 2005). Es
decir que una estacion es considerada la fuente (Dirac) y la otra el receptor. Debido a que no hay
fuente fisica se designa a uno de los receptores como fuente virtual (Snieder et al., 2007) (Figura 5).

Las principales fuentes de ruido son superficiales (interaccion entre los océanos, la atmosfera y las
actividades humanas con la Tierra solida), por lo tanto, en las correlaciones de ruido sismico
ambiental, registrado en sismometros en superficie, predomina la componente de las ondas
superficiales (Stehly et al., 2006; Mordret et al., 2013). Utilizando la componente vertical de los
registros de ruido para realizar la correlacion cruzada, se ha observado que la funcion de Green
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recuperada contiene la firma de las ondas de Rayleigh (Shapiro y Campillo, 2004); mientras que al
utilizar las componentes horizontales se pueden recuperar las ondas Love (Lin et al., 2008) y las de
Rayleigh.

Las ondas de superficie poseen la cualidad de ser dispersivas, es decir que su velocidad depende de
la frecuencia con la que se propagan. Por medio del analisis de esta dispersion se puede delimitar la
estructura del subsuelo que atraviesan las ondas (representada por la estructura de velocidad de onda
S). Estas ondas superficiales se propagan a diferentes profundidades de acuerdo con su frecuencia;
en general, las bajas frecuencias son sensibles a las profundidades mayores, mientras que las altas
frecuencias mapean mejor las capas superficiales (Mordret et al., 2013; Corchete, 2014). Por esta
razon, el calculo de la dispersion se usa con el proposito de estudiar la estructura cortical y del manto
superior (Li et al., 2010).

Figura 5. Esquema de la determinacién de una tomografia sismica empleando ruido sismico. Los tridangulos
azules son las estaciones. Los puntos rojos son fuentes de ruido, el cual se registra en cada estacién. Los
rayos son las trayectorias que se obtienen al considerar una estacién como receptor y la otra como fuente.
Tomada de Koulakov y Shapiro (2015).

Diversos autores han usado el ruido sismico para identificar estructuras de velocidad. El primer
trabajo desarrollado en sismologia usando este método fue el de Shapiro y Campillo (2004) donde
demostraron la utilidad del tratamiento del ruido en la recuperacion de ondas Rayleigh y la medicion
de curvas de dispersion entre pares de estaciones sismicas. Posteriormente, en los estudios de Shapiro
et al. (2005) y Sabra et al. (2005), se obtuvieron los primeros resultados de imagenes sismicas en el
sur de California. A partir de estas demostraciones y estudios, el método ha sido aplicado a escalas
locales y regionales (e.g. Moschetti et al., 2006; Yang et al., 2007; Gaite, 2013).

Este método se ha aplicado con éxito en la obtencion de imagenes tomograficas en edificios
volcanicos. El primer trabajo de este tipo fue realizado por Brenguier et al. (2007) en el volcan Piton
de la Fournaise, Francia. Posteriormente, otros volcanes han sido analizados de esta forma (e.g.
Masterlark et al., 2010 en el volcan Osmok, E.U.A; Stankiewicz et al., 2010 en la caldera Lake Toba,



Indonesia; Jay et al., 2011 y Jaxybulatov et al., 2014 en el volcan Uturuncu, Bolivia; Luzén et al.,
2011 en el volcan Isla Decepcion, Antartida; Spica et al., 2015 en el area volcanica Lazufre, Chile;
Li et al., 2016 en el campo volcanico Wudalianchi, China; Obermann et al., 2016 en el volcan
Snafellsjoukull, Islandia; Fallahi ef al., 2017 en el complejo volcanico Arjuno-Welirang, Indonesia;
Spica et al., 2016 en el volcan Colima, México). Estos estudios validaron la aplicacion de esta técnica.
En cada uno se encontraron anomalias de velocidad correspondientes a sistemas hidrotermales o
magmaticos, en su mayoria superficiales, que se corroboraron mediante otros estudios geofisicos o
geoquimicos.

El uso del ruido sismico en la determinacion de estructuras en el interior de la Tierra presenta las
siguientes ventajas:

- Se pueden controlar las ubicaciones y cantidad de las fuentes y de los receptores; la geometria de
la red se puede disefiar segun los propositos del estudio.

- Se alcanza mejor resolucion a nivel de la corteza, que en el caso de los volcanes es util para
identificar estructuras magmaticas a nivel superficial.

- Se necesita tomar como verdadera la hipétesis de que las fuentes de ruido estan distribuidas de
manera homogénea. O de otra forma, tener un medio de propagacion altamente heterogéneo, lo
cual se cumple en el caso de un volcan.

- No se necesita la ocurrencia de sismos para hacer la tomografia. Es 1til en zonas con poca
recurrencia sismica.

- Algunos meses de datos en continuo son suficientes.

- Se puede mover la posicion de las estaciones con el tiempo si faltan trayectos para tener nuevos
rayos.

- Los experimentos son reproducibles.

3.2. RUIDO SISMICO.

Se denomina ruido sismico a la sefial incoherente de un sismograma en la que no se reconocen fases
sismicas. Es la vibracion permanente de la Tierra, debida a causas naturales o antrdpicas, presente en
todo registro sismico continuo. La naturaleza ininteligible del ruido sugiere desecharlo, sin embargo,
se ha demostrado que puede convertirse en una sefial Gtil, y extraer de ella informacion del medio por
el que se ha propagado.

Las fuentes que perturban el medio y contribuyen al ruido sismico pueden ser de diverso origen, como
mareas, oleadas, condiciones meteorol6gicas como tormentas o vientos, maquinaria pesada, transito
vehicular, o cualquier actividad humana. Estas fuentes son dificiles de identificar en los registros por
la aleatoriedad que presentan, pero se pueden clasificar en términos de su contenido de frecuencias.
A bajas frecuencias (<1 Hz) las fuentes son naturales, su origen es oceanico o por condiciones
meteoroldgicas de gran escala; a frecuencias intermedias (1 a 5 Hz) las fuentes pueden ser naturales
(por condiciones atmosféricas locales) o culturales (zonas urbanas); y a altas frecuencias (>5 Hz) las
fuentes son principalmente por actividades humanas, e.g. automdviles, motores, industria. De esta
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clasificacion se diferencia al microsismo, origen natural y bajas frecuencias, del microtremor, origen
antrépico y de altas frecuencias (Bonnefoy-Claudet, et al., 2006).

En el dominio espectral del ruido sismico se presentan con mayor contenido energético el microsismo
primario (entre 10 — 20 s, con un pico alrededor de 15 s) y el microsismo secundario (entre 5 — 10 s,
con un pico alrededor de 7 s). Ambos microsismos se generan por la interaccion de la atmdsfera, el
movimiento oceanico y las costas. EI microsismo primario involucra la interaccion directa de las olas
con el fondo marino superficial o con las costas, mientras que el microsismo secundario se atribuye
a una interaccion no lineal entre las olas directas y reflejadas por la costa. A periodos mas largos que
20 s, las ondas infragravitatorias y la interaccion del fondo marino son el principal componente del
ruido sismico (Stehly et al., 2006, Campillo et al., 2011).

3.3. CARACTERIZACION DEL MEDIO DE PROPAGACION A PARTIR DEL
RUIDO SISMICO.

3.3.1. Funcion de Green y correlacion cruzada.

Se ha demostrado que a partir de un campo difuso se puede caracterizar la estructura del medio de
interés entre dos receptores. Inicialmente, las propiedades de campos difusos aplicados a ondas
elasticas, se describieron partiendo de conceptos tedricos y pruebas de laboratorio (e.g. Weaver, 1982;
Weaver, 1986). Su aplicacion se ha llevado a cabo en areas como heliosismologia (e.g. Duvall et al.,
1993), y posteriormente en otras, como en acustica (e.g. Weaver y Lobkis, 2001; Derode, 2003), en
acustica marina (e.g. Roux et al., 2004), en sismologia con el uso de codas sismicas (e.g. Campillo y
Paul, 2003) y con uso de ruido sismico (e.g. Shapiro y Campillo, 2004). En sismologia la aplicacion
de esta teoria derivo del trabajo de Aki (1957), en el que estudio las propiedades de la correlacion del
ruido con el fin de recuperar propiedades de dispersion de las ondas superficiales en el subsuelo, y
para ello desarrollé el método de auto-correlacion espacial (SPAC).

Un campo difuso consiste de una superposicion de ondas propagandose de forma caética y aleatoria
(con fases diferentes), incidiendo en todas direcciones con igual intensidad (el campo es isétropo
acimutalmente), y con la misma amplitud en cada punto (el campo es espacialmente homogéneo)
(Weaver, 2005; Mulargia, 2012) (Figura 6).

De acuerdo con estas caracteristicas, se presentan algunas restricciones para poder considerar el ruido
sismico equivalente a un campo difuso. En sismologia el campo de ondas no es precisamente difuso
a escala local (Snieder y Wapennar, 2010). El ruido se compone de campos de ondas distribuidos
aleatoriamente y su paso por las heterogeneidades del medio puede eliminar la condicidn de isotropia.
Por otro lado, dado que la mayor contribucion del ruido ocurre a nivel superficial, los modos con
mayor sensibilidad cerca de la superficie seran los que se veran preferentemente favorecidos. Es decir
que la distribucion de las fuentes suele ser asimétrica acimutalmente, lo que resulta en ausencia de
equiparticion. En la practica, se ha demostrado que, a pesar de no cumplirse totalmente el caréacter
difuso del ruido, es posible extraer la funcion de Green después de suficiente tiempo de propagacion
del campo de ondas en presencia de difraccion maltiple, de manera que se estabiliza el flujo de energia
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de los modos sin importar la distribucidn de las fuentes. O bien, asumiendo una distribucion aleatoria
y uniforme de las fuentes alin con ausencia de difusores (Sanchez-Sesma et al., 2006; Campillo, 2006;
Tsai, 2010).

Difractores
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Figura 6. Representacion de un campo difuso en presencia de difraccion multiple. Las ondas se propagan
en todas direcciones (flechas) a traves de las heterogeneidades de la corteza, formando asi un campo de
ondas equiparticionado. Modificada de Hadziioannou, 2011.

Partiendo de considerar al ruido un campo difuso, se puede recupera la funcion de Green, o respuesta
del medio a un impulso, a través de la correlacion cruzada de los registros de ruido en dos puntos. De
esta manera la relacion que existe entre la correlacion cruzada y la funcién de Green es la siguiente
(Sabra et al., 2005; Garnier y Papanicolaou, 2009):

aCij(A,B,T)

donde C es la correlacion cruzada del ruido entre dos estaciones sismicas A y B: localizadas
respectivamente en r4, registrando la componente i, y en rg, registrando la componente j. La funcion
de Green G (14; T, T), relaciona el desplazamiento en 75 en direccion j debido a una fuerza de un
impulso unitario aplicado en 74 en direccion i. El término G;;(74;7p,T) es la parte positiva y
Gji(rp; T4, — T) laparte negativa de la correlacion entre los receptores A y B, esta ltima es la version

inversa en tiempo de G (7 4; 7', T).

Sean los campos observados v; (14, 7) y v; (1, T) registrados por dos sensores en 1, y T, la funcion
de correlacién cruzada C en el intervalo de tiempo [0, T] con un desfase en tiempo t esta dado por

T
Cij(A,B,7) = j V(s t)vj(rp, t + T)dt . @)
0

El resultado de la correlacion en tiempo presenta imperfecciones debido a la falta de isotropia del
medio y a la naturaleza diversa de las fuentes de ruido (teéricamente no se comporta como un campo
difuso). Si el medio de propagacion es isétropo se esperaria obtener una funcion simétrica. Sin
embargo, la correlacion cruzada esta en funcién de la orientacion de los receptores con respecto a la
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direccidn del flujo de energia, como ocurre en presencia de heterogeneidades. Esto afecta la calidad
de la funcion de Green y se ve reflejado en la falta de simetria entre la parte positiva y negativa, tanto
en la amplitud en tiempo como en la amplitud y fase del espectro (Gouédard, 2008). Ademas, si la
direccion predominante del flujo de energia es perpendicular con respecto al eje que forma la posicién
de los receptores, la parte coherente de la correlacion puede resultar ininteligible (Snieder, 2004;
Stehly, 2006; Garnier y Papanicolaou, 2009) (Figura 7).

Si la cobertura espacial de las fuentes de ruido es adecuada (homogénea e isétropa), se garantiza una
interferencia constructiva que mejora la calidad de la funcion de Green. En la practica se han
desarrollado diversos métodos para recuperar de manera 6ptima las ondas superficiales, como
resultado de la correlacion cruzada. Se lleva a cabo un preprocesamiento de los registros de ruido
para disminuir factores que afecten la calidad de la correlacion. En el Capitulo 4 del desarrollo de la
metodologia se detallan estos procesos.
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Figura 7. a) Distribucion isotropa de las fuentes de ruido alrededor de los receptores x; y x5, ¥ correlacion
cruzada de los registros de ruido entre x; Yy x,; la funcién de Green resultante es simétrica. b) y ¢)
Distribucion no homogénea de las fuentes de ruido con respecto a los receptores x; y X,, ¥ correlacion
cruzada de los registros de ruido entre x; y x,; la funcion de Green resultante es asimétrica. d) La
distribucion de las fuentes de ruido genera un flujo de energia perpendicular al eje que forman los receptores
X1 Y Xy, Y correlacion cruzada de los registros de ruido entre x; y X,; se oscurece la recuperacion de la sefial
coherente en la funcién de Green. Modificada de Garnier y Papanicolaou, 2009.
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3.3.2. Dispersion de ondas de superficie.

La mayor energia del ruido sismico se concentra en la banda microsismica (5 — 20 s), proveniente de
la interaccion de la atmdsfera y el océano a nivel superficial. Por lo tanto, la componente espectral
del ruido esta dominada por el modo fundamental de las ondas superficiales. En estas frecuencias la
polarizacion es predominantemente del tipo de onda Rayleigh, pero aun contiene energia de ondas de
cuerpo, e inclusive de ondas Love.

Estas ondas son generadas a partir de interferencias constructivas de ondas de cuerpo; P y SV para
las ondas Rayleigh, y SH para las ondas Love. EI movimiento de las primeras es eliptico retrégrado,
gue a profundidad cambia a prdégrado, mientras que para las segundas su movimiento es lineal
transversal a la propagacién. Tienen la caracteristica de disminuir su amplitud exponencialmente
conforme aumenta la profundidad.

Las ondas superficiales poseen una propiedad conocida como dispersion. Esto se refiere a que su
velocidad varia de acuerdo con la frecuencia y la profundidad con la que viajan por las estructuras de
la Tierra. Bajo esta premisa, se puede extraer informacion de la dispersion de la velocidad de las
ondas superficiales (en este caso contenida en la funcion de Green), para inferir las estructuras por
las que se han propagado.

La dispersion se puede describir asumiendo la superposicion de dos ondas armdnicas, de manera que
la forma de onda esta compuesta por paquetes de onda encapsulados (Figura 8). La velocidad a la que
se propaga la onda se puede expresar en términos de la frecuencia angular w y el nimero de onda k
en dos formas: velocidad de grupo U y velocidad de fase c. La velocidad de grupo describe la
velocidad a la que viaja la envolvente de los paquetes de ondas,

U_da) 3)
T dk’

mientras que la velocidad de fase es que describe el desplazamiento de cada componente armonico
w
c=—. 4
X (4)

La velocidad de fase es méas rapida que la de grupo, y las ondas contenidas en el paquete son de
periodo més corto que la envolvente. La relacion entre ambas velocidades para cualquier frecuencia,
Se expresa como

U_d(kc)_ +kdc_ Adc )
T Tak ST ak T tan

donde A es la longitud de onda. De esta relacion se observa que a partir de la velocidad de fase se
puede calcular la velocidad de grupo, pero no a la inversa. Cuando una onda no es dispersiva entonces
diferentes longitudes de onda viajan con la misma velocidad de fase, dc/dA = 0, y la velocidad de
fase y de grupo son iguales (Stein y Wysession, 2003).
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Figura 8. Superposicion de dos ondas con frecuencias y nimeros de onda ligeramente distintos, genera una
envolvente con velocidad de grupo U, conteniendo ondas individuales que viajan con velocidad de fase ¢ dentro
de la amplitud de la envolvente en la direccién x. Modificada de Stein y Wysession (2003).

El estudio de la dispersion de las ondas superficiales permite obtener informacion estructural
perteneciente a diferentes profundidades de la Tierra. En general la dispersion de las ondas Love y
Rayleigh se debe que son sensibles a la velocidad de la onda S.

La energia en las ondas de superficie se propaga principalmente en la superficie libre y por las
interferencias constructivas de los paquetes de onda, los cuales se mueven con la velocidad de grupo.
De esta forma, la velocidad de grupo se puede calcular a partir de un sismograma o correlacion de
ruido. Con la aplicacién de filtros estrechos se puede aislar paquetes de ondas con frecuencias
centrales especificas, y la velocidad de grupo para esa frecuencia puede determinarse tras dividir la
longitud del trayecto a lo largo de la superficie entre el tiempo de viaje observado. Con este analisis
se generan las curvas de dispersion, que son una representacion de la variacion de la velocidad de
grupo (o fase) con respecto a la frecuencia o periodo.

3.3.3. Formulacién de la tomografia sismica de tiempos de viaje.

La tomografia sismica detecta la presencia de contrastes en las propiedades sismicas del medio. Estas
diferencias se ven reflejadas en los tiempos de arribo de las fases sismicas o a través de la forma y
amplitudes de las ondas sismicas (Saygin, 2007). Usando ondas superficiales, el problema inverso
consiste en inferir las propiedades del material de la tierra (velocidad anisotrépica de onda
compresional o de cizalla) a partir de las mediciones de la funcién de velocidad de grupo o fase
(Menke, 2012).

De manera general, si se asume una estructura de velocidad, dada por un conjunto de parametros m,
entonces se pueden predecir los tiempos de viaje de las ondas para un arreglo dado de fuentes-

receptores, que podemos expresar como un conjunto de datos d. La relacion entre los pardmetros del
modelo y los datos se expresa como

d=g(m), (6)
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y forma la base de cualquier método tomogréfico. Si el modelo inicial m, es correcto, para un
conjunto de datos observados d,,, la diferencia entre los tiempos de arribo observados y los
predichos, d,,s — g(mg), es un indicativo de que tan bien el modelo actual satisface las
observaciones. Si las ondas pasan por estructuras de velocidad anémalas, entonces los tiempos de
viaje son perturbados y las diferencias seran significativas. Esta relacion es no lineal en el caso en
que el trayecto tomado por la energia sismica es una funcion de la velocidad. EI problema inverso
consiste en manipular m para minimizar esa diferencia (Rawlinson, 2000).

Para generar una imagen tomogréafica a partir de los datos sismicos se siguen los siguientes pasos:

1. Representacion de la estructura: El tiempo de viaje de las ondas entre fuentes y receptores
depende de la estructura del medio de propagacion por lo que es necesaria una estimacion inicial de
los parametros del modelo (parametrizacion). La manera tradicional se hace empleando una
parametrizacién regular: por bloques con velocidad o lentitud constante, o por mallas de nodos de
velocidad con funciones de interpolacion especificas (como interpolaciones trilineales o B-splines
cubicos). El inconveniente de estas formas de parametrizacion es que la longitud minima de la
estructura permitida es invariante en el modelo, y solo permiten variaciones suaves de velocidad. Es
decir, limitan el rango de la estructura que puede ser recuperada. Otra opcion es emplear
parametrizacién irregular, en las que la longitud minima de la estructura es variable, o la
parametrizacion adaptada, donde el proceso de inversion ajusta el nimero y/o ubicacion de
parametros para mejorar el poder de resolucién de los datos. En lugar de las parametrizaciones en
blogues o mallas, se puede discretizar la velocidad en el dominio del nimero de onda, en lugar del
dominio espacial. Esto se hace con la parametrizacion espectral que usa series de Fourier truncadas.

2. Solucién del problema directo: Consiste en la determinacién de un esquema que permita
prediccién de los tiempos de viaje de las ondas y el trayecto de las mismas, entre una configuracion
dada de fuentes-receptores. La forma en que se resuelve el problema directo afecta en cdmo se
recupera la estructura. Es coman determinar los tiempos de viaje mediante el trazado de rayos, usando
métodos de disparo (shooting) o doblado (bending). El primero consiste en calcular la ecuacion del
rayo a lo largo del trayecto (la ubicacion de la fuente y la direccidn inicial del rayo son conocidas), y
el segundo ajusta la geometria de un trayecto arbitrario inicial que una la fuente y el receptor, hasta
volverse un trayecto de rayo real (i.e. se satisfaga el principio de Fermat). Recientemente se han
empleado otros, como el seguimiento del frente de onda a través de soluciones de diferencias finitas
de la ecuacion eikonal (ecuacién (9)), como el Fast Marching Method (e.g. Rawnlinson y Sambridge,
2004) y métodos de redes.

3. Solucion del problema inverso: Implica ajustar los pardmetros del modelo para satisfacer los
datos observados, a través de la relacion en la ecuacion (6). Entre los métodos empleados como
esquema de inversion se tienen: el método backprojection, métodos de gradiente (como Gauss-
Newton, minimos cuadrados amortiguados, método subspace) y optimizacion global (Monte Carlo,
algoritmos genéticos y cristalizacion simulada).

4. Analisis de la calidad de la solucién: Se hace mediante la estimacién de la matriz de covarianza
y la matriz resolucion, asumiendo linealidad local. Una de sus dificultades es que al derivar de la
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teoria lineal se vuelven menos significativos conforme incrementa la no linealidad del problema. Otra
forma de hacer el andlisis, se logra con la reconstruccién de modelos sintéticos mediante la geometria
de fuentes-receptores usada en la inversion. Usualmente se aplica el checkerboard test (Spakman y
Nolet, 1988; Leveque et al., 1993). El criterio de calidad usado es la similitud entre el modelo
recuperado y el sintético.

3.3.3.1. Inversion tomografica.

La relacién entre el tiempo de viaje y la velocidad del medio se puede escribir como:

1
t= f—dl: fu(x)dl, ™

V(X
L(v) () L(s)

donde t es el tiempo de viaje, L es el trayecto del rayo, v(x) es el campo de velocidad y u(x) es el
inverso de la velocidad (lentitud), dl es un elemento a lo largo del trayecto del rayo y la integral es
tomada a lo largo del rayo, que describe una linea perpendicular al frente de onda. Esta relacion es no
lineal. El proceso de inversidn es un intento por extraer la velocidad dados los tiempos de arribo. El
tiempo de arribo de una fase sismica se evalia comparandolo con un modelo de velocidad de
referencia, v,. Si suponemos que la velocidad es ligeramente perturbada en varios puntos a lo largo
del trayecto por v, de manera que v = v, + dv Y el trayecto modificadoes L = Ly + 6L = L(vy +
év) , entonces el tiempo de viaje debido a una perturbacion en el campo de velocidad, v(x), es:

1
t= fL0+aLmdl , (8)

donde t=t, + SL, es el tiempo de viaje de un rayo debido a la perturbacién en el campo de velocidad
v(x). Usando series trigonométricas, ignorando los términos de segundo orden y aplicando el
principio de Fermat, entonces la perturbacion en la expresion del tiempo de viaje puede escribirse

1 ov
5t = f 6(—>dl+0(6v2)= —f—zdl+0(6v2). )
Vo Vo
LO LO

Esta relacion implica que la integracion es a lo largo del rayo de referencia L, en lugar de a lo largo
del rayo verdadero en el medio perturbado. Esta expresion constituye una relacion lineal entre el
tiempo de viaje perturbado y la perturbacién del campo de velocidad.

Para recuperar la estructura del medio es necesario contar con combinaciones de fuentes-receptores
para cubrir con rayos la region y mejorar la resolucion. Para ello el modelo es dividido en celdas en
2-D o en bloques 3-D, en las que se asume que la perturbacion de la velocidad es constante. La forma
discretizada de la ecuacion (9) para multiples trayectos es:
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6ti = z l”Au] , (10)
J

i se refiere a los diferentes tiempos de viaje usados, j es el indice de la celda, Au; es la lentitud del
bloque j y [;; es la longitud del rayo i a través de la celda j. Se vuelve indispensable usar soluciones
iterativas para mejor la solucion. De esta forma la tomografia es vista como un problema inverso. El
problema tiene N incognitas (Au; ), las celdas de anomalias de lentitud de atravesadas por un rayo. El
modelo total tiene un nimero de M celdas, (N < M). El problema requiere la solucién de un sistema
de muchas ecuaciones lineales del tipo de ecuacion (10) para las M incognitas (Au; ). Para que la
solucion esté bien condicionada, el nimero total de ecuaciones debe ser mucho mayor que M y cada
celda debe estar atravesada en diferentes direcciones por muchos rayos. Esto implica que tengamos
una distribucién densa de estaciones y un gran nimero de fuentes (Udias, 1999)

En tomografia el problema inverso se puede plantear como un problema de optimizacién en el que se
busca minimizar una funcion objetivo. Para dar solucion a la ecuacion (10) se propone escribir el
problema inverso con el método conocido como inverso generalizado:

d = Gm, (11)
donde d son las perturbaciones de los tiempos de viaje (variables observadas), de longitud N, m son
las perturbaciones de lentitud (pardmetros del modelo), de longitud M, y G una matriz de N x M de
longitudes de rayos [;; (kernel de datos). G= dg/ dm donde g(m) es la prediccion del modelo. La
solucién esm,, = [GTG]~1GTd (Stein y Wysession, 2003). En los métodos de gradiente, la solucion
busca minimizar una funcion objetivo S(m) sujeta a restricciones de regularizacion:

S(m) = (g(m) - dobs)Tcgl(g(m) - dobs)"'e(m - rnO)TCr_n1 (m - m0)+anDTDm (12)

donde g(m) son los datos predichos, d, s 10s datos observados, C; es la matriz de covarianza de datos
a priori, m, es la informacion a priori del modelo, i.e. el modelo de referencia, C,,, es la matriz de
covarianza del modelo a priori, y D es un operador de suavizado de segunda derivada. Los términos
(m—my)7C;'(m—m,) y m"D"Dm son de regularizacion, con el fin de limitar la cantidad de
soluciones aceptables. € y n son el factor de amortiguamiento y suavizado, respectivamente. El
amortiguamiento y el suavizado gobiernan la relacion entre qué tan bien la solucién m ., satisfara los
datos, qué tan proximo es m, de my, y la suavidad de m .

Resolviendo (12), se puede obtener la funcion de lentitud atribuida a cada bloque y por lo tanto se
puede construir una imagen relacionada a la region de interés (Saygin, 2007; Rawlinson et al., 2014).

En este trabajo se obtuvo la tomografia usando el método denominado Fast Marching Surface
Tomography, introducido por Rawnlinson y Sambridge (2004). A continuacién se describen los
fundamentos que sigue este método en la formulacion del problema directo y la solucion del problema
inverso, con base en Rawlinson y Sambridge (2004; 2005), donde se pueden encontrar mas detalles.
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3.3.3.2. Tomografia usando el método Fast Marching Surface Tomography.

Se trata de un método tomografico 2-D no lineal iterativo que permite obtener mapas de velocidad de
ondas superficiales. En la solucién del problema directo se emplea la técnica Fast Marching Method
(FMM) (Sethian, 1996; Sethian y Popovici, 1999), para calcular los tiempos de viaje y el esquema de
inversion utilizado es el subspace.

e Problema directo: Fast Marching Method.

Es un esquema numérico que busca soluciones de diferencias finitas a la ecuacion eikonal a través de
mallas de campos de velocidad. El problema de calcular los tiempos de viaje a cada punto en una
malla puede plantearse en términos del seguimiento de la evolucién de una interfase, propagandose
mondtonamente desde la fuente a través del medio. La principal ventaja de este método sobre los de
trazado de rayos es que los tiempos de viaje son calculados para todos los puntos de la malla del
medio (Mottaghi et al., 2013).

Para un medio elastico, en el limite de las altas frecuencias, la propagacion de los frentes de onda se
puede describir mediante la ecuacion eikonal como

|V, T| =s(x) , (13)

donde V, es el operador gradiente, T es el tiempo de viaje, y s(x) es la lentitud como funcién de la
posicion x. La ecuacion eikonal no es facilmente solucionada por métodos de diferencias finitas en
presencia de discontinuidades en el gradiente, porque la ecuacion requiere que V, T sea definido. Una
forma de imponer la estabilidad del FMM, y aminorar esta dificultad, proviene de la aplicacion de la
condicion de entropia: la propagacion del frente de onda evoluciona pasando por cada punto una sola
vez. Esta condicién es cumplida usando un esquema upwind que toma en cuenta la direccion del flujo
de informacion, es decir de valores de T pequefios a grandes. Los nodos que se encuentran en la
region downwind del frente de onda deberan actualizarse Unicamente por los valores de tiempos de
viaje conocidos de los nodos en la regién upwind. Esto se hace mediante un enfoque de banda estrecha
(narrow band), en la Figura 9 se representa este esquema. La evolucion de la banda estrecha se hace
identificando el punto cercano con tiempo de viaje minimo, etiquetdndolo como punto vivo y después
denominando a los puntos vecinos como puntos lejanos y cercanos. La forma de la banda estrecha se
aproxima a la forma del frente de onda, y el objetivo es propagar la banda por la malla hasta que todos
los puntos sean puntos vivos.
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Figura 9. Principio de la banda estrecha para el seguimiento del arribo del frente de onda. Los puntos
denominados puntos vivos estan en la region upwind de la banda estrecha y tienen los valores correctos de
tiempo de viaje; los puntos cercanos se encuentran dentro de la banda estrecha y tienen valores prueba
calculados con los puntos vivos (ecuacion 14); los puntos lejanos estan en la regién downwind y no tienen
valores calculados. Modificada de Rawlinson y Sambridge, 2004.

La condicion de entropia upwind, para el calculo de los valores de puntos cercanos, puede expresarse
como:

1
— 2 2
[max(Dz*T, —D3*T, 0)? + max(D;>T,~D;”T,0)" + max(D;*T, —D;*T,0)"|* . ”
Ll

= Sijk

donde T es el tiempo de viaje, (i,], k) son las variables de incremento del grid en (x,y,z), y las
variables a, b, c,d, e, f definen el orden en la precision del operador upwind de diferencias finitas
usando en cada uno de los seis casos. Como ejemplo se muestran los dos primeros operadores upwind
para D~*T; son:

Tl - Ti—l _ 3Tl - 4Ti_1 + Ti_z

ox Dz T = 26x ’ )

Di*T; =

donde 5x es el espaciado de la malla en direccion x. El operador usado depende en la disponibilidad
de los tiempos de viaje en la region upwind y el orden méaximo permitido. La ecuacion (15) describe
el esquema de diferencias finitas para calcular nuevos valores de tiempo de viaje de cada punto de la
malla, usando los valores conocidos de los puntos adyacentes. Los trayectos de los rayos pueden
calcularse a posteriori con el campo de tiempos de viaje calculados; siguiendo gradiente de tiempo
de viaje VT de regreso hacia la fuente.

Dentro de este método la parametrizacion de la velocidad se hace por una parametrizacion por mallas
de nodos de velocidad, usando una interpolacion de B-splines bi-cubicos, la cual produce un medio
de velocidad localmente controlado y suavizado.
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e Problema inverso: subspace inversion.

El objetivo de la inversion con este método es determinar las perturbaciones, dm,,, del modelo actual,
m,,, Por un proceso iterativo: m, ,; = m, + dm,, donde m, es el modelo inicial. La prediccion de
datos a través del problema directo se resuelve después de cada célculo del modelo, y el proceso de
inversion concluye cuando los datos se satisfacen o se minimiza la funcién objetivo.

Este método evita la inversidn de una matriz de gran tamafio a través de proyectar el problema entero
en un subespacio de dimensiones pequefias (Sambridge, 1990). En cada iteracion se restringe la
minimizacion de la aproximacion cuadratica de S(m) de un subespacio n-dimensional. Esta técnica
de inversion no se restringe a una minimizacion 1-D en cada iteracidn, a diferencia de otros métodos.
La minimizacion se hace a lo largo de varias direcciones de busqueda que juntas conforman un
subespacio del modelo. Si la funcion objetivo S(m) es la expresion (12), entonces la perturbacion
ém que ocurre en el espacio abarcado por un conjunto de n vectores base M-dimensionales {aj}:

n
Sm = Zyjaf = Au, (16)
j=1

donde A = [a’] es la matriz de proyeccion M x n. La componente u; determina la longitud del vector
correspondiente a’ que minimiza la forma cuadratica de S(m) en el espacio cubierto por a’. Donde
p=—[AT(G"C3'G + €C,' )A]*AT9, de manera que Sm:

sm = —A[AT(G"C31G + ¢C;;! + nDD)A] "ATF, (17)

donde G es la matriz de derivadas parciales Fréchet, y es el vector gradiente (y = dS/0m), S es la
funcidn objetivo. Las cantidades A, 7 y G son reevaluadas entre las iteraciones sucesivas. Todos los
métodos de gradiente, como lo es el subspace, requieren del calculo de la matriz Fréchet G = dg/ dm,
la cual describe la tasa de cambio de cada tiempo de viaje con respecto a cada parametro del modelo;
su calculo se hace al plantearse el problema directo.

La ventaja de este método es que la determinacion de ém Unicamente requiere la solucion de un
sistema de ecuaciones lineales de n X n. Esencialmente este método realiza una inversién por
minimos cuadrados dentro del subespacio, abarcado por vectores que reflejan la dependencia en todas
las diferentes clases de parametros usados (Kennett et al., 1988). Esto ha demostrado ser til cuando
el modelo incluye parametros de diferente dimensionalidad.

En el proceso de inversion el método asume linealidad local, sin embargo, su aplicacion repetida
junto con el FMM toma en cuenta la relacién no lineal entre la velocidad y los tiempos de viaje.
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Capitulo 4. METODOLOGIA.

4.1. RED SISMICA Y DATOS.

Para realizar este trabajo, se usaron los registros de la componente vertical de 23 estaciones sismicas
pertenecientes a una red temporal en el volcan Misti, desplegada entre marzo y diciembre de 2011.
Esta red temporal, denominada M, const6 de 10 estaciones de banda ancha y 13 estaciones de periodo
corto. La tasa de muestreo varia en funcion de la estacion (100 Hz, 125 Hz, y de 250 Hz). En la Figura
10 se muestra un mapa con la localizacion de las estaciones. Sus coordenadas geograficas y
caracteristicas se enlistan en la Tabla 1.

Red de estaciones en el volcan Misti

16.25's [

16.27°S

16.29°S

16.31°S

16.33°S

-~
V¥V Lennantz1s .
'Y Guraip6TD
WV MarkProduct 1s

V¥ Guraip 40T

71.49'W T1.46°W 7143°W 74w T137°W 71.34°W

Figura 10. Red temporal de 23 estaciones en el volcan Misti. 14 estaciones de periodo corto: 7 con equipos
Lennartz de 1s (en amarillo) y 7 con equipos MarkProduct de 1 s (en verde); 9 estaciones de banda ancha:
1 con equipo Guralp 40 T de 60 s (en rojo) y 8 con equipos Guralp 6TD de 60 s (en azul).

Los equipos no registraron de manera continua, por problemas técnicos, durante los aproximadamente
10 meses en que estuvo en marcha el experimento. Por lo que hay intermitencias en tiempo en los
registros de cada estacion. En la Figura 11 se presenta la disponibilidad de los datos en cada estacion.

Entre estaciones la distancia minima es de 1.13 km entre M03 y M07, y la méaxima de 10.38 km entre
M17 y M19. El promedio de la distancia inter-estaciones se encuentra alrededor de 4 km.
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Tabla 1. Coordenadas y caracteristicas de los equipos de la red MI.

. . . . o ., — Tasa de
Estacién | Latitud [°] | Longitud [°] | Elevacion [m] Sensor Tipo muestreo [Hz]
MO1 -16.267 -71.448 3168 Lennartz SP 100
MO03 -16.289 -71.425 5000 Guralp 6TD BB 100
MO04 -16.281 -71.415 4943 Guralp 6TD BB 100
MO05 -16.266 -71.423 3929 Lennartz SP 100
MO06 -16.276 -71.432 4100 Guralp 6TD BB 100
MO7 -16.299 -71.420 5202 Lennartz SP 100
M08 -16.305 -71.449 3889 Lennartz SP 100
M09 -16.326 -71.397 4169 Mark Product SP 125
M11 -16.299 -71.402 5683 Guralp 6TD BB 100
M12 -16.308 -71.386 4531 Mark Product SP 250
M13 -16.290 -71.383 4693 Mark Product SP 250
M14 -16.270 -71.386 4288 Mark Product SP 125
M15 -16.258 -71.400 4076 Mark Product SP 125
M16 -16.277 -71.407 4732 Guralp 40T BB 100
M17 -16.302 -71.366 4154 Mark Product SP 125
M18 -16.295 -71.440 4232 Guralp 6TD BB 100
M19 -16.300 -71.463 3510 Guralp 6TD BB 100
M20 -16.323 -71.448 3624 Guralp 6TD BB 100
M22 -16.309 -71.415 4923 Lennartz SP 100
M23 -16.326 -71.421 4128 Guralp 6TD BB 100
M24 -16.304 -71.431 4445 Lennartz SP 100
M25 -16.282 -71.397 4764 Guralp 6TD BB 100
M26 -16.291 -71.400 5376 Mark Product SP 125

*SP: Periodo corto. BB: Banda ancha.
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Figura 11. Disponibilidad de los datos en cada una de las estaciones de marzo a diciembre de 2011. Los dias
en los que hay datos se muestran con una barra de color de acuerdo con el sensor. Periodo corto: amarillo
(Lennartz), y verde (MarkProduct). Banda ancha: azul (Guralp 6TD), y rojo (Guralp 40T). En el gréafico
inferior se muestra el nimero de estaciones presentes para cada fecha.
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4.2. PROCESAMIENTO.

El procesamiento que se llevd a cabo en este trabajo se baso en la metodologia propuesta por Bensen
et al. (2007) para la extraccion de ondas Rayleigh. Los pasos que se siguieron en el tratamiento de
los datos son los siguientes:

1. Preprocesamiento de los datos crudos:

a. Remocion de media y tendencia.

b. Correccidn por respuesta instrumental y filtrado.

c. Re-muestreo de la sefial.

d. Normalizacion temporal (1-bit) y normalizacion espectral.

2. Correlacién cruzada y apilado.
3. Célculo de la velocidad de grupo.
4. Inversion tomografica.

En los apartados siguientes se describe cada uno de estos puntos.

4.2.1. Preprocesamiento de los datos crudos.

Para extraer informacion coherente a partir del ruido (i.e. la funcién de Green entre estaciones), es
necesario acondicionar los registros antes de realizar las correlaciones cruzadas. Se busca reducir las
incoherencias o irregularidades en la sefial, debidas a los instrumentos o a la presencia de sefiales no
deseadas como sismos.

4.2.1.1. Remocion de media, tendencia y respuesta instrumental.

Los registros no siempre estan alineados en cero, y a veces derivan de manera lineal con el tiempo.
Estas perturbaciones pueden corresponder a efectos instrumentales debidos a cambios de temperatura
y/o presién o un instrumento no exactamente vertical. Por lo tanto, es necesario hacer correcciones
por media y tendencia antes de cualquier tratamiento de la sefial, como por ejemplo calcular una
transformada de Fourier. La media se elimina restando a la sefial su valor medio, mientras la pendiente
se corrige calculando la tendencia lineal de la sefial y sustrayéndola. Conjuntamente, como parte del
preprocesamiento, se suele aplicar un taper o apodizacion a la sefial, que consiste en multiplicarla por
una funcién que decae a cero en sus extremos (Figura 12a-d). Para realizar la Transformada de Fourier
de sefiales discretas y de duracion finita, estas deben iniciar y terminar en cero. De esta manera, se
minimizan las discontinuidades en sus extremos.

Ademas, los sismogramas se ven afectados por la respuesta instrumental propia de cada sismémetro.
La respuesta instrumental corresponde a la funcion de transferencia del instrumento. Para recuperar
de manera parcial el desplazamiento real del suelo se debe eliminar de la sefial el efecto del
sismometro. Eso se conoce como aplicar la correccion instrumental, que consiste en transformar el
sismograma mediante una deconvolucién de la sefial por la respuesta instrumental. Esta
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deconvolucién aumentard las bajas frecuencias y las altas frecuencias. Generalmente, el ruido
contiene muchas bajas frecuencias que seran amplificadas por la deconvolucién, por lo tanto, se deben
eliminar estas mediante un filtro. Asi, después de la deconvolucion se aplica un filtro de modo que se
pueda recuperar al maximo la sefial obteniéndola en la banda de frecuencias deseada (Figura 12e). En
este caso se aplico un filtro pasa altas, para los equipos de banda ancha con frecuencia definida de
corte f = 0.03 Hz y para los equipos de periodo corto f = 0.2 Hz.

led

led
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Figura 12. a) Registro de ruido en estacion de banda ancha con duracion de una hora. Correcciones hechas
al registro original de manera consecutiva: b) remocién de media, ¢) remocién de tendencia, d) taper,
e) remocidn de respuesta instrumental y filtro pasa altas con frecuencia de corte f = 0.03.

En este estudio en el que se tienen equipos de banda ancha y de periodo corto (con respuestas
instrumentales diferentes entre ellas (Figura 13)) es indispensable hacer la correccién instrumental
para eliminar sus efectos en las sefiales registradas y hacerlas comparables entre todos los
instrumentos. En este caso no contamos con la informacion de la ganancia de todos los equipos debido
a gue no teniamos la informacion completa de los mismos, como las caracteristicas del sistema de
adquisicion o la constante de normalizacién. Por lo tanto, no se pudieron transformar las sefiales
corregidas con su amplitud correspondiente. Consideramos que no es necesario tener la amplitud
respectiva de cada sefial corregida, puesto que se realiz6 una normalizacion temporal de la amplitud
a 1 de todas ellas, previo a la correlacién cruzada, con lo que se pierde la informacidn de sus
amplitudes reales. Para realizar la correccion instrumental usamos entonces un mismo factor de
ganancia para los diferentes equipos.
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Figura 13. Respuestas instrumentales en frecuencia de los equipos utilizados.

En la Figura 13 se observa que los equipos de periodo corto cambian la fase (que hemos representado
entre —2m y +2m) en un rango de frecuencias en que la fase es plana para los equipos de banda ancha.
Por ejemplo, en el caso del equipo Mark Product de 1s en que la fase es negativa para las bajas
frecuencias hasta ~10 Hz, la correccién instrumental permite obtener la sefial real del movimiento
del suelo en ese rango de frecuencias. La correccion de la fase se debe hacer para todas las sefiales,
ya que esta puede cambiar con la frecuencia.

La informacidn de la respuesta del instrumento se puede encontrar en diferentes formatos. La que se
ha utilizado en el preprocesamiento es el de polos y ceros (PAZ). Es importante tener cuidado en las
unidades ya que algunos constructores dan los polos y ceros en frecuencias angulares (en rad/s) y
otros en frecuencias (en Hz). Hay solo un factor de 2t entre los dos. La informacion de los polos y
ceros de los instrumentos se presentan en la Tabla 2, en unidades de rad/s, requeridas por el software
SAC utilizado para realizar la correccion instrumental. Ademas de los polos y ceros se require el valor
de la ganancia total, la cual se calcula con la informacién del sensor (sensitividad y factor de
normalizacion) y la ganancia del digitalizador. Con ella se puede transformar la amplitud de volts a
desplazamiento en m/s. Sin embargo, como se mencion0 previamente, para este trabajo no se contd
con dicha informacién por lo que como ganancia se uso el mismo valor en todas las respuestas
instrumentales de los equipos.

En la Figura 14 se compara el efecto de eliminar la respuesta instrumental, usando un registro de un
sismo lejano ocurrido en la Region Kermadec de M7.6 (d = 10,500 km), entre las estaciones M15,
periodo corto, y M04, banda ancha (Figura 14a). Los registros se filtraron entre 0.03 — 0.1 Hz para
amplificar las bajas frecuencias pertenecientes a las ondas superficiales del sismo (Figura 14b). Se
muestran las sefiales normalizadas a 1 debido a que no se pudo obtener la amplitud real del
desplazamiento del suelo por carecer del valor de la ganancia de cada equipo. De la Figura 14b
observamos que la sefial en el registro de banda ancha se mantiene casi constante sin y con correccion
instrumental, debido a que en ese rango de frecuencias la respuesta instrumental es plana tanto en
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amplitud como en fase para ese equipo. En cambio, la sefial en el periodo corto cambia de fase y
amplitud entre la sefial original y corregida. Al remover la respuesta del instrumento en el periodo
corto se observa una sefial similar, en las amplitudes tanto como en fase, con el registro de banda
ancha, lo que los hace equiparables y muestra la utilidad de remover el efecto del instrumento.

Tabla 2. Polos y ceros en rad/s de cada tipo de sensor usados para la correccion instrumental.

Sensor: Guralp 6TD  Periodo: 60 s Sensor: MarkProduct Periodo: 1s
Estaciones: M03, M04, M06, M11, M18, Estaciones: M09, M12, M13, M14, M15, M17,
M19, M20, M23, M25. M26, M27.

POLOS 6 ZEROS 2 POLOS 2 ZEROS 2
148 x 10"+ 1.48 x 10 0 4443 £ 4.443 ] 0
-3.9196 x 10%+ 8.5069 x 10%] 0 0
-471.24
-2199.1
Sensor: Guralp 40T Periodo: 60s Sensor: Lennartz Periodo: 1s
Estaciones: M16. Estaciones: M01, M05, M07, M08, M22, M24.
POLOS 5 ZEROS 2 POLOS 3 ZEROS 2
-1.486x 107" £1.486 x 107 0 -4.44 + 444 0
-502.65 0 -1.083 0
-1005
-1131
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Figura 14. Comparacion entre registros del sismo de Kermadec M7.6, en un equipo de banda ancha y uno
de periodo corto. a) Sefiales originales, corregidas por media, tendencia y taper, sin filtro ni correccion
instrumental. b) Ampliacion de las ondas superficiales del sismo lejano registradas en el banda ancha y
periodo corto, antes y después de la correccidn instrumental; en ambos casos se aplicé un filtro entre 0.03-
0.1 Hz. Superior: Sefiales originales, antes de la correccién instrumental. Inferior: Sefiales después de
eliminar la respuesta instrumental. Se observa el efecto de la correccion de la fase sobre todo, y en menor
medida en amplitud relativa también.
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4.2.1.2. Re-muestreo.

El principal objetivo del re-muestreo de la sefial es disminuir el tiempo de cémputo en el
procesamiento de las sefiales y tener el mismo muestreo para todas las estaciones para poder calcular
las correlaciones cruzadas. En este caso se disminuy0 la tasa de muestreo de cada registro y se iguald
entre ellos. De 100, 125 y 250 Hz se convirtio a una tasa de muestreo de 25 Hz, que esté& por debajo
de la frecuencia de Nyquist de cada sefial (fy = 1/2At), y es suficiente para obtener una banda amplia
de frecuencias para las curvas de dispersion.

4.2.1.3. Normalizacién temporal 1-bit.

Se trata de normalizar los registros de ruido en el dominio del tiempo con la finalidad de equilibrar
las amplitudes que afectarian el resultado de la correlacién cruzada. Por ejemplo, es una manera
simple de eliminar los sismos (por lo menos sus amplitudes, porque el contenido frecuencial se guarda
en gran parte). Por ejemplo, los sismos cuyas amplitudes estdn por encima del nivel de ruido
representan un impedimento en el procesamiento automatico de los datos. El efecto que tienen en las
correlaciones es enmascarar la contribucion de sefiales coherentes de menor amplitud, dentro de las
amplitudes predominantes de estos.

Existen diferentes métodos para realizar la normalizacién temporal, Bensen et al. (2007) consideran
cinco diferentes métodos para remover sismos de forma automatica. El utilizado en este trabajo es el
denominado 1-bit. Este procedimiento de normalizacion, consiste en tomar Unicamente el signo de la
sefial, reemplazando por 1 las amplitudes positivas y por -1 las amplitudes negativas (Figura 15).
Tiene la ventaja de implementarse facilmente. Ha sido usado en diversos trabajos (e.g. Campillo y
Paul, 2003; Shapiro y Campillo, 2004).

4.2.1.4. Normalizacion espectral.

Se refiere a la normalizaciéon en el dominio de las frecuencias, y se conoce también como
blanqueamiento espectral (whitening). El ruido ambiental no es plano en las frecuencias, presenta
picos en ciertos periodos (picos microsismicos primario y secundario alrededor de 15 y 7 s,
respectivamente). Asi como la normalizacién temporal homogeneiza las amplitudes en tiempo, el
objetivo de esta normalizacion es suavizar el espectro, de manera que se evite que sefiales con mayor
amplitud espectral enmascaren a las de menor. Se busca que el contenido de frecuencias de las
correlaciones sea lo mas homogéneo posible para obtener ondas superficiales en una banda ancha de
frecuencias. Dentro de esta serie de procesamientos, el blanqueamiento consiste en calcular el
espectro de la sefial normalizada temporalmente (1-bit), dividirla entre el mismo espectro suavizado,
y regresar la sefial al dominio temporal.

En la Figura 15 se presentan los registros normalizados: el registro original, el registro normalizado
por 1-bit, y el registro con el blanqueamiento espectral (después del 1-bit), asi como el espectro de
amplitud correspondiente a cada sefial. En el registro de ruido sobresalen las amplitudes de un sismo,
y en el dominio de las frecuencias predominan las amplitudes de los picos microsismicos. Al aplicar
ambas normalizaciones, se puede observar que en el dominio temporal el efecto de la amplitud del
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sismo se ve disminuido. Por otro lado, en el dominio de las frecuencias, el espectro predominado por
la energia de la microsismicidad se homogeneiza.

i |
A LA

1550 1600 1650 1700 1750 1800 1850 1900
Tiempo [s] — Original
1 bit
— 1 bit + blanqueamiento

1.0

0.

w

Amplitud normalizada

o
o

e
o

Amplitud normalizada
[=]
=y

it

0.1 0.2 0.3 0.4 0.5
Frecuencia [Hz]

o
[S]
T

(=)
o
=

o
o

Figura 15. Procesos de normalizacién temporal (1-bit) y blanqueamiento espectral. En rojo se presenta la
sefial original, en azul la sefial con la normalizacién 1-bit, y en negro la sefial con normalizacién 1-bit y
blanqueamiento espectral. Superior: Sefiales en el dominio temporal. Inferior: Sefiales en el dominio de las
frecuencias.

Para mostrar el efecto de estas normalizaciones en la obtencion de la correlacién cruzada, se calculo
la correlacion entre las estaciones M04 y M11 apilada por 7 dias, con y sin haber aplicado la
normalizacion 1-bit y el blanqueamiento espectral (Figura 16b). En la Figura 16a, se muestra el
registro de la sefial durante los 7 dias en la estacion MO04. En ella se observa la presencia de sismos
con amplitud considerable sobre el nivel del ruido. Se puede apreciar que en la correlacion sin haber
aplicado las normalizaciones destaca la presencia de bajas frecuencias y la forma de las ondas no esta
bien definida. Esto se debe a que la amplitud y frecuencia de los sismos presentes predomina en el
resultado.
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Figura 16. a) Registros de ruido de los 7 dias en la estacion M04. b) Apilado de 7 dias de la correlacion
cruzada entre las estaciones M04-M11 filtradas entre 0.15-3.0 Hz. Superior: Correlacion sin normalizacion
temporal 1-bit ni blanqueamiento espectral. Inferior: Correlacién cruzada con normalizacién temporal 1-
bit y blanqueamiento espectral de los registros, antes del calculo de la correlacion cruzada.

4.2.2. Correlacion cruzada y apilado.

El siguiente paso consiste en calcular la correlacion cruzada y su apilado para obtener la Funcion de
Green del medio entre pares de estaciones. El procesamiento hasta este punto, junto con el apilado,
se realizo utilizando el paquete MSNoise (Lecocq et al., 2014).

La correlacion cruzada se calcula en el dominio de las frecuencias, como el producto de la
transformada de Fourier de una serie temporal x(t) por el complejo conjugado de la transformada de
Fourier de otra serie y(t). Es decir:
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C(f) = X*(f) xY(f), (18)
de donde se obtiene c(t) regresando al dominio del tiempo C(f).

En este estudio se obtendrian 253 (= 23 x 22/2) correlaciones cruzadas diferentes para ondas de
Rayleigh, con las 23 componentes verticales de las estaciones con que se trabajo. Sin embargo, en
este experimento temporal realizado en 2011, las estaciones no siempre funcionaron simultdneamente
sino en ocasiones en intervalos de tiempo diferentes. Entre algunos pares de estaciones solo se
tuvieron dias de coincidencia y en otros casos hasta 6 meses. Por esta razon el calculo total de
correlaciones fue 211.

A priori no conocemos el contenido de frecuencias que van a tener las funciones de Green. Por eso
su célculo se hizo en dos pasos. Primero se calcularon todas las correlaciones cruzadas en una banda
amplia de frecuencias. Se determind en qué banda de frecuencias las funciones de Green tenian
energia. Una vez conociéndola, se recalcularon de nuevo todas las correlaciones cruzadas en este
rango de frecuencias, lo que mejora las funciones de Green. En este proceso los registros se filtraron
en una banda de 0.15 a 3 Hz, y se hizo la correlacién cruzada en ventanas de 15 minutos sin traslape.

Se apilaron las sefiales de cada par de estaciones con la finalidad de amplificar la parte coherente de
la correlacion (ondas Rayleigh) y mejorar la razén sefial/ruido. Se hizo el apilado como un apilado
lineal, es decir una suma lineal de las sefiales, promediada entre el nimero de correlaciones afiadidas.

Como se describid en el Capitulo 3 las propiedades de la correlacion cruzada permitirian obtener una
funcion de Green simétrica en tiempo, con una parte positiva y otra negativa (comunmente Ilamadas
parte causal y acausal). Estas representan las ondas viajando en direcciones encontradas entre las
estaciones. En este trabajo la distancia entre estaciones es pequefia, de 1 a 10 km, por lo que el tiempo
de viaje de las ondas es corto y genera que el resultado de la correlacion se vea cerca de cero. En la
Figura 17 se muestra el resultado de la correlacidn cruzada entre las estaciones M04 y M15 con un
apilado de 7 dias, 1 mes, 3 meses y 6 meses. Se observa que con los 7 primeros dias de apilado ya se
obtiene la funcion de Green (no es muy diferente en forma a la correspondiente a lade 1, 3 0 6 meses),
salvo el ruido de alta frecuencia. El apilar por mas tiempo disminuye el ruido de altas frecuencias de
la sefial, que generalmente no se usa en nuestro trabajo. En este caso, para una distancia inter-estacion
(M04 y M15) de 3 km, 7 dias de datos en continuo es suficiente para obtener una buena aproximacion
de la funcién de Green.

El empleo de la correlacion cruzada de ruido sismico en este tipo de estudios implica que sea estable
con el tiempo. Es decir, que las propiedades del medio se mantienen invariables y que las fuentes de
ruido son distribuidas en los mismos sitios. Corroboramos esto mostrando el apilado por meses de
dos pares diferentes de estaciones como se muestra en la Figura 18. Se observa la estabilidad de la
funcidn de Green, que a pesar de variar en algunos casos mantiene su estabilidad con el tiempo.
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Figura 17. Apilado de 7 dias, 1 mes, 3 meses y 6 meses de la correlacion cruzada entre las estaciones M04
y M15.
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Figura 18. Correlaciones cruzadas por mes (05, 07, 09) para dos pares de estaciones diferentes: M04 y
M23; M04 y M15. Las correlaciones se preservan invariables en los distintos periodos de tiempo.

En la Figura 19 se presentan los resultados obtenidos de las 211 correlaciones cruzadas por pares de
estaciones.
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Figura 19. Correlaciones cruzadas apiladas para cada par de estaciones. Filtradas entre 0.15 — 1.0 Hz

4.2.3. Célculo de la velocidad de grupo.

El estudio de la propiedad dispersiva de las ondas superficiales, descrita en el Capitulo 3, permite que
pueda calcularse la velocidad de grupo a la que se propagan estas ondas y asi inferir la naturaleza del
medio que atraviesan. Partiendo de que se han extraido las ondas de Rayleigh de la funcion de Green,
podemaos entonces hacer el analisis de su dispersion. El tiempo de propagacion que le toma a las ondas
viajar entre dos estaciones, esta relacionado a la velocidad de los materiales atravesados y a la
longitud del trayecto que toma el flujo de energia.

4.2.3.1. Método FTAN.

La velocidad de grupo, es decir, la velocidad a la que se propaga el paquete de ondas, se obtiene a
partir del calculo del tiempo de arribo de la amplitud méxima de la envolvente de la sefial (en este
caso de la funcidon de Green), filtrada en diferentes bandas estrechas de frecuencias con una frecuencia
central. La distancia inter-estacion se divide entonces entre el pico de la envolvente y se obtiene la
velocidad de grupo para la frecuencia central establecida. Este método es conocido como técnica de
filtrado maltiple o FTAN (Frequency Time Analysis) (Dziewonski et al., 1969; Levshin et al., 1989).

Este proceso se hizo siguiendo los siguientes pasos (Campillo et al., 1996): a) célculo de la

transformada de Fourier K (w) de la sefial a analizar s(t); b) multiplicacion del espectro K (w) por un
filtro gaussiano en frecuencia H (w), definido como:
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_ 2
Hw) = e o) (19)
donde w, es la frecuencia central del filtro y a el pardmetro del ancho de banda relativo, que limita
el decaimiento del filtro y controla la resolucién; y c) célculo de la transforma de Fourier inversa para
regresar la sefial filtrada al dominio del tiempo s(w,, t) dependiente de la frecuencia w,. El filtro
gaussiano es comunmente usado para este proceso debido a que tiene la cualidad de no desfasar y no
favorecer el fendmeno de Gibbs. La sefial filtrada tendra una envolvente con amplitud Ag(wo, t),
cuyo maximo esté definido en el tiempo t(w,), que es el tiempo en que arriba el paquete de ondas
superficial. En este caso la envolvente de la sefial se calcul6 usando la transformada de Hilbert.

El filtro se aplica sucesivamente con diferente frecuencia angular central w,, de manera que para cada
frecuencia se obtiene un tiempo de arribo diferente. Es conveniente utilizar la representacion periodo
— velocidad de grupo, mediante las siguientes relaciones:

T=—; u=-, (20)

donde T es el periodo, u es la velocidad de grupo a ese periodo y r es la distancia conocida entre el
par de estaciones correspondiente. De esta forma, podemos obtener la velocidad de grupo U(T) en
funcion del tiempo de la dispersion de grupo =(T):

U(T) = T(r—T) : (21)

Graficamente se obtiene una representacion de A, (T, U) en el plano definido por periodo — velocidad
de grupo. Se selecciona el maximo de la amplitud a cada periodo, determinandose a su vez la
velocidad correspondiente a este. De esta manera se define una curva de dispersion, la cual contiene
la informacion de la velocidad de grupo en un periodo determinado.

4.2.3.2. Curvas de dispersion.

En este trabajo el andlisis de la dispersion de velocidad de grupo se hizo para ambos lados de la
funcidn de Green (parte positiva y negativa), y se conservo la curva de dispersion mejor definida. Su
calculo se hizo usando el cddigo desarrollado por Granados (2018). Por la corta distancia entre
estaciones, el analisis de la dispersion no fue exitoso en todos los casos. De las 211 curvas de
dispersion obtenidas, se deseché el 44% debido a que presentaron mala calidad. Esto ocurri6 sobre
todo en los casos en que la distancia entre estaciones fue de ~1 km, o por casos andémalos en los que
la velocidad incrementaba muy rapidamente de un periodo a otro.

La seleccion de las curvas se hizo para periodos de entre 1 y 5 s, y las velocidades de grupo
encontradas fueron de hasta ~3.2 km/s. En la Figura 20 se muestran algunas funciones de Green y
sus respectivas curvas de dispersion obtenidas. Bensen, et al. (2007) establecieron que una relacion
confiable de la medicion de la dispersién cumplia con T < d/3v; donde v es la velocidad, d la
distancia inter-estacién, y T el periodo. De esta forma se delimitaria el rango que se puede alcanzar
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con las curvas de dispersion. En las curvas de dispersion de la Figura 20, se presentan curvas en

blanco que representan las relaciones v = d/T,v = d/2T,y v = d/3T, amodo de referencia, pero
en la mayoria de los casos se define la curva de dispersion mas alla de ellas, por lo que nos guiamos

en las observaciones al momento de seleccionarlas.

1le-2 M12-M25d=3.06 km le-2 M01-MO7 d‘=4.63‘km
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Figura 20. Curvas de dispersion y funcion de Green entre pares de estaciones distintas a diferentes

distancias.
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También se presentan los ejemplos de curvas desechadas o que no pudieron ser determinadas en la
Figura 21. Se presentaron casos en que el comportamiento de las curvas se extendia de manera
indeterminada por lo que se decidi6 cortar el periodo maximo entre 4 y 4.5 s. Las 118 curvas de
dispersion de ondas Rayleigh obtenidas se muestran en la Figura 22.

o.gle=l M04-M16 d;l.Ol km 2le-2M11-M18 d=4.06 km
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0.2 1 L
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Figura 21. Curvas de dispersion y funcion de Green entre pares de estaciones distintas a diferentes
distancias que no fueron utilizadas o no se pudieron determinar.
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Figura 22. a) Curvas de dispersion calculadas para cada par de estaciones. En rojo se muestra la curva de
dispersion promedio con su correspondiente desviacién estandar. b) Nimero de mediciones en funcion del
periodo.

4.2.4. Tomografia sismica: obtencion de mapas de velocidades.

4.2.4.1. Seleccién de parametros de resolucion y regularizacion.

Para iniciar el proceso de la inversion tomogréafica, se deben seleccionar parametros adecuados para
garantizar una buena resolucién, y controlar la amplitud y longitud de onda de la estructura
recuperada.

Como primer paso se seleccionaron los parametros éptimos de resolucidn, definidos por las medidas
del mallado en 2D. Comunmente esto se selecciona mediante la prueba sintética conocida como
checkerboard test (tablero de ajedrez), la cual fue aplicada en este trabajo. Se genera el modelo
utilizando las mismas fuentes y receptores que en el experimento real, para predecir los residuales de
tiempo de viaje para la estructura dada. El resultado se invierte, y la diferencia entre la estructura
sintética propuesta y la recuperada es un indicador de las regiones del modelo que estan bien
restringidas por los datos. De esta forma se evalUa qué tan bien se puede recuperar las estructuras de
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velocidad de la zona de estudio (Rawlinson et al., 2014). ElI modelo sintético generado por este
método consiste de un patrén regular de anomalias de velocidad positivas y negativas alternadas, con
respecto a un modelo de referencia.

En la Figura 23 se muestra el checkerboard test para tres diferentes tamafios de malla para el periodo
de 25(0.03° x 0.03° 0.017° x 0.017°, y 0.01° x 0.01°). Laregion recuperada es mayor para el modelo
sintético donde el tablero es més grueso (Figura 23a), en comparacion con el tablero mas fino (Figura
23c). Esto se debe a que cuando la concentracion de los trayectos es menor en una celda, se incrementa
la longitud minima de estructura resoluble (Rawlinson et al., 2006). De esta forma observamos que
para el tablero grueso se alcanza a recuperar una zona que se extiende mas alla del arreglo (se
resuelven estructuras de mayor escala), mientras que para el tablero fino el modelo que se recupera
se limita al arreglo (las estructuras son de pequefia escala). Decidimos seleccionar la malla con celdas
de 0.017° x 0.017°, por considerar que es el mallado en el que se conserva mejor la resolucion en
el area de estudio.
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Figura 23. Renglon superior: checkerboard test. Rengldn inferior: modelo recuperado después de la
inversion del modelo sintético. Las estaciones estan representadas por los triangulos negros. a) Modelo
original y recuperado para una malla con celdas de 0.03° x 0.03°. b) Modelo original y recuperado para
una malla con celdas de 0.017° x 0.017°. ¢) Modelo original y recuperado para una malla con celdas de
0.01° x 0.01°.

Posteriormente se seleccionaron los pardmetros de regularizacion (el factor de amortiguamiento, €, y
suavizamiento, n). Se definieron mediante un analisis de curvas L (curvas de trade-off) que relacionan
el desajuste de los datos (en este caso el RMS (en ms)) con la rugosidad del modelo (en kms™) o con
la varianza del modelo (km/s)?, para el caso de la busqueda del suavizamiento o del amortiguamiento,
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respectivamente. Las curvas L se obtienen fijando el valor de uno de los dos parametros, mientras se
realizan las inversiones con el otro variando dentro de un rango de valores (Menke, 2012; Rawlinson
et al., 2006). El resultado ser& una curva definida por cada punto generado por cada iteracion, y el
valor dptimo es el que minimiza el desajuste entre los datos, a la vez que minimiza las variaciones
del modelo. Este valor puede estimarse en el ‘codo’ de la curva (Figura 24). Este proceso se realiza
para cada periodo, y para cada uno se determinan los parametros 6ptimos de regularizacion.
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Figura 24. Curvas L para la seleccion del valor 6ptimo del suavizamiento, n, y el amortiguamiento, &, para
realizar la inversion tomografica. a) Variacion entre el RMS y la rugosidad del modelo, manteniendo ¢ fijo
y n variando, para determinar el suavizamiento adecuado. b) Variacion entre el RMS vy la varianza del
modelo, manteniendo 7 fijo y ¢ variando, para determinar el amortiguamiento adecuado.

Las curvas L se obtuvieron para cada periodo para encontrar el amortiguamiento y suavizamiento
adecuados en cada caso. Los valores encontrados fueron para 1.5y 4.0 s: € = 20, n = 100; para 2.0,
2.5,3.0,35y4.0s: ¢ =50, n = 100. En la Figura 25 se muestra un ejemplo de su determinacion
para los periodos de 2.0 a 4.0 s. Los valores de cada parametro se variaron entre 0 y 10,000. Primero
se fij6 empiricamente el parametro de amortiguamiento como € = 10 y se vario n. La Figura 25a
muestra el resultado del balance entre el RMS de los datos y la rugosidad del modelo. Se selecciond
n = 100 como el valor que minimiza el RMS y a la vez suaviza el modelo. En el siguiente paso, el
suavizamiento se fij6 como n = 100 mientras ¢ se vario. El resultado, en la Figura 25b, indica que
& = 50 produce un modelo que satisface los datos y disminuye las perturbaciones de la velocidad. Se
toma como valor fijo € = 50 y se vuelven a realizar las iteraciones variando el suavizamiento. La
curva resultante, Figura 25c, muestra que n = 100 sigue siendo una buena opcién como parametro
de suavizamiento, con lo que se determinan los valores de € = 10, n = 100 como adecuados.

Con ayuda de las curvas L se seleccionaron los pardametros de regularizacion. Sin embargo, probando
con diferentes valores de estos parametros no se muestra una diferencia muy abrupta entre los
resultados. A modo de comparacion, para el periodo de 2.0 s se muestra en la Figura 26a el resultado
de la tomografia para los valores seleccionados € = 50 y n = 100, y en la Figura 26b con e =30y
n = 300, como otra posibilidad de pardametros.
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Figura 25. Esquema utilizado en la estimacion de los parametros 6ptimos de amortiguamiento y
suavizamiento. a) Se fijo el amortiguamiento en € = 10 y se hizo variar el suavizamiento. n = 100 se
escogié de la curva. b) Manteniendo fijo el n seleccionado, se hizo variar el amortiguamiento, y se
selecciond el valor € = 50 como el 6ptimo. c¢) Variando n mientras se mantiene fijo € = 50, se observa
que n = 100 aun sigue siendo una opcidn aceptable, por lo que en este punto se detiene el proceso.
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Figura 26. Tomografia con variacién para T = 2.0 s con diferentes valores de amortiguamiento y
suavizamiento. a) e = 50 yn = 100. b) e = 30 yn = 300.

4.2.4.2. Inversion tomografica en 2D.

Con los parametros de resolucién y regularizacion definidos, se realizd la inversion para cada periodo.
La obtencién de las imagenes tomograficas, que muestran las variaciones de velocidad de grupo de
ondas Rayleigh, se obtuvieron usando el método FMST desarrollado por Rawlinson (2005). El
método resuelve el problema directo de la prediccion de los tiempos de viaje usando un esquema
eikonal basado en una malla con el Ilamado Fast Marching Method; y el problema inverso se resuelve
iterativamente mediante un esquema de inversion subspace. Los conceptos tedricos se describieron
en el Capitulo 3. En este trabajo el modelo inicial para realizar la inversion se determind asignandole
una velocidad constante (es decir sin informacion a priori) correspondiente a la velocidad de grupo
promedio para cada periodo.
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Capitulo 5. RESULTADOS Y DISCUSION.

Se obtuvieron los mapas tomogréficos de ondas de Rayleigh para diferentes periodos, siguiendo la
metodologia y el procesamiento descritos previamente. La inversion tomogréfica se hizo en el rango
de periodos que las curvas de dispersion permitieron obtener, que fue entre 1.5 y 4.0 s. Se decidié
mostrar seis tomografias en los periodos 1.5, 2.0, 2.5, 3.0, 3.5,y 4.0 s.

En la Figura 27 se presentan los resultados del checkerboard test con el modelo sintético y el
recuperado para cada periodo, con el mallado seleccionado de 0.017° X 0.017° (~1.9 km x ~1.9
km).
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Figura 27. Checkerboard test y modelo recuperado después de la inversion del modelo sintético. Las
estaciones estan representadas por los tridangulos negros.

En la inversion se utilizaron el total de trayectos disponibles para cada periodo. La distribucion de los
trayectos entre pares de estaciones y su cantidad para cada periodo se muestra en la Figura 28.
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Figura 28. Distribucion de los trayectos de rayos disponibles para cada periodo. Los triangulos negros
representan las estaciones.

En la Figura 29 y Figura 30 se presentan los mapas tomograficos de velocidades de grupo de onda
Rayleigh en el volcan Misti, para cada periodo de 1.5, 2.0, 2.55,3.05s,3.5s5y4.0s. En la Figura
29 se muestran los mapas de variaciones de velocidad de grupo, y en la Figura 30 los mapas de
velocidad de grupo absoluta. Las velocidades promedio para cada periodo se enlistan en la Tabla 3.

Tabla 3. Valores de velocidad de grupo y nimero de trayectorias disponibles para cada periodo utilizado en
la inversion tomogréfica.

T [s] U [km/s] Trayectorias [#]
1.5 0.84 28
2.0 0.96 105
2.5 1.11 102
3.0 1.31 94
3.5 1.61 84
4.0 1.76 68
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Figura 29. a-f) Mapas tomograficos que muestran la variacion relativa de velocidad de grupo, para cada
periodo T de 1.5 s - 4.0 s. Las variaciones de velocidad estan indicadas por la barra de colores, anomalias
negativas se indican en rojo, y anomalias positivas en azul.
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Figura 30. a-f) Mapas tomogréficos que muestran la variacién de velocidad de grupo absoluta, para cada
periodo T de 1.5 s - 4.0 s. Las variaciones de velocidad de grupo estan indicadas por la barra de colores, las
anomalias con velocidades mas bajas se indican en rojo, y anomalias de velocidad mas rapidas en azul.
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De los mapas (Figura 29 y 30) y la Tabla 3, vemos que la velocidad de grupo promedio incrementa
con cada periodo de 0.84 km/s a 1.76 km/s. Este comportamiento corresponde con la curva de
dispersion promedio mostrada en la Figura 22a. El incremento en periodo equivale a un incremento
en profundidad y por tanto hay correspondencia con el incremento en velocidad.

La relacion entre la velocidad de grupo, U, y V; en funcién de la profundidad, es mas compleja en
comparacion de la relacién entre velocidad de fase, c, y V; (Gaite, 2013; Spica et al, 2017). Por lo
tanto, para lograr una interpretacion méas adecuada, es conveniente realizar una inversion en
profundidad de velocidades de grupo y de fase. Es decir que no hay una relacion lineal entre la
velocidad de grupo obtenida en periodo y la profundidad, lo que hace necesario tomar precauciones
y valerse de otros recursos, como estudios previos, al momento de la interpretacion.

A pesar de que en este trabajo no se obtuvieron mapas tomograficos a profundidad, podemos hacer
un analisis cualitativo y una interpretacion de los resultados en periodo. Esto lo hicimos con base en
los parametros considerados para la obtencion de los mapas y las caracteristicas conocidas del volcan,
tomadas de otros estudios realizados sobre el volcan Misti.

Las variaciones mas grandes entre bajas y altas velocidades se observaron en los mapas de los
primeros dos periodos, en 1.5sy 2.0 s. Las variaciones, §U, se calcularon con respecto a la velocidad
del modelo inicial. En 1.5 s se observa una variacion de velocidad positiva maxima de ~35% y una
negativa maxima de ~45% con respecto a la velocidad del modelo inicial (Figura 29a), y en 2.0 s una
variacion positiva maxima de ~35% y negativa maxima de ~30% (Figura 29b). Mientras que para
los mapas de 2.5 s a 4.0 s los cambios de velocidad con respecto a la velocidad del modelo inicial se
redujeron, variando en un ~20% (Figuras 28c-f).

En general, en los mapas se presentan dos anomalias de velocidad dispares, una de alta velocidad y
otra de baja velocidad, con un cambio abrupto entre ellas. La distribucion de estas anomalias cambia
conforme se incrementa el periodo. En el mapa de 1.5 s (Figura 30a) se observa una anomalia de baja
velocidad (0.4 km/s) que se concentra al NE del créter del volcan, mientras que una anomalia de alta
velocidad (1.2 km/s) se concentra alrededor del flanco en direccion SW-SE. De acuerdo con el test
de resolucidn, y el escaso trazado de rayos en este periodo, la resolucion alcanzada no es 6ptima en
toda el area que cubren las estaciones. Sin embargo, decidimos presentar el resultado a este periodo
porgue, a pesar de esto, no presenta una diferencia marcada con el mapa para el periodo de 2 s (Figura
30b) para la cual se tiene la mayor cantidad de rayos. Con la prueba checkerboard y la distribucién
de los rayos (Figuras 26 y 27), vemos que para los periodos > 2.0 s se alcanza en general una buena
resolucion en la zona central del arreglo. En el periodo de 2.0 s (Figura 30b) se observa una
distribucion similar a la que se tiene en 1.5 s, pero la anomalia de alta velocidad (~1.2 km/s) avanza
sobre el crater del volcéan en direccion NE, y la anomalia de baja velocidad (~0.8 km/s) se desplaza
hacia el flanco oeste y se extiende hacia el NW. En el mapa del periodo de 2.5 s (Figura 30c) la
anomalia de baja velocidad (~0.95 km/s) se observa ocupando el flanco oeste del volcén, y la
anomalia de alta velocidad (~1.25 km/s) se presenta en la parte central del crater tendiendo hacia el
este. En los mapas tomogréficos a 3.0 s, 3.5 sy 4.0 s (Figuras 29d-f) la anomalia de alta velocidad
(~1.4 — 1.85 km/s) se mantiene en el flanco norte y la de baja velocidad (~1.1 — 1.62 km/s) en
direccion SW del crater del volcan.
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Para los periodos de 1.5 sy 2.0 s, correspondientes a las profundidades méas someras del estudio, la
distribucion de velocidades podria deberse a las variaciones litolégicas de los primeros cientos de
metros del volcén, y en el caso de las bajas velocidades probablemente por material poco consolidado
0 por piroclastos porosos no compactados. En los Gltimos tres periodos de 3.0 s a 4.0 s las anomalias
se presentan estables en su localizacion, lo que nos indicaria que, a la mayor profundidad alcanzada
en este estudio, la constitucion de las estructuras del volcan a esas profundidades se conserva
uniforme. Observamos una division marcada entre las anomalias de baja y alta velocidad, la cual
asociamos a la presencia de la falla regional NW-SE (N127).

Conforme el periodo aumenta es notoria una inversion en la orientacion de las anomalias de alta 'y
baja velocidad, como se observa en los mapas (Figuras 28 y 29). En la Figura 31 se muestran
Unicamente las tomografias de velocidades absolutas a 2.0 s y 4.0 s para hacer énfasis de la inversion
de su ubicacion. Este es un rasgo interesante el cuél deberia ser analizado con una tomografia en
profundidad para poder determinar con certitud lo que ocurre a nivel somero y en profundidad.
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Figura 31. Mapas tomograficos que muestran la variacion de velocidad de grupo absoluta, para los periodos
20sy4.0s.

Finizola et al. (2004) hicieron estudios sobre el volcan Misti con datos de potencial espontaneo (SP),
audio-magnetoteldricos (AMT) y de concentraciones de CO2, con los que determinaron el limite entre
un sistema hidrotermal y una zona hidrogeoldgica. Reportaron la presencia del sistema hidrotermal
con una extension mas alla de la caldera del crater, y que probablemente estaria contenido dentro de
un colapso de caldera antiguo. De esta caldera se tiene evidencia por observaciones como el cambio
morfoldgico en la pendiente del cono, fallas en el flanco norte, e ignimbritas resultantes de erupciones
formadoras de caldera (en los flancos SW, S, y SE del Misti) (Thouret et al., 2001; Finizola et al.,
2004). Con la conformacion de sus resultados determinaron que el sistema hidrotermal encontrado
tiene un didmetro de 6 km alrededor del crater, equivalente al tamafio de la caldera antigua y es esta
estructura lo que estaria limitando la extension lateral de la region hidrotermal. El estudio de
Moussallam et al. (2017) es consistente con la definicion de un sistema hidrotermal presente en el
volcén. El andlisis de gases magmaticos muestra una minima evidencia de interaccion hidrotermal,
congruente con el sistema hidrotermal sellado por alteracion planteado por Finizola et al., 2004.

En la Figura 32 se presenta el resultado obtenido por Finizola et al. (2004) con valores del coeficiente
Ce que representa la variacion del SP en funcion de la altitud, lo que permite identificar limites
estructurales. Los valores negativos indican la zona hidrogeolodgica, los positivos el sistema
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hidrotermal, y la linea roja punteada indica el minimo valor de SP identificado en cada perfil de
estudio, que a su vez delimita la transicion de la zona hidrogeoldgica al sistema hidrotermal alrededor
del crater. Comparando los resultados de ese estudio, con la tomografia de velocidades de ondas
Rayleigh obtenidas en este trabajo, encontramos una posible relacion con los mapas de periodos >
3.0 s que presentan una anomalia de baja velocidad de 1.1 - 1.6 km/s. En la Figura 33, se muestra el
resultado de la tomografia a 4.0 s obtenida en este trabajo, con el limite del inicio del sistema
hidrotermal de la Figura 32 (linea punteada roja). En esta tomografia la anomalia de baja velocidad
podria corresponder a una zona de este sistema hidrotermal denominada zona convectiva baja.

UTM (km) - South America 19568

246 250

236 238 240 242 244
UTM (km) - South America 1956

Figura 32. Distribucion de los valores de Ce en el volcan Misti. Los valores negativos de Ce indican la zona
hidrogeoldgica, mientras que los positivos el sistema hidrotermal. Modificada de Finizola et al. (2004).
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Figura 33. Mapa tomografico a 4.0 s. La linea roja punteada es el limite de transicion entre la zona
hidrogeoldgica y el sistema hidrotermal (alrededor del crater), tomada del estudio de Finizola et al. (2004)
como se muestra en la Figura 32. Las estaciones sismicas estan representadas por los tridngulos negros.
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De manera general, mediante los estudios de SP no es posible estimar cuantitativamente la
profundidad de las fuentes eléctricas, no obstante, es posible inferirla cualitativamente porque existe
una relacion directa entre la longitud de la anomalia SP y su profundidad (Villasante-Marcos et al.,
2014). En el caso del Misti, este método muestra que el sistema hidrotermal tiene un didametro de 6
km, es decir que deberia tener una profundidad entre 3 y 6 km aproximadamente, con una mayor
probabilidad en el rango de 4 a 6 km. Dificilmente su profundidad seria menor de 3 km, o mayor a 6
km (A. Finizola, comunicacion personal, 7 de junio de 2018).

Por otro lado, disponemos de un mapa de localizaciones de VTs (sismos volcanotecténicos) del
periodo 2001-2016, con magnitudes locales de 1.0 a 3.0, publicado por el Instituto Geofisico del Peru
(IGP) (Instituto Geofisico del Peru, s.f.). Esa sismicidad se sobrepuso sobre nuestros resultados en
mapas junto con la distribucion de los eventos en profundidad en las secciones Norte-Sur y Este-
Oeste (Figura 34). Las profundidades maximas que alcanzan las localizaciones, desde el crater, son
de alrededor de 5 km. Sin embargo, la sismicidad se concentra principalmente bajo los primeros 2
km del créter, casi directamente bajo éste. Las localizaciones tienen una orientacion predominante
hacia el noroeste, que se acentiia mas conforme aumenta la profundidad (>2 km). La orientacion de
la sismicidad podria corresponder a la falla NW-SE sobre el volcan identificada por los ge6logos
Thouret et al. (2001). Eso significaria que esta falla todavia esté activa y que sigue en profundidad
por lo menos hasta donde haya sismos, es decir ~4 km. Es posible que esa falla alimente el sistema
hidrotermal con agua mete6rica mas profundo identificado por el estudio de SP (Finizola et al. 2004).

Confrontamos las tomografias superficiales a 2.0 s y 3.0 s con los eventos VTs (Figura 34). En la
tomografia de 2.0 s (Figura 34a) la sismicidad se ve concentrada en la zona de alta velocidad,
correspondiendo a la zona mas competente. En la tomografia de 3.0 s (Figura 34b), que corresponde
a una mayor profundidad, los sismos se observan entre la zona de alta y baja velocidad, que
corresponde a la falla anteriormente mencionada. Los contrastes de velocidad podrian ser la expresion
de esa falla. Se observa también una tendencia a la disminucion de sismos en el flanco oeste del
volcan a mayor profundidad, lo que podria estar delimitando la zona de baja velocidad, donde
efectivamente se esperan menos sismos siendo una zona menos fragil.
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Figura 34. Mapa sismico de eventos VTs en el Misti superpuesto sobre las tomografias de a) 2.0 sy b) 3.0 s.
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Los periodos que pudimos analizar en nuestro estudio (menos de 4.0 s) no corresponderian a una
profundidad en la que podriamos distinguir reservorios o una camara magmatica. Las tomografias de
3.0 a 4.0 s, equivaldrian a tomografias a profundidad superficial, inferimos que se alcanzaria una
profundidad de alrededor de 5 km, y por lo tanto estaria en el rango equivalente al sistema hidrotermal
precisado por Finizola et al. (2014). Aunque la localizacion y tamafio de la zona magmaética no se
conoce con precision en el volcan Misti, algunos estudios sefialan que se encontraria en la corteza
superior entre 6 y 15 km, y se piensa que corresponderia a un sistema magmatico de gran tamafio, en
lugar de pequefios reservorios (e.g. Ruprecht, 2004; Ruprecht y Warner, 2007; Rivera 2010).

Para obtener con precision la profundidad a la que se encuentran las anomalias de velocidad que
hemos encontrado en las tomografias en periodos, es necesario hacer una inversion de las curvas de
dispersion en profundidad para obtener una tomografia en 3D, lo cual esté fuera de los alcances de
este trabajo. Sin embargo, consideramos que la tomografia puede corresponder adecuadamente con
el sistema hidrotermal reportado por los estudios ya realizados en la zona, y que el contraste
observado en la localizacion entre la anomalia de baja y alta velocidad estaria demarcado por la falla
NW-SE.
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Capitulo 6. CONCLUSIONES.

A través de este trabajo, pudimos obtener la estructura del volcan Misti realizando tomografias
sismicas 2D a diferentes periodos utilizando registros de ruido sismico. EI método se ha podido
implementar con pocos meses de datos, maximo 6 meses de registros en comun entre pares de
estaciones, y entre estaciones con poca distancia entre ellas (de 1 a 10 km).

Del tratamiento de los datos podemos destacar la importancia de realizar su pre-procesamiento como
la correccion instrumental, sobre todo en los equipos de periodo corto para recuperar bajas
frecuencias, y la normalizacion temporal y el blanqueamiento espectral para mejorar las funciones de
Green.

Como resultado principal de este estudio se identificé una anomalia de baja velocidad al suroeste del
arreglo (1.1-1.6 km/s), que fue interpretada como parte de un sistema hidrotermal reportado por
trabajos geofisicos y geoquimicos realizados con anterioridad en el volcan. Con base en la
localizacion de VTs, la anomalia de baja velocidad identificada estaria restringida al oeste del volcén
rodeada en profundidad por la sismicidad. En superficie, la sismicidad confirma la existencia de una
falla activa en la direccion noroeste que corta el crater del volcan. El contraste de velocidades
encontradas en la tomografia podria corresponder a la diferencia de materiales entre ambos blogques
separados por dicha falla.

La zona de baja velocidad determinada con la tomografia no se relaciona con la cAmara magmatica
puesto que las profundidades inferidas por nuestro trabajo (hasta cerca de 5 km) no corresponderian
a las profundidades de esta cAmara citadas por algunos estudios, que la colocan entre 6 y 15 km
(Ruprecht, 2004; Rivera, 2010).

Para extender los resultados de este trabajo, es conveniente obtener mapas tomograficos en
profundidad, para asi delimitar la extension de las anomalias en 3D, y confirmar o0 no la
correspondencia entre la anomalia de baja velocidad encontrada y el sistema hidrotermal presente.
Por otro lado, seria adecuado trabajar con los registros de ruido de las componentes horizontales, para
hacer un analisis de ondas Love y obtener tomografias de velocidad de fase que complementarian la
inversion en profundidad y la validacion de los resultados obtenidos con ondas Rayleigh.

También se considera conveniente ampliar la red sismica, utilizando los sensores permanentes
ubicados en la region sur de Per(, de manera gue se cuente con estaciones a distancias mayores, con
la posibilidad de incrementar el rango de periodos para su anélisis incrementando la escala del estudio.
De esta forma, podria identificarse la camara magmatica del volcan, y estudiar en si la cadena
volcénica potencialmente activa a la que pertenece el Misti.

El uso de ruido sismico para obtener mapas de velocidades puede ser implementado en muchos
volcanes del mundo y es de particular interés para los observatorios volcanoldgicos que necesitan
conocer no s6lo un modelo de velocidad para localizar sismos volcéanicos, sino también para conocer
la profundidad a la que se encuentran los reservorios o cdmara magmatica e identificar su forma y
comportamiento. EI empleo de ruido sismico permite lograr este propdsito si se cuenta con una red
sismica y tiempo de registros adecuados.
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