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PROLOGO

La estructura interna de los volcanes suele estudiarse principalmente mediante la tomografia
sismica en velocidad y/o atenuacion. Este tipo de andlisis estudian la propagacion de las ondas
sismicas y realizan procedimientos de inversion para la velocidad de las ondas o los pardmetros
de atenuacion a lo largo del trazado del rayo entre la estacion y la fuente. Cuando la distribucién
de estos trazados de rayo es suficientemente homogénea, estos procedimientos proporcionan una
“imagen” de la distribucion de la velocidad (y/o de los coeficientes de atenuacion).

Una imagen tomogrdfica implica una gran base de datos registrada en una red densa de
estaciones, requisito dificil de obtener en muchas ocasiones debido a la ausencia de sismicidad
natural o a la carencia de una red sismica densa permanente. Este iiltimo inconveniente puede
solventarse mediante la planificacion de experimentos de sismica activa como aquellos realizados
en los volcanes Kirishima, Unzen o Usu en Japon, el Merapi en Indonesia, el Vesubio y el Etna
en Italia, la Isla Decepcién en la Antdrtida, en Tenerife en las Islas Canarias o en la Isla de
Montserrat en el mar Caribe. Todos estos experimentos han producido imdgenes tomogrdficas en
velocidad mediante la inversion de los tiempos de viaje, pero muy pocos han complementados sus
estudios con trabajos de atenuacién sismica. En aquellos volcanes como el Merapi, el Etna o el
Vesubio donde si se han realizado trabajos de atenuacién sismica, los pardmetros de atenuacion
corroboraron las interpretaciones realizadas mediante la tomografia en velocidad. Estos trabajos
afiadieron informacion sobre la naturaleza de las rocas que forman la estructura interna de los
volcanes o ayudaron a comprender hasta que punto las complejas formas de onda observadas en
terremotos volcdnicos se ven modificadas por los efectos del trazado del rayo.

Las imdgenes tomogrdficas de velocidad muestran que los volcanes son dreas muy heterogéneas,
que se identifican como fallas, sistemas de diques o cdmaras magmdticas. Estas heterogeneidades
producen un fendmeno denominado “scattering” que reduce el flujo de energia de las ondas
primarias (atenuacion por scattering). La energia perdida por las ondas primarias se recupera
en la coda en forma de fases secundarias registradas mds tarde por la estacién. Asi, existen dos
mecanismos que provocan la atenuacion de las ondas sismicas: la atenuacién intrinseca, que
transforma la energia eldstica en calor y la atenuacion por scattering, que transforma parte de
la energia de las ondas primarias en ondas de coda. Cuantificar ambos efectos es crucial para
comprender el mecanismo de atenuacién. El hecho de poder calcular por separado la contribucion
de la atenuacion intrinseca y del scattering, ayuda a realizar una mejor interpretacion de la

estructura de las regiones volcdnicas. Sin embargo, la separacién de ambos efectos no siempre es



posible y resulta mds fdcil la obtencién de un valor de atenuacion total. Bajo esta hipétesis, en
los 1iltimos afios se ha utilizado el método de normalizacion de la coda, utilizado con anterioridad
para obtener un valor medio de la atenuacion a escala regional, con el objetivo de obtener imdgenes
tomogrdficas de atenuacion tanto a escala regional como a escala mds local como son los volcanes.

La contribucion por separado de los efectos de atenuacién intrinseca y de scattering se
puede estimar mediante diferentes técnicas. El método MLTWA (Multiple Lapse Time Window
Analysis) basado en la aproximacién del miiltiple scattering, es un método ampliamente usado
para este trabajo. Sin embargo, este método no permite estimar los coeficientes de atenuacion
intrinseca y de scattering para trazados de rayos individuales y por tanto, no permite obtener
ningiin tipo de mapa de distribucion regional de los valores. Recientemente, se ha calculado que
el camino libre medio en ambientes volcdnicos es al menos tres érdenes de magnitud menor que el
estimado para otras regiones. Esta observacién implica que el proceso de scattering domina frente
a la atenuacion intrinseca. Por tanto, el modelo de difusion, el cual es una aproximacion de la
ecuacion de transferencia radiativa, es apropiado para el estudio de los volcanes.

En esta tesis, hemos utilizado el modelo de difusion para estimar por separado los efectos de
atenuacion intrinseca y de scattering en dos regiones volcdnicas: la isla de Tenerife, en las Islas
Canarias y la Isla Decepcion, en la Antdrtida. La metodologia utilizada se ha aplicado a las bases
de datos generadas por dos experimentos de sismica activa realizados en las islas: el experimento
TOM-TEIDEVS en Tenerife y el experimento TOMODEC en Decepcién. Para cada pareja
estacion fuente se han calculado dos pardmetros, proporcionales a los coeficientes de atenuacion
intrinseca y de scattering. Ademds, se ha introducido un nuevo método de representacion de los
valores de atenuacion para obtener mapas de distribucion de los valores de atenuacién pesados
por una funcién probabilistica con forma de Gaussiana.

Puesto que estos mapas probabilisticos son una proyeccion en superficie del volumen estudiado,
se ha querido conocer la estructura tridimensional en atenuacion. Con este objetivo, se ha aplicado
el método de normalizacién de la coda a las mismas bases de datos de las regiones estudiadas. EI
método se basa en relacionar la energia de las ondas primarias y la energia de las ondas de coda,
con la distribucién espacial del pardmetro de atenuacion total calculado para cada trazado de rayo

entre la estacion y la fuente.



RESUMEN EXTENDIDO

La estructura interna de los volcanes suele estudiarse principalmente mediante la tomografia
sismica en velocidad y/o atenuacion. Este tipo de andlisis estudian la propagacion de las ondas
sismicas y realizan procedimientos de inversion para la velocidad de las ondas o los pardmetros
de atenuacion a lo largo del trazado del rayo entre la estacion y la fuente. Cuando la distribucién
de estos trazados de rayo es suficientemente homogénea, estos procedimientos proporcionan una
“imagen” de la distribucion de la velocidad (y/o de los coeficientes de atenuacion).

En aquellos volcanes donde se han realizado trabajos de atenuacion sismica para complementar
las tomografias en velocidad, los parametros de atenuacion han corroborado las interpretaciones
realizadas mediante la tomografia en velocidad. Estos trabajos proporcionaron informacién sobre
la naturaleza de las rocas que forman la estructura interna de los volcanes o ayudaron a
comprender hasta que punto las complejas formas de onda observadas en terremotos volcdnicos se

ven modificadas por los efectos del trazado del rayo.

PARTE 1: INTRODUCCION

cariTuLo 1. ATENUACION SISMICA: PRINCIPIOS
1.1. INTRODUCCION

La Tierra es el medio de propagacion de las ondas sismicas y se sabe que no es ni
homogénea ni isétropa. Esta estructura no homogénea deberd afectar al proceso
de propagacién de las ondas sismicas porque no es un medio perfectamente
elastico. Ademéds, la presencia de heterogeneidades deberdn afectar también a la

propagacion de las ondas.

Esta complejidad en la propagaciéon de las ondas ha dado lugar al desarrollo
de numerosos modelos cada vez mas complejos que buscan explicar todos estos

procesos.
1.2. ;POR QUE ESTUDIAR LA ATENUACION SISMICA?

La diferenciacion espacial de las propiedades atenuativas de una region permite
identificar las heterogeneidades estructurales de la misma. Las 4reas volcénicas,
regiones de estudio de esta tesis, son probablemente las regiones estructuralmente
mas complejas y heterogéneas de la Tierra y, por tanto, con mayores contrastes en

sus propiedades fisico-quimicas.



Como se ha observado de los numerosos modelos tedricos y numéricos existentes
en la bibliografia, la atenuacion sismica resulta muy buen indicador de los cambios
de las propiedades fisico-quimicas del medio (O’Connell and Budiansky, 1977;
Fehler, 1982; Gusev and Lemzikov, 1985; Fehler et al., 1988). En los primeros
estudios se obtenian valores promedio de la atenuacion sismica y se observaban
diferentes patrones en funcién de las caracteristicas tecténicas de una regioén, su
nivel de actividad sismica o servian para diferenciar entre regiones tecténicas y

volcanicas (Mayeda et al., 1992; Del Pezzo et al., 1995; Sato and Fehler, 1998).

Los avances en la potencia de cdlculo, la realizacién de campafias intensivas de
sismica activa y pasiva y la apariciéon de nuevos modelos tedricos de atenuacion,
permiten por un lado separar la contribucién de los fenémenos de atenuacién
intrinseca y scattering (Hoshiba et al.,, 2001; Martinez-Arevalo et al.,, 2003;
Giampiccolo et al., 2006) y por otro lado, la obtencién de modelos tridimensionales
de alta resolucion (Martinez-Arevalo et al., 2005; Del Pezzo et al., 2006a; Tramelli

et al., 2006; De Siena et al., 2009).
1.3. EXPANSION GEOMETRICA, ABSORCION ANELASTICA Y SCATTERING

El fenémeno conocido como expansién geométrica es un fendmeno de distribucion
energética puramente geométrico. La energia radiada en forma de ondas sismicas
por un foco en un medio perfectamente eldstico, homogéneo e isotropo debe
conservarse. Por ello, conforme aumenta la distancia del frente de ondas a la
fuente, disminuye la energia almacenada en el frente por unidad de volumen y,

en consecuencia, la amplitud del movimiento oscilatorio.
4

Si la amplitud de las ondas sismicas se atentia con la distancia a la fuente debido
a efectos no eldsticos, [Anderson and Archambeau, 1964] en los que la energia
elastica se disipa (es absorbida por el medio) en forma de calor por friccién,
el fenémeno recibe el nombre de absorcion aneldstica. Este fendmeno constituye
una propiedad intrinseca del medio en el que se propagan las ondas, por lo que
depende de las caracteristicas de dicho medio, relacionadas a su vez con los rasgos
tecténicos y geolégicos del mismo. La absorcion aneldstica es la responsable en
buena medida de que las ondas sismicas presenten una amplitud menor que la

que predice la Teoria de la Elasticidad.

A la hora de contabilizar los mecanismos de atenuacién que sufre una onda sismica
en un medio como la Tierra, existen ain mds fenémenos que atin no se han

considerado: los producidos por la anisotropia y la falta de homogeneidad del



medio. La presencia de heterogeneidades a todos los niveles, tiene un efecto crucial
en la propagaciéon de las ondas eldsticas. La interaccién de una onda con una
heterogeneidad del medio da lugar a la generaciéon de nuevas ondas secundarias
que tienen por foco la propia heterogeneidad y que en su propagacién pueden
interferir entre si. Este fendmeno recibe el nombre de scattering. Asi, la presencia
de heterogeneidades en el interior de la Tierra produce una redistribucion de la
energia en el espacio y en el tiempo y, por tanto, conocer el proceso de scattering

en un medio informa sobre la mayor o menor heterogeneidad del mismo.
1.4. SIGNIFICADO E IMPORTANCIA DEL FACTOR DE CALIDAD Q

El pardmetro clasico utilizado para evaluar la atenuacién sismica es el factor
de calidad Q. Este pardmetro representa para un mismo volumen de material
sometido ciclicamente a un esfuerzo elastico, la relacién entre la energia eldstica
total almacenada y la energia disipada por fendmenos de atenuacién sismica.
Resulta evidente que en dicho pardmetro se incluyen tanto los efectos de la
absorcion aneldstica como los del scattering, ya que existen contribuciones a la
atenuacion por parte de la absorcién anelastica como del scattering. Si se supone
que la atenuacién intrinseca viene caracterizada por un factor de calidad Q; y la
atenuacion por scattering por un factor de calidad de Qs, ambos pardmetros se

relacionan entre si con el factor de calidad Q.

La determinacion del factor de calidad Q y el estudio de su variacién con la
frecuencia constituye una potente herramienta para la delineacién de elementos
tectonicos, geodindmicos o como en el caso de esta tesis, volcanolégicos en un
area, la estimacion de la actividad de la misma y el andlisis de la proporciéon en

que los distintos mecanismos implicados contribuyen a la atenuacién.
carituLo 2. DETERMINACION DE LA ATENUACION SISMICA
2.1. INTRODUCCION

El principal objetivo de esta tesis es el estudio de las diferencias locales
de atenuacién en regiones volcadnicamente activas. Para este fin, es necesario
seleccionar aquellos métodos que permitan obtener Q y que estos valores se
asignen al trazado del rayo o a una regién de volumen pequefio. Por otro lado,
es necesario poder reparar en los efectos de Q; y Qs especialmente en regiones tan

heterogéneas.



2.2. EL METODO DE NORMALIZACION DE LA CODA

El método de normalizacién de la coda esta disefiado para normalizar la amplitud
espectral de la fuente por las ondas de coda en funcién de un lapso de tiempo
dado y permite estimar el coeficiente de atenuacién sismica total (Q; ). El método
se basa en la idea de que las ondas coda consisten en ondas que han sufrido
el proceso de scattering debido a las heterogeneidades distribuidas de manera

aleatoria en el medio (Sato, 1977; Aki, 1980; Aki, 1982).
2.3. EL MODELO DE DIFUSION

Mediante la teoria de la transferencia de energia (Wu, 1985; Zeng, 1991; Zeng,
1993) puede obtenerse una importante aproximacién asimptética para los casos
en los que se produce fuerte scattering: el modelo de difusién [Wegler, 2004],
que permite separar las contribuciones de atenuacién intrinseca y scattering.
Debido a que los modelos de fuerte scattering suelen prevalecer en situaciones de
estructuras geoldgicas con alto grado de heterogeneidad [Sato and Fehler, 1998],
el modelo de difusién es el modelo més apropiado para describir la envolvente de
los sismogramas en ambientes volcanicos, donde el grado de heterogeneidad es

extremadamente alto [Wegler and Liihr, 2001].
caritTuro 3. EL PROBLEMA DE LA INVERSION TOMOGRAFICA
3.1. INTRODUCCION

Una vez calculados los valores de atenuacion, el problema a resolver es asignar el
valor de la atenuacion a una regién determinada. Asi, cada técnica o método lleva
asociada una zona de influencia o contribucién. En el caso del modelo de difusion,
los valores obtenidos corresponden a un elipsoide de revolucién centrado en un
entorno entre la estacién y la fuente. Por tanto, serd necesario buscar un método
de representacién donde se tenga en cuenta cudl es la zona mas probable en donde

ocurre el proceso de difusion de las ondas sismicas.

Para el caso del método de normalizacién de la coda, es posible seleccionar
paquetes de ondas suficientemente pequefios como para asignar los voltiimenes de
influencia a un entorno de la trayectoria del rayo. En este caso, la inversién espacial
de todos los valores requiere el uso de técnicas muy similares, sino iguales, a las

clasicas de tomografia sismica.



3.2. INVERSION PARA LA DISTRIBUCION TEMPORAL DE LA ENERGIA

La ecuacién que representa el modelo de difusién para un medio homogéneo
puede linearizarse de forma sencilla. Esta ecuacién describe la densidad de la
energfa en funcién del tiempo y para una distancia estacion-fuente [Dainty and
Toksoz, 1981]. La estimacion de los efectos debido al scattering y a la atenuacion
intrinseca se basa en el ajuste de los datos experimentales con las curvas tedricas

descritas anteriormente.

Para obtener el promedio espacial de los valores obtenidos, en esta tesis
presentamos una nueva técnica de representacion. En una primera aproximacion
se asume que el sismograma se genera mediante procesos de scattering en la
zona alrededor del camino directo entre la estacion y la fuente. La probabilidad
de que una heterogeneidad localizada en unas coordenadas dadas contribuya
a la formacién del sismograma, se asume que corresponde a una distribucién
Gaussiana. Esta distribucion estard centrada en el punto medio entre la estacién y
la fuente. De esta manera, para cada punto de la superficie tendremos un grupo
de pardmetros estimados con su probabilidad asociada. El promedio de estos
pardmetros pesados por su probabilidad nos proporcionard para cada punto el

valor “real” de cada pardmetro.
3.3. TOMOGRAFIA 3D DE ATENUACION SISMICA

La tomografia sismica permite localizar dreas anémalas de velocidad o atenuacién
mediante la inversion de variables directamente relacionadas con el pardmetro
elegido. Los pasos requeridos para realizar una imagen tomogréfica a partir de

datos sfsmicos pueden resumirse en:

» Tratamiento matemadtico: por reglar general los problemas tomogréficos
lineales pueden expresarse mediante la ecuaciéon: d = Gm. En el caso del
método de normalizacién de la coda, podemos invertir el problema para

estimar el coeficiente de atenuacién sismica total (Q; ).

» Parametrizacion del modelo: Debido a que la totalidad del volumen
estudiado no estd atravesado por la trayectoria de los eventos, impide conocer
la estructura de la Tierra en cada punto del medio. Este hecho conlleva a la

division del volumen en elementos de geometria definida.

» El trazado del rayo sismico: el trazado del rayo debe de calcularse con la
maxima precision posible, para no introducir errores o variaciones ni en la

velocidad ni en los valores de Q.



= Inversion de ratios espectrales: el objetivo es obtener los valores del vector
m partiendo de un sistema sobredeterminado que corresponde a la bien
conocida expresion d = Gm. En nuestro caso, contrariamente a lo que
ocurre en las tomografias de tiempos de viaje, la inversion es lineal y puede

resolverse mediante un algoritmo de minimos cuadrados.

= Calidad de la solucién: Se suelen realizar diferentes test para asegurar que la

solucion obtenida es una solucién robusta y tnica.

PARTE 2: ISLA DE TENERIFE (ISLAS CANARIAS)

cAPiTULO 4. MARCO GEOLOGICO Y GEODINAMICO DE TENERIFE
4.1. LAS ISLAS CANARIAS

La isla de Tenerife pertenece al archipiélago de las Islas Canarias, situado en el
océano Atldntico, al oeste del continente africano. A diferencia de lo que ocurre
con otros archipiélagos volcénicos, la génesis y evolucion de las Islas Canarias se
mantiene abierto, ya que no se dispone de un modelo aceptado de forma unanime
por la comunidad cientifica. El modelo unificador de Anguita and Hernan [2000]
intenta integrar los aspecto mds concordantes de los dos modelos més aceptados
sobre la génesis del archipiélago: la hipétesis de una pluma mantélica (Oyarzin
et al., 1997; Carracedo et al., 1998; Carracedo et al., 2001, Carracedo and Perez-
Torrado, 2001) o el modelo de fractura propagante que otorga a la tecténica
un papel imprescindible en la distribucién espacial y temporal de la actividad
tecténica (Anguita and Hernan, 1975; Arafia and Ortiz, 1991). Del modelo de
punto caliente reconoce que el origen del vulcanismo de las Islas Canarias es
una anomalia térmica del manto, aunque no conserva los rasgos geofisicos ni
geoquimicos de las plumas “vivas”. Del modelo tecténico toma la idea de que

los magmas son drenados cuando se produce la distension.

La actividad en la isla de Tenerife comienza en el Mioceno superior (hace 12 Ma,
aproximadamente). Los materiales mas antiguos de la isla y que representan el
estadio inicial del crecimiento subaéreo de la isla, corresponden a tres grandes
edificios antiguos independientes (Figura 10). La actividad volcdnica posterior de
Tenerife se concentr6 en dos grandes edificios: el edificio Cafiadas y el edificio
Dorsal (Figura 10). El primero es el resultado de una compleja actividad volcanica

en la que han existido varias etapas de construccién y destruccion (Cantagrel et al.,



1999; Ancochea et al., 2000; Huertas et al., 2002). El Edificio Teide-Pico Viejo, podria
ser considerado como la tultima fase de su evolucién. En tiempos histéricos la
actividad volcanica de Tenerife ha sido de tipo estromboliano y ha tenido lugar
tanto en las zonas externas como internas del edificio Cafiadas. La tltima erupcién

en Tenerife fue la del volcan Chinyero en 1909 (Ancochea et al., 1998; Ancochea

et al., 1999).

/s Macizos antiguos
[ Dorsales

[ Edificio Central
[ Campo volcénico
[ unidades periféricas

Roquedel T7%

Figura 1: Mapa geolégico simplificado de Tenerife. El tridngulo blanco corresponde a la
ubicacion del Teide y la linea blanca dibuja la pared de las Cafnadas (figura modificada

de la figura 1 de Ablay and Marti [2000]).

4.2. ESTUDIOS GEOFISICOS

La base de datos geofisicos de Tenerife no es lo suficientemente densa como para
abordar ninguin estudio sobre la estructura interna de la isla. Este hecho genera un
vacio en el conocimiento de la estructura interna de la isla y ha llevado a plantear
diferentes experimentos y campafias geofisicas para intentar cubrir este vacio de

conocimiento.

En el &mbito de la gravimetria, Gottsmann et al. [2008] realizaron un estudio con
datos de antiguas y nuevas campafias para representar un mapa de anomalias de
Bouguer del complejo volcénico central de la isla de Tenerife. Estos autores definen
un cuerpo de alta densidad en el centro de la isla formado por la interseccién de
dos alineamientos estructurales. Interpretan estas estructuras como las estructuras
que han controlado la morfologia y evolucién volcanica de la isla y del complejo

central en los ultimos millones de afios.

Los trabajos realizados por Garcia et al. [2007] y Blanco-Montenegro et al.

[2011] recogen précticamente todos los estudios (aero)magnéticos realizados en
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la isla de Tenerife. Garcia et al. [2007] realizaron una campafia para recoger
datos magnéticos y obtuvieron un mapa de anomalias magnéticas que corroboré
los patrones de anomalias que se habian observado con anterioridad (Arafia
et al., 2000; Blanco-Montenegro, 1997). Utilizando la misma bases de datos que
proporcioné la campafia, Blanco-Montenegro et al. [2011] presentaron dos modelos
magnéticos en 3D. Estos autores interpretan que las anomalias magnéticas pueden
ser interpretadas como cuerpos pluténicos profundos o sistemas de diques que
contribuyeron en el crecimiento de la isla. Ademas, identifican el mayor complejo
intrusivo bajo la parte noroeste del complejo Teide-Pico Viejo donde sugieren existe
un dique de densidad muy alta, resultado de la intrusién de magma desde hace

millones de afios hasta el drea de la reactivaciéon que se produjo en el afio 2004.

Coppo et al. [2008] realizaron un estudio de audiomagnetoteliirica con datos de la
campafia realizada entre los afios 2004 y 2006 dentro de la caldera de Las Cafadas.
Los modelos revelan la existencia una capa superficial conductora que interpretan
como una alteracion hidrotermal. Bajo esta capa, los autores determinan otra mas

resistiva.

Los primeros trabajos de sismicidad se remontan a los afios 9o con los trabajos
de Mezcua et al. [1992] y Del Pezzo et al. [1997], donde los autores hicieron una
revisién de la sismicidad en la isla de Tenerife y analizaron las ondas de coda,
respectivamente. Debido a la reactivacion sismica que tuvo lugar en el afio 2004,
donde se vi6 incrementada la sismicidad de la isla, muchos han sido los autores
que han tratado de dar explicacién a esta reactivacion (p.e. Almendros et al., 2007;

Marti et al., 2009; Dominguez Cerdefa et al., 2011).

Sin embargo, como ya hemos avanzado, debido a que la sismicidad ocurrida
en Tenerife no es suficientemente como para abordar ningtn estudio sobre la
estructura interna, Watts et al. [1997] y Canales et al. [2000] llevaron a cabo
experimentos de sismica activa con el objetivo de conocer la estructura interna de
la isla. El dltimo experimento que se ha llevado a cabo en la isla, el experimento
TOM-TEIDEVS proporcion6 una gran base de datos que permitié a Garcia-
Yeguas [2010] y Garcia-Yeguas et al. [2012] presentar un modelo tridimensional
de velocidad para la onda P de alta resolucién. Los autores observan que la isla
de Tenerife estd caracterizada por un ntcleo de alta velocidad (Figura 11), sin
ninguna orientacién preferente en profundidad. Alrededor de este cuerpo central
los autores identifican varias dreas con anomalias de baja velocidad que relacionan

con la presencia de fluidos en el medio (agua, gas o magma), rocas porosas



o altamente fracturadas, alteraciones hidrotermales, depdsitos volcanoclasticos,

depositos de deslizamientos o una combinacién de todas ellas.

70 ! ! 1 | n 70

60

Figura 2: Secciones horizontales del modelo tomografico donde se muestran las anomalias de
velocidad respecto al modelo 1D de referencia (modificado de la figura 5 de Garcia-

Yeguas et al. [2012]).

Utilizando la misma base de datos, De Barros et al. [2012] han aplicado un analisis
de beam-forming sobre los dos perfiles ortogonales que atravesaron la isla para
localizar evidencias sobre la existencia de una cdmara magmatica. Los autores
han podido demostrar que la técnica permite localizar estructuras atenuativas
en profundidad e identifican dos anomalias principales. Estas anomalias podrian

estar relacionadas con el sistema magmatico segtn los autores.

En cuanto a los estudios de atenuacién sismica, la mayoria corresponden a estudios
que comprenden todas las Islas Canarias y por tanto, no pueden ser comparados

con el trabajo que aqui presentamos.
carituro 5. DATOS Y PRE-PROCESADO
5.1. MOTIVACION DEL EXPERIMENTO DE SISMICA ACTIVA

Como hemos podido observar, de todas las herramientas geofisicas que permiten

conocer la estructura de la Tierra, probablemente la sismologia sea la que mayor

11



cantidad de informacién y resolucién pueda suministrar y la tomografia sismica
(en velocidad y/o atenuacién) sea la mejor herramienta para este fin. Con este
objetivo se realizd el experimento de sismica activa TOM-TEIDEVS, que se
convirtié en el primer experimento enfocado a la obtencién de la tomografia

sismica en velocidad.
5.2. EL EXPERIMENTO TOM-TEIDEVS

Con el objetivo de obtener la tomografia sismica en velocidad de la isla de Tenerife,
el experimento se ide6 para conseguir una distribucién densa y homogénea de
estaciones sismicas y disparos. El experimento fue dividido en dos fases donde
se desplegaron mdas de 100 estaciones sismicas que cubrieron un total de 137
localizaciones. El disefio del mallado de los disparos alrededor de la isla consta
de disparos de 300 metros entre linea y linea y con tres alineaciones transversales

para poder realizar 3 perfiles 2D.
5.3. DATOS Y PRE-PROCESADO DE DATOS

El experimento generé mds de 70 Gb de datos. Un total de 511.599 sismogramas
fueron analizados y transformados a un tnico formato. Los datos fueron de gran
calidad, lo que ha llevado a que se han realizado diversos estudios como la
tomografia sismica en 3D de alta resolucién en velocidad de Garcia-Yeguas [2010]
y Garcia-Yeguas et al. [2012], el anélisis de beam-forming de De Barros et al. [2012]

y el estudio de atenuacién que aqui se presenta.

carituLo 6. SEPARACION DE Q; Y Q; MEDIANTE EL MODELO DE DIFUSION

12

6.1. INVERSION PARA LA DISTRIBUCION TEMPORAL DE LA ENERGIA

Para obtener los valores de Qi—1 y Q; ! mediante el modelo de difusién, hemos
utilizado la metodologia descrita por Wegler and Liihr [2001]. El método descrito
tiene como objetivo hayar los coeficientes de atenuacion intrinseca y de scattering
como resultado del mejor ajuste entre la curva tedrica y las envolventes de los

sismogramas.
6.2. RESULTADOS

En esta tesis hemos presentados los resultados obtenidos mediante el
procedimiento mds usado para presentar los valores de atenuacién en mapas 2D
(mid-point maps) y mediante un nuevo método procedimiento para el célculo de la
media espacial basado en una funcién probabilistica con forma de Gaussiana (2D

probabilistic maps, figura 12). Estos dltimos mapas nos permiten ademads aplicar



diferentes test de resolucion y robustez para determinar la calidad de nuestros

resultados.

En el caso de la atenuacién intrinseca se observa un cuerpo de baja atenuacién en
el centro de la isla. En cuanto a los valores de atenuacién por scattering, ademds de
reconocer el cuerpo central de baja atenuacién, puede identificarse altos valores de
atenuacion en las zonas externas de la isla. Podemos afirmar, por tanto, que existen
fuertes contrastes de atenuacién que vienen representados por la distribucién de

las anomalias de los valores de Q.

AQ; (%)

km -40

2 ‘ " 6Hz 5 ‘ 8Hz
%o 30 40 50 60 70 80 90 %o 30 40 50 60 70 80 90 -50
km km

Figura 3: Mapas de anomalias de Qi_l @y Qs 1 (b) obtenidos a 6 y 8 Hz. Los mapas resaltan
dreas con fuertes contrastes de atenuacién (modificado de la figura 12 de Prudencio

et al. [2013a]).

6.3. DISCUSION

En general, observamos una fuerte dependencia con la frecuencia tanto para
-1 -1 c s . . . -1 .

Q; " como para Q; . La distribucién espacial de Q, " muestra que existe un

cuerpo central de baja atenuaciéon que coincide con la posicién del complejo

Las Cafiadas-Teide-Pico Viejo, asociado a estructuras relacionadas con magma
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enfriado, magma residual o posicion de antiguas erupciones. Las dreas de alta
atenuacion se localizan en las regiones externas de la isla de Tenerife. En estas
areas se localiza el volcanismo mds reciente que recoge desde erupciones histéricas
hasta un ndmero elevado de conos monogenéticos. Los valores de atenuacion
por scattering y atenuacién total son muy similares, debido al domino de este
efecto frente a la atenuacién intrinseca, y muestran una distribucién altamente
heterogénea a lo largo de la isla de Tenerife. El cuerpo central de la isla vuelve
a mostrar baja atenuacién. Sin embargo, en las zonas externas se incrementan los
efectos de scattering. Estas observaciones corroboran el hecho de que las regiones
externas de la isla poseen el mayor grado de heterogeneidad estructural y el mayor

numero de sistemas volcénicos heterogéneos.

cariTuLo 7. ESTRUCTURA 3D DE ATENUACION MEDIANTE EL METODO DE

14

NORMALIZACION DE LA CODA
7.1. APLICACION DEL METODO

En primer lugar hemos trazado la trayectoria de cada rayo en el modelo 3D
de velocidad de Tenerife obtenido por Garcia-Yeguas et al. [2012] mediante una
aproximacién del método de bending. Dado que la metodologia requiere tener
sefales de suficiente calidad, hemos definido el factor de calidad como la relacion
de la raiz cuadrética media de las amplitudes de la ondas P y las ondas de coda y

hemos seleccionado aquellas sefiales con un ratio > 1,5.

Siguiendo las asunciones previmante realizadas, hemos establecido que la
duracién de la ventana de las ondas P es 1.5 segundos desde la llegada de la
onda P. De la misma manera, hemos establecido la ventana de las ondas de coda
entre los 15 y 18 segundos desde el tiempo origen. A continuacién, hemos aplicado
una Transformada de Fourier Discreta (DFT) para ambas ventanas y calculado la

media del médulo de la DFT, para una banda de frecuencia centrada a 6 Hz.

Por dltimo, hemos calculado las intersecciones de los trazados de rayos con los
bloques de 4km? en las que se ha dividido la regién, obteniendo asf los valores de
sp y lijp para cada bloque. Finalmente, hemos realizado la inversion para obtener

los valores de Q, 1
7.2. TEST DE RESOLUCION

Hemos realizado un checkerboard test para comprobar la calidad y la robustez de la

solucién. Hemos obtenido una solucién para aquellos bloques que son atravesados



al menos por 5 rayos. En la figura 4 podemos observar los resultados obtenidos.
Podemos observar de la figura como la regi6 NW de todo el 4rea estudiada es la

mejor resuelta.
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Figura 4: Secciones verticales S-N y W-E del modelo inicial del checkerboard test y los resultados

obtenidos para ambas secciones.

7.3. RESULTADOS

Hemos representado las distribuciones regionales de Q;l mediante mapas de
anomalias (Figura 5) para resaltar las zonas con altos contrastes de atenuacion.
Como podemos observar y corraborando lo ya observado para la separacién de
la atenuacion intrinse y por scattering, la isla de Tenerife es una regién muy

heterogénea, con fuertes contrastes en atenuacioén. Es destacable el cuerpo de baja
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Figura 5: Secciones verticales S-N y W-E que representan la estructura de atenuacién obtenidas
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mediante el método de normalizacién de la coda.

atenuacion bajo el Teide que coincide con un cuerpo antiguo observado en otros

estudios.
7.4. DISCUSION

La metodologia descrita por Del Pezzo et al. [2006a] y De Siena et al. [2009] fue
inicialmente propuesta para realizar la tomografia atenuativa de terremotos, pero
como ? demuestran esta metodologia también es aplicable a una ventana de la

onda P en sefiales generadas por sismica activa.

Siguiendo los resultados obtenidos para la separacion de los efectos de atenuacién
intrinseca y de scattering, se ha observado que el coeficiente de atenuacién total

estd influenciado por los efectos de scattering.

Puede observarse que la estructura de toda la isla es altamente heterogénea, con
fuertes contrastes de atenuacion sismica. Las imagenes presentan correlaciones
significativas con los contrastes de alta y baja velocidad de la tomografia de

velocidad. Desde el punto de vista de distribucién regional, podemos observar



que existen dos cuerpos de alta atenuacion sismica situados en el Norte y Este de
la regién estudiada. La estructura al Este coincide con la regién de las erupciones
de 1704-1705. La estructura al Norte, ya fue observada por Garcia-Yeguas et al.
[2012] y ha sido interpretada por la presencia de fluidos en el medio (agua, gas
0 magma), rocas altamente fracturadas y/o porosas, alteraciones hidrotermales,
depésitos volcanoclasticos, depésitos de deslizamientos o una combinacién de
todas ellas. Cabe destacar que la estructura profunda bajo del Teide estd dominada

por baja atenuacién, compatible con las observaciones de un cuerpo antiguo.

Finalmente, resulta interesante observar que de nuevo las imdgenes de tomografia
atenuativa ayudan a confirmar, o a interpretar mejor, la complejidad estructural de
la regién, con lo que se revela una herramienta indispensable en los estudios de

las regiones volcanicas.

PARTE 3: ISLA DECEPCION (ANTARTIDA)

cariTuLo 8. MARCO GEOLOGICO Y GEODINAMICO DE DECEPCION
8.1. EL ESTRECHO DE BRANSFIELD

La Isla Decepcién se sitia en las Islas Shetland del Sur, al oeste de la peninsula
antdrtica. La isla Decepcién se sitla en un marco tecténico regional bastante
complejo. En la regién donde confluyen la placa sudamericana y la placa Antértica,
confluyen ademads tres microplacas: la de Scotia, la de Drake y la de las islas
Shetland del Sur donde se localiza la Isla Decepcion. El estrecho de Bransfield
es una cuenca marina de tipo “back arc” producida por la subduccién situada al

NW de las Islas Shetland del Sur entre las placas Antértica y la de Phoenix.

La extension de la corteza a la que estd sometida la regiéon produce un
adelgazamiento de la misma y la generacion de fallas normales paralelas al eje
del Estrecho de Bransfield. El desarrollo de las fracturas y el ascenso de material
caliente favorece la salida al exterior de estos materiales, produciéndo volcanes a lo
largo del eje de la zona de extension. Estos volcanes pueden llegar a ser subaéreos

como es el caso de la Isla Decepcion.
8.2. FORMACION DE ISLA DECEPCION

Las estapas de formacion de la Isla Decepcién, se dividen en depésitos pre-

caldera, anteriores a la formacién de la caldera, y post-caldera. La primera etapa
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se caracteriz6 por erupciones de baja energia, como fuentes de lavas subacuéticas.
La actividad final de esta etapa fue mas explosiva y gener6 oleadas piroclésticas
y acabd con una erupcién a gran escala tnica en la isla que originé la caldera.
A partir del tamafio de la depresion de la caldera, se cree que pudo haber
sido aproximadamente 30km® de material, seguido por el colapso de la caldera.
Recientemente, Torrecillas et al. [2013] han reconstruido el edificio paleo-volcanico
de la isla, anterior a esta caldera, mediante el método GRM (Geodynamic Regression

Model) que incluye deformacién de terrazas y monitoreo de GPS.

La actividad post-caldera estd caracterizada por erupciones freatomagmaéticas
y erupciones efusivas que crearon abundantes escorias, lavas clastogénicas y

construyeron varias plataformas deltaicas.

El volcanismo reciente de la isla ha sido relativamente pequefio en volumen y se
ha localizado cerca de la costa en la bahia interna de la isla. Los primeros registros
histéricos de erupcién datan de 1842 y concluyen con la erupcién de agosto de

1970 a lo largo del borde norte de Bahia Telefon.
8.3. ESTUDIOS GEOFISICOS

Aligual que ocurria en Tenerife, la base de datos geofisicos de la Isla Decepcién no
es lo suficientemente densa como para abordar ningtn estudio sobre la estructura
interna de la isla. Ademas, a este hecho debemos afadirle que no siempre se tiene
registro de la actividad de la isla, ya que tinicamente pueden hacerse mediciones
durante los meses que dura la campafia antartica entre los meses de noviembre
y marzo. Esta situacion también ha llevado a plantear diferentes experimentos
y campafias geofisicas para intentar cubrir este vacio en el conocimiento de la

estructura interna.

En el dmbito de la gravimetria destacan los trabajos de Navarro et al. [2002] y
Mufioz-Martin et al. [2005]. Ambos trabajos reconocen la existencia de varias
anomalias gravimétricas alineadas en dos ejes principales (NE-SW y NW-SE) y
ambos interpretan estas anomalias, a grandes rasgos, como la consecuencia de

antiguos depdsitos volcanicos.

Mufioz-Martin et al. [2005] recoge en su estudio magnético las principales
discontinuidades magnéticas observadas en la region. Estos autores identifican
un eje de anomalias positivas con orientacion NE-SW y que atraviesa todo el
norte de la isla, podria corresponder a la linea de edificios volcdnicos del Estrecho

de Bransfield. Las anomalias negativas con tendencia NW-SE que localizan en el



NE de Port Foster, corresponden a los tltimos episodios eruptivos y a anomalias
térmicas. Este minimo lo atribuyen los autores a un cuerpo de alta temperatura de
magma andesitico a 2 km de profundidad que podria ser el responsable de una

reduccién termo-remanente de magnetizacion.

Con los cuatro perfiles realizados con eco-sonda de alta resolucién durante el
2008, Pedrera et al. [2011] realizaron un estudio de magnetoteliirica. Obtuvieron
un primer modelo 2D para identificar conductores principales y a continuacién,
teniendo en cuenta los conductores identificados, realizaron un modelo 3D
de resistividad. Los autores identifican 3 cuerpos conductivos superficiales y
pequefios. Identifican ademds un conductor elongado entre los 2 y 10 km de
profundidad al sur de la isla, que interpretan como material parcialmente fundido

asociado a una cdmara magmatica bajo la isla.

La monitorizacién de la sismicidad de la Isla Decepcién comenzé en la década de
los 50 cuando se instalé6 un sismémetro en la base argentina, pero las tltimas
erupciones acontecidas en la isla obligaron a evacuar las bases. Se retom¢ la
monitorizacioén sismica de la isla durante la campafia antdrtica de 1986 y asi ha
continuado hasta la actualidad. El hecho de monitorizar la isla s6lo durante los
meses de verano austral, limita el conocimiento que se tiene sobre la isla. Los
episodios més destacables en cuanto a la sismicidad corresponden a las crisis
sismicas de 1991-92 y 1998-99, en las cuales se detecté6 un importante aumento

de la sismicidad, tanto en nimero como en magnitud.

Sin embargo, debido a la interrupcién en la monitorizaciéon de la isla y a la no
suficiente sismicidad de la isla, se han llevado a cabo experimentos de sismica
activa para conocer la estructura interna de la isla. La mayoria de ellos, se limitan
a experimentos de reflexion [Rey et al., 2002] 0 son mds regionales (p.e. Sroda, 2002;
Agudo-Bravo, 2003; Christeson et al., 2003). Sin embargo, el dltimo experimento
llevado a cabo en la isla, el epxerimento TOMODEC, generé una gran base de
datos que si permiti6é obtener un modelo tridimensional de velocidad para la onda
P de la Isla Decepcion (Zandomeneghi, 2007; Zandomeneghi et al., 2009), ademaés
de dos modelos 2D de velocidad de las ondas P calculados a lo largo de dos perfiles
ortogonales [Ben-Zvi et al., 2009]. Los modelos obtenidos (Figura 15) muestran
fuertes variaciones laterales en velocidad, que los autores atribuyen a la presencia
de sistemas magmaticos con material parcialmente fundido o cuerpos intrusivos
enfriados, variaciones en los espesores de los depésitos sedimentarios o elementos

corticales de diferente edad y origen.
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Figura 6: Secciones horizontales del modelo tomogréfico a diferentes profundidades. La linea de

costa de la Isla Decepcién esta dibujada en color rojo y la localizacién de las estaciones

estd representada mediante cruces rojas (figura 6 de Zandomeneghi et al. [2009]).

En las campanas antédrticas donde se ha podido desplegar mas de una estacién,
se han encontrado evidencias de que la estructura de la Isla Decepcién produce
una fuerte atenuacion de las ondas sismicas [Vila et al., 1995]. Martinez-Arevalo
et al. [2003] mediante diferentes técnicas (decaimiento espectral, ensanchamiento
del primer pulso y método de normalizacién de la coda, entre otras) estudiaron la
atenuacién sismica a cortas distancias hipocentrales y para frecuencias entre 6 y 30
Hz. Los resultados obtenidos por estos autores indican que el proceso de scattering
predomina sobre el proceso de atenuacién intrinseca y que los valores de Q. y Q;

son muy similares en el rango de frecuencias analizado.

carituro 9. DATOS Y PRE-PROCESADO
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9.1. MOTIVACION DEL EXPERIMENTO DE SISMICA ACTIVA

Como hemos visto anteriormente, la tomografia sismica (en velocidad y/o
atenuacion) es la herramienta que, probablemente, méas informacién y resolucién
pueda suministrar. Con ese objetivo se desarroll el experimento TOMODEC
que se enfoc6 en la obtenciéon de la tomografia sismica en velocidad de la Isla

Decepcion.



9.2. EL EXPERIMENTO TOMODEC

El experimento se disefi¢ para conseguir una distribucién densa y homogénea de
estaciones sismicas y disparos. El disefio final const6 de 95 estaciones sismicas
desplegadas en tierra y 14 OBS (Ocean Bottom Seismometers) y se realizaron
disparos mediante cafiones de aire comprimido siguiendo un trayecto previamente
establecido que consistfa en un recorrido tanto por las inmediaciones de la isla

como por la bahia interna.
9.3. DATOS Y PRE-PROCESADO DE DATOS

El experimento gener6 mds de 70.000 trazas que fueron analizadas y
transformadas a un tdnico formato. La calidad de los datos registrados es por
regla general muy buena, lo que ha permitido que se hayan realizado diversos
estudios como la tomografia sismica en 3D de alta resolucién en velocidad de
Zandomeneghi et al. [2009], la inversién de las llegadas de las ondas P a lo largo
de dos perfiles ortogonales de Ben-Zvi et al. [2009] y el estudio de atenuacién que

en esta tesis se presenta.

caritTuLo 10. SEPARACION DE Q; Y Q; MEDIANTE EL MODELO DE DIFUSION
10.1. INVERSION PARA LA DISTRIBUCION TEMPORAL DE LA ENERGIA

Para obtener los valores de Q; 1 y Q; ! mediante el modelo de difusién, hemos
aplicado la metodologia descrita por Wegler and Liihr [2001]. El método tiene
como objetivo obtener los coeficientes de atenuacién intrinseca y de scattering
como resultado del mejor ajuste entre la curva tedrica y las envolventes de los

sismogramas.
10.2. RESULTADQOS

Igual que para el caso de Tenerife, en esta tesis hemos presentado los resultados
obtenidos mediante dos métodos de representaciéon diferentes. En primer lugar,
hemos asignado el valor de la atenuacién al punto medio entre la estacion y la
fuente, obteniendo los denominados mid-point maps. En segundo lugar, hemos
calculado la media espacial utilizando una funcién probabilistica con forma de
Gaussiana, los denominados 2D probabilistic maps (Figura 16). La ventaja de
este tltimo método de representacion es que posibilita la obtencién de test de

resolucién y robustez para determinar la calidad de la solucién.

De los resultados se han observados los siguientes patrones: a) la distribucién

de los valores de Q revela una estructura altamente heterogénea, b) Q depende
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fuertemente de la frecuencia y c) el proceso dominante es el fendmeno de

scattering, como se ha observado en otras regiones volcanicas.
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Figura 7: Mapas de anomalias de QZ._1 (@) y Qs;! (b) obtenidos a 6 y 8 Hz. Los mapas
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resaltan dreas con fuertes contrastes de atenuacion (modificado de las figuras 11 y

12 dePrudencio et al. [2013b]).

10.3. DISCUSION

En general, observamos que la distribuciéon de los valores de Q revela la
existencia de una estructura altamente heterogénea para toda la isla y que
existe una fuerte dependencia entre los valores de Q;' y Q;! y la frecuencia.
Podemos distinguir claramente dos regiones en funcién de su comportamiento de
atenuacién intrinseca: la zona norte de la region, la cual presenta valores muy bajos
de atenuacién que coincide con el basamento cristalino del margen continental del
Estrecho del Bransfield [Zandomeneghi et al., 2009] y el resto de la isla donde
podemos identificar cuerpos de alta atenuaciéon. Los cuerpos de alta atenuacién
intrinseca, coinciden con las zonas de baja velocidad descritas por Zandomeneghi

et al. [2009].



La principal observacién que podemos hacer sobre la distribucién de Q; ! es que la
zona con mayores valores de scattering, en comparacion con el resto de la regién,
corresponde con el centro de la Isla Decepcién (Port Foster). Esta zona coincide
con altos valores de atenuacion intrinseca y corresponde a la zona donde estudios
anteriores propusieron la existencia de una capa de material de baja velocidad
que consistiria en una capa de relleno de cuenca junto con una cdmara magmatica
subyacente que se extenderia desde 1.5 km hasta aproximadamente 6 km y que

podria contener un gran volumen de material parcialmente fundido.

cariTurLo 11. ESTRUCTURA 3D DE ATENUACION MEDIANTE EL METODO DE
NORMALIZACION DE LA CODA

11.1. APLICACION DEL METODO

A partir del modelo 3D de velocidad obtenido por Zandomeneghi et al. [2009]
hemos obtenido la trayectoria de cada rayo sismico mediante una aproximacién
del método de bending. Una vez realizado el trazado del rayo hemos considerado
aquellas sefiales de méxima calidad siguiendo el mismo razonamiento de capitulos
anteriores. Asi, hemos seleccionado aquellas sefiales con un ratio (relacién entre la

amplitud de las ondas P y las ondas de coda) mayor a 1,5.

Siguiendo la misma metodologia usada para Tenerife, hemos establecido que la
duracién de la ventana de las ondas P sea de 1.5 segundos desde la llegada
de la onda P y de 3 segundos, de 9 a 12 segundos desde el tiempo origen, la
duracién de la ventana de las ondas de coda. Hemos aplicado la Transformada
de Fourier Discreta (DFT) a estas ventanas y calculado la media del médulo de la
transformada, la amplitud espectral, para una banda de frecuencia centrada a 6
Hz. A continuacién, hemos calculado el ratio entre las amplitudes espectrales de

las ondas P y las ondas de coda.

Por ultimo, hemos calculado las intersecciones de los trazados de los rayos en cada
bloque de 1km® en los que hemos dividido la region, obteniendo asi los valores de

sp Y lijp- Finalmente, hemos realizado la inversion para obtener los valores de Q; 1
11.2. TEST DE RESOLUCION

Para comprobar la calidad y robustez de la solucién hemos realizado un test
de checkeboard y hemos obtenido una solucién para aquellos bloques que son

atravesados al menos por 5 rayos. Los resultados obtenidos en la figura 8 muestran
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Figura 8: En la izquierda estd representada la seccién horizontal inicial del tablero de ajedrez.
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Ademas, se muestra el resultado de la seccién horizontal a una profundidad de 2 km

de profundidad.

que existe una muy buena resolucién para toda la isla a 2 km de profundidad, lo

que demuestra que nuestros resultados estan bien resueltos y son de gran calidad.
11.3. RESULTADOS

Hemos representado las distribuciones regionales de Q, ! mediante mapas de
anomalfas para resaltar las zonas con altos contrastes de atenuacion (Figura
9). Puede comprobarse que se trata de una regién altamente heterogénea,
destancando la heterogeneidad de alta atenuacién que se localiza en el centro de
la bahia de Port Foster.

11.4. DISCUSION

Siguiendo los resultados obtenidos para la separaciéon de los efectos de atenuacién
intrinseca y de scattering, se ha observado que el coeficiente de atenuacion total es

un reflejo de de la atenuacion por scattering.

Como puede observarse, los mapas revelan una distribucién muy heterogénea de
las anomalias de atenuacién, aunque la mayoria vienen asociados a la estructura
volcdnica de la isla Decepcién. La anomalia positiva mdas destacada, se localiza
en Port Foster, lo que implica una estructura de alta atenuacion. Esta estructura
coincide, en gran medida, con las observaciones realizadas en la separacién de los

efectos de atenuacién intrinseca y de scattering y con las tomografias de velocidad
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Figura 9: Secciones verticales S-N y W-E que representan la estructura de atenuacién obtenidas

mediante el método de normalizaciéon de la coda.
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2D [Ben-Zvi et al., 2009] y 3D [Zandomeneghi et al.,, 2009]. Puesto que esta
estructura se prolonga en profundidad, no es posible relacionarla exclusivamente
a los posibles efectos de depdsitos volcanoclésticos y sedimentarios en superficie.
Por tanto, nuestra imagen puede suponer una confirmacién adicional a las ya
realizadas, sobre la presencia de un cuerpo de alta atenuacién y baja velocidad

con material magmatico o material parcialmente fundido.

PARTE 4: CONCLUSIONES Y TRABAJO FUTURO

carituro 12. CONCLUSIONES Y TRABAJO FUTURO
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Los resultados obtenidos en la presente tesis nos permiten afirmar que los estudios
de atenuacién sismica realizados son necesarios para poder entender de mejor
manera o de manera maés clara las complejas estructuras de las regiones volcanicas.
La distribuciéon bi o tridimensional de la estructura de atenuacién resulta un
elemento relevante para afadir informacién de la naturaleza de las rocas bajo los
volcanes o ayudar a entender como de complejas pueden llegar a ser las estructuras

internas en estos ambientes.

Como se ha comprobado, los métodos utilizados en nuestro estudio de atenuacién
son fiables e independientes y ademads, pueden aplicarse a regiones pequefias
como la isla Decepcién o a més extensas como la isla de Tenerife. Asi, pretendemos
complementar las tomografias de tiempos de viaje realizadas en los volcanes Usu
(Japon), Soufriere Hill (Isla de Montserrat) y Stromboli (Italia) con estos trabajos

de atenuacion.

Actualmente ha comenzado un proyecto europeo denominado MED-SUV con
el objetivo de mejorar el conocimiento del volcdn Etna, su entorno y las Islas
Eolias. Entre los objetivos de este proyecto esta la realizaciéon de un experimento
de sismica activa similar a los experimentos TOMODEC y TOM-TEIDEVS, que
prentende generar una base de datos que permita realizar las tomografias de

velocidad y atenuacioén.



EXTENDED ABSTRACT

The geological structure beneath volcanoes is mainly studied with the aid of velocity and/or
attenuation tomography. Such techniques are based on the study of the propagation of direct
waves and inverts for seismic wave velocity and/or total attenuation parameters along the ray
paths connecting sources to receivers. When the ray-path distribution is sufficiently homogeneous
in the earth volume under study, the method yields an “image” of the velocity and/or attenuation
coefficient distribution inside the structure.

In those volcanoes where attenuation studies have been done to complement velocity
tomographies, attenuation parameters supported the interpretation of velocity tomography
images. These works have added information about the nature of the rocks beneath volcanoes

or helped to understand how complex are the waveforms of volcanic earthquakes which have been
modified by path effects.

PART 1: INTRODUCTION

CHAPTER 1. SEISMIC ATTENUATION: THE PRINCIPLES
1.1. INTRODUCTION

The Earth is the propagation medium of the seismic waves and we know that it
is neither homogeneous or isotropic. This inhomogeneous structure will affect
the propagation process of the seismic waves because it is not perfectly elastic.
Furthermore, the presence of heterogeneities, will also affect the propagation of

the seismic waves.

This complex propagation process had led the development of more complex

models to explain all these processes.
1.2. WHY STUDY SEISMIC ATTENUATION?

Spatial distribution of attenuation properties of the region under study, permits
identify possible structural heterogeneities. The volcanic regions, areas studied in
this thesis, are probably the most complex and heterogeneous structures of the

Earth, and therefore, with greater contrasts in physicochemical properties.

As noted in many theoretical and numerical models, the seismic attenuation is very

good indicator of physical-chemical properties changes of the medium (O’Connell
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and Budiansky, 1977, Fehler, 1982; Gusev and Lemzikov, 1985; Fehler et al.,
1988). In the first studies, average values of seismic attenuation were obtained
and different patterns were observed depending on the tectonics, seismic activity
level or volcanic activity of the region (Mayeda et al., 1992; Del Pezzo et al., 1995;
Sato and Fehler, 1998).

The advances in computing power, the performance of active seismic experiments
and the appearence of new attenuation theoretical models, have allowed to
separate intrinsic attenuation and scattering phenomenas (Hoshiba et al., 2001;
Martinez-Arevalo et al., 2003; Giampiccolo et al., 2006) and obtain high-resolution
3D models (Martinez-Arevalo et al., 2005; Del Pezzo et al., 2006a; Tramelli et al.,

2006; De Siena et al., 2009).

1.3. GEOMETRICAL SPREADING, ANELASTIC ABSORPTION AND
SCATTERING

The geometrical spreading phenomenon is known as purely energy distribution.
The seismic energy radiated by a source in a perfectly elastic, homogeneous
and isotropic medium should be retained. Therefore, with increasing distance
the stored energy is reduced and, consequently, the amplitude of the oscillatory

motion.

If the amplitude of the seismic waves is attenuated due to non-ellastic effects
[Anderson and Archambeau, 1964] , where the energy is dissipated (absorbed by
the medium) as friction heat, the phenomenon is called anelastic absorption. It is an
intrinsic property of the medium in which the seismic wave are propagated, thus
it depends on the tectonic and geologic characteristics of the medium. Because of
the anelastic absorption, the seismic waves amplitude registered is smaller than
the predicted.

When we take into account the attenuation mechanism suffered by a seismic wave,
there are more phenomena that have not yet been considered: thouse produced by
the anisotropy and inhomogeneity of the medium. The presence of heterogeneities
have very important effect on the seismic wave propagation. The interaction
of a seismic wave with a heterogeneity leads to generate secondary seismic
waves which can interfere with each other. This phenomenon is called scattering.
Thus, the presence of heterogeneities redistribute the energy of the seismic waves.
Understanding about the scattering process, we will have information about the

heterogeneities of the medium.



1.4. THE MEANING AND THE IMPORTANCE OF QUALITY FACTOR (Q)

The most used parameter to represent the seismic attenuation is the quality factor
Q. This parameter represents the ratio between total elastic energy stored and the
energy dissipated by seismic attenuation phenomena. This parameters includes
both absorption and scattering effects. Assuming anelastic absorption or intrinsic
attenuation is characterized by Q; and scattering attenuation characterized by Qs,

both parameters related to each other with total quality factor Q.

Determine the quality factor Q and its variation with the frequency is a powerfull
tool for the characterization of tectonic, geodymanic or, as in the case of this study,

volcanological elements in a region.
CcHAPTER 2. DETERMINATION OF SEISMIC ATTENUATION
2.1. INTRODUCTION

The main objetive of this thesis is the study of seismic attenuation in active volcanic
regions. For this purpose it is necessary to select those method which allow to
obtain Q values. These values are assigned to small regions sorrounding the ray
path. On the other hand,we should be able to separate Q; and Q; effects, especially

in this so heterogeneous regions.
2.2. THE CODA NORMALIZATION METHOD

The coda normalization method is based on the equation that correlates, the
ratio between the direct wave energy and the coda wave energy, to the spatial
distribution of the total quality factors (Q;!) calculated along the source and
receiver ray path. This method has been applied in recent years to image
attenuation structure at a regional and local scale. The method assumes that the
coda wave are wave that have suffered scattering processes because of random

heterogeneities of the medium (Sato, 1977; Aki, 1980; Aki, 1982).
2.3. THE DIFFUSION MODEL

The seismogram energy envelope can be modeled by the so-called Radiative
Transfer equation (also called Transport model, Sato and Fehler, 1998). Useful
aproximations of Radiative Transfer equation are the single scattering and the

diffusion model, which assumes strong multiple scattering[Wegler, 2004].

Since strong scattering processes occur in geological structures with high

heterogenity, the diffusion model is the most appropiate model. It describes
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the envelope of the seismogram in volcanic enviroments, where the degree of

heteroneity is extremely high [Wegler and Liihr, 2001].

cHAPTER 3. THE INVERSION PROBLEM
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3.2. INTRODUCTION

Once attenuation values are calculated we have to assign the value of the
attenuation at a given region. Thus, each technique or method is associated with
a influence or contribution zone. In the diffusion model, the attenuation values
correspond to a revolution ellipsoid centered in the midle point between the station
and the source. Therefore, it will be necessary to find a representation method
which takes into account what is the most likely area where the diffusion process
takes place. In the case of the coda normalization method, we can select small
enough wave packages to assign influences volumes surrounding the ray path.
In this case, the spatial inversion of the values require to use classical seismic

tomography techniques.
3.2. INVERSION FOR THE TEMPORAL DISTRIBUTION OF ENERGY

The equation of the Diffusion model can be easily linearized with respect to
the two attenuation parameters (b and d). It makes possible to separate the
contribution of scattering and intrinsic attenuation effects, throught simple linear
inversion of the experimental energy envelopes. The equation describes the
seismic energy density as a function of time and source-station distance [Dainty

and Tokso6z, 1981].

In this thesis, we have applied a novel representation technique, based on a new
way of space averaging to plot the obtained attenuation values. Initially, we
identified the zone surrounding the direct source-receiver path where the multiple
scattering processes take place. The probability that the randomly distributed
scatterers contribute to the seismogram formation, is represented by a Gaussian
function, centered at the source-receiver midpoint. The sum of the probabilities

would give us the best estimate of the attenuation parameter for each spatial point.
3.3. 3D ATTENUATION TOMOGRAPHY

Seimic tomography techniques calculate velocity or attenuation anomalies by
inverting variables related to the chosen parameter. The steps to perform
a tomographic image from seismic data can be summarized as: model

parameterization, the direct problem, the inversion and the analysis of the solution.



» Tomographic problem: generally, all linear tomographic problems can be
expressed by: d = Gm. In the case of coda normalization method the
tomographic problem is linear and we can estimate the total attenuation

coefficient (Q; ') by least squeares algorithms.

» Model parameterization: due to the studied volume is not completely crossed
by ray paths, it is not possible to determine the inner structure of the area.
This problem leads to divide the volumen under study into well defined

geometrical elements.

» The ray-paths: the ray-path must be as real as possible, to avoid introducing

errors or variations in the velocity or attenuation values.

» Inversion of the spectral ratios: the main objetive is to obtain de values of
m vector, corresponding to total seismic attenuation coefficients (Q; ') from
an overdetermined system expressed by d = Gm. We can obtain vector
values by least squares algorithms. Due to the inestability of theses types
of problems, regularization methods are used to obtain a more stable and

reasonable solution.

» Analysis of the solution: different robustness and resolution tests (e.g.
checkerboard test) are used to check if the obtained solution is robust and

unique.

PART 2: TENERIFE ISLAND (CANARY ISLAND)

CHAPTER 4. GEOLOGICAL AND GEODINAMICAL SETTINGS
4.1. THE CANARY ISLANDS

The Canary Islands archipelago is located in the Atlantic ocean, on the western
side of Africa. In contrast to other volcanic islands, the origin and evolution of the
Canary Islands remains open, since no model has been unanimously accepted by
the scientific community. The Unifying Model developed by Anguita and Hernan
[2000] tries to integrate the most accepted models: Hot Spot Model (Oyarzin et al.,
1997; Carracedo et al., 1998; Carracedo et al., 2001, Carracedo and Perez-Torrado,
2001) and Propagating Fracture Model, which gives to tectonics very important role
in the spatial and temporal distribution of the activity (Anguita and Hernan, 1975;

Arafia and Ortiz, 1991). From hot spot model they recognizes that the origin of
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the volcanism is due to a mantle anomaly, but the model does not preserve the
geophysical and geochemical features observed in other hot spot regions. From
tectonic model they take the idea that the magma is drained when divergent forces

exist.

Volcanic activity on Tenerife starts in the late Miocene (12 Ma). The oldest materials
of the islands, which represents the initial subaerial stages, correspond to three old
massifs (Figure 10). The subsequent activity is concentrated in two main edifices:
the Central edifice and the Ridges (Figure 10). The Central edifice is the result
of complex volcanic activity. It has been built in different stages (Cantagrel et al.,
1999; Ancochea et al., 2000; Huertas et al., 2002). Teide-Pico Viejo Complex, could
be considered as the final stage of its evolution. The volcanic activity has been
considered as Strombolian but also explosive eruptions have been reported. The

last eruption was Chinyero’s eruption in 1909 (Ancochea et al., 1998; Ancochea

et al., 1999).

[ Macizos antiguos
[ porsales

[ Edificio Central
[ Campo volcénico
[ unidades periféricas

Roquedel T
Conde

Figure 10: Simplified geological map of Tenerife Island. White triangle correspond to Teide
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volcano and white line draws Las Cafiadas caldera wall (modified from figure 1 of
Ablay and Marti [2000]).

4.2. GEOPHYSICAL STUDIES

The geophysical database of Tenerife is not dense enough to deal with any study
to obtain inner structure of the island. This fact generates a knowledge gap of
the internal structure of the region. To avoid this problem, many geophysical

experiments have been carried out on Tenerife.

Gottsmann et al. [2008] carried out a gravimetric study with old and new databases

to obtain Bouguer anomaly map for Central edifice of the island. The authors



define a body with high density in the center of the island, formed by two
structural alignements. They interpret these structures as the structures that have
controlled the morphology and volcanic evolution of the island in the last million

years.

Garcia et al. [2007] and Blanco-Montenegro et al. [2011] studies collect all
(aero)magnetic studies performed in Tenerife. Garcia et al. [2007] carried out an
experiment to obtain magnetic data and they plot magnetic anomalies into a map
which corroborate the patterns previously observed (Arafa et al., 2000; Blanco-
Montenegro, 1997). Using the same database that provides this experiment, Blanco-
Montenegro et al. [2011] presented two 3D magnetic models. These authors
interpret magnetic anomalies as deep plutonic bodies or dike systems. In adittion,
they identified the largest intrusive complex under Teide-Pico Viejo Complex. This
feature suggests the existence of a very high density dike, resulting from magma

intrusion.

Coppo et al. [2008] performed an audiomagnetoteluric study. They used a
dataset provided by two experiments carried out in 2004 and 2006 inside Las
Cafiadas Complex. Obtained model reveals the existence of very conductive layer

interpreted as hydrothermal alteration.

First seismicity works were done in the 9o’s (Mezcua et al., 1992 and Del Pezzo
et al., 1997 studies). They reviewed the seismicity of the island and analyzed coda
waves, respectively. Because of a seismic unrest in 2004, many author tried to give
an explanation for this unusual activity (e.g. Almendros et al., 2007; Marti et al.,

2009; Dominguez Cerdena et al., 2011).

However, as seismicity is not dense enough, Watts et al. [1997] and Canales
et al. [2000] developed active seismic experiments to obtain the inner structure
of Tenerife Island. The last experiment carried out on the island is the TOM-
TEIDEVS experiment. It has provided a huge database that allowed Garcia-Yeguas
[2010] and Garcia-Yeguas et al. [2012] to perform a 3D P-wave velocity model. These
authors determine that Tenerife Island is characterized by a high velocity body in
the center of the island (Figure 11). Around this central body, these authors have
identified several areas with low velocity related to the presence of fluids (water,
gas or magma), porous or fractured rocks, hydrothermal alterations, volcanoclastic

deposits, landslide deposits or combination of these.
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Figure 11: Result of velocity seismic tomography at depths of 1, -1, -4 and -8 km. Relative

perturbations in % respect to de 1D reference model are shown (modified from figure

5 of Garcfa-Yeguas et al. [2012]).

Using the same dataset provide by TOM-TEIDEVS experiment, De Barros et al.
[2012] applied a beam-forming analysis on two orthogonal profiles. These profiles
crossed the island to find evidences of heterogeneities and the existence of a
magmatic chamber. The authors have demostrated that the technique can locate
attenuative deep structures and they characterized two main anomalies. These

anomalies could be related to any magmatic system.

Regarding seismic attenuation studies, most of them correspond to studies

involving all the archipelago, and therefore, can not be compared to our work.

CHAPTER 5. DATA AND DATA PRE-PROCESSING
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5.1. ACTIVE SEISMIC EXPERIMENT

Seismology is probably the tool which providing the greatest information
and resolution and, consequently, the seismic tomography (in velocity and/or
attenuation) is the best option for this purpose. With this objetive, an active seismic
experimento (TOM-TEIDEVS) was performed on Tenerife island, becaming the
first experiment focused on obtaining seismic velocity tomography of Canary

Islands.



5.2. TOM-TEIDEVS EXPERIMENT DESIGN

The experiment was designed to obtain seismic velocity tomography model, with
a dense and uniform distribution of seismic stations and shots. The experiment
was divided into two legs where over 100 onland seismic stations were deployed
covering 137 locations. The air guns were shot every two minutes, corresponding

to a separation between shots of around 300 m. In total, 6459 shots were fired.
5.3. DATA AND DATA PRE-PROCESSING

The experiment provided more than 70 Gb of data. A total of 511.599 seismograms
were analyzed and transformed into unique format. The quality of the recorded
data is generally good, which has led to carried out different studies as high-
resolution 3D seismic velocity tomography developed by Garcia-Yeguas [2010] and
Garcia-Yeguas et al. [2012], beam-forming analysis [De Barros et al., 2012] and a

seismic attenuation study presented here.

CHAPTER 6. SEPARATION OF Q; AND Q; WITH THE DIFFUSION MODEL
6.1. INVERSION FOR THE TEMPORAL DISTRIBUTION OF ENERGY

To fit experimental data to theoretical curves, generated by the diffusion model,
we used the methodology describes in Wegler and Liihr [2001]. The method is
based on the search for diffusivity and intrisic attenuation coefficients which best

fit the theoretical curve to the experimental seismogram envelopes.
6.2. RESULTS

We have represented the obtained results by mid-point maps. We introduced a
new method to obtain these 2D maps. It is more realistic and better related
to the scattering and propagation phenomena, based in a probabilistic function
with Gaussian form (2D probabilistic maps, figure 12). The advantage of this
new technique is that different resolution and robustness tests can be applied
to determine the range and areas of the best resolution. In the case of intrinsic
attenuation, we observed low attenuation effects for the center of the island. For
scattering attenuation, besides the same low-attenuation effect of the center of the
island, we observed strong scattering attenuation for the border of the Tenerife
Island. We can say that the attenuation contrast of the island is very high, as

indicated by the distribution of the Q anomaly values.
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6.3. DISCUSSION

We observe a frequency depende of both Q; ! and Q;!. The space distribution of
intrinsic attenuation values shows a predominating central low-attenuation body
and it matches with Las Cafiadas-Teide-Pico Viejo Complex location. The volcanic
structure associated with this anomaly corresponds to well stablished structural
elements suggesting cooled magma, residual of the ancient eruptions. The areas
of higher attenuation are located in the external regions of Tenerife Island. These
are the areas having more recent volcanism, including historical eruptions, and a
large number of monogenic cones. Scattering and total attenuation values reflect a
highly heterogeneous distribution over Tenerife. The central body of the island
again shows low seismic attenuation effects and the outer areas of the island
increase the effects of scattering. This fact supports the hypothesis that the outer
regions would have the greatest structural heterogeneity and largest number of

heterogeneous volcanic system.
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Figure 12: Q;l (a) and Q;! (b) anomaly maps obtained for 6 and 8 Hz. The maps highlight
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the areas with high attenuation contrasts (modified from figure 12 of Prudencio et al.

[2013a]).



CHAPTER 7. 3D ATTENUATION STRUCTURE WITH CODA NORMALIZATION
METHOD

7.1. THE METHOD

Firstly, we estimate the path of each ray in the 3D velocity model of Tenerife
obtained by Garcia-Yeguas et al. [2012] using an appoximation of the bending
method. As the methodology requires high quality signals, we have defined a
quality factor as the ratio between the root mean square of the P-waves amplitude

and coda waves amplitude and we have selected those signal with a ratio > 1.5.

Following previous assumptions, we have established the duration of P waves
window in 1.5 seconds from the P-wave arrival time and the coda waves window
between 15 and 18 seconds from origin time. Then, we have applied a Discrete
Fourier Transform (DFT) for both windows and calculated the average of the DFT

module for a frequency band centered at 6 Hz.

Lastly, we have obtained the intersections of the ray paths with 4km> blocks in
which we have divided the region, obtaining the values of s, y [; for each block.

Finally, we have inverted to obtain Q, ! values.
7.2. RESOLUTION TEST

We have performed a checkerboard test to check the quality and robustness of the
solution. We have obtained a solution for those blocks which are crosses at least
for 5 rays. In figure 13 we can see the obtained results. As we can see from the

results, the NW region of the studied region is the best resolved area.
7.3. RESULTS

We have plotted Q, ! regional distributions into anomaly maps (Figure 14) to
highlight the areas with high attenuation contrasts. As we have seen for intrinsic
and scattering attenuation maps, Tenerife Islands is a higly heterogeneous regions,
with high attenuation contrasts. It is remarkable that the structure beneath Teide

is dominated by low attenuation.
7.4. DISCUSSION

The methodology described by Del Pezzo et al. [2006a] and De Siena et al. [2009]
was initially proposed for develop attenuation tomography with earthquakes, but
as ? have demostrated this methodology is also applicable to P waves generated

by seismic active.
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Following the results obtained by the separation of intrinsic and scattering effects,
we can consider that the total attenuation coeficient is influenced by scattering

effects.

We can observe that the structure of the whole island is highly heterogeneous,
with strong seismic attenuation contrasts. The images shows strong correlations
with high and low velocity contrasts observed in the tomography. From the point
of view of regional distribution, we can observe that there are two bodies of high
seismic attenuation located in the North and East of the studied region. The East
structure matches with the region of 1704-1705 eruptions. The north structure
is also observed by Garcia-Yeguas et al. [2012] and they have interpreted this
structure by the presence of fluids (water, gas or magma), highly fractured and/or
porous rocks, hydrothermal alterations, volcaniclastic deposits or a combination
of all of them. Note that the deep structure below Teide is dominated by the low

attenuation, which is compatible with the observations of an ancient volcanic body.

Finally, it is remarkable that attenuation tomography images confirm, or help to
understand the complexity of the region and it is revealed as an indispensable tool

in the study of volcanic regions.

PART 3: DECEPTION ISLAND (ANTARCTICA)

cHAPTER 8. GEOLOGICAL AND GEODINAMICAL SETTINGS
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8.1. THE BRANSFIELD STRAIT

Deception Island is located on the west side of Antartic Peninsula, in South
Shetland Islands archipelago. Deception Island lies in a quite complex regional
tectonic framework. In this region two tectonic plates converge, South American
plate and Antartic plate, and also other three microplates, Scotia, Drake and Shout
Shetland Island plates. The Bransfield Strait is a “barc-arc” type basin, produced
by the subduction located NW of the South Shetland Islands between Antartic and

Phoenix plates.

The crustal extension produces the thickness of the crust and normal faults with
parallel orientation to the Bransfield axis. These fractures favor the volcanism
and so there are many volcanoes along the extension axis. These volcanoes may

become subaerial as Deception Island.

8.2. DECEPTION ISLAND FORMATION



The formation stages of the island are divided into pre-caldera deposits and post-
caldera formation. The first stage was characterize by low energy eruptions, as
subaquatic lavas. The final activity of this stage was more explosive and pyroclastic
surges were generated. This stage ended with a single large-scale eruption that
resulted in the caldera. Recently, Torrecillas et al. [2013] have reconstructed the
paleo-volcanic edifice, earlier than the caldera formation, with GRM (Geodynamic

Regression Model) method including terrace deformation and GPS monitoring data.

The post-caldera activity is characterized by phreatomagmatic and effusive
eruptions that created numerous clastogenic lavas, volcanic scoria and several

deltaic platforms.

The recent volcanic activity on the island has been relatively smaller in volume
and is located near the costline, in the inner bay of the island. The first historical
eruption dates from 1842 and concludes with 1970 eruption that took place along

the northern border of Telefon bay.
8.3. GEOPHYSICAL STUDIES

As for Tenerife, the geophysical database of Deception Island is not dense enough
to deal with any study to obtain inner structure of the island. Furthermore, the
seismic activity not always have been recorded, since measurements can only be
made during antarctic surveys (between November and March). This situation has
also led to propose different geophysical experiments to avoid this knowledge gap

of the structure.

In gravimetry, highlight the studies developed by Navarro et al. [2002] and Mufioz-
Martin et al. [2005]. Both studies recognize the existence of several gravimetric
anomalies in two axes (NE-SW and NW-SE). They interpreted these anomalies as

the consequence of ancient volcanic deposits.

Mufioz-Martin et al. [2005] characterized the main magnetic discontinuities
observed in the region. These authors identify positive anomalies NE-SW oriented
that could correspond to the volcanic line of Bransfield Strait. The negative
anomalies, NW-SE oriented, are produced by recent volcanism and thermal
anomalies. The authors attribute this minumun to a high temperature body of

andesitic magma located 2 km depth under Deception Island.

Pedrera et al. [2011] made broadband magnetotelluric measurements at seven sites.
Firstly, they obtain a 2D model to identify the main structures, and then, taking

into account this structures, they permormed a 3D resistivity model. The authors
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identify 3 conductive small bodies near the surface. Also identify a elongated
conductive body between 2 and 10 km depth at the south of the island and they
interpret as a partially molten material associated with a magma chamber beneath
the island.

Seismic monitoring at Deception Island began in 50’s when a seismometer in
Argentinean antartic base was installed. But the last eruptions occured in the
island, forced the evacuation of antartic bases. The seismic monitoring was
restarted during the 1986 antarctic surveys and continues to the present. The
most remarkable episodes correspond to 1991-92 and 1998-99 seismic crisis, when

the seismicity increased significantly in both number and magnitude.

However, because of monitoring interruption and the inssufficient seismicity,
several seismic experiment have been carried out to determine the internal
structure of the island. Most of them are limited to seismic refrection studies
[Rey et al., 2002] or regional studies (e.g. Sroda, 2002; Agudo-Bravo, 2003;
Christeson et al., 2003). However, the last seismic experiment developed in the
island, TOMODEC experiment, provided a large database allowing to perform a
3D P-wave velocity model (Zandomeneghi, 2007; Zandomeneghi et al., 2009) and
two 2D P-wave velocity profiles [Ben-Zvi et al., 2009]. The tomographic images
obtained by (Zandomeneghi, 2007; Zandomeneghi et al., 2009) (figure 15) show
strong lateral variations in velocity, which the author relate to the presence of
magmatic system. It contains partially molten material or cooled intrusive bodies,
variations in the thickness of the sedimentary deposits or cortical elements with

different age and origin.

In the antarctic surveys where it has been posible to deploy more than one station,
evidences of high attenuation structure in the island has been found [Vila et al.,
1995]. Martinez-Arevalo et al. [2003] using different techniques (spectral and
broadening of the pulse or coda normalization method, amon others) studied the
seismic attenuation at short hypocental distances and for frequencies between 6
and 30 Hz. The results obtained by these authors indicate that scattering process
dominates over the intrinsic attenuation and they determine that Q. and Q; are

very similar in the frequency range analized.



Depth=0km

Figure 15: Horizontal section of tomographic model. The coastline is ploted as red line and the
position of seismic station is represented by red crosses (figure 6 of Zandomeneghi

et al. [2009]).

CHAPTER 9. DATA AND DATA PRE-PROCESSING
9.1. TOMODEC EXPERIMENT DESSIGN

The experiment was designed to obtain a dense and uniform distribution of
seismic stations and shots. The final design consisted of 95 onlad seismic stations
and 14 OBS (Ocean Bottom Seismometers). The air guns were shot in the inner

bay of the island and around the island.
9.2. DATA AND DATA PRE-PROCESING

The experiment provides more than 70.000 traces which have been analyzed
and transformed into an unique format. The quality of the recorded data is
good, leading to perform different studied as high-resolution 3D seismic velocity
tomography developed by Zandomeneghi et al. [2009], 2D P-wave velocity profiles

by Ben-Zvi et al. [2009] and this seismic attenuation study.
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CHAPTER 10. SEPARATION OF Q; AND Qs WITH THE DIFFUSION MODEL
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10.1. INVERSION FOR THE TEMPORAL DISTRIBUTION OF ENERGY

To fit experimental data to theoretical curves generated by the diffusion model we
used the methodology describes by Wegler and Liihr [2001]. The method is based
on the search for diffusivity and intrisic attenuation coefficients which best fit the

theoretical curve to the experimental seismogram envelopes.
10.2. RESULTS

The attenuation values resulting from this study, have been represented in mid-
point maps. We have introduced a new method to obtain these 2D maps, more
realistic and better related to the scattering and propagation phenomena. It is
based in a probabilistic function with Gaussian form (2D probabilistic maps, figure
16). The advantage of this new technique is: different resolution and robustness
tests can be applied to determine the range and areas of the best resolution. The
following common patterns are seen: a) the distribution of Q values reveals a very
heterogeneous structure of the island, b) Q is strongly frequency dependent and
¢) the dominant attenuation process corresponds to scattering phenomena, as has

been observed in other volcanic regions.
10.3. DISCUSSION

In general, we observe that attenuation values reveal the existence of a highly
heterogeneous structure for the entire island with an strong dependece between
Q; ! and Q;! and frequency. Two clearly different regions can be distinguished:
the upper zone of the region, presenting very low attenuation values, which
matches the crystaline basament of the continental edge of the Bransfield Strait
[Zandomeneghi et al., 2009] and the rest of the island where several bodies of high
attenuation can be distinguish. This high attenuation areas match zones of low

velocity anomalies determined by Zandomeneghi et al. [2009].

The main observation about Q;! distribution is that an area with the strongest
scattering effect, in comparison to the rest of the studied region, corresponds to
the center of Deception Island (Port Foster). It coincides with the region with high
intrinsic attenuation and it is located in a zone where previous studies reported a
layer of low-velocity material infilling the caldera basin along with an underlying
possible magma chamber extending downward from around 1.5 km below the

seafloor to as much as 6 km, which may contain a large volume of molten material
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Figure 16: Qlfl and Q; ! anomaly maps for 6 and 8 Hz. Maps highligth the areas with strong

attenuation contrasts (modified from figures 11 and 12 of Prudencio et al. [2013b]).

CcHAPTER 11. 3D ATTENUATION STRUCTURE WITH CODA NORMALIZATION
METHOD

11.1. THE METHOD

From 3D velocity model obtained by Zandomeneghi et al. [2009] we have obtained
the path of each seismic ray with a bending approximation method. Once we
have obtained the ray paths, we have considered high quality signals according to
previous assumptions. Thus, we selected those signals with a ratio (ratio between

the amplitude of the P waves and coda waves) greater than 1.5.

Following the same methodology used to Tenerife, we have established the
duration of the P-waves window in 1.5 seconds from P-wave arrival and in 3
seconds, from g to 12 seconds from the origin time, for coda waves window. We
have applied a Discrete Fourier Transform (DFT) to these windows and calculated
the average of the module, the spectral amplitude, for a frequency band centered
at 6 Hz. Then we have obtained the ratio between the spectral amplitudes of P

waves and coda waves.
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Next, we have calculated the intersections of the ray path with each block of 1km?
size in which we have divided the region; thus, we have obtained the s, and [;j,

values. Finally, we have inverted to get the Q,, values.
11.2. RESOLUTION TEST

To check the quality and robustness of the solution we have performed a
checkeboard test and we have got a solution for those blocks that are crossed at
least for 5 rays. The results show in Figure 17 shown that there is a very good

resolution for the entire island at 2 km depth, which demonstrates that our results

are well resolved.
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Figure 17: In the left the initial checkerboard model is represented and in the right, the result of
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horizontal section at 2 km depth is shown.

11.3. RESULTS

We have plotted Q, ! regional distributions into anomaly maps to highlight the
areas with high attenuation contrast (Figure 18). We can observe that it is a highly
heterogeneous region. Note that the highest attenuation anomaly is located in the

center of Port Foster.
11.4. DISCUSSION

Following the results obtained by the separation of intrinsic and scattering effects,
we can consider that the total attenuation coeficient is influenced by scattering

effects.
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Figure 18: S-N and W-E vertical sections which represents the attenuation structure obtained

with coda normalization method.
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As can be observed, the maps reveals a very heterogeneous distribution of
attenuation anomalies and most of them are associated with volcanic structures
of Deception Island. The most important positive anomaly, located in Port Foster,
implies a high attenuation structure. This structure coincides with the observations
made in the separation of intrinsic and scattering effects, with the 2D velocity
tomography Ben-Zvi et al. [2009] and the 3D velocity tomography Zandomeneghi
et al. [2009]. Since this structure extends in depth, it is not possible to atribute only
the effect of volcaniclastic and sedimentary deposits. Therefore, our image can be
assumed as a confirmation of the presence of a body with high attenuation and

low velocity with magmatic or partially molten material.

PARTE 4: CONCLUSIONS AND FUTURE WORK

cariturLo 12. CONCLUSIONS AND FUTURE WORK
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The results obtained in the present study allow us to affirm that attenuation
studies are necessary to be able to understand better or more clearly the complex
structures of the volcanic regions. 2D or 3D distributions of the attenuation
structure is an important element which add information on the nature of the
rocks beneath the volcanoes and/or help to understand how complex could be the

waveform in these environments.

The methods used in our attenuation study are reliable and independent and
can be applied to small regions as Deception Island or to larger regions as
Tenerife Island. Taking this into account, we want to complement the travel time
tomographies performed at Usu volcano (Japan), Soufriere Hill (Montserrat Island)

and Stromboli (Italy) with our attenuation studies.

In addition, an European project called MED-SUV has begun in order to improve
the knowledge of Etna, its surrounding areas and Aeolian Islands. One of the
objectives of this new project is to carry out an active seismic experiment similar
to TOM-TEIDEVS and TOMODEC which will generate a large database allowig to

perform a high resolution velocity and attenuation tomographies.
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ATENUACION SiSMICA: PRINCIPIOS

1.1 INTRODUCCION

Todos en nuestra vida cotidiana estamos familiarizados con el proceso de atenuaciéon
de las ondas. El ejemplo mas sencillo es el del sonido, sabemos que cuanto mas lejos
estemos de una campana, menor serd la intensidad del sonido que percibamos. La
propagacion de las ondas sismicas no es un fénomeno ajeno a este proceso. Por regla
general, los efectos de un terremoto son menores cuanto mas lejos estamos del epicentro.
Este fenémeno se conoce con el nombre de atenuacién sismica y no difiere de cualquier
proceso de atenuacion de las ondas eldsticas. En general, cuando se estudia la atenuacion
sismica las preguntas fundamentales que hay que responder son:

¢A qué se debe esta atenuacion de la amplitud de las ondas sismicas?

¢ Qué procesos la gobiernan?

¢ Qué informacién nos trasmite?

Resulta intuitivo pensar que esta pérdida de energia dependa de las caracteristicas
del medio. La Tierra es el medio de propagacién de las ondas sismicas y se sabe
que no es ni homogénea ni isétropa. Esta estructura no homogénea debera afectar al
proceso de propagaciéon porque no es un medio perfectamente eldstico. Esto implica
que esa anelasticidad llevard asociado una pérdida de energia. Ademds, la presencia
de estructuras heterogéneas deberan afectar a la propagaciéon de las ondas, unas
veces produciendo refracciones y reflexiones y otras dando lugar a lo que se define
como procesos de scattering, redistribuyendo la energia como consecuencia de las
heterogeneidades del medio. Junto a este proceso no debemos olvidar el proceso
de expansién geométrica que consiste en una pérdida de amplitud debido a una
redistribucion del frente de ondas. Por tanto, tendremos una pérdida de energia de
las ondas sismicas debido a la anelasticidad del medio (atenuacion intrinseca), a las
heterogeneidades del medio (atenuacién por scattering) y a la expansién geométrica.

Esta complejidad en la propagacion de las ondas ha dado lugar al desarrollo
de numerosos modelos cada vez mdas complejos que buscan explicar el proceso de

atenuacion sismica, que si bien son cada vez mds avanzados, no han dado repuesta
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a todas las preguntas abiertas. Uno de los grandes avances que se estan obteniendo
a partir del estudio de la atenuacién sismica es obtener modelos cada vez mas fiables
sobre las caracteristicas de propagacién del medio. De tal manera que cada vez mds
se incorporan los andlisis de atenuacién sismica en los estudios en profundidad de
cualquier lugar de la Tierra.

Esta tesis estd enfocada a aportar alguna respuesta a las preguntas anteriormente

planteadas en ambientes volcénicos.

1.2 JPOR QUE ESTUDIAR LA ATENUACION SISMICA?

La diferenciaciéon espacial de las propiedades atenuativas de una regiéon permite
identificar las heterogeneidades estructurales de la misma. Es bien conocido que la
litosfera es un medio altamente heterogéneo [Sato and Fehler, 1998] y cada vez se
estin dando mds pasos para caracterizar estas heterogeneidades. Las 4reas volcanicas,
regiones de estudio de esta tesis, son probablemente las regiones estructuralmente
mas complejas y heterégeneas de la Tierra y por ende, con mayores contrastes en sus

propiedades fisico-quimicas. Se pueden citar por ejemplo:

= Composicién quimica. La diferenciacién quimica es muy evidente en ambientes
volcdnicos. La presencia de diferentes tipos de magmas (de basalticos a rioliticos),
la interaccién entre ellos, las alteraciones hidrotermales, etc. van a condicionar las

caracteristicas de la propagacién de las ondas sismicas.

= Respuesta a esfuerzos. Una forma de caracterizar la heterogeneidad del medio
es observar como responde frente a un mismo esfuerzo. La relacién esfuerzo-
deformacién determina los pardmetros eldsticos que condicionan la velocidad de
propagacién de las ondas sismicas. Por tanto, la respuesta que el medio da frente
a un mismo esfuerzo se traduce en la presencia de diferentes estructuras. Los
volcanes son unas regiones donde los esfuerzos y los parametros eldsticos cambian
de manera dréstica y rdpida, como por ejemplo, la deformacién que tiene lugar en
la superficie de los volcanes en los momentos previos a una erupcién debido a la

inyecciéon de magma.

= Anisotropia. Los volcanes son las regiones anisétropas por excelencia. En pocos
metros se puede pasar de materiales altamente consolidados a un flujo de lava

orientado en multiples direcciones o a tener fluidos concentrados en los sistemas
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de fracturas. Esto hace que no se tengan las mismas propiedades fisicas y quimicas

en todas las direcciones del espacio.

La presencia de evidencias de la heterogeneidad de los volcanes es claramente
observable desde su superficie. La estructura volcdnica es una superposiciéon de
depositos piroclasticos de diferente tamario, coladas ldvicas de variada composicién y
de estructuras geomorfolégicas complejas. Puesto que este material eruptado proviene
del interior de la Tierra, resulta evidente que extrapolaciéon nos lleva a asumir una
compleja estructura interna. En la actualidad los estudios de atenuacion sismica se
estdn enfocando en obtener la distribucion en atenuacién de una regién en lugar de un
valor promedio para la misma. La representacién bi o tridimensional de la estructura
de atenuacion sismica en una regién dada se conoce como tomografia de atenuacién
sismica. Hasta hace poco tiempo obtener una tomografia sismica resultaba ser un hecho
complejo debido fundamentalmente a varios motivos: la carencia de modelos adecuados
que expliquen la atenuacién, la carencia de potencial de cdlculo y la dificultad de
tener una base de datos completa tanto espacial como temporalmente. Relacionar las
propiedades elasticas y dispersivas del medio y su distribucién espacio-temporal con
la estructura de una regién volcdnica, no resulta tinicamente de especial interés del
conocimiento, sino que se puede utilizar como una herramienta muy util para la gestion
de los peligros volcanicos e incluso como ayuda para los protocolos de alerta temprana.

Las diferentes caracteristicas fisicas y quimicas que condicionan los medios volcanicos
hacen que sea dificil seleccionar un pardmetro que los caracterice de forma clara. El
pardmetro mds utilizado es la velocidad de propagacién de las ondas sismicas y existen
numerosos ejemplos en donde se obtienen resultados de gran interés (para el volcan
Vesubio Zollo et al. [1998]; para el volcan Etna Aloisi et al. [2002]; para las Islas Azores
Zandomeneghi et al. [2008]; para el volcan Isla Decepciéon Zandomeneghi et al. [2009] o
para la isla de Tenerife Garcia-Yeguas et al. [2012], por ejemplo).

En los medios volcanicos, debido a su cardcter altamente heterogéneo, las ondas
pueden sufrir una intensa atenuacioén, refracciones, reflexiones o procesos de scattering.
Ademas la topografia abrupta y compleja de las dreas volcanicas ejerce gran influencia
en la propagaciéon de las ondas (Métaxian et al. 2009; O’Brien and Bean, 2009) lo
que dificulta atin mas su estudio. Existen resultados que ponen de manifiesto esta
complejidad. La Rocca et al. [2001] analizaron explosiones del volcan Vesuvio registradas
mediante antenas sismicas. Observaron que las irregularidades topogréficas juegan
un papel importante en la generacion del fenémeno de scattering a altas frecuencias.

Saccorotti et al. [2001] realizaron un estudio en la isla Decepcién con la sismicidad
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registrada en dos antenas sismicas situadas en dos lugares diferentes. Usando diferentes
técnicas que existen para determinar los pardmetros del rayo, lentitud y azimuth,
pudieron determinar que los valores calculados para cada antena eran diferentes. Los
resultados mostraron una marcada diferencia en las velocidades de las ondas sismicas
que se propagaban por la zona més superficial. Este comportamiento seria el efecto
provocado por una heterogeneidad lateral que desviaria los rayos hacia abajo para una
de las antenas. Garcia-Yeguas et al. [2010] analizaron los datos registrados por ocho
antenas sismicas en Isla Decepcién durante un experimento de sismica activa llevado
a cabo en enero del 2005. Estos autores estimaron los valores de slowness y azimuth y
confirmaron la presencia de importantes anomalias de propagacion.

Como hemos comentado anteriormente, existe otro valor fisico para caracterizar el
medio volcdnico: la capacidad de trasmitir energia, es decir, estudiar los procesos que
inducen a una pérdida de energia de las ondas sismicas, la atenuacién sismica. Como
se ha observado de los ntimerosos modelos tedricos y niimericos que existen en la
bibliografia, la atenuacién sismica resulta muy buen indicador de los cambios de las
propiedades fisico-quimicas del medio (O’Connell and Budiansky [1977]; Fehler [1982];
Gusev and Lemzikov [1985]; Fehler et al. [1988]). En los primeros estudios en donde se
obtenian valores promedio de la atenuacién sismica se observaban diferentes patrones
en funcién de las caracteristicas tectonicas de una regién, su nivel de actividad sismica
o incluso servian como diferenciador entre regiones tecténicas y volcanicas (Mayeda
et al. [1992]; Del Pezzo et al., 1995; Sato and Fehler [1998]). Mds atin en algunos casos
se han usado cambios en los valores de atenucién sismica como posibles precursores de
terremotos significativos (por ejemplo, Jin and Aki [1991]).

Como se observa de estos estudios, la atenuacion sismica es una potente herramienta
para caracterizar una determinada zona sismica. Los avances en la potencia de célculo,
la realizacién de campaifias intensivas de sismica activa y pasiva y la aparicion de
nuevos modelos tedricos de atenuacién, permiten por un lado separar la contribuciéon
de manera fiable de los fenémenos de atenuacion intrinseca y scattering (Akinci et al.
[1995]; Del Pezzo et al. [2001]; Hoshiba et al. [2001]; Martinez-Arevalo et al. [2003];
Del Pezzo et al. [2006b]; Giampiccolo et al. [2006]) y por otro lado, la obtencién de
modelos tridimensionales de alta resoluciéon (Gudmundsson et al. [2004]; Martinez-
Arevalo et al. [2005]; Del Pezzo et al. [2006a]; Tramelli et al. [2006]; Eberhart-Phillips

et al. [2008]; De Siena et al. [2009]).
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1.3 EXPANSION GEOMETRICA, ABSORCION ANELASTICA Y SCATTERING

Para poder realizar una correcta interpretaciéon y correlaciéon de los valores de
atenuacién sismica con la estructura volcanica, es necesario entender que fenomenologia
existe cuando hay una disminucién de la energia. En general, estos procesos pueden

resumirse en:
= Expansion geométrica
» Absorcién aneléstica o atenuacién intrinseca

s Scattering

1.3.1 Expansion geométrica

El proceso conocido como expansion geométrica (geometrical spreading) es un
fendmeno de distribucién energética puramente geométrico. La energia radiada en
forma de ondas sismicas por un foco en un medio perfectamente eldstico, homogéneo
e isotropo debe conservarse. Por ello, conforme aumenta la distancia del frente de
ondas a la fuente disminuye la energia almacenada en el frente por unidad de volumen
y, en consecuencia, la amplitud del movimiento oscilatorio. Dicho de otra manera,
cuando una onda avanza en un medio tridimensional, los frentes de onda aumentan
de superficie [Ibafiez et al., 1993]. Por tanto, la energia en un punto de un frente de onda
es menor a medida que el frente de onda es de mayor dimensién. Se dice que la onda
ha sufrido una pérdida aparente de energia, porque en realidad la energia total sigue
siendo constante en los frentes de onda. Por ejemplo, la energfa emitida por una fuente
puntual en un medio bidimensional homogéneo se propaga en frentes de onda de forma
circular (Figura 1.1). La energfa en el punto P2 es menor que en el punto P1, ya que la
energia total es constante en todos los frentes de onda.

Un ejemplo muy sencillo de expansién geométrica consiste en soplar por un tubo con
forma de cono. Siguiendo a Martinez-Arevalo [2005] se puede comprobar que cuando
se sopla por el extremo de mayor radio, el aire sale con mas fuerza que cuando se sopla
por el extremo de menor radio. Al soplar se generan ondas de presién y cuando éstas se
distribuyen en volimenes mayores, la onda de presién en un punto es de menor energia
que cuando se distribuye en volimenes mds pequefios. Otro ejemplo que ilustra este

fenémeno se puede observar cuando se tira una piedra a un estanque. Las ondas que se
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Figura 1.1: La fuente puntual emite frentes de ondas circulares, como X1 y ¥2. La energfa total
en el frente de onda X1 es la misma que en el frente 2. Sin embargo, la energia

registrada en P2 es menor que en P1 [Tripler and Mosca, 2005].

generan inicialmente son de mayor altura que las ondas més externas, ya que la energia
se tiene que distribuir en una mayor superficie.

Las ondas sismicas, como cualquier otro tipo de ondas, también sufren expansion
geométrica. En este caso, la expansién geométrica causa una pérdida aparente de energia
eldstica como consecuencia del propio avance de la onda sismica en el medio. La
aparente pérdida de energia en el receptor no ha sido por transformacién de la energia
sismica en otro tipo de energfa, sino por una distribucién de la energia en el medio de
propagacion.

Si se supone que la Tierra es un medio homogéneo e is6tropo y se considera que la
propagacion de la onda sismica es tridimensional los frentes de onda son superficies
esféricas, de radio igual a la distancia hipocentral, d = v-t, siendo v la velocidad y ¢
el tiempo de propagacion de la onda sismica, respectivamente. La energia inicial se
redistribuye en superficies de valor 27t(v-t)%. Asi, la pérdida de energia que se observa

en un medio homogéneo e isétropo serd proporcional a:

E(t) ot ! (1.1)

para ondas superficiales y:

E(t) o t72 (1.2)
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para ondas internas (P y S).
En el caso de que el medio sea heterogéneo, la energia de la onda sismica dependera

del tiempo de propagacién como una funcién potencial, es decir:

E(t) oct™" (13)

siendo “n” distinto de 1y 2 [Ibdfiez et al., 1993].

Para obtener una expresién matematica de la expansiéon geométrica (G(t) a partir de
ahora) se deben de considerar sus efectos sobre la amplitud de la onda en vez de sobre
la energia, ya que ésta no se puede medir directamente. Suponiendo que la Tierra es un
medio homogéneo con una relacion lineal entre el esfuerzo y la deformacién, la energia
es proporcional al cuadrado de la amplitud (o lo que es lo mismo A ~ EV/?), por lo que

la funcién expansion geométrica es de la forma:

G(t) = 55 (1.4)

G(t) & 3 (1.5)

para ondas internas.

Se ha obtenido una ley de proporcionalidad entre G(t) y el tiempo de propagacion,
para un medio homogéneo, isétropo y una fuente puntual. Mediante estudios de
refraccién sismica para medios no homogéneos, se ha comprobado que el exponente
“n” de la funcién expansiéon geométrica es sensible a la estructura de velocidad de la
corteza [Banda et al., 1982], siendo mayor cudnto mds heterogéneo es el medio. Frankel
et al. [1990], Ibdfiez et al. [1993] y Akinci et al. [1995], obtuvieron que “n” era distinto de
0,5 0 1,0, para las ondas superficiales e internas, respectivamente. Sin embargo, cuando
se tiene desconocimiento sobre la estructura de velocidad de las zonas de estudio, y a
la dificultad de distinguir los efectos de la expansion geométrica y de la atenuacién,
en la mayoria de los casos se hace la aproximacién de que la Tierra es un medio
homogéneo (por lo que se suponen indices de expansién geométrica iguales a 0,5 o
1 dependiendo de si las ondas implicadas son superficiales o internas) y se incluyen los
efectos heterogéneos de la expansién geométrica en el término que tiene en cuenta los

efectos de la atenuacion.
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1.3.2 Absorcion aneldstica o atenuacion intrinseca

La amplitud de las ondas sismicas se atentia con la distancia a la fuente debido a
efectos no eldsticos [Anderson and Archambeau, 1964], en los que la energia eldstica se
disipa (es absorbida por el medio) en forma de calor por friccion. Este fendmeno recibe
el nombre de absorcién aneléstica, y constituye una propiedad intrinseca del medio en
el que se propagan las ondas, por lo que depende de las caracteristicas fisicas de dicho
medio, relacionadas a su vez con los rasgos tectonicos y geoldgicos del mismo.

Siguiendo Martinez-Arevalo [2005] y Tripler and Mosca [2005] un ejemplo sencillo de
absorcion o atenuacion intrinseca es la disminucién de la amplitud de la oscilacién de
un péndulo simple con el tiempo (ver figura 1.2). Esta disminucién es debida a que parte
de la energia de oscilacién del péndulo se emplea en vencer la fuerza de rozamiento con
el aire. Supongamos un péndulo simple en su posicién de equilibrio (A). Si se desplaza
un angulo d;(posicién B) y se suelta, el péndulo empezard a oscilar. A medida que
pasa el tiempo, la amplitud de la oscilacion disminuye hasta que el péndulo vuelve
al reposo en su posicion de equilibrio (A). La energia cinética y potencial del péndulo
es utilizada por el mismo para realizar un trabajo que venza la fuerza de rozamiento
del aire. Como consecuencia de este trabajo el péndulo pierde energia y por tanto, la
amplitud de oscilacién del péndulo disminuye. Si se mide la amplitud de la oscilaciéon
(6(t)) en cada ciclo, y se representa en funcién del tiempo de oscilacién (t), se obtiene

un conjunto de puntos que siguen la forma de una funcién exponencial decreciente:

O(t) = dpexp(—mt) (1.6)

donde m es una constante que refleja el grado de disminucién de la amplitud de
oscilacion.

La absorcién de la energia también se manifiesta cuando se propaga una perturbacion
en un medio. Esto puede observarse cuando se agita una cuerda unida en uno de sus
extremos a una pared, por ejemplo. La pequefia deformacién que se produce en uno
de los extremos a consecuencia de la agitaciéon se mueve a lo largo de la cuerda y se
denomina pulso de onda. El pulso se desplaza por la cuerda a una velocidad definida
que depende de la naturaleza de la cuerda y de la tensién a la que estd sometida. A
medida que avanza el pulso a lo largo de la cuerda, disminuye su amplitud y aumenta
su duracién (ver figura 1.3). Esto es debido a que parte de la energia proporcionada a la

cuerda se invierte en vencer la inercia de la cuerda a la propagacién de la deformacion.
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Figura 1.2: Esquema del movimiento oscilatorio del péndulo simple. La amplitud de oscilacién
inicial del péndulo disminuye a medida que transcurre el tiempo de oscilacién. Si no
existiera absorcion de energia, el péndulo se moveria indefinidamente entre el punto

By B’ [Tripler and Mosca, 2005].

Volviendo al caso de las ondas sismicas, los mecanismos de friccion interna implicados
en la absorcién aneldstica son complejos y no han sido determinados y explicados
aun con suficiente claridad. En la practica, la absorcién aneléstica es la responsable
en buena medida de que las ondas sismicas presenten una amplitud menor que la que
predice la Teoria de la Elasticidad, que tinicamente considera los efectos de la expansién
geométrica y los fendmenos de frontera (reflexion, refraccion, particion en una interfaz,
conversién e interferencia de ondas, etc.).

Para incluir el efecto de la anelasticidad terrestre en el tratamiento tedrico se cuenta
con dos posibilidades: modificar las ecuaciones bdsicas de la elastodindmica (por
ejemplo, la ecuaciéon de Navier- Stokes) para considerar el caracter no eldstico de la
Tierra o introducir un término empirico. Dado que la primera solucién, pese a ser la
mads rigurosa fisicamente, implica grandes dificultades para su desarrollo teérico, desde
hace varias décadas se ha optado por la segunda opcién. De este modo se considera la
velocidad de propagaciéon de la onda (v) o el niumero de onda (k) como un ntimero
complejo [Aki and Richards, 1980], lo que da lugar a la aparicién de un término
exponencial con la distancia hipocentral e~"R, denominado término de atenuacién, que

representa la atenuacién aneléstica.
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Figura 1.3: Pulso de onda moviéndose por una cuerda hacia la derecha [Tripler and Mosca, 2005].

Sin embargo, el pardmetro clasico utilizado para evaluar la atenuacién sismica es el
factor de calidad Q (para el caso de la atenuacién intrinseca se denomina Q). Este
representa para un mismo volumen de material sometido ciclicamente a un esfuerzo
eldstico, la relacion entre la energia elastica total almacenada (E) y la energia disipada

por fenémenos de absorcién aneléstica (AE) en un ciclo de excitacién arménica:

1 AE

Wf) = ToqE (1.7)

En las regiones volcdnicas una importante fuente de fuerte pérdida de energia es
la presencia de regiones donde existe material en estado parcialmente fundido o la
presencia de fluidos como agua o gas. En estas condiciones se favorece la absorcién
a bajas frecuencias por procesos mecadnicos, aunque también estdn presentes los
fenémenos termoeldsticos y termoquimicos asociados a los sistemas de dos fases. Walsh
[1968] y Walsh [1969] model6 este fenémeno sélo considerando los efectos mecanicos,
obteniendo que este mecanismo es probablemente una de las causas mds importantes
de atenuacion intrinseca o absorcién aneldstica a bajas frecuencias y altas temperaturas.
Los datos que se disponen para estimar la atenuacion intrinseca son las ondas sismicas.
Es posible determinar Q; midiendo la amplitud o la energia de la onda sismica. Las
estimaciones de Q; en diferentes partes de la Tierra han puesto de manifiesto que la
atenuacion intrinseca varia dependiendo de la zona estudiada, por lo que el factor de
calidad puede ser usado como indicador de la actividad de una zona determinada. Asi,
los valores del factor Q; més altos se asocian con zonas tectonicamente poco activas y
el factor Q; mas bajo a una mayor actividad. En las regiones volcadnicas, objeto de esta
memoria, Q; suele tomar valores muy bajos asociados a la gran complejidad estructural

de la misma, presencia de fluidos, fracturas con fluidos y regiones mas consolidadas. Por
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ejemplo, en el volcdn Hawaii Mayeda et al. [1992] obtuvieron Q; = 383 a una frecuencia
de 6 Hz frente a un Q; = 1400 obtenido por Hoshiba et al. [2001] en el Norte de Chile.

1.3.3 Scattering

Con la introduccién del término de atenuacién intrinseca, se incluye en el modelo
tedrico el efecto de la anelasticidad del medio. Sin embargo, a la hora de contabilizar
los mecanismos de atenuacién que sufre una onda en un medio como la Tierra, existen
atin més fenémenos que aparentemente no se han considerado. Se trata del producido
por la anisotropia y la falta de homogeneidad del medio. La Tierra dista mucho de ser
un medio homogéneo a cualquier escala. La presencia de heterogeneidades a todos
los niveles, especialmente a escalas locales y regionales (de centenares de metros a
centenares de kilémetros), tiene un efecto crucial en la propagacién de las ondas
elasticas. Como queda recogido en el Principio de Huygens, la interaccién de una
onda con una heterogeneidad del medio da lugar a la generacién de nuevas ondas
secundarias que tienen por foco la propia heterogeneidad y que en su propagacion
pueden interferir entre si. Este fenémeno recibe el nombre de scattering®. Asi, la
presencia de heterogeneidades en el interior de la Tierra produce una redistribucién
de la energia en el espacio y en el tiempo (cambios en la direccién de propagacion de
las ondas y/o cambios de fase) y por lo tanto, conocer el proceso de scattering de un
medio informa sobre la mayor o menor heterogeneidad del mismo.

La relacion entre la longitud de onda (A) de la radiacién y las dimensiones del
obstdculo o heterogeneidad, va a determinar el que se produzca scattering o no, tal

y como se observa en la figura 1.4.

» Si A >> a:la onda sismica no detecta la presencia del obstaculo, y por tanto, la

probabilidad de que se produzca scattering es muy pequeiia.

» Si A << a:los obstdculos aparecen como limites de separacién de diferentes capas

y estd priorizada la reflexion y/o refraccién de las ondas sismicas.
» Si A ~ a: el scattering es el mecanismo principal de pérdida de energia sismica.

El fenémeno de scattering ha sido ampliamente estudiado en muchos campos de la

fisica y estd asociado a las heterogeneidades presentes en el medio de propagacién de

1 La palabra scattering se traduce en espafiol como "dispersién" y a veces también como "difusién". Cuando
se habla sobre ondas sismicas estas palabras hacen referencia a otros fenémenos. Por tanto, cuando a lo

largo de esta tesis se hable de scattering, se hablard de una redistribucién y no de difusién ni dispersién.
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Figura 1.4: (a) La onda sismica se propaga como si no existiera el obstdculo, (b) las dimensiones
del obstaculo son lo suficientemente grandes para que la onda sismica considere
al obstdculo como otro medio con velocidad de propagacién diferente, (c) las
dimensiones del obstdculo son las adecuadas para que se produzca el scattering

[Herraiz and Espinosa, 1987].

la energia. Cuando una onda incide en una heterogeneidad cuyas dimensiones son del
orden de la longitud de onda, se producen otras ondas, es como si las heterogeneidades
se comportasen como nuevas fuentes. A las ondas generadas en las heterogeneidades se
les denomina ondas secundarias u ondas de scattering.

Teniendo en cuenta la direccién de la energia secundaria respecto a la energia

incidente en la heterogeneidad, el scattering se puede clasificar en:

= Forward-scattering: La mayor parte de la energia secundaria tiene igual direccién

que la energia incidente.

» Back-scattering: La mayor parte de la energia secundaria tiene direccién contraria

a la energia incidente.

Puede hacerse otra clasificacién del proceso de scattering dependiendo de la relacién

entre la pérdida de energia por scattering y la energia incidente en la heterogeneidad:

= Scattering fuerte. Este caso se verifica cuando:

AE;
Eincid

~1 (1.8)
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» Scattering débil. En estos casos se puede considerar:
AE;
Eincia

En la naturaleza lo mds comtin es que no se produzca scattering débil, ni fuerte, que

<<1 (1.9)

son los dos casos extremos, sino procesos en los que la ondas de scattering puedan sufrir
a su vez nuevos procesos de scattering. Es decir, cada obstaculo es expuesto no sélo a
la onda procedente de la fuente, sino también a las ondas de scattering producidas por
otros obstaculos. A este proceso se le denomina scattering multiple.

Las ondas sismicas, como cualquier tipo de ondas, también son susceptibles de sufrir
scattering cuando se propagan a través de la Tierra ya que como hemos visto la Tierra
estd lejos de ser homogénea a cualquier escala. Por similitud con la atenuacién intrinseca,
para caracterizar la pérdida de energia debido a los procesos de scattering se suele
utilizar el factor adimensional Q, que en este caso se denota como Q.

Como consecuencia de este fenémeno el patrén de radiacion de un terremoto puede
quedar notablemente alterado, pudiendo generarse tanto amplitudes menores como
mayores a las que se esperarian sin dicho mecanismo, en funcién de la orientaciéon
del nuevo patrén. Con esto queda claro como este fenémeno no es un mecanismo
de disipaciéon de la energia, como la absorcién aneldstica, sino de redistribucion de la
misma, al igual que la expansién geométrica del frente de ondas. Pero a diferencia de la
expansion geométrica, puede producir tanto amplitudes menores como mayores de las
esperadas inicialmente.

En las zonas volcanicas, debido a su carédcter altamente heterogéneo, el factor de
calidad de scattering (Qs) domina frente al factor de calidad intrinseco (Q;). Wegler
[2003] obtuvo que el camino libre medio en el Vesubio (I, ~ 200m) era al menos
un orden de magnitud menor que la escala de longitud caracteristica de atenuaciéon
intrinseca (I; = 2,3 — 10km), lo que claramente indica que la atenuacion por scattering
domina frente a la atenuacién intrinseca. Estudios similares realizados en el volcan
Asama [Shimizu and Ueki, 1983], en el volcan Usu [Shimizu et al., 1984], en el volcan
Piton de la Fournaise [Aki and Ferrazzini, 2000] y en el volcdn Merapi [Wegler and Liihr,

2001], corroboran este hecho.

1.4 SIGNIFICADO E IMPORTANCIA DEL FACTOR DE CALIDAD Q

Tal y como se definié6 Q anteriormente, resulta evidente que en dicho parametro

se incluyen tanto los efectos de la absorcién aneldstica como los del scattering, por

65



cuanto éste también contribuye a la pérdida de energia (aunque realmente es una
redistribuciéon de energia para el caso del scattering) considerada en el factor de
calidad. Asi pues, realmente el factor de calidad considera globalmente la atenuacién
aneldstica, o simplemente atenuacién (suma de las contribuciones de la absorcién
aneldstica (atenuacion intrinseca) y el scattering (atenuacién extrinseca). Se deduce que,
si el scattering no existe o es despreciable, como en un medio homogéneo, Q se debe
tUnicamente a la anelasticidad del medio. Sin embargo, para el caso general y mds
habitual existen contribuciones a la atenuacién tanto por parte de la absorcién aneldstica
como del scattering, de modo que Q informa simultdnea y conjuntamente sobre los
dos fendmenos. Si se supone que la atenuacién intrinseca viene caracterizada por el
mencionado factor de calidad intrinseco Q; y la atenuacién por scattering por un factor
de calidad Qs [Dainty and Toksoz, 1981], ambos parametros se relacionan con el factor
de calidad Q, que engloba ambos mecanismos y que es el que puede determinarse

experimentalmente, segtin la relacion:

1 1 1

Q) ~ @) T o

Puesto que el objetivo principal de esta tesis es conocer la estructura atenuativa de

(1.10)

las regiones bajo estudio, es necesario explicar detenidamente la informacién que el
factor de calidad nos aporta para la comprensién de los resultados obtenidos y la
relevancia de su obtencién. En este sentido existen dos clases de andlisis no excluyentes
basados en el calculo de Q que pueden llevarse a cabo en una regién. En primer lugar
el factor de calidad, Q, o mas concretamente su inverso, Q~ !, representa, como ya se
ha mencionado, el alejamiento del medio de la elasticidad perfecta (comportamiento
que vendria representado por un valor infinito de Q). Asi pues, en una primera
aproximacién, Q nos permite estimar en promedio las caracteristicas anelasticas de
nuestro medio. Dicha estimacién es un promedio, ya que no debe olvidarse que el
valor de Q representa el comportamiento inferido a partir de mdltiples trayectorias
distintas en un medio heterogéneo, y que por lo tanto el valor obtenido es una media de
la anelasticidad del medio comprendido entre la superficie y la méxima profundidad
alcanzada por las ondas, relacionada a su vez con la maxima distancia hipocentral
analizada. Como ya se ha visto, en el caso de no realizar la separaciéon del factor de
calidad en Q; y Qs, Q representa las contribuciones aneldsticas de la absorcién aneldstica
y el scattering del medio.

Para los casos en los que resulta imposible conocer las contribuciones anelésticas y

de scattering, esta determinacién promedio de Q, también resulta especialmente ttil
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en los estudios sobre peligrosidad volcdnica, donde se busca poder caracterizar el
medio en relacién a la atenuacién, sin entrar en muchos detalles sobre la naturaleza
y contribucién de los procesos puestos en juego. Es decir, lo que se pretende es conocer
el comportamiento genérico del medio a efectos practicos para la prevencién de dafios.

Por otra parte y a partir de métodos mds complejos es posible elaborar una
regionalizacion de Q para una determinada zona (e.g., Singh and Hermann, 1983;
Pujades et al., 1990; Martinez-Arevalo et al., 2003) y determinar de este modo la variaciéon
de la atenuacion sismica en dicha drea. Andlogamente puede realizarse un andlisis de
la distribucién de Q con la profundidad (por ejemplo, Ibafiez et al., 1990) o finalmente,
obtener una tomografia 3D en atenuacién sismica (e.g., Tramelli et al., 2006; De Siena
et al.,, 2009). En consecuencia este conocimiento permite no sélo estimar la variaciéon
de la atenuacion en la region, sino también distinguir diferentes elementos tecténicos o
geoldgicos en la misma, como por ejemplo la posiciéon de una cdmara magmatica bajo
un volcan que se representard con valores altos de atenuacion sismica.

Sea cual sea el andlisis que se lleve a cabo en la determinacién del factor de calidad
deben considerarse varios aspectos cruciales para su comprension:

El factor de calidad calculado empiricamente depende no s6lo del método empleado,
sino de la onda considerada. Es decir, cada modo de propagacién de ondas es atenuado
por el medio de una forma distinta, de manera que, por ejemplo, los valores obtenidos
para Q mediante el anélisis de ondas P (Q,), ondas S (Qg), ondas Lg (Qr¢) u ondas de
coda (Qc) no son, en principio y en general, equivalentes, por lo que deber4 tenerse en
cuenta este hecho a la hora de correlacionarlos con otros estudios. Como ejemplo basta
citar la relacién que liga los factores de calidad obtenidos a partir de ondas P (Q,) y S

(Qg) suponiendo un coeficiente de Poisson ¢ = 0,25 [Udias, 1999]:

Q=10 (1.11)

La dependencia de Q con la frecuencia es un rasgo clave de cualquier estudio de
atenuacion. Este hecho surgié6 empiricamente a partir de diversos estudios del factor
de calidad de las ondas de coda Q. (Aki and Chouet, 1975, Rautian and Khalturin,
1978). En dichos estudios se observé que Q. aumentaba con la frecuencia y que para un
rango de frecuencias entre 1 y 10 Hz dicho aumento podia expresarse mediante una ley

de la forma (Hermann, 1980; Aki, 1982):

U
Qc = Qo (Jfo) (1.12)
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En esta ecuacién fj es una frecuencia de referencia (usualmente 1 Hz) de modo que
normalmente la ecuacién 1.12 queda como Q. = Qo f*%, Qo es el valor de Q. para f = fo,
y # es un numero real, que serd menor que 1 para el caso de mayor atenuacién para
frecuencias altas, y mayor que 1 para el contrario.

Este comportamiento con la frecuencia parece deberse al efecto que las
heterogeneidades concentradas en la parte mas somera de la Tierra tienen sobre el
scattering que como hemos visto es especialmente sensible a las frecuencias entre
1 y 20 Hz, ondas de corta longitud de onda, muy sensibles a las particularidades
de la trayectoria seguida. Ademas, dicha dependencia es particularmente critica para
frecuencias proximas a 1 Hz, mientras que segiin se desciende hacia 0,1 Hz la relacién
entre Q y f parece hacerse mas difusa.

En cualquier caso, estas particularidades, descubiertas en un principio para Q., han
sido igualmente comprobadas para los factores de calidad determinados a partir de
otros modos de propagacién. En algunos estudios, por ejemplo, se ha observado que
Q¢ y Qp tienden a converger a altas frecuencias, mientras que para frecuencias menores
de 3 Hz dicha coincidencia tiende a desaparecer, posiblemente por efecto del scattering
multiple [Aki, 1980]. Incluso otros investigadores [Rautian and Khalturin, 1978] han
llegado a afirmar que dicha coincidencia podria ser vélida para todo el rango de
frecuencias de interés sismoldgico. La respuesta a estos interrogantes posiblemente
depende de la regién de estudio y principalmente, de la verdadera relacién entre Q.
y Qg, atin no determinada con claridad, puesto que dichos factores evaltian aspectos
diferentes de la atenuacion sismica (especialmente en el caso de Q., donde el rango de
frecuencias analizado depende mucho de la ventana elegida para la coda).

En cualquier caso, y como consecuencia de la similitud mencionada, puede
establecerse que el factor de calidad obtenido a partir de las ondas S, Qg, depende

de la frecuencia segtn la expresion:

Qp = Qof* (1.13)

En esta ecuacion, l6gicamente, Qg y # no son los mismos que para Q. en la ecuacién 1.12
y variaran con la region de estudio. Los valores de Qg y y dependen fuertemente del
régimen tecténico de cada drea, especialmente para frecuencias préximas a 1 Hz (Singh
and Hermann, 1983, Hasegawa, 1985). De este modo para regiones de baja actividad
sismotectonica y corteza gruesa mds o menos estable se tienen valores de Qp muy altos
y valores de y muy bajos (entre 0,2 y 0,4), que indican una baja atenuacién. Inversamente,

para regiones de alta actividad sismotecténica, corteza joven y delgada (o importantes
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potencias de sedimentos que en suma son material mas flexible) y elevado flujo térmico,
por tanto, menor velocidad de las ondas sismicas, los valores de Qp son bajos (préximos
o por debajo de 100), mientras que u se aproxima a 1, lo que en conjunto indica una
elevada atenuacion.

Por todo lo expuesto, la determinacién del factor de calidad Q y el estudio de su
variacion con la frecuencia constituye una potente herramienta para la delineacién de
elementos tecténicos, geodindmicos o como en nuestro caso, volcanolégicos en un drea,
la estimacién de la actividad de la misma y el andlisis de la proporcién en que los

distintos mecanismos implicados contribuyen a la atenuacién.
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DETERMINACION DE LA ATENUACION SISMICA

2.1 INTRODUCCION

Como se ha descrito en el capitulo anterior, la atenuacién sismica es una potente
herramienta para identificar y caracterizar las heterogeneidades de una region
sismicamente activa. Esta atenuacién se puede obtener de una manera global o
separando los valores de Q; y Qs. Sato and Fehler [1998] y Sato et al. [2012] recogen
préacticamente todas las técnicas y métodos que permiten determinar Q con todos los
diferentes tipos de ondas sismicas.

El objetivo principal de la presente tesis doctoral es el estudio de las diferencias locales
de atenuacién en regiones volcdnicamente activas. Para ello es necesario seleccionar
aquellos métodos que permitan obtener Q y que estos valores de atenuacion se asignen
o bien al camino trazado del rayo mas directo o bien a una regién de volumen pequefio.
Asi, por ejemplo, la bien conocida técnica de Q-coda que es la mdés utilizada para
determinar Q en el mundo, presenta la limitacién de que el volumen asignado para
cada estimacion individual de Q es muy grande, incluso si se utilizan lapsos de tiempo
muy cortos. Asi, a modo de ejemplo, si se analizara una coda muy corta (It ~ 10s)
implica que el volumen asignado a un elipsoide de revolucién el semieje mayor es
aproximadamente ~ 17km. Este hecho hace que esta técnica no pueda utilizarse para
obtener diferencias espaciales en distancias tan reducidas como las que analizaremos
aqui. Por otro lado, es necesario poder reparar en los efectos Q; y Qs, especialmente en
regiones tan heterogéneas. De nuevo se requiere elegir alguna técnica que por un lado
nos permita realizar o aplicar diferencias espaciales y por otro lado, ajustarse al proceso
fisico esperado.

Para la separacion de Q; y Qs es necesario pensar en el proceso fisico mas adaptado
a lo que estd ocurriendo y ademds, que la interpretacién permita una diferenciacion
espacial de los valores. Puesto que las regiones volcdnicas como ya se ha mencionado
con anterioridad son altamente heterogeneas, es posible que los modelos de difusiéon
puedan tener una directa concordancia sobretodo en distancias epicentro-estacion

cortas. El modelo de difusién asumen que la mayor parte del sismograma se forma
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a través de multiples refracciones, reflexiones y procesos de scattering en el entorno
del camino directo que una el epicentro y la estacién . Este modelo ademads, permite
la determinaciéon de manera separada de los efectos de atenuacién, como por ejemplo,
utilizando la aproximacién de Wegler and Liihr [2001]. Por tanto, mediante el uso de
los modelos de difusién podemos abordar las dos necesidades requeridas: separar Q; y
Qs y por otro, poder hacer diferenciaciones espaciales en una regién pequefia. Hay que
indicar que en este caso, como veremos mds adelante, esta diferenciacién espacial no
debe ser interpretada como una verdadera tomografia tridimensional.

Una diferenciacion espacial méas precisa pasa por la realizacion de una tomografia de
atenuacion sismica. Para ello, el cdlculo de los valores de atenuacién deben hacerse en un
paquete temporal lo més cercano posible al paquete de las ondas sismicas directas. En
la literatura existen numerosos trabajos donde se han aplicado diferentes técnicas, como
por ejemplo: el estudio del ensanchamiento del primer pulso (Ricker, 1953; Stacey et al.,
1975, Wu and Lees, 1996) en la parte central de California, en el Vesubio [Bianco et al.,
1999] o en Isla Decepcién [Martinez-Arevalo et al., 2003]; el método de decaimiento de la
amplitud espectral [Scherbaum, 1990] aplicado por [Martinez-Arevalo et al., 2005] en el
Etna o el conocido método de normalizacién de la coda (Aki, 1980; Aki, 1982) aplicado
en diversas regiones como la cuenca de Granada [Del Pezzo et al., 1995], Isla Decepcién
[Martinez-Arevalo et al., 2003] o el Vesubio (Del Pezzo et al., 2006a, De Siena et al., 2009),
entre otros.

El método que mejor se ajusta al tipo de datos del que disponemos (sismica activa) es
el método de normalizacién de la coda. Este método se basa en la determinacién de la
atenuacion sismica a través de las razones de amplitud del paquete de ondas directas y
la coda de la sefial. De este modo se garantiza eliminar efectos como directividad de la
fuente, instrumento, sitio y expansiéon geométrica.

Los otros métodos mencionados anteriormente, pueden presentar algunas
limitaciones cuando se trabaja con sismica activa a tan corta distancia de la fuente. Asi,
el método de decaimiento espectral puede verse influenciado por el limitado ancho
de banda espectral que genera una fuente explosiva como son los cafiones de aire
comprimido (air-guns). De igual manera, la esperada variedad de emplazamientos
con diferente respuesta de sitio, un esperado alto nivel de ruido marino y volcanico
a bajas frecuencias y la limitada potencia de la fuente sismica usada, podria también
condicionar el uso de otros métodos de ensanchamiento del primer pulso.

En este caso, si se podréd obtener un modelo tridimensional de atenuacién, aunque no

podremos hablar de separacién de atenuacion intrinseca y de scattering.
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A continuacién, vamos a describir de manera mas detallada los dos métodos.

2.2 EL METODO DE NORMALIZACION DE LA CODA

El espectro de la densidad de la energia sismica en funciéon de la frecuencia y de la

distancia se expresa como (Sato, 1977; Aki [1980]; Aki [1982]):

Eij(f.r) = Sz'(f)9ij(19,<P)Ij(f)Tj(f)Gij(r)exP(—Zﬂfgfj) (2.1)

donde E(f,r) es el espectro de la densidad de la energia sismica y f es la frecuencia
de la radiaciéon de las ondas P emitidas entre la estacion y la fuente i a lo largo de un
trazado de rayo j . S;(f) es el espectro de energia en la fuente, modulado por un patrén
de radiacién 6;;(9, ¢). En el caso de que la fuente sea un disparo (como es nuestro caso),
se estd en una situacion de un patrén de radiacion isétropa y por tanto, 6;;(¢, ¢) es igual
a 1. Ij es la funcién de transferencia intrumental, Tj es la funcién de transferencia de sitio
y G es el término de expansién geométrica. t;; es el tiempo de viaje a lo largo del rayo
cuya coordenada es r y Qi% es el factor de calidad total medido a lo largo del trazado de
rayo.

Estimar Q; ' mediante la estimacién de E(f, ) estd en funcién de varios factores que
dependen de la respuesta instrumental, del efecto de sitio y los efectos de la fuente.
Entre estos términos el mejor conocido suele ser la respuesta instrumental, mientras
que los efectos de sitio y los efectos de la fuente suelen ser desconocidos. Esto es sobre
todo debido a la compleja tarea de discriminar los efectos de sitio y de fuente en los
sismogramas. La eliminacién de los términos de fuente y sitio en las férmulas para
estimar el Q — total mediante un método de una tnica estacién, es en consecuencia, un
importante pre-requisito para cualquier problema de tomografia atenuativa.

Por otra parte, basdndose en las propiedades fenomenolégicas de las ondas de coda,
Aki [1980] expresé el espectro de energia de las ondas de coda, evaluadas en un lapso

de tiempo (f.) en funcién de las propiedades “promedio” del medio:

ES(fote) = SiALHT(FIP(f k) (2.2)

P(f,t.) puede tomar cualquier forma andlitica ya que es independiente al modelo de
scattering que se asuma, depende de las propiedades promedio del medio [Sato and
Fehler, 1998].
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El método de normalizacién de la coda estd disefiado para normalizar la amplitud
espectral de la fuente por las ondas de coda en funcién de un lapso de tiempo dado
y permite estimar el coeficiente de atenuacién sismica total. El1 método se basa en la
idea de que las ondas coda consisten en ondas que han sufrido el proceso de scattering
debido a las heterogeneidades distribuidas de manera aleatoria en el medio (Sato, 1977;
Aki [1980]; Aki [1982]). El coeficiente de atenuacién sismica total, proporcional a Q; L
puede expresarse como la divisién de la ecuacion 2.1 por la ecuacion 2.2 y obtenemos

para cada pareja estaciéon-fuente a un lapso de tiempo ¢.:

Ei(f,r) _ Gi(r) dl
Ecj(f, ) = P(}, tc)exp[—an ay W] (2.3)

Se trata de una expresion independiente del nivel de energia en la fuente y de los efectos
de sitio e instrumentales. En la ecuacion 2.3 el término de atenuacién ha sido sustituido
por la integral a lo largo del trazado de rayo, donde v(!) es la velocidad a lo largo del
trazado /.

El coeficiente E;;(f,r) de la ecuacién 2.3 depende del patrén de radiacién, pero si
suponemos una ventana de tiempo mucho mayor que la duracién de la fuente, podemos
despreciar esa dependencia (Gusev and Abubakirov 1999; De Siena et al. 2009). La razén
por la que hacemos esta simplificacién estd basada en un simple modelo conceptual. Las
sefales producidas por los pulsos de la fuente se propagan a través del trazado del rayo.
Su amplitud y duracién dependen del momento sismico. Para terremotos pequefios
(M < 3) el pulso tiene una duracién aproximada de 0,2s, dando un tamario de fuente
de unos pocos cientos de metros. Los pulsos sismicos que siguen a la onda directa son
generados por las interacciones del primer pulso con las heterogeneidades del medio.
Puede asumirse que estas heterogeneidades estdn distribuidas aleatoriamente dentro
de un volumen que rodea al rayo sismico. Este tipo de tubo de rayos es el volumen
donde mediante el proceso de scattering se genera el paquete de ondas en los primeros
segundos del sismograma después de la llegada de la onda S. Debido a la naturaleza
aleatoria del proceso de scattering, la radiacién sismica en un ventana de tiempo T que
empieza con la llegada de la onda S, es una especie de medio natural que produce una
amplia gama de direcciones desde la estacion.

Cogiendo G;;(r) = (r/r0)** donde r es la longitud total del rayo, 7y es el coeficiente de

expansion geométrica (implicitamente asumimos que es igual a 1 para ondas internas)
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y 7o es una longitud de referencia establecida en 1 km y transformando la enegia en

amplitud, podemos re-escribir la ecuacién 2.3:

4500 p
|A5(f/tc)) _ZHPA(f,tc) _nf/rijl)(l)Qs(l) (24)

In(

Afj y Aicj son las amplitudes espectrales de las ondas S y las ondas de coda,
respectivamente y r;; es la longitud total del rayo sismico para cada pareja ij. Si
sustituimos A;; por la media calculada en una banda de frecuencia centrada en una

frecuencia f., obtenemos:

< Afj > f,
< Aicj > fe, te

) = =) +K(fo t) = e [ oo (25)

donde K es el logaritmo de P4. Finalmente, si introducimos el slowness (s(I) = 1/v(1))

In(

y discretizamos la integral:

B
Rij = K(f, te) = 7tf ¥ LijpsQ, " (2.6)
=1

R;j representa el logaritmo neperaniano del ratio espectral multiplicado por 7; el indice
b indica el bloque b en el cual se ha divido la zona de estudio y B es el nimero de
bloques. s; y l;j, son, respectivamente, el slowness y la longitud del segmento del rayo
en el bloque b. Si Qb’1 =< Q!> —HSQ;l, donde < Q7! > es el promedio en todo el

volumen y ¢ Q;l es la anomalia para cada bloque b:

B
Rif = K(f/ tc) - nf(PQij + Z lithbe_l) (2.7)
b=1

siendo FQ,,]. = 25:1 lijpse < Q7! >. Una vez que < Q7! > es conocido o puede calcularse

independientemente, el problema se convierte en:

B
Rij = K(f,te) = fFo; — 7of ) LipspéQ, (2.8)
=1

que puede ser invertida linealmente para 6Q, ', obteniendo la distribucién de anomalias
de atenuacién para todos los bloques B.
En el caso de trabajar con sismica activa en lugar de terremotos, la fuente tinicamente

genera ondas P. Por tanto, si queremos aplicar el método deberemos de asumir que:
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= Los caminos libres medios de las ondas P y S permiten una rapida conversién de

la energia de la onda P en energia de ondas S en la formacién de la coda.
= El scattering de la region es principalmente isotrépico.
= Los trazados de los rayos sismicos siguen el principio de Fermat.

Ademas, si queremos extender el método para poder medir Q,, 1, siguiendo a Yoshimoto
et al. [1993] asumimos que las fuentes dentro de un rango de magnitud pequefia tienen

la misma proporcién espectral P - S dentro de un rango de frecuencias estrecho f + Af :

Sp(f)
5s(f)

donde S,(f) es la amplitud espectral de las ondas P. Debe observarse que este supuesto

= const(f) (2.9)

es valido incluso si las formas espectrales de las ondas P y S son diferentes (Molnar
et al., 1973; Rautian et al., 1978). Asi, podemos obtener una formula para las ondas P

similar a la ecuacion 2.4:

AFOI . dl
M) = g ™, smonm (210)

en esta ecuaciéon AZ corresponde a la amplitud espectral de las ondas Py Q,(I) es el

factor de calidad para las ondas P.

2.3 EL MODELO DE DIFUSION

Mediante la teoria de transferencia de energia (Wu, 1985; Zeng, 1991; Zeng, 1993)
puede obtenerse una importante aproximacién asimptética para los casos de fuerte
scattering: el modelo de difusién [Wegler, 2004], que permite separar la contribuciéon
de atenuacién intrinseca y scattering. Generalmente los modelos de fuerte scattering
suelen prevalecer en situaciones de estructuras geoldgicas con un alto grado de
heterogeneidades [Sato and Fehler, 1998]. Por consiguiente, el modelo de difusién que
tiene en cuenta cualquier orden de scattering es el modelo mas apropiado para describir
la envolvente de energia de los sismogramas en ambientes volcanicos, donde el grado
de heterogeneidad es extremadamente alto [Wegler and Liihr, 2001]. Esta aproximacién

es matemdaticamente mds favorable para ajustar el modelo a los datos experimentales
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que la propia teoria y puede expresarse analiticamente mediante la siguiente ecuacion

para un medio homogéneo:

x\z

E(|x|,#) = Eo(4tDt)~P/2e(- bt~ ) (2.11)
donde
v
p= TITd (2.12)

siendo p = 3 para ondas internas y p = 2 para ondas supetficiales y d es el coeficiente
de la difusividad.

En los sismogramas de disparos generados en el Merapi [Wegler and Liihr, 2001] y el
Vesuvio [Wegler, 2003] durante experimentos tomograficos, se ha observado un patrén
de amplitudes de las ondas de coda en el tiempo. Este patron muestra un incremento
hasta la llegada de la onda S y decae a lapsos de tiempo mayores. A pesar de esta rdpida
disminucién, la coda de los sismogramas muestra un incremento en su amplitud hasta
en tiempos superiores a los de la llegada de la onda S y decae lentamente a lapsos
de tiempo mayores. Las observaciones realizadas mediante arrays de pequefa apertura
desplegados en el Merapi y en el Vesuvio muestran que la coherencia entre las estaciones
del array se pierde a distancias pequefias de una decena de metros a frecuencias
superiores a 1 Hz. Las propiedades de polarizacién obtenidas mediante las estaciones
del array también muestan un patrén caético. Wegler and Liihr [2001] interpretan esta
evidencia como el producto de un campo de ondas difusivo que componen las ondas
de coda de los sismogramas de los disparos.

Para aplicar el método que se acaba de presentar es necesario asumir la presencia de
ondas sismicas (ondas S) que han sufrido aleatoriamente procesos de scattering. Cuando
se trabaja con explosiones de aire comprimido en lugar de terremotos (como es el caso
de la base de datos utilizada en esta tesis), no cabe esperar encontrar una llegada de
las ondas S similar a aquellas encontradas en terremotos volcano-tecténicos, sefiales que
son producidas mediante un proceso de ruptura. E

Ademas, la fuente sismica puede considerarse como homogénea e isotrépica. En este

caso, las ondas primarias generadas por la fuente pueden considerarse como ondas P.
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En la literatura existen evidencias de que los sismogramas generados mediante este tipo
de fuentes estdn compuestos por conversiones de ondas P a ondas S. Evidencias sobre
este tipo de conversiones fueron observadas en los trabajos de Wegler and Liihr [2001]
y Wegler [2003, 2004]. Ademds, estas conversiones han sido confirmadas experimental
y numéricamente por Aki [1992] y Yamamoto and Sato [2010]. Estos autores estudiaron
las conversiones P a P, P a Sy S aS. Han calculado ademds que la conversion de
ondas compresionales a ondas de cizalla (P a S) es tres veces mayor que la conversiéon
de compresional a compresional (P a P). Han demostrado que para fuentes artificiales
similares a las utilizadas en esta tesis con rangos de distancias similares y en ambientes
volcénicos que el campo de ondas del sismograma estd formado aleatoriamente por
ondas S que han sufrido procesos de scattering. Esta es la razén por la que, exceptuando
la primera llegada de la onda P, se ha asumido que el proceso de conversion a ondas S
es el predominante en los sismogramas utilizados en esta tesis.

Si ajustamos las envolvente de energia calculadas experimentalmente a la expresion de
la férmula 2.11, es posible invertir para los pardmetros d y b y obtener las contribuciones
de los coeficientes de atenuacién intrinseca y de scattering por separado.

Tanto en los resultados del Merapi como en los del Vesuvio el proceso de scattering
domina frente a la atenuacién intrinseca, al menos es un orden mayor para el rango de
frecuencia que se ha analizado. Wegler and Liihr [2001] estimaron que el camino libre
medio /4 era del orden de 100 metros para el Merapi mientras que Wegler [2003] estim6
que el camino libre medio estaba alrededor de 200 metros para el Vesuvio. En ambos
casos se asume que las ondas S son las dominantes en el sismograma. Esta estimacion es
consistente si asumimos que la difusién es una aproximacién vélida cuando la distancia

entre la estacion y la fuente es mayor que el camino libre medio I;,:

r>> 1 (2.14)

En ambos experimentos la distancia entre la estacién y la fuente siempre es mayor
de 1 km. Casi se han obtenido los mismos valores de difusividad asumiendo una
propagacion bi o tridimensional. Esto es debido a la fuerte influencia del término

_pp— 12 . . L o
(="'~ %r) de la férmula 2.11 que hace referencia al factor de expansién geométrica.
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EL PROBLEMA DE LA INVERSION TOMOGRAFICA

3.1 INTRODUCCION

Una vez calculados los valores de atenuacién para una serie de pares epicentro-
estacion, el problema a resolver es asignar el valor de la atenuacién a una regién
determinada. Cada técnica o método que nos proporciona unos valores de ateanuaciéon
también lleva asociados una zona de influencia o contribucién. En el capitulo anterior
se han descrito las dos técnicas elegidas: una que permite separar Q; y Qs y la otra
que determinar el valor de Qs asociado al paquete de ondas mds directo epicentro-
estacion.

En el caso del modelo de difusiéon se ve que los valores de Q; y Qs corresponden
a un elipsoide de revolucién centrado en un entorno entre el epicentro y la estacion.
Por tanto, serd necesario buscar alguna técnica o método de representaciéon donde se
tenga en cuenta cudl es la zona mds probable en donde ocurre el proceso de difusiéon
de las ondas sismicas. En este capitulo vamos a presentar una novedosa técnica donde
se va a realizar una proyecciéon 2D de un conjunto de datos de volumen de terreno
independiente con diferentes valores de Q; y Qs. Esta técnica se basa en asignar a
diferentes voltimenes del espacio o a una funcién de probabilidad de generacién de
ondas sismicas. Como veremos, esta técnica permitird obtener diferentes regiones de
alta resolucién en atenuacion.

Para el caso de los valores de Q obtenidos con el método de normalizacién de la
coda es posible seleccionar paquetes de ondas suficientemente pequefios como para
asignar los volimenes de influencia a un entorno de la trayectoria del rayo del primer
impulso. En este caso, la inversion espacial de todos los valores de atenuacién requiere
el uso de técnicas muy similares, si no iguales, a las clasicas de tomografia sismica.
Puesto que estas técnicas son cada vez mejor conocidas, en este capitulo, se va a hacer
una presentacion concisa de la metodologia necesaria para obtener la imagen 3D de

atenuacion.
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3.2 INVERSION PARA LA DISTRIBUCION TEMPORAL DE LA ENERGIA DEL MODELO

DE DIFUSION

La ecuacién del modelo de difusién para un medio homogéneo puede linearizarse de
forma sencilla y mediante ajuste linear conocer la contribucién de forma separada de
los efectos de scattering y atenuacion intrinseca (Wegler and Liihr, 2001; Wegler, 2003).
El modelo de difusién puede expresarse mediante la siguiente ecuacién que describe
la densidad de la energia sismica en funcién del tiempo y para una distancia estacién-

fuente [Dainty and Toksoz, 1981]:

2
W(r, t) = Eo(47'[dt)””/Zexlp(—Llr—dtL —bt) (3.1)

W(r,t) es la densidad de la energia sismica (teérica) a una distancia r y un tiempo t,
Ey es la energfa de la fuente, p es un parametro asociado a la dimensién (siendo 3 para
ondas internas y 2 para ondas superficiales), d es el coeficiente de difusividad y b es el
coeficiente de atenuacién intrinseca.

Si se multiplica la ecuacién 3.1 por el factor de expansién geométrica y se calcula el

logaritmo se obtiene la siguiente expresion:

siendo:
/2 1
In[tP2W(r, t)] = a + axt + a3+ (3-2)
2
ay = In[tV?W(r,t)];ap = —b;a3 = i (3:3)

La estimacion de los efectos debidos al scattering y a la atenuacion intrinseca se basa
en el ajuste de los datos experimentales con las curvas tedricas descritas anteriormente.

Para ajustar los datos experimentales a las curvas tedricas generadas mediante el
modelo de difusién hemos utilizado la metodologia presentada por Wegler and Liihr
[2001]. El método se basa en medir la envolvente del sismograma, la cual es el mejor
ajuste de las curvas tedricas e invertir cada envolvente para obtener los coeficientes de
atenuacion intrinseca y difusividad como se muestra en la ecuacion 3.3. Realizar el ajuste
a diferentes bandas de frecuencia nos proporcionara informacién sobre la dependencia

con la frecuencia de los pardmetros de atenuacion.
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3.2.1  Mapas 2D probabilisticos

El objetivo principal de este andlisis es representar los valores individuales de Q; y Qs
en dos dimensiones para estudiar la distribucién espacial de los valores de atenuacién.
En la literatura podemos encontrar diferentes opciones para esta representacién; por
ejemplo, es posible asignar el valor de Q a la posicién de la estacién como Carcolé and
Sato [2010] hicieron para Japén. Sin embargo, el método méas usado es asignar el valor
de Q al punto medio entre la estacién y la fuente (Pujades et al., 1990; Canas et al., 1995).
En ambos casos, la representacion estan lejos del proceso fisico que realmente domina y
se han utilizado procedimientos estdndar para el calculo del promedio espacial.

En esta tesis se ha aplicado una nueva técnica de representacién, obteniendo el
promedio espacial mediante un método diferente. En primer lugar se ha identificado
la zona que rodea el trayecto directo entre la estacién y la fuente, donde tiene lugar el
proceso de multiple scattering que origina la coda del sismograma.

Esta zona puede definirse o limitarse mediante un elipsoide (Elipsoide de Scattering,
ver figura 3.1). Se trata de un elipsoide rotacional con los focos en la posiciones de la
estacion y la fuente, un semieje mayor e;,,x y dos semiejes menores e,,;,. Estos semiejes
vienen dados por la siguientes ecuaciones, donde se asume que v es la velocidad

promedio de las ondas S, t,,, es el lapso de tiempo maximo y R es la distancia

epicentral.
Cmin = ([Utmax]z - RZ)O'S (3-4)
ot
Cmin = % (35)

En una primera aproximacién se asume que el sismograma se genera mediante
procesos de scattering en la zona alrededor del camino directo entre la estacién y la
fuente. La probabilidad de que un escaterador localizado en las coordenadas {x,y}
contribuya a la formacién del sismograma se asume que corresponde a una distribucién
Gaussiana. Esta distribuciéon estard centrada en el punto medio entre la estacién y
n — 0 = Uty (Ver figura 3.2).

Asumiendo esta distribucién, podemos caracterizar el volumen del medio que

estamos analizando mediante una funcién espacial continua de b y d:
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Figura 3.1: Elipsoide de Scattering.

b="0b(xy,z) (3.6)

d=d(xy,z) (3.7)

asumiendo que la velocidad (v) es constante, los trazados de rayos son segmentos
lineales.

De esta manera, para cada punto de la superficie tenemos un grupo de parametros
estimados con su probabilidad asociada. El promedio de estos pardmetro pesados por
su probabilidad nos proporciona para cada punto espacial el mejor valor estimado de
cada parametro.

Siguiendo el esquema desarrollado por Yoshimoto [2000] hemos realizado
simulaciones del total de la energia sismica mediante un niamero (N) de particulas
emitidas de manera aleatoria pero isétropa en la posicion de la fuente. Cuando
una particula encuentra una heterogeneidad (scatterer) cambia de direccién (sufre
scattering). Después de varias colisiones, la particula alcanza la estacién en un lapse-
time determinado desde el inicio. Cada valor de la envolvente (en funcién de un lapse-
time, t) es la suma de las energias llevadas a cabo por la particula en el proceso de
scattering, todas ellas llegadas en un tiempo t. El volumen total muestreado mediante
las trayectorias seguidas por todas estas particulas en el proceso de scattering es el
volumen asociado a las estimaciones de los parametros b y d. Dentro de este volumen
el nimero de elementos relacionados con las trayectorias de los rayos para cada celda

limitada por x y x + Ax, yy y + Ay y z y z + Az se define mediante N(x,y,z).
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La probabilidad de que un elemento de la trayectoria este dentro de este volumen es
P(x,y,z) = N(x,y,z)/ Ny, donde Ny corresponde al nimero total de los elementos
de la trayectoria seguida por el rayo. Nosotros hemos asumido que para una fuente
localizada en xs = x1, ¥s = y1, zs = 0 y una estacion localizada en x, = xp, y, = 2,

zr = 0 las estimaciones de los valores b y d para una pareja estacién-fuente viene dada

por:
b= /P(x,y,z)b(x,y,z)dxdydz (3.8)
JO
d= /P(x,y,z)d(x,y,z)dxdydz (3.9)
siendo:
_ 1 (x=x0)* | (y—yo)* | (z—20)?
P(x,y,2) = 27000 exp ( ( 202 + 202 + 202 (3.10)

donde xg = %, Oy = €max/b, 0y = 0z = e€yin/2. Es decir, P(x,y,z) es una distribucion
Gausiana. Esta consideracion se justifica rotundamente mediante la simulacién del
proceso de scattering con el método de Yoshimoto [2000] para una pareja de valores
de b y d cercanos a los valores medidos experimentalmente. Hemos almacenado en
un archivo el nimero de elementos relacionados con el trazado de rayo para cada
celda y los hemos representados en histogramas normalizados correspondientes a
las cantidades [, P(x,y,z)dx, [;° P(x,y,z)dy y [5 P(x,y,z)dz. A pesar de que los
histogramas muestran un patrén de doble pico (picos alrededor de la estaciéon y la
fuente), el patron general puede aproximarse razonablemente a una funcién Gausiana.
Se asume asi una forma gausiana para la funcién P.

Los focos de esta funcién Gausiana corresponden a la posiciones de la estacion y
la fuente. El semieje mayor se define mediante la ecuacién 3.5. En la ecuacién 3.10
hemos asumido que 0y = eax/2 y 0y = eyin/2. Sin embargo, es posible cambiar las
dimensiones de la funcién Gausiana, asignando diferentes valores a los coeficientes
o. Teniendo en cuenta diferentes simulaciones numéricas, hemos observado que
obtenemos la mejor concordancia entre la resoluciéon de los resultados y las dimensiones
de la regién analizada asumiendo unos valores de 0y = €4, /3 y 0y = €min /3.

Los resultados de este nuevo método de representacién contienen informacién de un

volumen en 3D ya que promediamos una profundidad bajo el elipsoide de revolucion.
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La profundidad a la cual obtenemos informacién esta condicionada por el tamafio
del semieje menor. Debido a que no podemos invertir en funcién de la profundidad,
las imagenes finales son una proyeccién en superficie (mapas 2D) del fenémeno de
atenuacion. Durante el andlisis vamos generando diferentes elipsoides a lo largo de la
superficie de la zona de estudio en funcién de la posicién de las fuentes y las estaciones.
De esta manera, mantenemos una profundidad media constante para cada elipsoide

debido a que utilizamos un lapse-time fijo para el andlisis de de los datos.

3.3 TOMOGRAFIA 3D DE ATENUACION SisMICA

Una tomografia es una imagen tridimensional de la estructura del interior de la
Tierra obtenida a partir de la distribucion de una variable: velocidad, pérdida de
energia, densidad, gravedad, etc. La tomografia sismica, en concreto, se suele referir
a modelos de velocidad o atenuacién, obtenidos a partir de un gran ntmero de
rayos sismicos que se cruzan en el interior de un volumen. Estas técnicas permiten
localizar 4reas anémalas de velocidad o atenuacién mediante la inversiéon de variables
directamente relacionadas con el pardmetro elegido. En el caso de la atenuacion sismica
este pardmetro, como ya hemos visto, puede ser la amplitud espectral, las razones
de amplitudes, el decaimiento espectral de la amplitud, la duracién del pulso, etc.
Las estructuras anémalas que pudieran estar presentes dentro del volumen deseado
producen cambios en la distribucién de energia de las ondas cuando se trabaja con
anomalias de atenuacién sismica.

Para obtener una tomografia sismica en las que se diferencien las principales
estructuras de la zona es necesario que el volumen esté muestreado por un gran ntimero
de rayos sismicos y que éstos atraviesen el volumen con diferentes azimuts y alcancen la
superficie con diferentes dangulos de incidencia. Es decir, debe de existir una cobertura
uniforme de rayos, que se consigue mediante un elevado nimero de eventos sismicos y
una distribucion uniforme y densa de estaciones.

Los pasos requeridos para realizar una imagen tomografica a partir de datos sismicos

pueden resumirse en los siguientes:

1. Parametrizacién del modelo: debido a que la totalidad del volumen estudiado no
esta atravesado por la trayectoria de los eventos, impide conocer la estructura de
la Tierra en cada punto del medio. Este hecho conlleva a la divisién del volumen

en elementos de geometriiia definida.
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2. Obtenciéon de los datos experimentales: en el caso de la tomografia atenuativa
mediante el método de normalizacién de la coda, se calculan los ratios espectrales

calculados a cada banda de frecuencia para todos los trazados de rayo.

3. Inversion: el procedimiento consiste en obtener el conjunto de pardmetros, en este

trabajo el valor de Q, 1, que mejor se ajusta con los observables.

4. Andlisis de la calidad de la solucién: este paso consiste en realizar modelos
de prueba utilizando bases de datos sintéticos para comprobar cémo el método

utilizado los reproduce.

3.3.1 Tratamiento matemdtico

Por regla general, los problemas tomogréficos lineales se pueden resumir en una

ecuacion del tipo:

d=Gm (3.11)

donde d y m son vectores que contienen los datos y los pardmetros del modelo,
respectivamente; mientras que G es la matriz de coeficientes cuyos elementos pueden
ser medidos experimentalmente.

En el caso del método de normalizaciéon de la coda, podemos invertir el problema
expresado en la ecuacién 2.8. Si reescribirmos la ecuacién con el objetivo de compactarla
y expresarla de una manera mds comoda, cambiando los indices ij a un tnico indice k (k
varfa de 1 a Nygjrs, donde N5 es el nimero de parejas estacion-fuente y corresponde

al trazado de rayo). Analogamente, N,;; indica el ntiimero total de bloques.

Rk Ncells 1
C(f) - T bz levsvQ,, (3.12)
=1

Si transformamos la ecuaciéon a forma vectorial, representando el conjunto de los

trazados de rayos:

d(f) = Gm(f) (3.13)

d contiene los ratios espectrales calculados para cada banda de frecuencia para todos

los trazados de rayo. G es la matriz rectdingular que contiene un ntimero de lineas Ngiys
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que corresponden al ntiimero de rayos y un nimero de columnas N.s que indican el

namero de bloques:

11151 11252 N Zleb 0 : llNcellsSNcells

12151 12252 N O 0 : lZNcellsSNCEIls

. 0o . I .0 .
G- kS (3.14)

L ZNpairslsl . . 0 . : leair‘chellsSNcells i

y m es el vector columna que contiene los pardmetros Q! calculados para cada celda.
En este caso la inversion es linear y puede calcularse mediante un algoritmo de

optimizacién lineal.

3.3.2 Parametrizacion del modelo

Generalmente, el volumen estudiado no estd completamente atravesado por la
trayectoria de los eventos. Este hecho impide conocer la estructura interna de la Tierra
en cada punto del medio, lo que conlleva la divisién del volumen en elementos de
geometria definida que sean atravesados por un nimero suficiente de trayectorias de
rayos para poder obtener asi informacion creible. A esta divisiéon del volumen se conoce
con el nombre de discretizacion.

En los trabajos actuales se suelen usar dos aproximaciones para discretizar el medio:
una aproximacién global que usa una funcién analitica definida por un nimero pequefio
de pardmetros (Spencer and Gubbins, 1980; Dziewonski, 1984) o una aproximacién local
que usa bloques o mallas donde el modelo se define en cada bloque o nodo de la malla
[Thurber, 1983]. La ventaja de la aproximacién global es que usa un niimero pequefio de
pardmetros del modelo y se obtiene un modelo final compacto y facil de usar en otras
aplicaciones. Sin embargo, no es facil modelar anomalias localizadas a pequefia escala

(como en el caso de los volcanes).
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Figura 3.3: En la técnica de bending la geometria de la trayectoria inicial (1) se ajusta hasta que

satisface el principio de Fermat (4).

Por el contrario, la aproximacién en bloques o malla es capaz de modelar pequefias
anomalias y aunque resultan matrices de coeficientes muy grandes, éstas pueden ser

invertidas mediante métodos numéricos.

3.3.3 El trazado del rayo sismico

Una vez que se ha discretizado el medio, se necesita calcular la trayectoria del rayo en
el modelo. Esto sirve tanto para determinar en tomografia atenuativa la interseccion del
rayo en cada bloque o celda [Thurber, 1986].

La trayectoria del rayo debe de ser calculada con la maxima precisién posible, para no
introducir errores variaciones ni en la velocidad ni en los valores de Q.

Existen muchos métodos para trazar el rayo como el bending [Um and Thurber, 1987]
o las diferencias finitas[Vidale, 1990].

La técnica del bending (o doblamiento) ajusta la geometria de una trayectoria inicial
arbitraria que une la fuente y el receptor (ver figura 3.3), hasta llegar a ser el camino
mas certero, es decir, el que satisfaga el principio de Fermat.

La técnica del bending fue propuesta por Julian and Gubbins [1977] y estd disefiada
para trazar el rayo sismico en un medio de velocidad continua en tres dimensiones. La
técnica localiza la trayectoria del rayo mediante dos puntos resolviendo un sistema de
ecuaciones diferenciales de primer orden, en el cual el rayo se divide en segmentos, en

un nimero que crece progresivamente.
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Receptor

Fuente

Figura 3.4: La técnica del de pseudo-bending Um and Thurber [1987] se define mediante tres
puntos. El punto central se perturba hasta llegar a la satisfaciéon de la ecuacion del

rayo. En la figura se pueden observar hasta tres iteraciones.

Pereyra et al. [1980] usaron una aproximacién similar para localizar las trayectorias
con dos puntos en un medio continuo arbitrario. Ademads, extendieron el método para
permitir la presencia de interfases. Para un medio con un ntimero arbitrario de interfases
que separa las regiones de variacién de velocidad suave, el problema del bending se
puede tratar considerando un sistema separado de ecuaciones diferenciales no-lineales
en cada regién suavizada. Para acoplar los sistemas de ecuaciones entre interfases
se utiliza el conocimiento que se tenga para cada interfase. La desventaja es que es
necesario saber de antemano el orden en que son atravesados las interfases por los
rayos.

Um and Thurber [1987] desarrollaron una técnica de pseudo-bending para resolver
el problema de los dos puntos en un medio continuo. Su método estd basado en un
esquema de perturbacion en el cual el tamafio del paso de integracién se divide por
dos progresivamente. La trayectoria inicial, que se supone, viene definida mediante
tres puntos que se interpolan linealmente. El punto central se perturba iterativamente
usando una interpretaciéon geométrica de la ecuacién del rayo, hasta que el tiempo de
viaje extremo converge dentro de un limite especificado. En este punto la ecuacién del
rayo se satisface de forma aproximada. El nimero de segmentos de la trayectoria se
dobla y el esquema de perturbacién de los tres puntos se repite para ambos puntos
finales (un total de tres veces por cada paso). El nimero de segmentos se dobla de
nuevo y el procedimiento se repite iterativamente (Fig. 3.4), hasta que llegar a ser el

camino mds rdpido.
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3.3.4 Inversion de ratios espectrales

A la hora de realizar la inversion, el objetivo es obtener los valores del vector
m partiendo de un sistema sobredeterminado que corresponde a la bien conocida
expresion d = Gm. En nuestro caso, contrariamente a lo que ocurre en las tomografias
de tiempos de viaje, la inversién es lineal y puede resolverse mediante un algoritmo de

minimos cuadrados mediante la ecuacién:

m = (G'G)"'G'd (3.15)

Sin embargo, no siempre los problemas inversos lineales permiten una solucién
estable debido a la presencia de elementos nulos dentro de las matrices. Estos
elementos nulos corresponden a zonas no resueltas, es decir, que no son atravesadas
por los rayos. Ademads, la presencia de ruido en los observarbles también introducirdn
indeterminaciones. Estos elementos nulos producirdn una inestabilidad en el resultado.
En todos estos casos, es necesario una metodologia de regularizaciéon que afiada
informacién a priori para reducir la indeterminacién. Uno de los métodos mds usado
para regularizar problemas mal expuestos o mal condicionados es el método de

Regularizacién de Tikhonov.

3.3.4.1 Regularizacion de Tikhonov Cldsica-Espacial

Ante un mal condicionamiento de la matriz G dentro del problema lineal d = Gm,
la soluciéon de minimos cuadrados tendrd infinitas soluciones, muchas de las cuales se
ajustarian adecuadamente a los datos.

En el contexto de regularizacion de Tikhonov-Clasica, es tipico considerar soluciones

acotadas, de la forma ||d = Gm||; < ¢ y seleccionar aquella que minimiza la norma de

m, es decir:
min|/ml| (3.16)
|[d=Gml; <6 (3.17)

La razén por la que escoger la solucién de norma minima entre todas aquellas

soluciones es que cualquier aproximacién diferente de cero que aparezca en la soluciéon
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regularizada, aumenta la norma de m. Tales aproximaciones aparecen en la solucién
porque ellas son necesarias para ajustar los datos. Reciprocamente, la minimacién de
|m||> deberia garantizar que aproximaciones innecesarias no aparezcan en la solucién
regularizada.

Otra alternativa consiste en considerar el problema de minimos cuadrados pesados

que corresponden a la ecuacion:

min||Gm — d|[3 + A%[|m|3 (3.18)

Este problema se resuelve aplicando el método de multiplicadores de Lagrange a la

ecuacion 3.17, donde A es un pardmetro de regularizacion.

3.3.4.2 Implementacion SVD para la Regularizacién de Tikhonov

El problema de minimos cuadrados pesados (ecuacién 3.18), es equivalente al
problema comtn de minimos cuadrados. La equivalencia tiene lugar al aumentar el

problema de minimos cuadrados d = Gm de la siguiente manera:

2

. G d
min m — (3.19)

Al 0
2

Mientras A sea diferente de cero, las dltimas n filas de la matriz aumentada en la
ecuacién 3.19 serdn diferentes de cero. Por tanto, la ecuacién 3.19 es un problema
de minimos cuadrados de rango completo, y puede ser resuelto por le método de

ecuaciones normales, p.e.:

G d

[ GT Al } m = [ GT A1 } (320)
0
Al simplificar la ecuacién se obtiene:
(GTG+ A I)m = G'd (3.21)

que corresponde al conjunto de ecuaciones con restricciones lineales, para una

soluciéon regularizada de Tikhonov de orden cero de d = Gm. Haciendo la
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descomposiciéon en valores singulares (SVD) de la matriz G, la ecuacién 3.21 puede

ser escrita de la siguiente forma:

(vsTuTusvT + A?1)m = vsTu’d (3.22)
de donde:
(VvSTsVT + A’I)m = vSTUTd (3.23)

Ya que la ecuacion 3.23 es no singular, tiene una solucién tnica. Se mostrara que esta

solucidn es:

k .
m) = Z > _; e V. (3-24)

donde U ; y V ; corresponden a la inésima columna de las matrices U y V y
k = min(l,n), de tal manera que todos los valores singulares son incluidos.
Para demostrar que la ecuacién 3.24 es la solucién 3.23, se sustituye el lado izquierdo

de la ecuacién 3.24 para obtener:

oo (T (U ygreyT 4 v,
=1

k
VSTSVT 4 A%1 i V= l
( * ).Z:slz—i-)tz Si A=) 2+ A2

1 SZ

(3-25)

(VSTSVT + A21)V ; puede ser simplificado teniendo en cuenta que VIV ; es un vector
de la base estdndar e;. Al hacer el producto STS por un vector de la base esténdar, se
obtiene un vector con el valor s? en la posicién i y cero en las demds posiciones. Cuando

se multiplica V veces este vector, se obtiene S?V,li. Por lo tanto:

sH(ULd)V ; = vs'UTd = G'd (3.26)

M»

Il
—

2
Los términos f; = Sziﬁ son factores de filtro (filter factors), siendo s; > A, f; = 1
y s;i < A, fi = 0. Para los valores singulares entre estos dos extremos, debido a que s;

disminuye f; disminuyen monoténamente.
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3.3.4.3 L-curve

El valor del peso (A) apropiado en los problemas inversos lineas que corresponde a
la mejor solucién (Regularizacién de Tikhonov) se obtiene mediante el método L-curve
(curva L). Se trata de un grafico donde se representa la norma de la solucién en funcién
de la norma de los residuos. Cuando se representa la L-curve en una escala log-log suele
tener una forma de L caracteristica (de ahi su nombre) con un caracteristico angulo
que separa las partes verticales y horizontales de la curva (ver figura 3.5). Se puede
demostrar que este dngulo caracteristico corresponde al punto de inflexién de la curva

que es la mejor solucién [?].

V'

ST
-\.\Iess filtering )

log || L x|

' . Ly
._more filtering )
______,", \‘

log [Ax—b |,

Figura 3.5: Forma caracteristica de la L-curve (figura 1 de Hansen [1994]).

3.3.5 Calidad de la solucién

La obtencién de la solucién que satisface los datos y condiciones “a priori”, no asegura
que esta sea la tinica solucién a nuestro problema. Para asegurar que se trata de una
solucion robusta y tinica, es necesario estimar la calidad de los resultados.

Uno de los test mas utilizados para comprobar la calidad de la solucién es el llamado
checkerboard test (test de tablero de ajedrez, figura 3.6) donde el criterio de calidad es

la similitud entre el modelo recuperado y el modelo sintético. En este caso el modelo
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Figura 3.6: Ejemplo de checkerboard test aplicado a la isla de Tenerife.

sintético se divide en regiones alternantes (alta y baja velocidad o alta y baja atenuacién,
por ejemplo) con una escala de longitud igual a la escala de resolucién del método.
Las regiones en las que el patréon de tablero de ajedrez se recuperan claramente, seran
aquellas en las que el modelo de solucién se puede considerar bien resueltas.

Otro método que se puede aplicar para comprobar la robustez de la solucién es la
técnica jackknifing. Esta técnica consiste en quitar una fracciéon de datos y realizar la
inversion. De este modo podemos comparar los resultados obtenidos para distintas
distribuciones de datos. Incluso podemos eliminar progresivamente un conjunto de
datos y ver hasta que punto la distribucién reproduce el mismo resultados o qué

anomalias siguen apareciendo.
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MARCO GEOLOGICO Y GEODINAMICO DE TENERIFE

La isla de Tenerife pertenece al archipiélago de las Islas Canarias situado en el océano
Atléantico, al oeste del continente africano (Figura 4.1). Tenerife es la isla mds grande
del archipiélago canario, con una superficie aproximada de 2034km? y se caracterizada
por una gran depresion: el complejo Las Cafiadas-Pico Viejo-Teide. El pico del Teide
con 3718 metros sobre el nivel del mar y mas de 7000 sobre el fondo oceénico, es el
punto maés elevado de la isla, del territorio espafiol y de todas las tierras emergidas del
Atléntico.

La isla alberga a una poblacién de 886,003 habitantes (INE 2008) ademas de los
5 millones de turistas que visitan la isla todos los afios y todos estos podrian estar

sometidos a un nivel de riesgo ante una erupcién del volcén.

4.1 LAS ISLAS CANARIAS
4.1.1  El origen de las Islas Canarias

A diferencia de lo que ocurre con otros archipiélagos volcédnicos, el debate sobre la
génesis y evolucion de las Islas Canarias se mantienen abierto, ya que no se dispone de
un modelo aceptado de forma undnime por la comunidad cientifica.

En general, los modelos sobre la génesis del archipiélago pueden dividirse en dos
grandes grupos. Mientras un primer grupo se centran en la hipétesis de una pluma
térmica (Morgan, 1971, Wilson, 1973; Hoernle and Schmincke, 1993; Oyarzin et al,,
1997; Carracedo et al., 1998; Carracedo and Perez-Torrado, 2001) o un punto caliente
casi prescindiendo de la tecténica, el segundo grupo otorga a la tecténica un papel
imprescindible en la distribucién espacial y temporal de la actividad volcanica (Anguita
and Hernan, 1975; Arafia and Ortiz, 1991).

El modelo de punto caliente, plenamente satisfactorio en otros archipiélagos, resulta
discutible en Canarias, al encontrarse las islas muy préximas al extremo occidental de

la alineacién del Atlas, cuya tecténica puede haber influenciado el vulcanismo canario.
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Figura 4.1: Localizacién geogréficas de las Islas Canarias. De izquierda a derecha y de abajo
arriba: El Hierro, La Palma, La Gomera, Tenerife, Gran Canaria, Fuerteventura y

Lanzarote.
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El modelo unificador de Anguita and Hernan [2000] intenta integrar los aspectos mds
concordantes de los modelos propuestos. En su elaboracién se discuten aspectos y
datos muy diversos de caracter geofisico, geoquimico y tecténico. Los datos geofisicos
ponen de manifiesto que en Canarias falta la intumescencia (o hinchazén) batimétrica
y gravimétrica caracteristica de otros puntos calientes y los estudios sobre el espesor
elastico de la litosfera en esta zona no dan evidencias claras de que haya sido localmente
recalentada por una pluma, ni tampoco en el trabajo de Hoernle et al. [1995] se
demuestra que la anomalia térmica sublitosférica en forma de capa extensa presente
una raiz profunda bajo Canarias. Por otra parte, del conjunto de datos isotépicos lo que
se desprende es un origen mdultiple de los magmas a partir de diversos componentes
de manto primitivo astenosférico, enriquecido y empobrecido. Finalmente, bastantes
de los ragos tecténicos identificados por varios autores en las islas y en el fondo
marino circundante (por ejemplo, la sucesiéon de esfuerzos compresivos y extensivos
deducidos en la deformacién de las rocas de la fase submarina de crecimiento de
Fuerteventura, probables estructuras de origen transpresivo en Lanzarote y la falla
transcurrente izquierda con actividad sismica existente entre Tenerife y Gran Canaria)
son demasiado parecidas a otros existentes en el Atlas como para ser obviados. A esto
se une el volcanismo del Atlas, a dia de hoy mejor conocido, en el que se encuentran
representados muchos de los tipos geoquimicos existentes en Canarias, incluyendo
algunos relativamente escasos como los carbonatiticos y los comenditicos (ver figura
4.2).

El modelo integra aspectos de los modelos anteriores. Del modelo de punto caliente
reconoce que el origen del vulcanismo de las Islas Canarias es una anomalia térmica del
manto, aunque al no estar en el presente enraizada en el manto inferior, no conserva
los rasgos geofisicos ni geoquimicos de las plumas “vivas”. Del modelo de fractura
propagante toma la idea de que los magmas son drenados cuando se produce distensién.
Del modelo de ascenso de bloque admite la existencia del propio ascenso, pero en un

régimen de esfuerzos diferente, no meramente compresivo sino también transcurrente.

4.1.2  La construccion de las islas

Las Islas Canarias por el volumen de material emitido durante su formacién y por la
duracién de su actividad volcdnica, constituyen uno de los archipiélagos volcanicos més
importantes entre los localizados en el Océano Atlantico. Comparte con los archipiélagos

de Madeira y Cabo Verde, la peculiar situacién de encontrarse en las proximidades del
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Figura 4.2: Esquema resumen del modelo unificador sobre el origen de las Islas Canarias de

(figura 8 de Anguita and Hernan [2000]).
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margen continental africano, en un borde de placa de los considerados como de tipo
“pasivo” y, por tanto, carente tedricamente de actividad volcanica.

Cada isla ha tenido una historia diferente e independiente, iniciando su actividad en
distintos momentos y con diferente duracién y evolucién cada una de ellas (ver figura
4.3). Por otra parte, una de las caracteristicas que diferencian a las Islas Canarias de otras
islas volcanicas ocednicas es la duracién tan prolongada de la actividad, que excepto en
las mads jévenes (La Palma y El Hierro) ha superado los 10 o incluso los 20 Ma (Cantagrel
et al.,, 1984; Staudigel and Schmincke, 1984) . Algunas islas estdn caracterizadas por la
existencia de distintos periodos de actividad volcédnica constructiva, alternados con otros
de reposo e intensa erosion, mientras que otras parecen haber tenido una actividad maés
continua [Vera, 2004]. En el desmantelamiento de las islas parecen haber jugado un
papel muy importante fenémenos bruscos intensos de deslizamiento de grandes masas
acompafiados o no de erupciones explosivas.

La composicién de los magmas es muy variada, pero casi siempre dentro del campo
alcalino y mayoritariamente comprende términos bdsicos. Son especialmente frecuentes
los magmas de afinidad alcalina normal (basaltos alcalinos) o fuertemente alcalinos
(basanitas), siendo raros tanto los términos toliticos como los ultraalcalinos. Los magmas
sélicos son escasos en algunas islas (como por ejemplo en Lanzarote) pero son muy
abundantes en otras, especialmente en Tenerife y Gran Canaria, lo que no es frecuente
en otros archipiélagos volcanicos como Hawaii [Vera, 2004].

El diferente desarrollo de cada isla hace que sea dificil establecer un modelo general
vélido para todas ellas, sin embargo, pueden establecerse unas fases o pautas generales
o mds frecuentes como podrian ser: 1) la fase submarina y los complejos basales, 2) las

fases de crecimiento subaéreo y la evolucién de la actividad volcénica.

4.1.3 Formacién de la isla de Tenerife

La isla de Tenerife es la mayor del archipiélago canario (2034km?), la més alta (3718m)
y una de las de mayor complejidad volcanolégica. Su actividad se inicia en el Mioceno
superior (hace 12 Ma, aproximadamente) prolongandose hasta la actualidad, siendo la
altima la erupcién del Chinyero en 1909. Aunque mas adelante haremos un repaso de
las erupciones histéricas de la isla, hay que tener en cuenta que el concepto de historia
parte aproximadamente de 1492 cuando Colén describe por primera vez un penacho de
humo o de 1496 cuando la isla es definitivamente conquistada por la corona de Castilla.

Cualquier erupcién que en el Mediterrdneo pudiera considerarse como histérica, en
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Figura 4.3: Mapa batimétrico del archipielago canario y de los relieves submarinos préximos,
con la posicién de los principales crones de la corteza ocednica (figura 8.1 de Vera

[2004]).

Tenerife pasa a tener el concepto de no documentada y sélo datada a través de técnicas

geofisicas y/o geoldgicas.

4.1.3.1 Los edificios antiguos

Los materiales mds antiguos aflorantes en la isla y que representan el estadio inicial
de crecimiento subaéreo de la misma, se localizan en la peninsula de Anaga, en la
peninsula de Teno y en la zona del Roque del Conde (ver figuras 4.4 y 4.5). Se trata de
los restos de tres grandes edificios antiguos independientes (Ancochea et al., 1989; 1990)
que en la actualidad dan lugar a relieves erosivos montafiosos y abruptos con profundos

barrancos, siendo dificil la reconstruccién de la forma original de los mismos.

4.1.3.2  El Edificio Cafiadas

La actividad volcdnica posterior de Tenerife se ha concentrado en dos grandes
edificios: el edificio Cafadas y el edificio Dorsal (Figuras 4.4 y 4.5) y en emisiones
dispersas por el resto de la isla (ver figura 4.6).

El edificio Cafadas es el resultado de una compleja actividad volcanica en la que

han exisitdo varias etapas de construcciéon y destruccion (Fuster et al. 1994; Marti et al.
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Figura 4.4: Mapa geologico simplificado de Tenerife. El tridngulo blanco corresponde a la
ubicaciéon del Teide y la linea blanca dibuja la pared de Las Canadas (figura

modificada de la figura 1 de Ablay and Marti [2000]).
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Figura 4.5: Mapa de sombras de la Isla de Tenerife con los topénimos de los lugares de referencia

utilizados en esta tesis.

1994, Ancochea et al. 1995, 1998, 1999; Cantagrel et al., 1999; Ancochea et al. 2000;
Huertas et al., 2002). Su evolucién ha tenido lugar a lo largo de tres fases principales de
construccion. El Edificio Teide-Pico Viejo podria ser considerado como la dltima fase de
su evolucion.

En la parte alta del Edificio Cafiadas se encuentra la Depresién o Caldera de Las
Cafiadas. Es una depresion semieliptica de 18 km de eje mayor, rodeada parcialmente
por una pared de 25 km de longitud, que no se es continda por el sector norte ni por
el noroeste de la misma. Su maxima altitud corresponde al pico de Guajara (2712m)
(figura 4.5) y es ahi también donde la pared alcanzar su mayor altura, unos 500 metros.
La Caldera estd dividida en dos grandes sectores, occidental y oriental, por el escarpe
orientado en direccion NW de los Roques de Garcia. La actividad maés reciente del

Edificio Teide-Pico Viejo, rellena parcialmente la Caldera.

110



16°50° W
1

16°40' W
1

)

28720'N

28°10°N 4 Volcan Chinyera
(1909)

Volcan de Chahorra
o Narices del Teide
(1798)

0
28°0°N A

Volcande Arenas Negras (1706)

ey,
"y
L)
LS

Volcan de Arafo
(1705)

. VolcandeFasnia
(1705)

Volcan de Siete Fuentes
(1704)

Figura 4.6: Mapa de sombras donde se muestran la ubicacién de conos monogenéticos (puntos

amarillos) y las erupciones histéricas (en rosa) (basado en los trabajos de Romero,

1991 y Romero, 1992).
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4.1.3.3 Las erupciones recientes

Tras la formacion de la Caldera de Las Cafiadas, la actividad volcdnica en Tenerife
contintia con similar intensidad y distribucién. Por una parte la actividad vuelve al
Edificio Cafiadas dando origen en el interior de la Caldera al Edificio Teide-Pico Viejo
y, al mismo tiempo, prosigue la actividad basaltica en centros estrombolianos dispersos
por toda la isla.

Los primeros episodios del complejo Teide-Pico Viejo corresponden a las etapas
iniciales de la formacién del Teide y comienzan segtin Ablay and Marti [2000] con
un predominio de erupciones de basaltos y basanitas, con tefritas y fonolitas tefriticas
en proporciones subordinadas. La formacién de Pico Viejo (Figura 4.5) tiene lugar
con posterioridad, al mismo tiempo que se emiten en el Teide coladas de esta misma
naturaleza y lavas bdasicas en diversos volcanes del interior de la caldera.

La actividad subsiguiente del complejo Teide-Pico Viejo y de los centros de emision
asociados esta representada por una sucesién de erupciones de basanitas, tefritas y
fonolitas.

Hace 2000 afios [Ablay et al., 1995] se produjo la erupcién subpliniana del
volcdn Montafia Blanca (Figura 4.6) que estuvo acompafiada por una considerable
proyeccion de piroclastos pumiticos. La erupcién fonolitica terminal del Teide tuvo lugar
aproximadamente en el afio 1380 y a ella corresponden las coladas negras del Piton.

Simultdneamente un gran ndmero de centros estrombolianos emitieron escorias y
coladas bésicas, especialmente a lo largo de tres alineaciones que convergen en la caldera
de Cafadas [Carracedo, 1994]: la correspondiente al Edificio Dorsal (alineacion NE) que
seguiria activo, la de la dorsal de Santiago del Teide (alineacién NW) y una tercera peor
definida que corresponde a los campos volcdnicos del sur de Tenerife (Valle de San
Lorenzo, alineacién S) (Figura 4.5).

En tiempos histéricos la actividad volcdnica de Tenerife ha sido de tipo estromboliano
y ha tenido lugar tanto en las zonas externas como internas de la Caldera de Las
Cafiadas (Romero, 1991; Romero, 1992) (Figura 4.6). Sobre algunas de estas erupciones
hay referencias poco precisas como la de los avistamientos por marineros en los afios
1393 o 1399 que podrian corresponder a la tdltima erupcién del Teide o las recogidas
por la tradicicon guanche y que situan en torno al afio 1430 las erupciones de los
volcanes situados junto al Puerto de La Cruz (figura 4.5). Otras erupciones histéricas
se encuentran por el contrario bien documentadas, éstas tuvieron lugar esencialmente

en el siglo XVIII, entre los afios 1704 y 1706 (volcanes de Siete Fuentes, Fasnia, Arafo y
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Arenas Negras, figura 4.6) y en 1798 el volcan Chahorra (figura 4.6). La dltima erupcién

de Tenerife 1998, 1999 fue la del volcan Chinyero en 1909 (figura 4.6).

4.2 ESTUDIOS GEOFISICOS

4.2.1  Estudios gravimétricos

En la bibliografia numerosos autores han recurrido a la gravimetria para conocer
la estructura interna de la isla de Tenerife. Arana et al. [2000] combinaron datos
gravimétricos, aeromagnéticos y volcanoldgicos para estudiar la estructura de Tenerife.
Para el analisis de los resultados dividen la isla en tres zonas: zona profunda (por debajo
de 12km) que corresponde al basamento de la isla, zona intermedia (entre 12km b.n.m.
y lkm s.n.m.) que corresponde a los estadios de la construccién de escudo submarino y
zona superficial (por encima de 1km s.n.m.) que estd asociada al edificio Las Cafadas-
Teide.

En la zona profunda los datos de gravedad indican la existencia de un cuerpo anémalo
que los autores asocian con la elevaciéon del basamento bajo la isla en bloques (Figura
4.7 f).

En la zona intermedia encuentran una fuerte anomalia con direccién NE-SW (Figura
4.7 e). Los autores sugieren que la anomalia puede estar asociada a la base de un
edificio basaltico elongado correspondiente al estado inicial del escudo de Tenerife.
Esta estructura se extiende desde Roque del Conde hacia el NW con un eje NE-SW.
Esta direccién coincide ademds con un sistema de fracturas que ha estado activo en
el archipiélago entero en diferentes periodos constructivos, de acuerdo al régimen de
esfuerzos de la litosfera [Mezcua et al., 1992].

La zona mads superficial tiene una estructura mas compleja (Figura 4.7 a, b, cy d). Las
imagenes obtenidas muestran una zona de densidad minima para la zona de la caldera
de Las Cafiadas, rodeada por un drea en forma de rombo de alta densidad, con una
ligera ruptura al norte. Los materiales de alta densidad que se encuentran en los bordes
de la caldera se pueden relacionar con una extension intracaldérica de la cadena como
sugieren Ablay and Kearey [2000]. Los materiales de menor densidad que se encuentran
en el complejo de Teide-Pico Viejo y Montafia Blanca, estos autores los relacionan con
materiales volcdnicos més ligeros.

Ademads, se observan otras dos grandes anomalias positivas. Una situada bajo el

estratovolcdn Teide-Pico Viejo que asocian a los conductos de erupciones basalticas
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Figura 4.7: Secciones horizontales de las anomalias de densidad a varias profundidades (figura

10 de Arana et al. [2000]).
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producidas durante la construccién de los volcanes Teide y Pico Viejo. Otros autores
(Banda et al., 1981; Watts et al., 1997) ya habian propuesto este modelo debido a la
inusualmente alta velocidad encontrada bajo la parte central de la isla de Tenerife. En
la parte norte hallaron otra anomafia positiva. En este caso coincide con el volcan de
Pedro Gil, el dnico volcdn comparable en tamario al Teide y Pico Viejo.

Mas recientemente, Gottsmann et al. [2008] han realizado un nuevo estudio de
gravimetria usando datos nuevos y antiguos y han presentado un nuevo mapa de
anomalias de Bourger del complejo volcdnico central de la isla de Tenerife. Los

resultados obtenidos pueden resumirse en:

» El centro de la isla estd formado por un cuerpo de alta densidad que se manifiesta
con valores de alta gravedad. Estd formado por la interseccion de los dos
alineamientos estructurales principales orientados sobre la fisura de Teno-Santiago
del Teide y la Dorsal de Abeque. Estas estructuras han controlado la morfologia y
la evolucién volcédnica de la isla y del complejo central los dltimos millones de afios
y parece que ha continuado controlando la dindmica de la parte méas superficial

del complejo, tal y como pudo verse en la reactivacion del afio 2004 (Figuras 4.8 y

4.9).

» Gottsmann et al. [2008] propusieron la existencia de un complejo volcédnico central
desde etapas tempranas en la evolucién de la isla de Tenerife. El complejo
fonolitico, bajo el centro de la isla, en su mayoria, fue formado dentro de la
estructura de escudo inicial. La construcciéon de edificios volcénicos aislados
formando las tres puntas de la isla no esta apoyado por los resultados de
Gottsmann et al. [2008] (ver figuras 4.8 y 4.9). La distribucién asimétrica de la
densidad bajo el nivel del mar, es consistente con el decrecimiento significativo de
partes del edificio inicial central en forma de deslizamientos laterales, dirigidos

hacia el norte, durante la época del Grupo Inferior.

» Existen fuertes evidencias de colapso vertical como origen de la caldera de Las
Cafiadas, tanto en los datos de gravimetria como en la correlacién encontrada
con los resutlados de electromagnetismo y aeromagnetismo. La distribucién
de cuerpos pequefios y superficiales de alta densidad en el sector de Diego
Hernédndez, es consistente con las intrusiones a lo largo de la falla en forma de
anillo. Esta marca la periferia de un conducto en forma de embudo interpretado

como la base de la caldera de Diego Hernandez.
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Figura 4.8: Secciones horizontales de los contrastes de densidad (kg/m?) a varias profundidades
(figura 9 de Gottsmann et al. [2008]).
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Figura 4.9: Secciones verticales realizadas sobre el modelo de contraste de densidad (kg/m?)

(figura 10 de Gottsmann et al. [2008]).

» Los autores interpretan el alineamiento de cuerpos de alta densidad someros y en
forma de herradura localizados en el norte del Complejo Teide-Pico Viejo como
intrusiones superficiales enterradas por el deslizamiento de Icod. En la actualidad
la pared del Valle de Icod esta enterrada bajo los productos eruptivos del complejo
volcdnico mads joven sobre la isla y por eso no se pueden correlacionar con la parte

expuesta de la caldera de Las Cafiadas.

» La zona interna del Complejo Teide-Pico Viejo estd caracterizada por un cuerpo
con forma cilindrica que se extiende desde profundidades de 3000 metros hasta
el nivel del mar. Este cuerpo de densidad neutral estd relacionado con el sistema
de conductos del complejo. Sin embargo, por encima del nivel del mar, dominan
los materiales de baja densidad. Estos materiales podrian ser el resultado de una
combinacién de productos eruptivos evolucionados con un grado significativo de

alteracion hidrotermal debido a la corrosién interna.

Un ano mas tarde, Fernandez et al. [2009] estudiaron la deformacién de la isla de
Tenerife mediante interferometria diferencial sintética (DInSAR). Aplicaron el algoritmo

Small BAseline Subset (SBAS) a las imdgenes de radar obtenidas entre los afios 1992
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y 2005 por el sensor ERS, para determinar el ratio de distribucién de la deformacién y
para calcular series temporales de pixeles coherentes identificados en la isla. Los analisis
de Ferndndez et al. [2009] revelaron que la cima del edificio volcanico estd caracterizada
por una contintia subsidencia que se extiende maés alld del borde de Las Cafiadas y que
corresponde al ntcleo rigido de la isla. Para interpretar estos resultados los autores se
basan en el hundimiento gravitacional del niicleo denso de la isla dentro de una litosfera
débil e interpretan que el edificio volcanico estd en un estado de compresiéon. Ademas,

podemos resumir los puntos més importantes que descatan los autores:

= Fernandez et al. [2009] identifican 4reas con gran subsidencia (b, c y d en la figura
4.10) localizadas alrededor de la caldera en las dorsales NW y NE y sin embargo,

un drea de menor subsidencia en la dorsal sur (e en la figura 4.10).

» Los autores determinan un patréon de deformaciéon a gran escala que sigue el
contorno de la isla. Este patrén puede observarse con claridad més alld de Las
Cafiadas. La forma y la posiciéon de este patrén de deformacién coincide, segtin
los autores, con la extensién del ntcleo de la isla descrito por Gottsmann et al.
[2008].

17°W 16.5°W

Figura 4.10: Mapa de deformaciones medias calculadas tinicamente para los pixeles coherentes
mediante la técnica SBAS-DINSAR (se ha sobreexpuesto el MDE de la isla). En la
figura se muestran el rango de direcciones (flechas negras) y los desplazamientos
horizontales medidos mediante GPS entre 2000 y 2006 (flechas azules) (la figura

corresponde a la figura 2a de Fernandez et al. [2009]).
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4.2.2  Estudios magnéticos

Los trabajos realizados por Garcia et al. [2007] y Blanco-Montenegro et al. [2011]
recopilan informacién sobre la mayorfa de los trabajos (aero)magnéticos realizados en
la isla de Tenerife.

En 2006 Garcia et al. [2007] realizaron una campafia para recoger datos magnéticos
usando un helicépteco que realiz6 vuelos a poca altura. Los datos se recogieron tanto
dentro como fuera de la isla. El nuevo mapa de anomalias magnéticas corrobora los
patrones de anomalias regionales que ya se habias observado con anterioridad (Arafia
et al., 2000; Blanco-Montenegro, 1997). Sin embargo, con el conjunto de datos obtenido
en 2006 se han obtenido imdgenes mds someras y a mucha mayor frecuencia. Las
mejoras son mds evidentes en la zona de Las Cafadas, donde se ha podido obtener
una imagen con mads detalle que lo que se tenia anteriormente. Entre los resultados
obtenidos se puede destacar las anomalias de alta frecuencia que se extienden desde el
este de Las Cafiadas hacia el noreste. Otro resultado importante es que las anomalias
de intensidad mds baja y una longitud de onda mds grande caracterizan los edificios
volcédnicos antiguos de Teno, Anaga y Roque del Conde (Figura 4.11). Estos edificios
también presentan altos gradientes magnéticos que podrian contener detalles sobre el
desarrollo del complejo volcanico.

Blanco-Montenegro et al., 2011 utilizaron la misma base de datos que proporciono la
campafia aeromagnética de 2006 y presentan dos modelos magnéticos en 3D. El primero
ha sido calculado mediante una inversién lineal que proporciona informacién sobre los
contactos de magnetizacion laterales y ayuda a identificar los sistemas de alimentaciéon
magmadtica de los diferentes edificios volcénicos de la isla (Figura 4.12). Y un segundo
modelo calculado mediante inversién no-lineal que recoge informacién sobre cuerpos
intrusivos profundos, donde un valor constante de magnetizacion caracteriza las fuentes

principales. Podemos resumir los resultados en los siguientes puntos:

» Las principales fuentes magnéticas pueden ser interpretadas como cuerpos
pluténicos profundos, relacionados con el ntiicleo mafico, emplazados en las etapas
tempranas de la isla. Los fuertes campos magnéticos también pueden indicar
sistemas de diques que contribuyeron en el crecimiento de la isla en etapas

posteriores.

» En comparacién con trabajos magnéticos anteriores (por ejemplo, Arana et al,
2000), los resultados son més realistas y mds complejos sobre la estructura interna

de la isla de Tenerife.
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Figura 4.11: Mapa de anomalias magnéticas (intensidad total) de la isla de Tenerife (figura 3 de

Blanco-Montenegro et al. [2011], modificado de Garcia et al. [2007]).
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= Las estructuras intrusivas profundas se encuentra debajo de la parte norte de la

isla y se alinean a lo largo del eje E-W. Esta alineacién revela un importante rasgo
tecténico que estuvo activo durante la formacién en etapas tempranas de la isla de

Tenerife pero que no es evidente en la superficie en la actualidad.

La disposicion de los cuerpos intrusivos no apoya la hipotésis del sistema de
rift de tres ramas que ha estado presente en la formacién de la isla propuesto
por Carracedo [1994]. En cambio, los resultados muestran que los complejos
intrusivos estan situados bajo las ramas NW-SE y NE-SW en conjunto con el
flanco de la isla que ha sufrido un crecimiento més significativo, incluyendo los
recurrentes colapsos hacia el norte. Por tanto, la estructura profunda de Tenerife
concuerda mejor con la teoria de rifting asimétrico propuesto por Masson et al.
[2002]. Ademds, esta interpretacion podria sugerir que las zonas de rift se hayan
desarrollado como resultado de la evolucion de la isla y que aparecieran durante

una etapa posterior de crecimiento.

Las zonas mds superficiales de las estructuras intrusivas muestran una geometria
redondeada que concuerda con la ubicacién de algunos deslizamientos ya
propuestos anteriormente. Esto sugiere que las cicatrices del colapso han actuado
como lugares preferente para el afloramiento de magma. Esto explica por qué el
crecimiento de Tenerife se ha desarrollado especialmente en el flanco norte de la
isla. Los autores creen probable que su modelo magnético proporcione la primera
evidencia geofisica de la ubicacion de la cabecera del deslizamiento de Icod bajo
el complejo Teide-Pico Viejo, previamente propuesto por Ablay and Hurlimann
[2000] y Hurlimann et al. [2004]. Por lo tanto, segtin los autores los datos
magnéticos apoyan la hipétesis de colapso vertical para el origen de Las Cafiadas
[Marti and Gudmundsson, 2000], en lugar de la hipétesis de deslizamiento , lo que

sitda la cicatriz de colapso de Icod junto con la pared sur de la caldera [Cantagrel

et al., 1999].

El mayor complejo intrusivo de todos se encuentra bajo la parte noroeste del
complejo Teide-Pico Viejo. Los autores sugieren la presencia de un dique de
densidad muy alta en el drea, como resultado de la intrusién de magma que
abarca millones de afios, desde las primeras fase del escudo baséltico en el
centro de Tenerife hasta las fases més recientes, incluyendo la construccién de los
estratovolcanes Teide y Pico Viejo. También se produjo en este drea la reactivacion

que se produjo en el afio 2004.



4.2.3 Estudios magnetoteliiricos

Pous et al. [2002] realizaron un experimento para representar el interior de
la depresion de Las Cafiadas. El experimento consisti6 en la recogida de datos
audiomagnetoteldricos en 33 lugares diferentes en el rango de periodo de 0,001 a
0,3 segundos y 11 lugares magnetoteltricos de 0,004 a 200 segundos. Estos autores
obtuvieron un mapa detallado de la conductividad eléctrica del interior de la superficie.
Usando periodos largos estos autores estudiaron el efecto del océano mediante un
modelo en 3D de la isla. Los puntos de muestreo fueron elegidos dentro de seis perfiles
y realizaron una inversién conjunta en dos dimensiones de todos los datos hasta 10
segundos (donde el efecto del mar empieza a ser importante). La geometria de las zonas
de alta conductividad encontradas por Pous et al. [2002] indican que la caldera incluye
dos depresiones cercanas en los sectores oeste (Ucanca) y central (Guajara); mientras
que el sector este (Diego Herndndez), la parte mas alta de la zona conductiva principal,
muestra una inclinacién moderada hacia el noreste (Valle de La Orotava).

Cerca de la pared de la caldera, y paralela a la misma, encontraron una anomalia
de alta conductividad (probablemente causada por la presencia de rocas altamente
fragmentadas y afectadas por una alteracion hidrotermal fésil a lo largo de la zona
de fractura) que podria estar relacionada con el borde estructural de la caldera. Por otro
lado, los resultados muestran la presencia de dos acuiferos principales separados por
los Roques de Garcia, coincidiendo con las depresiones oeste y central. La depresion
este podria estar hidrolégicamente desconectada de la depresion central por otro limite
estructural que no es visible en superficie. Segiin los autores, sus resultados son
consistentes con la teoria de multiple colapso vertical como origen de la depresion de la
caldera mas que con el colapso de un sélo sector.

Mas recientemente, Coppo et al. [2008] realizaron un estudio de audiomagnetoteldrica
con datos de 185 sondeos realizados entre 2004 y 2006 dentro de la caldera de Las
Cafiadas. Los modelos de una dimensién revelan una capa superficial conductora (30 —
1000m), probablemente resultado de una alteraciéon hidrotermal y de las condiciones
meteorolégicas. Localizan ademds bajo esta capa otra mds resistiva.

Estas son las conclusiones que obtuvieron estos autores:

» La capa méas conductiva se sumerge hacia el NE, bajo los materiales que rellenan
la caldera de Las Cafiadas, con claras evidencias de tres morfologias con forma de

embudo.
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= Las distribuciones de resistividad de la primera y segunda capa y la morfologia
de la capa méas conductiva concuerdan con la hipétesis de destruccion de tres
edificios construidos por colapso vertical, descartando asi, un deslizamiento lateral
como origen de Las Cafiadas. Los centros de los edificios volcanicos antiguos
(Guajara y Diego Hernandez) tienen ntcleos resistivos, mientras que los bordes
son mas resistivos. Esta diferencia en las propiedades eléctricas posibilita su

precisa localizacion.

» El incremento en resistividad hacia el este estd asociado a diferentes estados de
alteracion hidrotermal, indicando diferentes escalas de tiempo relacionadas con la
alteracion. El sector mas al este de la caldera de Las Canadas es la menos afectada
por los procesos de alteraciéon y, por tanto, indica que es la zona més joven con

respecto a los sectores central y oeste.

4.2.4 Sismicidad

Uno de los primeros trabajos de sismicidad realizados en la isla de Tenerife es el de
Mezcua et al. [1992]. Estos autores hicieron una revisién sobre la sismicidad de la zona,
incluyendo terremotos histéricos y recientes. Analizaron el terremoto de magnitud 5,2
localizado en el mar en 1989 entre las islas de Gran Canaria y Tenerife. El terremoto fue
seguido de un gran ndmero de réplicas, que fueron interpretadas como movimientos
sismotecténicos. La conclusion principal a la que llegaron es que existe un régimen
de tensién compresional en direccion NW-SE en la regién, que es compatible con la
tectonica de la parte noroeste del continente africano.

Del Pezzo et al. [1997] hicieron un estudio de las ondas de coda de siete terremotos
pequeios registrados en el volcdn Teide. Para ello usaron temporalmente una antena
sismica compuesta por doce estaciones. El objetivo del estudio era medir el back-
azimuth, la velocidad aparente y el tipo de ondas que componian la coda en un intervalo
de frecuencia entre 4 y 6 Hz. Usaron el método de correlaciones cruzadas para obtener
las componentes del vector de la onda y técnicas de andlisis de tres componentes. Estas
técnicas estdn basadas en la matriz de covarianza de la sefial en el dominio del tiempo y
la utilizaron para analizar las propiedades de polarizacion de las sefiales. Los resultados
obtenidos por Del Pezzo et al. [1997] muestran que una gran parte de las ondas de coda
en la frecuencia analizada, estan casi sin correlacionar, tan solo un nimero pequefio
de llegadas aisladas correlacionadas mostaron una lentitud aparence entre 2x1072

y 2,5x10 %s/m y una distribucién casi aleatoria de los back-azimuth. Estos autores
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interpretaron las llegadas correlacionadas como sefiales relacionadas por escateradores,
probablemente relacionadas a la presencia en el drea estudiada de irregularidades
topograficas.

Almendros et al. [2000] presentaron un estudio sobre la sismicidad registrada en el
Teide a partir de una camparfia de 40 dias, realizada en 1994, en la que usaron dos
antenas sismicas de pequefa apertura. El objetivo del trabajo era detectar, analizar
y localizar la sismicidad local. Estos autores realizaron también el anélisis del ruido
sismico para investigar la posible presencia de tremor volcanico. De un conjunto de
76 eventos, seleccionaron 21 en base a la calidad razén sefial-ruido y la posibilidad
de localizar la fuente sismica usando las técnicas de localizacién de antenas sismicas.
Hicieron una clasificacién visual basada en el tiempo S — P y la forma del sismograma
que les permiti6 establecer tres grupos: sismicidad local, tiempo S — P entre 3 y 5
segundos; terremotos muy locales, tiempo S — P menor de 3 segundos y explosiones
artificiales. Estos terremotos fueron localizados mediante la técnica de las correlaciones
cruzadas y la técnica de trazado de rayo inverso. Los terremotos registrados en ambas
antenas sismicas fueron localizados por la intersecciéon de ambos back-azimuth. Los
andlisis de la sismicidad revelaron que la sismicidad del Teide era moderada. Esta
sismicidad se podria distribuir en tres dreas: dentro del edificio de la caldera (bajo el
Complejo Teide-Pico Viejo), en el borde este del edificio de la caldera y fuera de la
isla. Por otro lado, estos autores observaron en el andlisis de ruido sismico que para
frecuencias menores a 2 Hz la sefial de carga ocednica predominaba sobre otras sefiales,
incluso sobre terremotos locales con una magnitud de 2,0. Debido a esto, aunque el drea
del Teide presente tremor volcanico débil u otro tipo de sefiales con picos predominantes
por debajo de 2 Hz, serian muy dificiles de determinar.

En 2004 tuvo lugar una reactivacién del sistema volcadnico en Tenerife (ver figura
4.13). Esta reactivaciéon estuvo acompafiada de una crisis sismica de la que Almendros
et al. [2007] analizaron los datos de tres antenas sismicas desplegadas en la caldera de
Las Cafiadas durante mayo-julio de 2004. Los eventos estudiados pertenecen al periodo
del 12 al 31 de mayo de 2004 y constituye uno de los episodios sismicos mds activos
documentados en el drea, excepto la actividad sismica precursora que ha acompafiado
a las erupciones historicas.

La mayoria de las sefiales sismicas registradas en las antenas eran terremotos volcano-
tectonicos. Estos eventos suelen presentar magnitudes bajas. También detectaron eventos
de largo periodo, generalmente asociados con la presencia de fluidos volcénicos en

el medio. Ademads, estos autores observaron la aparicién de un tremor continuo que
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Figura 4.13: Distribucién anual de la sismicidad desde 2002 a 2007 de acuerdo con el catdlogo
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del IGN. El tamarfio de los puntos se corresponde con la magnitud del terremoto.
El tridngulo gris corresponde a la localizacién de la estaciéon sismica CCAN. Puede
observarse el incremento de actividad en el centro de la isla durante los afios 2004 y

2005 (figura modifica de la figura 1 de Dominguez Cerdefa et al. [2011]).



comenz6 el 18 de mayo y tuvo una duracién de varias semanas. Este tremor es el primero
del que se tiene constancia en el volcan Teide. Este evento presentaba una amplitud
pequefia y una banda estrecha de frecuencias, con un pico central en el rango de entre
1y 6 Hz. Fue registrado en las tres antenas desplegadas en la caldera. Para estimar los
pardmetros de propagacioén (back-azimuth y lentitud aparente) de las sefiales aplicaron
la técnica de Correlaciones Cruzadas. En el caso de los terremotos volcano-tecténicos
calcularon los tiempos S-P y realizaron la localizacion de la fuente. Los resultados
obtenidos por Almendros et al. [2007] muestran que en el inicio del periodo analizado
la mayoria de los terremotos estaban agrupados bajo el flanco noroeste del volcan Teide.
la similitud de los parametros de propagacién que obtuvieron para los eventos de largo
periodo y los terremotos volcano-tecténico iniciales, sugieren que los eventos de largo
periodo podrian estar originados en el mismo volumen que los terremotos. Durante
las dos dltimas semanas de mayo, los terremotos volcano-tecténicos migraron hacia la
superficie y se extendieron por la caldera de Las Cafiadas. Por otro lado, el andlisis
del tremor apunt6 a la presencia de mdltiples fuentes de baja energia que actuaban
simultdneamente.

Estos autores propusieron un modelo para explicar el patrén de sismicidad observada
en el volcan Teide. El proceso habria comenzado a primeros de abril con una inyeccién
de magma bajo el flanco noroeste del Teide. El régimen de esfuerzos cambié con la
inyeccién y se produjeron los terremotos volcano-tectonicos. La ocurrencia de terremotos
permitié aumentar el suministro de gases magmaticos frescos hacia la superficie. Por
otra parte, este gas generé eventos de largo periodo. Los gases que se introdujeron por
el edificio volcénico lubricaron las fracturas existentes, favoreciendo asi la ocurrencia de
terremotos volcano-tecténicos. El tremor analizado fue desencadenado por el acuifero
superficial bajo la caldera de Las Cafiadas cuando éste fue alcanzado por el frente del
flujo.

Marti et al. [2009] analizan la informacién de la crisis sismica del afio 2004 (Figura 4.13)
para evaluar si el episodio se corresponde con una “reactivaciéon volcdnica”, asi como
las implicaciones socio-econémicas del fenémeno y la subsiguiente respuesta cientifica.
Los autores evaluan también el cardcter precursor potencial de los datos registrados. Los

autores destacan los siguientes puntos:

» El importante incremento de la sismicidad asi como la localizacién en tierra de un
numero considerado de terremotos superficiales difiere de los anteriores patrones
sismicos ocurridos en Tenerife, que se caracterizaban por terremotos profundos en

el mar.
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= Los autores consideran que debido a la presencia de tremor volcanico y eventos
de largo periodo, parte de la sismicidad registrada no tiene origen tecténico. Este
hecho lo corroboran con medidas del pardmetro b, cuyos valores indican que el

proceso predominante es el volcénico.

= Sin embargo, para la sismicidad de comienzos del afio 2005 los autores obtienen
un valor de b préximo a 1, lo que interpretan como una mezcla entre procesos

volcdnicos y tecténicos.

» Los autores concluyen que los cambios observados no se deben exclusivamente
a movimientos de magma, si no mds probablemente a migraciones de fluidos

hidrotermales superficiales.

Mas recientemente, Dominguez Cerdefa et al. [2011] analizaron los datos de la crisis
sismica ocurrida en el afio 2004 en Tenerife (ver figura 4.13). Estos autores clasificaron los
200 terremotos registrados en la isla mediante correlaciones cruzadas que dieron como
resultados significantes familias de terremotos y los relocarizaron mediante el algoritmo
de localizacién relativa (hypoDD). A continuacion, los autores afiadieron 800 terremotos
mas que se registraron en las estaciones mds cercanas. Asi, pudieron identificar dos
zonas sismogenéticas: una zona al noroeste y la otra al suroeste del complejo Teide-Pico

Viejo. Los autores determinan las siguientes caracteristicas:

= Los centroides de las dos zonas estdn separadas mds de 10 km y estdn localizadas
en lados opuestos del edificio central. Los autores determinan ademds que las
zonas estdn localizadas a profundidades diferentes (la zona norte alrededor de
7 km y la sur a 4 km, aproximadamente), poseen incoherencia temporal y, por
tanto, consideran que han sido producidas mediante sistemas de fallas aisladas

sin conexion tectdénica.

= La zona norte muestra para los autores una zona que buza hacia el NE, pero
consideran no hacer ninguna interpretacion debido a la poca cobertura de

estaciones sismicas.

= A pesar que otros autores sefialan el comienzo de la crisis en abril, estos autores
identifican al menos 40 eventos que tuvieron lugar durante el mes de enero.
Observan, ademds, que existen una alternancia de actividad entre la zona norte

y sur.
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» Los autores calculan que mas del 95 % de la energia sismica esté relacionada con
la zona norte, debido a la ocurrencia de terremotos de mayor magnitud en esta

zona.

» Por dltimo, los autores calculan el pardmetro b por separado para cada zona y
determinan que mientras que el pardmetro b para la zona norte es estable durante

toda la crisis, la zona sur tiene una importante variaciéon del pardmetro.

4.2.5 La estructura en velocidad de Tenerife

La base de datos sismica de Tenerife no es lo suficientemente densa como para abordar
ningtn estudio sobre la estructura interna en velocidad de la isla. Este hecho genera
un vacio en el conocimiento de la estructura interna de la isla, lo que lleva a plantear
experimentos de sismica activa para intentar cubir este vacio de conocimiento.

Watts et al. [1997] llevaron a cabo un experimento de sismica activa con el objetivo
de determinar la estructura cortical y del manto bajo la isla de Tenerife. Los datos de
reflexion recogidos muestran que el basamento ocednico se hunde suavemente hacia la
isla, formando un fosa doblada con material bien estratificado. Los datos de refraccién
indicaron que la corteza oceénica flexionada tiene un espesor medio de 6,41 £ 0,42 km,
siendo la velocidad de la corteza superior e inferior de 4,8 — 54 km/sy 6,7 — 7,3 km/s

(Figura 4.14). Los autores llegaron a las siguientes conclusiones:

» Hay evidencias en los datos registrados en tierra de que el ntcleo central de la isla
de Tenerife tiene velocidades altas (5 — 6 km/s). Las velocidades altas aparecen
desplazadas al sur del estratovolcdn Teide. Estas altas velocidades se relacionan
con el afloramiento de Roque del Conde, uno de los tres mazicos antiguos. Por otro
lado, esta zona de alta velocidad aparece rodeada por materiales con velocidades
menores que concuerdan con las erupciones del Teide y Las Cafiadas. Estos
basaltos se formaron durante la fase subaérea en el prceso de evoluciéon de la

isla.

» Teniendo en cuenta el volumen submarino y subaéreo de la isla y que la edad de
la isla varia entre los 6 y 16 Ma, la generaciéon de magma se produce a una razén
de 0,006 — 0,02km® /a.

» Los datos sismicos indican que la litosfera bajo Tenerife tiene un espesor de 20 km

aproximadamente. Sin embargo, las incertidumbres a la hora de fijar los datos dan
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Figura 4.14: Modelo de velocidad a lo largo del perfil realizado en las Islas Canarias. Las lineas
sOlidas muestran grandes discontinuidades de velocidad. La zona marcada mds
fuerte indica la regién de la Moho, que es la que mejor se ajusta a las llegadas
P, P. Las lineas discontinuas marcadas con mads intensidad indican la interpolaciéon
de discontinuidades. Las lineas discontinuas mds ligeras muestras los contonos
de velocidad en km/s. Los tridngulos indican la localizacién de los sismémetros
localizados sobre el suelo ocednico. Los circulos indican la posicién de las estaciones

en tierra. La flecha sefiala la estacion de Vilaflor (figura 4 de Watts et al. [1997]).

lugar a pensar que esta podria alcanzar los 30 km. Por tanto, hay que asumir que
varia en un rango de 20 a 30km. Esto implica que bajo Tenerife tiene un espesor

menor del esperado (5 — 15km menos) para la edad terminal de la litosfera.

Canales et al. [2000] usaron los datos registrados en cinco estaciones sismicas
instaladas en un experimento de sismica activa. El objetivo era representar la estructura
interna de Tenerife. Los tiempos de viaje indicaron que la velocidad de las ondas P
dentro del edificio volcdnico era mayor de 6km/s. Los residuos de los tiempos de
viaje superiores a 0,8 segundos (negativos) indicaron que la parte suroeste de Tenerife
estd caracterizada por una zona de alta velocidad, que coincide con una anomalia de
gravedad méxima. Esta anomalia habia sido modelada previamente como un cuerpo de
alta densidad que forma el ntcleo de un gran volcan antiguo maéfico. Las velocidades
estimadas, dentro de este cuerpo anémalo son superiores a los 7,3km /s, pudiendo estar
relacionado con una intrusién pluténica (antiguo volcdn de Boca Tauce). Este cuerpo de
alta velocidad y densidad puede haber jugado, segtin los autores un papel importante

en la evolucién de Tenerife, apuntalando el edificio de Las Cafiadas y previniendo de
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deslizamientos las dreas del sur y oeste de la isla. Los retrasos en los tiempos de viaje
superiores a 0,4 segundos los relacionan con la alta batimetria de Tenerife y La Gomera.
Esto indica que podria estar compuesta por grandes depésitos de coladas de lava y
materiales volcanoclasticos, probablemente eruptados de los macizos de Teno, Roque
del Conde y La Gomera. Las zonas volcédnicas pos-escudo de las fisuras de Santiago y la
Dorsal parecen estar caracterizadas por velocidades de onda P altas, pero moderadas.

Recientemente, Garcia-Yeguas [2010] y Garcia-Yeguas et al. [2012] han presentado
un modelo tridimensional de velocidad para la onda P de alta resolucién que cubre
desde la cima del volcdn Teide (3718m) hasta aproximadamente 8 km bajo el nivel
del mar. Los autores han realizado la inversién tomogréafica con la base de datos que
produjo el experimento de sismica activa TOM-TEIDEVS. El experimento conté con
disparos realizados en el mar (cafiores de aire comprimido) que se registraron en maés
de 100 estaciones sismicas emplazadas en tierra. Los autores obtuvieron una estrucura
en velocidad muy heterogénea con importantes variaciones laterales (mayores al 40 %)
(Figura 4.15).

Los autores observan que la isla de tenerife estd caracterizada por un ntcleo de alta
velocidad (Figura 4.16), sin ninguna orientacion preferente en profundidad y no pueden
asociarla a ninguna estructura de dorsal antigua, como proponian algunos autores. En el
macizo central identifican la mayor anomalia positiva de toda la isla (P3), en el volcan de
Boca Tauce. Los autores interpretan esta zona como el punto donde comenz6 a formarse
el complejo basal, probablemente el estratovolcdn més antiguo del complejo Cafiadas-
Teide-Pico Viejo. Los autores encuentran contrastes en velocidad variables, mayores al
40 % en algunos casos.

Garcia-Yeguas et al. [2012] destacan que alrededor del cuerpo central existen varias
areas con anomalias de baja velocidad, siendo las causantes de los gradientes de
velocidad que se observan en las imagenes. Los autores identifican la anomalia N2,
situada al este de la isla, como la mayor anomalia negativa, pero identifican otras
areas como aquellas observadas en el norte (Valle de la Orotova) o la anomalfa N3
al oeste de la isla. Estos autores observan que en general todos estos cuerpos de baja
velocidad aumentan su tamafio seglin mas se aproximan a la superficie. Garcia-Yeguas
et al. [2012] relacionan estos cuerpos con la presencia de fluidos en el medio (agua, gas
0 magma), rocas porosas o altamente fracturadas, alteraciones hidrotermales, depoésitos

volcanoclésticos, depésitos de deslizamientos o una combinacién de todas ellas.
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Figura 4.15: Secciones horizontales del modelo tomogréfico. En la parte izquierda se muestran
las anomalias de velocidad respecto al modelo 1D de referencia. Las imagenes de la
parte derecha corresponden a las velocidades absolutas (figura 5 de Garcia-Yeguas
et al. [2012]).
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Figura 4.16: Secciones horizontales a diferentes profundidades del modelo tomogréfico final: a)
—8km, b) —3,7km, ¢) —0,7km y d) +1,0km. Los puntos amarillos corresponden conos
monogenéticos y las dreas rojas sefialadas mediante flechas negras corresponden
a las erupciones histéricas. Las anomalias negativas y positivas estdn sefialadas
mediante las letras N y P (figura 6 de Garcia-Yeguas et al. [2012]).
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Garcia-Yeguas et al. [2012] también obtienen un modelo de velocidad en detalle para la
zona del complejo Cafiadas-Teide-Pico Viejo (ver figura 7 de Garcia-Yeguas et al. [2012])

y destacan las siguientes caracteristicas:

» Los autores no encuentran evidencias de capas superficiales de baja velocidad

sismica que podrian corresponder a depdsitos volcanoclasticos poco consolidados.

» Identifican una estructura vertical de baja velocidad bajo Montafia Blanca (IN6).
Los autores relacionan esta anomalia con alteraciones hidrotermales, debido a que

el Teide suele tener actividad fumardlica.

= Los autores encuentran una clara relacién entre los maximos valores de velocidad
y la evolucién del complejo Cafadas-Teide-Pico Viejo, sefialando que la actividad
pudo migrar desde el sur hacia el noroeste (posicién actual del Teide) produciendo

depositos de caldera.

Segun los autores, una de las observaciones mds interesantes de su trabajo corresponde
a la existencia de pequefias anomalias de velocidad alrededor del cuerpo central.
En particular los autores destacan aquellas regiones relacionadas con el volcanismo
histérico, donde han determinado anomalias positivas sobre anomalias negativas
en profundidad. Los autores sugieren que estas anomalias estdn relacionadas con
intrusiones magmaticas; la alta velocidad en superficie la relacionan con magma
enfriado, mientras que la baja velocidad sugiere la presencia de cuerpos magmaticos
mas profundos que no se han enfriado adn.

Por dltimo, Garcia-Yeguas et al. [2012] relacionan la anomalia N4 sitdada al sur de
la isla, con una regién con ratio He®/He* anémalo descrita por Pérez et al. [1996].
Debido a que este ratio es un marcador de presencia de magma en profundidad, los
autores interpretan esta anomalia de baja velocidad como consecuencia de la presencia
de magma .

Maiés recientemente, De Barros et al. [2012] utilizando la misma base de datos
que Garcia-Yeguas [2010] y Garcia-Yeguas et al. [2012], han aplicado un andlisis de
beam-forming sobre los dos perfiles ortogonales que atravesaron la isla para localizar
evidencias sobre la existencia de una cAmara magmatica (ver figura 4.17). Estos autores
han podido demostrar ademds que la técnica permite localizar estructuras atenuativas
en profundidad, incluso para aquellas regiones donde el modelo de velocidad es
imperfecto. De Barros et al. [2012] identifican dos anomalias principales: una anomalia
localizada entre 7 y 9 km (b.n.m) y otra mas superficial entre 1 y 4 km (b.n.m) . Los

autores concluyen con que estas estructuras podrian estar relacionadas con el sistema
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Figura 4.17: Secciones verticales de resultados obtenidos por De Barros et al. [2012]. Las

figuras (a) y (c) corresponden a las velocidades absolutas obtenidas por Garcia-

Yeguas et al. [2012] para los perfiles S-N y

W-E, respectivamente. Las figuras (b)

y (d) corresponden a los resultados del andlisis beam-forming para los mismos

perfiles. Las regiones mds oscuras en los resultados muestran las localizaciones de

fuertes escateradores. Los rectangulos blancos marca el drea analizada. (Figura 8 de

De Barros et al. [2012])
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magmatico: la anomalia més superficial podria ser la zona de almacenamiento fonolitico
que alimentaria el complejo Teide-Pico Viejo, mientras que la estructura mas profunda

podria estar relacionada con el sistema basaltico.

4.2.6  Estudios previos de atenuacién sismica

La mayoria de los estudios previos de atenuacién corresponden a estudios que
comprende todas las Islas Canarias. Asi, por ejemplo, Canas et al. [1995] realizaron
un trabajo para obtener la distribucién de Q-coda en las Islas Canarias. Aplicaron varios
métodos de inversién para ajustar los datos de 52 eventos sismicos registrados en 6
estaciones sismicas a curvas tedricas de dispersion siguiendo el método de Pujades et al.
[1990] para la peninsula Ibérica. Podemos resumir el trabajo de estos autores en los

siguientes puntos:

= Los autores identifican una clara variacién lateral de la anelasticidad en la region.
Localizan los valores mds bajos de Qg cerca de la tnica falla activa de la zona.
También localizan valores bajos de Qg cerca de las islas volcénicas y esos valores

tienden a incrementarse al alejarse de estas areas (Qpvaria entre 60 y 300).

= Canas et al. [1995] encuentan una fuerte dependencia de los valores de Q con el
rango de frecuencias utilizado (0,5 — 2 Hz). Los autores observan que los datos se
ajustan a: Q = Qof". El grado de dependencia de la frecuencia para la regién es
de v ~0,9.

» El volumen analizado para distancias epicentrales (A < 50km) cubre las islas de
Tenerife y Gran Canaria, alcanzando una profundidad de 76 km. Para distancias
mds grandes (A =~ 135km) el volumen analizado incluye todo el archipiélago
y alcanza una profundidad de 253 km. Sin embargo, si los efectos por multiple
scattering fueran importantes, los volimenes analizados resultarian menores a los

obtenidos.

» La sismicidad moderada de la zona no puede explicar por si misma los bajos

valores de Qp y la fuerte dependencia con la frecuencia observada en la region.

Canas et al. [1998] estudiaron el archipiélago canario en términos de atenuaciéon de las
ondas de coda. Para la obtencién de los pardmetros de absorcién intrinseca (Qi~!) y
scattering (Qs~!) usaron el método MLTWA (Multiple Lapse Time Window Analysis),

asumiendo un fénomeno de scattering isotrépico y mdltiple con una distribuciéon
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uniforme de heterogeneidades (o escateradores). Estas son las conclusiones a las que

llegaron los autores:

» El valor de atenuacién total es alto y mayor de lo esperado para la zona
més antigua del océano Atldntico, donde la actividad sismica es moderada.
Ademas, la absorcién aneldstica domina frente al scattering a todas las distancias

hipocentrales.

» El albedo sismico es menor de 0,5 para todas las frecuencias estudiadas y todos
los rangos de distancias hipocentrales. Este resultado indica un grado bajo de

heterogeneidades para la escala de las frecuencias analizadas en la region.

» Los bajos valores de scattering de la region tienden a ser fuertemente dependentes
de la frecuencia a distancias hipocentrales pequefias. El decaimiento de Qs ! es
mayor que f ! con frecuencias crecientes que pueden ser coherentes con un medio
caracterizado por una funcién de autocorrelacién Gaussian. La fuerte dependecia
con la frecuencia puede estar relacionada con el tamafio de las heterogeneidades,

al menos comparable con la longitud de onda de la frecuencia mas baja analizada.

» A distancias hipocentrales pequefias, los valores de Qc ! observados se aproximan
al valor de la absorcion intrinseca a bajas frecuencias y al valor de atenuacién total
a altas frecuencias. Para distancias mas grandes, los valores de Qc~! observados

estan limitados por los valores de Qi ' y Qs 1.

» Los valores de Q-coda a una frecuencia de 1 Hz (Qy) presentados en el trabajo de
Canas et al. [1998], concuerdan con los valores més bajo de Qg obtenidos por Canas
et al. [1995]. Los autores han encontrado grandes diferencias entre los valores de
atenuacion para las zonas geotermales (Islas Canarias) y las dreas no-geothermales

(por ejemplo, el sur de la peninsula Ibérica).

» Segun los autores, las evidencias geoldgicas relativas a la teorfa del punto caliente
y la alta atenuacién con predominio de la absorcion intrinseca para todas las
frecuencias y distancias hipocentrales estudiadas, favorece la hipoétesis de que
una fuerte astenosfera estd presente en la regiéon. Sin embargo, los autores
presentan otras posibilidades. Canas et al. [1995] hallaron que la fuerte atenuacién
era practicamente la misma para volimenes de 76 km de profundidad como
para vélumenes de 230 km de profundidad y estos autores, llegan a la misma
conclusién con este trabajo. Este resultado podria indicar la presencia de material

parcialmente fundido que produciria la alta absorcién intrinseca a cortas distancias.
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Finalmente, la explicacién sobre los altos pardmentros de atenuacién observados,
tanto en términos de una litésfera rejuvenecida como de material parcialmente
fundido, son compatibles con la hipétesis del punto caliente de las Islas Canarias,

seglin Canas et al. [1998].

A pesar de que el método MLTWA ha mejorado el conocimiento en atenuacién de
la region, los autores consideran que deberia de utilizarse un modelo mas realista

donde la absorcién intrinseca y el scattering varien en profundidad.
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DATOS Y PRE-PROCESADO

5.1 MOTIVACION DEL EXPERIMENTO DE SISMICA ACTIVA

De todas las herramientas geofisicas que permiten conocer la estructura de la Tierra,
probablemente la sismologia sea la que mayor cantidad de informacién y resolucién
pueda suministrar. En este sentido, ya hemos mencionado que la tomografia sismica
(en velocidad y atenuacién) es una de las mejores herramientas para este fin. Para ello,
como también hemos explicado anteriormente, es necesario disponer de una amplia
base de datos y una red densa de estaciones. Como hemos visto en este capitulo, la tasa
de ocurrencia de terremotos y la pobre densidad de estaciones desplegadas en Tenerife,
genera una limitacién para el desarrollo de este tipo de andlisis.

En general, la sismicidad registrada en Tenerife y sus cercanias se sitlia en una region
entre Tenerife y Gran Canaria. Debido a su estado durmiente actual, la sismicidad
volcano-tecténica ha sido muy baja. Sin embargo, debido a su cardcter volcénico,
Tenerife registra frecuentemente terremotos de magnitudes muy pequefias que pasan
inadvertidas para la poblacion. Entre los meses de abril y septiembre del afio 2004
se observé en la isla de Tenerife un incremento inusual de esta actividad sismica. Se
registraron mds de 500 terremotos durante ese periodo y la poblacién pudo percibir
aquellos de mayor magnitud (M > 3). Durante la primera mitad del afio 2005 la
actividad decreci6 y se volvieron a registrar los mismos indices de sismicidad, con un
promedio de 10 — 20 terremotos al mes. La actividad sismica durante esta crisis junto con
los terremotos volcano-tecténicos incluy6 eventos de largo periodo y tremor volcanico
[Almendros et al., 2007].

La crisis sismica ocurrida en 2004 puso en evidencia la necesidad de realizar estudios
mas en detalle que ayudaran a entender las causas que la originaron. Una de las
necesidades que se observé es la carencia de modelos estructurales en 3D de la
region, fundamentalmente los derivados de la tomografia sismica. Esto motivé a que
instituciones como la Universidad de Granada, a través del Instituto Andaluz de

Geofisica, propusiera y obtuviera financiacién del proyecto TOM-TEIDEVS con una

141



campanfia de sismica activa asociada. La campafa se convirti6 en el primer experimento

enfocado a la obtencién de la tomografia sismica en velocidad.

5.2 EL EXPERIMENTO TOM-TEIDEVS

El objetivo principal del experimento era realizar el estudio de la estructura interna
de la isla de Tenerife mediante tomografia sismica y la realizacién de perfiles de
reflexion. Con este objetivo, la configuracion del experiment6 se ide6 para conseguir una
distribucién densa y homogénea de estaciones sismicas y disparos. El disefio final consta
de casi 200 emplazamientos en tierra y una malla de disparos en el mar alrededor de la
isla, separados a una distancia de 300 metros entre linea y linea y con tres alineaciones
transversales a los mismos, con el objetivo de realizar 3 perfiles 2D (N-S, E-W, NW-SE)
(Figura 5.1).

El experimento fue dividido en dos fases entre el 11 y el 21 de enero. Se cont6
con 100 estaciones sismicas de la Universidad de Leicester que fueron reubicadas
durante la segunda fase, cubriendo un total de 137 localizaciones. Los sensores sismicos
corresponde al model Guralp CMG-6TD con frecuencia natural de 30s. El sistema de
adquisicion tiene una frecuencia de muestreo de 200 sps y cuenta con un convertidor
A/D de 24 bits. Los datos son almacenados en un disco duro interno.

El BIO-Hespérides mediante cafiones de aire comprimido genero las explosiones que
fueron registradas en las estaciones sismicas. La fuente sismica estaba compuesta por
6 cafiones de aire comprimido del tipo BOLT 1500 LL en una configuracién de 12
metros de longitud y en parejas, con una separaciéon de 2,5 metros entre cada una de las
parejas y de 0,8 metros entre cada uno de los cafiones (Figura 5.2). Esta configuracién
permitié alcanzar una potencia maxima de 3520 pulgadas ctibicas. El barco disparé cada
2 minutos (300 metros) siguiendo la trayectoria de la figura 5.1, alcanzado un total de

6459 disparos (2576 en la primera fase y 3883 en la segunda).

5.3 DATOS Y PRE-PROCESADO DE DATOS

El experimento TOM-TEIDEVS genero mas de 70 Gb de datos con un total de 511,599
sismogramas registados (ejemplo de una sefial en la figura 5.3).

El pre-procesado de datos consiste en transformar y unificar toda la base de datos
en un dnico formato aplicable o utilizable en cualquier otro anélisis de datos. Asi, los

datos fueron extraidos y almacenados en formato .segy (formato estandar en los estudios
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Figura 5.1: Configuracién del experimento TOM-TEIDEVS. En rojo (primera fase) y en azul
(segunda fase) se muestran las derrotas seguidas por el BIO-Hespérides para realizar
los disparos. Los circulos negros indican la localizacién de las estaciones y el tridngulo
negro corresponde al pico Teide.

Figura 5.2: Izquierda: configuracién de los cafiones de aire comprimido. Derecha: burbuja en el

mar formada por el disparo de los cafiones de aire comprimido.
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Figura 5.3: Ejemplo de una sefial perteneciente a la estacién 102. La sefial esta filtrada a distintas

frequencias (figura 6.20 de Garcia-Yeguas [2010]).

de sismica debido a la sencillez a la hora de tratar los datos) en archivos divididos por
estaciones y a su vez, divididos en ficheros de 12 horas. En cada fichero vienen inlcuidas
las coordenadas de cada disparo, de cada receptor, la distancia receptor-fuente, entre
otros.

Los datos fueron de gran calidad, lo que ha llevado a que ya se hayan realizado
diversos estudios como la tomografia sismica 3D de alta resolucion en velocidad (Garcia-
Yeguas, 2010 y Garcia-Yeguas et al., 2012) o los andlisis de beam-forming realizados por

De Barros et al. [2012].
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SEPARACION DE Q; Y Qs MEDIANTE EL MODELO DE DIFUSION

Para obtener los valores de Q; y Q; mediante el modelo de difusién, hemos utilizado
la metodologia descrita por Wegler and Liihr [2001]. El método se centra en encontrar
los coeficientes de atenuacion intrinseca y de scattering como resultado del mejor ajuste

de la curva tedrica con las envolventes de los sismogramas.

6.1 APLICACION DEL METODO

En primer lugar, hemos realizado un andlisis espectral (ver figura 6.1) de los
sismogramas para observar el rango de frecuencias de las sefiales sismicas con una alta
razon sefal-ruido. De acuerdo con esta observacion, hemos seleccionado 3 bandas de
frecuencia (6, 8 y 12 Hz) con ancho de banda fijo. El hecho de poder ajustar las curvas
experimentales a diferentes bandas de frecuencia, nos proporcionard informacion sobre
la dependencia con la frecuencia de los pardmetos de atenuacién.

Este ha sido el procedimiento de anélisis:

» Hemos obtenido los tiempos de viaje de las ondas P derivadas del trabajo de
Garcia-Yeguas [2010] y Garcia-Yeguas et al. [2012]. La duracién de cada sefal se
ha establecido en cada sismograma mediante el calculo de la razén sefial-ruido. Se

ha fijado el final de la sefal cuando la razén sefial-ruido era menor de 2.

» Las sefiales se han filtrado usando un filtro de paso-banda de 8 polos a las
frecuencias centrales ( f.) de 6, 8 y 12 Hz y un ancho de banda de f. £ 0,6 f,
(Figura 6.2).

s Hemos calculado el cuadrado de las envolventes mediante la transformada de
Hilbert con una ventana mévil de 70 muestras (0,7 segundos) y un 50% de

solapamiento.

147



‘([e€1oz] "Te 30 oUapnI] ap € ey e[ ap
oprenxa) ‘elox eaus] uod 0juLAd-21d opImi [8 A [nze eaul] Uod N dpusuodwod [8 “OpIdA eaul] Uod 7 djusuoduwod 2 “erdsu eauy] Uod

sopejuasaidar gise [eonpea sjusuodwod [q ZI] 0 A g 911U OpeI}[l ‘93usny e op Wy 10T € opensi3al ewerdowsrs un ap oxdadsy :1°9 eindry

{zH)A2uanbaui4
0z gL alL 14’ ZL oL 8 9 ¥ rA
I I

i

__ A

wnioads

148



‘([e€1oz] 'Te 12 oULPNLT 3P ¢ N3] €] 9P SOPIeIIXd)
G BPUO ©[ 9p ,,OLI0d)},, epe3a[ B[ A J BPUO e[ 9p epedaf] B epediew pise epiambzi ef op ewei3owss [@ U spwopy ‘ZH ¢1 A 8 9
e sopen(y (eyoarap) ury £z¢ © £ (eprambzr) wy ‘91 e sepensrdar sauorsojdxa sop ap TeonIaa ajusuodwod e ap sewrerdowsrag :z'9 eandny

5
(sh oz m_-. _”._.. m n:a_:.. (sh oz st oL s %0001~
e 0o > %iigi%é%% o >
ZHZL ZHZL
_ _ : 000k : : : oooL
s ]
sh 0z st 0 i 0 ot ish oz st ok § %0001
??%&fz,fizzir [Ty SRR [ 5 s?i%é_._»____ftxig___ S r s P
IHE HEg
: : : 000k - + . o000k
5
ish 0z m_-. _”._.. m na_E_ L (sh 0z sk 0001~
ré%?é%&}f’s}z e 0 e [ T i%._sf%%f ¢ =
ZH9 IH S

0aoL 000k

149



= Hemos recortado el cuadrado de las envolventes entre el tiempo de llegada de la
onda P (t,,) y un lapse-time de 15, 20 y 25 (ty4x). Debido a que el lapse-time de
20 segundos corresponde al lapse-time donde la mayoria de las sefiales cumplen
que la razén sefial-ruido sea mayor que 2, es el lapse-time que vamos a analizar en
esta tesis. Los resultados obtenidos con el resto de lapse-times estan recogidos en

el Anexo 1.

» Una vez multiplicados los cuadrados de las envolventes por t//2 y obtenido el
logaritmo, hemos ajustado el logaritmo de las envolventes a la correspondiente
curva tedrica mediante regresién lineal y obtenido los parametros a;, axy a3 de
la ecuacién 3.2 (Figura 6.3). Partiendo de estos pardmetros, hemos obtenido los

valores de b y d mediante las siguientes ecuaciones:

b= —a (6.1)
2
r

d= i (6.2)

20 T T T T T T T

1wl 3

_10 1 1 1 1 1 1 1 1 1
0 2 4 6 8 10 12 14 16 18 20 t{(s)

Figura 6.3: Ejemplo del mejor ajuste para la envolvente de la energia observada (linea negra) y

la curva tedrica del logaritmo de la densidad de energia (linea azul punteada) (figura

3e de Prudencio et al. [2013a]).
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» Finalmente, hemos calculado los pardmetros Q; y Qs que serdn los que

posteriormente interpretemos:

Q=2 (6:3)

2 fpd

Qs

(6.4)

donde f es la frecuencia, p es la dimensién (asumiendo un valor de 3 para ondas
internas) y v es la velocidad de las ondas S. Basandonos en los resultados obtenidos

por Garcia-Yeguas et al. [2012] hemos utilizado una velocidad de 3,6km /s.

» Apoyédndonos en los trabajos realizados por Mayeda et al. [1992] y Akinci et al.
[1995] hemos utilizado una distribuciéon F con un nivel de confianza del 70 %
para estimar los intervalos de los errores de los pardmetros a; y a3. Asi, hemos
estimado unos errores de Aa, = £8% y Aaz = £6%. Ademads, para saber si
existe un acoplammiento entre los valores b y d (obtenidos a través de a; y a3)
hemos representado el error graficamente y comprobamos visualmente si existe
este acoplamiento (Figura 6.4). Como se puede observar de la figura, no existe
tal acoplamiento entre los pardmetros b y d y, por tanto, pueden calcularse e

interpretarse independientemente.

s Debido a que vamos a representar los valores de Q; y Qs en lugar de a4, y a3 hemos

calculado los errores para los factores de calidad mediante la teoria de propagacién

del error:
ob

AQ; = ﬁ (6.5)
4v2%0c

AQs = W (6.6)
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04

b

Figura 6.4: Ejemplo para ver visualmente si existe trade-off (acoplamiento) para la busqueda del

error entre los pardmetos a; y a3 (corresponde a la figura 4 de Prudencio et al. [2013a]).

= Por ultimo, hemos calculado los valores de Q; ! como:

Q'=0Q'+0Q! (6.7)

Asumiendo el dominio de las ondas S, hemos calculado el camino libre medio
obteniendo un valor de: Iy = 3d/v ~ 4km. También hemos podido calcular el valor
de la escala de longitud de la atenuacion intrinseca: I; = v/b que varia entre 10 y 14
km dependiendo de la frecuencia. Podemos observar que la escala de longitud de la
atenuacion intrinseca es al menos un orden de magnitud mayor que el camino libre
medio, lo que indica que el scattering es el mecanismo predominante.

Una vez obtenidos los factores de calidad, debemos de trasladar los resultados a los
mapas. En la literatura existen varias opciones para representar los valores: por ejemplo,
asignar el valor de Q a la posicién de la estacién como hicieron Carcolé and Sato [2010]
en Japon. Un método mas ampliamente usado es asignar estos valores de Q al punto
medio entre la estacién y la fuente (Pujades et al., 1990; Canas et al., 1995). En ambos
casos, tratan de homogeneizar los valores obtenidos mediante procedimientos estandar
para el calculo de la media espacial y a continuacién los representan en mapas 2D de

contornos. Nosotros también hemos representado los valores obtenidos de Q; !, Q! y
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Q; ! mediante este tipo de procedimiento. A estos mapas los hemos denominado mid-
point Maps (mapas del punto medio),

Sin embargo, esta aproximaciéon asume implicitamente que el proceso de atenuacién
intrinseca y de scattering se concentra en el camino directo entre la estacion y la fuente.
Con el fin de obtener mapas mads realistas y mejor relacionados con los fenémenos de
scattering y atenuacion intrinseca, hemos realizado un nuevo método de representacion
basado en un nuevo procedimiento para el cdlculo de la media espacial. En primer
lugar hemos identificado la zona que rodea el camino directo entre la estacién y la
fuente, es decir, la zona donde tienen lugar los multiples procesos de scattering que
producen la coda del sismograma. Esta zona estd limitada, como ya se comprob6 en
el capitulo 3, por un elipsoide de revolucién (ver figura 3.1). Por tanto, empezamos
asumiendo que el sismograma generado mediante el fenémeno de scattering se produce
alrededor del camino directo entre la estaciéon y la fuente. La probabilidad de que un
scatterer (heterogeneidad) localizado en las coordenadas {x, y} contribuya a la formacién
del sismograma viene representada por una funcién Gaussiana, centrada en el punto
medio entre la estacion y la fuente y asumiendo que 3¢ = vt,,. Como ya anticipamos
en capitulos anteriores (ver capitulo 3), es posible cambiar las dimensiones de la
funcién Gaussiana asignando diferentes valores al coeficiente de sigma. Basandonos
en diferentes simulaciones numéricas, hemos observado que asumiendo los valores de
Ox = emax/3y 0y = eyin/3, obtenemos los mejores resultados en funcion de su resolucién
y las dimensiones de la region analizada (figura 6.5).

Ante esta situacion, el volumen analizado puede describirse mediante una funcién

espacial continua de b y d:

b="b(xy,z) (6.8)

d=d(x,y,2) (6.9)

Asumiendo que la velocidad (v) es constante, los trazados del rayo pueden
considerarse como segmentos lineales. Para cada pareja estacién-fuente, el par de valores
by d estimados mediante el ajuste, es pesado por la funcién de probabilidad espacial
definida anteriormente.

Por tanto, somos capaces de calcular la probabilidad de que cada par de valores

b y d caracterice un punto del espacio con unas coordenadas dadas. La suma de las
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Figura 6.5: En la imagen podemos observar dos ejemplos de funciones Gaussianas con diferentes
dimensiones. En la imagen de arriba la anchura de la Gaussiana viene definida con
un valor de 3 sigma, que resulta demasiado ancha para la isla de Tenerife. En la parte
de abajo estd representada una Gaussiana definida con un valor de 6 sigma que ha

sido el valor utilizado en este trabajo (Figuras 5b y 5¢ de Prudencio et al. [2013a]).
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probabilidades para cada punto del espacio, nos daréa el valor “real” de b y d para ese
punto.

La distribucién 2D obtenida mediante este procedimiento, a partir de ahora 2D
probabilistic maps (mapas 2D probabilisticos), es una proyeccién de una distribucién 3D.
La méxima profundidad a la que ocurre el proceso puede estimarse sabiendo que, a
un lapse-time dado, todos los procesos de scattering ocurren dentro del elipsoide de
revolucién que es simétrico alrededor de su semieje mayor. La méxima profundidad a
la que obtenemos informacién estd relacionada con el tamafio del semieje menor, en

nuestro caso, aproximadamente 12km.

6.2 RESULTADOS

Como hemos mencionado en secciones anteriores, el procedimiento més usado para
presentar los valores de atenuacién en mapas 2D es el asignar el valor de Q al punto
medio entre la estacion y la fuente (mid-point maps). Esto implica que todo el proceso
de atenuacién ocurre en el camino directo entre la estacién y la fuente. Nosotros hemos
introducido un nuevo método mds realista y mejor relacionado con el fenémeno de
propagacion de las ondas, para obtener los mapas 2D. En primer lugar mostramos los
mid-point maps con el objetivo de comparar nuestra drea de estudios con otras zonas
estudiadas bajo el mismo procedimiento. A continuacién mostramos los resultados
obtenidos con el nuevo método de representacion grafica para destacar y discutir las

ventajas de nuestro método.

6.2.1  Mid-point maps

En esta seccién hemos representado los valores de Q;!, Q;' y Q; ' asignandolos al
punto medio entre la estacion y la fuente. Mediante el conocido método de Kriging
[Cressie, 1991] hemos obtenido los diferentes mapas de contorno (Figura 6.6).

Se puede observar como existe un fuerte contraste entre las dreas con baja y alta
atenuacion, tanto para Q; 'como para Q;'. Se puede diferenciar un drea central de la
isla de Tenerife donde domina un cuerpo de baja atenuacién, mientras que las areas

circundantes se caracterizan por tener alta atenuacion.
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6.2.2 2D probabilistic maps

Esta secciéon corresponde a los resultados obtenidos mediante la nueva técnica de
representacion que hemos descrito anteriormente. La ventaja de esta nueva metodologia
es que podemos aplicar diferentes test de resolucién y robustez para determinar la

calidad de nuestros resultados.

6.2.2.1 Tests de resolucion y robustez

Para identificar las dreas con mayor calidad, es decir, las dreas con mayor resolucién,
hemos realizado un checkerboard test o test de tablero de ajedrez. El test se ha realizado
utilizando diferentes tamafios de mallado, desde 10x10km a 5x5km. Hemos asignado
unos valores de b y d a cada celda. A continuacién, hemos calculado los valores b y d
medios para cada celda teniendo en cuenta todas las parejas estacién-fuente y pesando
cada valor por la funcién Gaussiana. A partir de estos valores hemos obtenido las
envolventes tedricas y se les ha anadido ruido aleatorio. Estas envolventes tedricas se
han ajustado con las curvas tedricas usando el mismo procedimiento que se utiliz6 para
obtener los valores de b y d para cada pareja estacion-fuente para obtener las imagnes
del checkerboard test (figura 6.7). Debido a que representar imagenes con un mallado de
5x5km podria ser poco claro, hemos aplicado un mallado mayor de 10x10km a toda la
region (figura 6.7 a y ¢) y el mallado de 5x5km a una pequena region del norte de la isla
(figura 6.7 by d).

Puede observarse que existe buena resolucién para toda la isla. Existen tres zonas con
poca resolucion: los extremos SW y SE y el borde NE. Estas zonas deberemos de tenerlas

en cuenta a la hora de interpretar los resultados.
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Para comprobar la robustez del método, hemos aplicado a los datos el conocido

Jackknife test que elimina aleatoriamente un porcentaje de datos y estaciones. En la

figura 6.8 podemos ver imdgenes con el 100% (a), 80% (b) y 60% (c) de los datos.

Podemos observar que las principales caracteristicas en atenuaciéon se mantienen incluso

eliminando el 40 % de los datos.
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Figura 6.8: Jackknife test. Podemos observar que las principales estructuras atenuativas se

mantienen incluso eliminando el 20% y hasta el 40% de los datos (figura 8 de

Prudencio et al. [2013a]).
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6.2.2.2  Distribucién regional de la atenuacion

La distribucién regional de los pardmetros de atenuacién se muestra en las figuras
6.9, 6.10, 6.11 y 6.12 y muestran, respectivamente, los valores de Qi’l, Q:'y Q7L En
la figura 6.12 hemos representado las anomalias o los residuos calculados a partir de la
media espacial.

En las imdgenes podemos observar los siguientes patrones:
= (Q depende fuertemente de la frequencia.

» Existe una distribucién irregular de los valores de Q, con fuertes contrastes en

atenuacion.

6.3 DISCUSION

Hemos observado una fuerte dependencia con la frecuecia tanto para Q; ! como para
Qs 1 (y para Q; 1 consecuentemente). Curiosamente, Qlfl parece tener una cambio mas
suavizado con la frecuencia, mientras que Q! parece ser més irregular.

A pesar de que nuestro principal objetivo era obtener una distribucion de los
parametros de atenuacion, hemos calculado los valores medios para toda la region
en funcién de la frecuencia. Estos valores pueden verse en la tabla A.1, donde puede
observarse que los valores de Q;! son, en promedio, considerablemente mas pequefios
que los valores de Q;'. Esto implica que el proceso de scattering en promedio domina
frente al proceso de atenuacién intrinseca en la isla de Tenerife. Es importante destacar
que los valores absolutos de Q; !, Q;' y Q; ! son muy pequefios comparados con los

valores medios obtenidos en otras regiones [Sato and Fehler, 1998].

Frequency Q! Q! Q! Qi Qs Q
6Hz 0,0084 +£0,0006 0,022+0,003 0,029+0,004 119 45 35
8Hz 0,0053 +0,0005 0,012+0,002 0,016 0,002 189 83 62
12Hz 0,0036 £+ 0,0003 0,011 £+0,001 0,014+0,001 278 91 71

Tabla 6.1: Valores medios de Qfl, Oy Q[l, asi como de Q;, Qs y Q.
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6.3.1 Distribucion regional de Q; '

Los contrastes en atenuacion intrinseca a 6 Hz (Figura 6.9 a) son de hasta dos érdenes
de magnitud. La distribucién espacial de Qfl muestra que existe un cuerpo central
de baja atenuacién que coincide con la posicién del complejo Las Cafiadas-Teide-Pico
Viejo. Este drea de baja atenuacion también se observa a otras bandas de frecuencia
y es coincidente también con el cuerpo de anomalia de alta velocidad [Garcia-Yeguas
et al., 2012] y con el modelo aeromagnético [Blanco-Montenegro et al., 2011]; ademés,
este cuerpo de alta velocidad también ha sido identificado en estratovolcanes similares
como el Etna [Patane et al.,, 2006] y el Vesubio [Zollo et al.,, 2002], en el caso de
este ultimo se relaciona también con un cuerpo de baja atenuacién [De Siena et al.,
2009]. La estructura volcanica asociada a estas anomalias corresponde a estructuras bien
conocidas relacionadas con magma enfriado, magma residual o a la posicién de antiguas
erupciones.

Las dreas con alta atenuacion se localizan en las regiones externas de la isla de
Tenerife. Este efecto es mas evidente a 6 y 8 Hz (Figuras 6.9 a y b). Existe igualmente
una concordancia con la tomografia en velocidad, las zonas de baja velocidad se
corresponden con las 4reas de alta atenuacién. En estas 4reas se localiza el volcanismo
mads reciente: recoge desde erupciones histéricas hasta un ntimero elevado de conos
monogenéticos. Por tanto, nuestras observaciones pueden interpretarse facilmente
en términos de caracteristicas volcanolégicas de la regién; en otras palabras, las
areas circundantes al sistema central estdin dominadas por depédsitos volcanoclésticos,
anomalias geotérmicas y contrastes estructurales, coinciden con las 4reas de alta
atenuacion intrinseca.

El mapa correspondiente a 12 Hz (Figura 6.9 c) muestra los mismos contrastes

regionales.

6.3.2 Distribucion regional de Q7' y Q;!

Como podemos observar en las figuras 6.10 y 6.11, los valores de atenuacién por
scattering y los valores de Q total, muestran una distribucién altamente heterogénea
a lo largo de la isla de Tenerife. Los contrastes mas evidentes pueden observarse a
6 Hz, aunque a 8 y 12 Hz podemos observar una distribuciéon similar, los efectos de
scattering tienden a decaer o suavizarse a estas frecuencias. En términos de estructuras

volcanolégicas, el cuerpo central de la isla, el complejo Las Cafiadas-Teide-Pico Viejo,
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vuelve a mostrar baja atenuacion, coincidiendo con las observaciones realizadas en
los mapas de atenuacion intrinseca. Sin embargo, en las zonas externas de la isla se
incrementan los efectos de scattering. Por tanto, existe una gran correlaciéon entre estas
areas de alta atenuaciéon debido al scattering y las drea de baja velocidad derivadas de
la tomografia en velocidad. Estas observaciones corroboran el hecho de que las regiones
externas de la isla poseen el mayor grado de heterogeneidad estructural y el mayor

nuimero de sistemas volcdnicos heterogéneos.

6.3.3 Distribucion regional de las anomalias de Q; ' y Q;!

Es comtn en trabajos de tomografia sismica, en velocidad o en atenuacién, presentar
mapas de anomalias en lugar de mapas de valores absolutos. El objetivo de este tipo de
mapas es destacar o resaltar los contrastes locales en términos del pardmetro elegido. En
general, la anomalia se define como la diferencia entre el pardmetro obtenido y el valor
del modelo inicial o el valor medio para toda la regién. En la figura 6.12 presentamos los
mapas de anomalias tanto para Q;l como para Qg 1 en las tres bandas de frecuencias
analizadas. Los mapas de anomalias, calculados con los valores medios presentados en
la tabla A.1, resaltan las areas con fuertes contrastes en atenuacion.

En el caso de la atenuacioén intrinseca, los efectos de baja atenuacién observados para
el cuerpo central de la isla, son més visibles en estos mapas. Para la atenuacién por
scattering, ademds del cuerpo de baja atenuacién del centro de la isla, las dreas externas
de la isla con altos valores de atenuacion estdn mas marcadas. En general, la distribuciéon

anémala de los valores de Q indica que la isla tiene fuertes contrastes de atenuacion.
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ESTRUCTURA 3D DE ATENUACION MEDIANTE EL METODO DE
NORMALIZACION DE LA CODA

7.1 APLICACION DEL METODO
7.1.1  Trazado del rayo y seleccion de los datos

Hemos trazado la trayectorfa de cada rayo en el modelo 3D de velocidad de Tenerife
obtenido por Garcia-Yeguas et al. [2012] mediante una extensién de la aproximacién
del método de bending [Um and Thurber, 1987], que es aplicable para estructuras en
velocidad caracterizadas por fuertes contrastes de velocidad como los encontrados en
Tenerife (Figura 7.1). Su tnica limitacién es no tener en cuenta las trayectorias de los
rayos reflejados; de todas maneras, estos no han sido considerados en este trabajo.
Después de dividir la regién de estudio en bloques de 4km® hemos almacenado la
longitud de cada rayo para cada pareja estacién-fuente y la longitud de cada segmento
de rayo que atraviesa cada celda. Esta base de datos es necesaria para definir la matriz
de los coeficientes.

Una vez realizado el trazado de rayos, dado que la metodologia requiere tener sefiales
de suficiente calidad no sélo para la llegada de la onda P, sino también en los primeros
lapsos de tiempo, hemos seleccionado aquellas sefiales de maxima calidad. El factor de
calidad viene definido por la relaciéon de la raiz cuadrética media de las amplitudes de
las ondas P y las ondas de coda en el dominio de la frecuencia. Asi, hemos seleccionado

aquellas sefiales con un ratio A, /A; > 1,5 que corresponden a un total 45,290.

7.1.2  Estimacion de los observables mediante el método NC

El método de normalizacién de la coda es un método ampliamente utlizado para
cuantificar los pardmetros de atenuaciéon independientemente de los efectos de sitio y
los efectos instrumentales (Aki, 1980; Sato and Fehler, 1998). Del Pezzo et al. [2006a] y
De Siena et al. [2009] utilizaron este método para la estimacién del factor de calidad

inverso para obtener imédgenes atenuativas de la estructura volcénica del Vesuvio. Para
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Figura 7.1: Mapa de cobertura de rayos utilizados en este trabajo para la isla de Tenerife. Las
lineas azules corresponden al trazado de los rayos y la linea negra corresponde a la
linea de costa de la isla de Tenerife. Puede observarse como existe una muy buena

cobertura de rayos, sobretodo, para el area NW de la region.
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llevar a cabo la aplicaciéon de este método nuestra ecuacion de referencia serd la ecuacion
2.10 (ver apartado 2.2 para més detalles).

Siguiendo las asunciones que hemos realizado en la seccién 2,2, hemos establecido
que la duracién de la ventana para las ondas P es de 1,5 segundos desde el comienzo
de la llegada de las ondas P. De la misma manera, hemos establecido que la ventana
de las ondas de coda comienzan a los 15 segundos y terminan a los 18 segundos desde
el tiempo origen. Hemos aplicado una Transformada de Fourier Discreta (DFT) a las
seflales una vez seleccionadas las ventanas, asumiendo un suavizado del 10% para
ambas ventanas, la de la onda P y la de la coda. Hemos calculado la media del médulo
de la Transformada de Fourier, la amplitud espectral, para una banda de frecuencia
centrada en la frecuencia, f., 6 Hz con un ancho de banda de f. £ 0,6f.. Y a continuaciéon
hemos obtenido el ratio entre las amplitudes espectrales de las ondas P y las ondas de
coda.

Si multiplicamos el logaritmo natural del ratio por la longitud del trazado del rayo
obtenemos el valor de R;;. El volumen utilizado en este trabajo tiene una extensién de
110km? y una extensién en profundidad de 28 km. Hemos discretizado este volumen
mediante una malla ctbica con un tamafo de celda seleccionado en en funcién de dos
criterios: 1) la longitud de onda debe de ser menor al tamafio de celda utilizado y
2) la densidad de rayos para cada celda debe ser suficientemente grande como para
garantizar la robustez de la inversién y una 6ptima resolucién, lo que consigue con un
mallado de celdas de 4km>. Hemos calculado las intersecciones de los trazados de rayos
con las celdas, obteniendo asi los valores de s, y [;j, para cada celda.

Finalmente, hemos invertido la ecuacién 2.8 simultdneamente para K'y para Q, L

7.2 TEST DE RESOLUCION

Hemos realizado un checkerboard test (test de tablero de ajedrez) para comprobar
la calidad y robustez de la solucién. Hemos obtenido una solucién para aquellos
bloques que son atravesados al menos por 5 rayos, siguiendo la ecuacién 2.8. Para este
procedimiento hemos calculado los ratios de las amplitudes espectrales para cada pareja
estacion-fuente y hemos afiadido un ruido aleatorio Gaussiano aleatorio con media 0 y
un valor de sigma del 10 % de los datos mediante un generador de nimeros aleatorios.

Los resultados obtenidos se muestran en las figuras 7.2, 7.3 y 7.4. Puede observarse en

las secciones verticales como en el perfil S-N existe muy buena resolucién para el drea
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bajo el Teide. Observamos también, como pudo comprobarse en la figura de cobertura

de rayos, que el drea mejor resuelta corresponde al NW de la regién estudiada.
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Figura 7.2: Secciones verticales S-N y W-E del modelo inicial de checkerboard test. Se muestran
ademas los resultados obtenidos para las mismas secciones.
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7.3 RESULTADOS

Hemos representado las distribuciones regionales de Q, ! mediante mapas de
anomalias para resaltar las zonas con altos contrastes de atenuacioén. Los resultados los
presentamos tanto en secciones verticales (Figura 7.5) como en secciones horizontales
entre 0,8 km sobre el nivel del mar y 7,2 km de profundidad (Figuras 7.6 y 7.7).

La primera observacion que podemos hacer viendo la distribucion de los valores de
atenuacion es que, como ya se comprobd con el método de separacién de atenuacion
intrinseca y de scattering, tenemos una regién altamente heterogénea con fuertes
contrastes de atenuacion. Sigue existiendo una zona central de baja velocidad, aunque
no es tan evidente como en los mapas de atenuacion intrinseca de capitulos anteriores.
Los mapas tienen més semejanzas con los mapas de atenuacién por scattering, debido
a que el scattering es el proceso que domina en la isla de Tenerife. Es de destacar la
anomadlia de baja atenuaciéon que se observa bajo el Teide en el perfil N-S. Este cuerpo
coincide con un cuerpo antiguo descrito anteriormente en otro estudios. Las zonas de

alta atenuacién coinciden en gran parte con localizaciones de erupciones histdricas.

7.4 DISCUSION

La metodologia para obtener la estructura tridimensional de atenuacién fue propuesta
para el andlisis de la tomografia de terremotos usando ondas S, tal y como ? demuestran,
esta metodologia también es aplicable a una ventana de la onda P generadas por
sismica activa. En este caso ? imponen que el camino libre medio de las ondas sea
suficientemente pequefio como para que gran parte del sismograma sea una onda S
convertida en forma de coda. Tal y como se ha visto en el capitulo anterior, el camino
libre medio es de ~ 4km y, por tanto, esta condicién se cumple. Es mds, precisamente
esta condicion era la necesaria para aplicar el modelo de difusién a nuestros datos.
Asi, siguiendo la ecuacion 2.10 del capitulo 2 nuestro proceso de inversién tomografico
representa la distribucién de anomalias de atenuacién de las ondas P.

Como se ha explicado en capitulos anteriores, la conversion de la energia de la onda P
en energia de ondas de coda o de ondas S es muy rdpido, por lo que la ventana utilizada
de la P es suficientemente grande para garantizar el andlisis y suficientemente pequefia

para garantizar que se trata de la onda P.
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Independientemente a estas observaciones, en la bibliografia encontramos que cuando
se compran los valores de Q, y Qs para una region, en general, la relacion Q, — Qs es
mayor de 2 [Bianco et al., 1999]. En este trabajo hemos obtenido un valor promedio de
Qp(6Hz) de 160. En el capitulo 6 usando el modelo de difusién se obtuvo un valor de
Qp(Qtotal — promedio, 6Hz) (Tabla A.1) de 35. Por tanto, observamos que para la isla de
Tenerife la razén Q,/ Qs es 4, similar a la observada en otras regiones.

Siguiendo los resultados obtenidos de la separacion de Qiutrinseco Y Qscattering € ha
observado que el Qg(total) para la isla de Tenerife estaba influenciado por los valores de
Qscattering- Por tanto, es posible pensar en nuestro caso que los valores de Q, obtenidos en
esta inversion que representan el Q,s,; son mas un reflejo de los efectos de la atenuaciéon
por scattering que de la atenuacion intrinseca. Atendiendo a la distribucién regional de
Qintrinseca de las figuras 6.9, 6.10 y 6.12 se han construido atendiendo a las anomalias de
atenuacion. De nuevo, como se observé en el capitulo 6 existen pocas diferencias entre
los mapas de valores absolutos y los valores de anomalias.

La metodologia requiere tener sefiales de suficiente calidad no sé6lo en la primera
llegada, sino a los primeros lapsos de tiempo. Como ya Garcia-Yeguas [2010] apuntaron,
la presencia de centros habitados y carreteras de la isla de Tenerife, limitaban la calidad
de los datos. En la figura 7.1 se observa esta evidencia: existe una carencia de alta calidad
para los caminos que atraviesas o se generan en el SE. Este hecho, hace que actualmente
se pueda tener una cierta imagen tomogréfica s6lo para el extremo NW de la isla de
Tenerife, como se ve en la figura 7.5. Por ello, para la siguiente discusién s6lo vamos a
hacer la representacion parcial de la estructura de Tenerife en donde se incluye la parte
NW de la regién. En todo caso, el volumen abarcado es muy grande, similar al de la isla
Decepcion (40x40km).

» Como primera observacion general se ve que la estructura de atenuacion para la

isla es altamente heterogéna, con fuertes contrastes de atenuacién sismica.

» Estas imdgenes de atenuacion 3D presentan correlaciones significativas con los
contrastes de alta y baja velocidad de las tomografias previas [Garcia-Yeguas et al.,
2012] y los efectos Qjntrimseco Y Qscattering Vistos en el capitulo anterior. Es evidente
que estos resultados confirman la validez y robustez de los métodos utilizados en

todos los casos.

» Desde el punto de vista de distribuciéon regional de la atenuacién podemos
observar que existen dos cuerpos de alta atenuacién sismica situados en el Norte

y Este de nuestra region estudiada. La estructura del Este coincide con la regiéon
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de las erupciones de 1704 — 1705 de Fasnia-Arafo-Sietefuentes. La estructura del
Norte ya fue observada por [Garcia-Yeguas et al., 2012] y aunque no coincide con
ninguna estructura evidente, ha sido interpretada por la presencia de fluidos en el
medio (agua, gas 0 magma), rocas altamente fracturadas y/o porosas, alteraciones
hidrotermales, depodsitos volcanocldsticos, depdsitos de deslizamientos o una

combinacién de todas las anteriores.

Es de resaltar que la estructura profunda debajo del Teide estd dominada por la
baja atenuacién, compatible con las observaciones de un cuerpo antiguo como

indicaron [Blanco-Montenegro et al., 2011] y [Garcia-Yeguas et al., 2012].

Resulta interesante observar que de nuevo las imagenes de tomografia atenuativa
ayudan a confirmar, o a interpretar mejor, la complejidad estructural de la region,
con lo que se revela una herramienta indispensable en los estudios de las regiones

volcénicas.



Parte 3

ISLA DECEPCION
(ANTARTIDA)

“La victoria espera a aquel que tiene todo en orden
- suerte, le llama la gente.

Y el fracaso es inevitable para aquel que

no ha tomado las previsiones necesarias

- mala suerte, le dicen.”

— Roald Amundsen.
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MARCO GEOLOGICO Y GEODINAMICO DE DECEPCION

La Isla Decepcion es uno de los volcanes activos de la Antartida. La Isla Decepcion
se localiza al suroeste del Estrecho de Bransfield y se trata de una cuenca de back-arc
que se desarroll6 entre las Islas Shetland del Sur y la Peninsula Antartica (Figura 8.1).
La historia de la actividad volcédnica de la isla se remonta alrededor de 0,75 Ma, cuando
una erupcién fue la responsable de un gran deposito de ceniza identificado en toda la
region, que se extiende hasta el drea del Polo Sur, a 3000 Km (Aristarain and Delmas,
1998; Ibafiez et al., 2000). Las erupciones histéricas en la isla han tenido lugar en los afios
1842, 1912, 1917, 1967, 1969 y 1970 [Orheim, 1972]. Durante este periodo, la evoluciéon
geomorfologica de la isla ha estado controlada por las diferentes erupciones, las cuales
han modificado tanto las costas de la bahia interna como las costas exteriores y han
aparicido nuevos edificios volcanicos como conos de ceniza o edificios relacionados con
erupciones freatomagmadticas.

La Isla Decepcién, fue de los primeros destinos para el asentamiento humano en
la Antédrtida durante la mitad del siglo XIX, fue un gran centro ballenero del que
afiun quedan evidencias y objeto de expediciones cientificas y otros estudios. El interés
cientifico de la isla crecié con el afio Geofisico Internacional (1956 — 57), cuando se
propicié la creacion de bases cientificas. Asi, en 1989 Espafia construyd una nueva
base en la isla, donde cientificos espafiolas y de otras nacionalidades llevan a cabo sus
investigaciones durante el verano austral. Actualmente es ademas uno de los centros o
lugares turisticos mds importantes de la Antartida.

El caracter volcanico de la isla se refleja en todos los aspectos incluso en los glaciares.
Durante mucho tiempo se ha hecho un esfuerzo cientifico para saber cémo fucniona la
isla, llegando al convencimiento de que tiene que haber una cdmara magmatica debajo
de la isla. Numeros estudios previos apuntan la existencia de esta intrusién de magma
debajo de la caldera, lo que se confirmé mediante el experimento de sismica activa
TOMODEC [Zandomeneghi et al., 2009].
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Figura 8.1: Localizacién geogréfica de las Islas Shetland del Sur y la Isla Decepcién (arriba) y
fotografia de la bahia interna de la isla, con la base antartica espafiola “Gabriel de

Castilla” en primer plano (abajo).
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8.1 EL ESTRECHO DE BRANSFIELD

La Isla Decepcidn se sitda en un marco tectéonico regional bastante complejo (Pelayo
and Wiens, 1989; Baraldo and Rinaldi, 2000; Robertson-Maurice et al., 2001). Pelayo and
Wiens [1989] basandose en un estudio sobre la sismicidad de la regién del mar de Scotia,
determinaron la existencia de una microplaca continental que abarca las islas Shetland
del Sur. De estd manera, en la misma regién confluyen dos placas tecténicas, la placa
Sudamerica y la placa Antdrtica y tres microplacas, la de Scotia, la de Drake y la de las
Shetland del Sur (ver figura 8.2). La microplaca de las Shetland del Sur esta limitada
al suroeste y al noreste por las fracturas de Hero y Shackelton. Al noroeste sufre un
proceso muy lento de subduccién, slab roll-back (Ibédfiez et al., 1997; Robertson-Maurice
et al., 2001).

El proceso de extensién cortical que genera el estrecho de Bransfield, con una
orientacion NE-SW y de més de 500 km de longitud, parece que se relaciona con la
zona de subduccion situada al NO de las Islas Shetland del Sur, limite convergente de
las placas Antdartica y Phoenix durante los dltimos 200 Ma (Baker et al., 1991; Datziel,
1984). Hace 4 Ma el movimiento de convergencia entre ambas placas cesd, cuando el eje
de expansion de la placa de Phoenix dej6 de ser activo. En el momento actual se puede
obsevar un proceso de extension de la corteza al SE de la fosa, es decir, el estrecho de
Bransfield.

Este tipo de cuencas marinas se denominan “back arc”, debido a que se desarrollan
entre la posicion de arcos de islas volcanicos y zonas continentales. Si este proceso de
extension con aporte de materiales igneos continta el tiempo suficiente, se llega a formar
una auténtica corteza ocednica. El limite de placas en la actualidad se puede observar
en el esquema de la figura 8.2.

Actualmente existen dos modelos para explicar la extensiéon de la corteza en el
Estrecho de Bransfield. El primer modelo relaciona su formacién con la migracién de las
Islas Shetland del Sur hacia el NW debidoa a un efecto de retroceso, roll-back, de la fosa
de las Shetland del Sur (Baker, 1982; Smellie et al., 1984; Baker et al., 1991; Maldonado
et al., 1994; Lawver et al., 1995; 1996; Barker and Austin, 1998 ). El proceso de extension
que genera la cuenca del Bransfield afecta a toda la corteza y parece estar relacionado
con la zona de subduccién situada al NW de las Islas Shetland del Sur. Se trata de un
limite de placas convergente, en el que la mds densa, la placa de Phoenix, se introduce

por debajo de la menos densa, microplaca de Shetland.
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Esto implica el cese de la extensién Antéartida-Phoenix en el paso del Drake para
que de comienzo el proceso de roll-back en la subduccién. El segundo modelo, mds
reciente, explica la extension NW-SE que aparece en el Estrecho de Bransfield dentro de
un régimen de compresion NE-SW entre las Placas de Scotia y la Antartida a lo largo
de la dorsal Sur de la Placa de Scotia [Gonzéalez-Casado et al., 2000].

Estos autores a partir de datos de mecanismos focales de terremotos utilizando la
base de datos CMT [Dziewonski and Woodhouse, 1983] y de un analisis poblacinal
de fallas en la zona, deducen cuatro soluciones tensoriales para la zona: tres tensores
de esfuerzos se ajustan al modelo cinematico propuesto previamente para el limite de
placas de la Dorsal Sur de Scotia y la para regién del Bransfield [Lawver et al., 1996].
Sin embargo, bajo este campo de esfuerzos el limite de placas representado por la Zona
de la Fractura de Shackleton tendria un cardcter convergente y no transcurrente, como

se habia propuesto anteriormente.

8.1.1  Volcanismo en el Estrecho de Bransfield

La extension de la corteza a la que estd sometida la regién produce un adelgazamiento
de la misma y la generacién de fallas normales paralelas al eje del Estrecho de Bransfield
y oblicuas entre las zonas extensionales [Barker and Austin, 1998]. El desarrollo de
fracturas y el ascenso de material caliente que se produce por el adelgazamiento cortical
favorece la salida al exterior de estos materiales, produciéndose volcanes a lo largo
del eje de la zona de extensién. Estos volcanes pueden ser subaéreos si los materiales
emergen (Islas Decepcién, Bridgeman y Penguin) o submarinos, donde hay seis edificios
principales (Figura 8.3).

De este modo la corteza continental gruesa y ligera es adelgazada por la extension, y
su densidad se ve aumentada por el aporte de materiales igneos. No obstante, los datos
sismicos en la cuenca del Bransfield indican que la corteza no se encuentra demasiado
adelgazada, por lo que el proceso de formacién estaria todavia en un estado muy
incipiente o0 atin por comenzar.

[Barker and Austin, 1998] sefialan que las evidencias sismicas sugieren que el
volcanismo estd relacionado con un complejo sistema de plumas mantélicas (actividad
magmadtica que no esta focalizada en un solo centro de expansién del fondo
marino [Karner et al, 1993]), debido a que el magmatismo relacionado al rift no
es lo suficientemente voluminoso como para poder compararlo con otros margenes

volcdnicos existentes (Mutter et al., 1988; White and Mc Kenzie, 1989) y las evidencias
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Figura 8.3: Esquema del Estrecho del Bransfield, en la que aparece la cadena volcdnica a la que

pertenece Decepcién [Gonzalez-Ferrdn, 1995].

sismicas de un claro levantamiento hacia el SW [Barker and Austin, 1998] asi lo
sugieren. Finalmente, observan en los perfiles de sismica de reflexion multicanal que
las fallanas normales con polaridad inversa pueden ser las que expliquen la presencia

de magmatismo (Barker and Austin, 1994; 1998).

8.2 FORMACION DE ISLA DECEPCION

La forma de escudo del volcdn Isla Decepcién deriva principalmente de sus flancos
submarinos, como ocurre en otros volcanes subacudticos [Staudigel and Schmincke,
1984]. La isla emerge aproximadamente 500 metros sobre el nivel del mar y se construye
a lo largo de un borde que se sumerge desde 200 a 800 — 1000 metros, produciendo un
espesor de depésitos volcanicos de 1,5 km, de los cuales la mayor parte estd sumergida.

Los depdsitos pre-caldera mas tempranos aflorantes se formaron mediante erupciones

de baja energia, posiblemente como fuentes de lava subacudticas. A pesar de su amplia
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distribucién en la isla (Figura 8.4), los afloramientos se crearon a partir de multiples
centros eruptivos pequefios. La actividad final de esta etapa fue mds explosiva y generd
oleadas piroclasticas. Este cambio en el estilo de erupcién pudo deberse a la aparicion
subaérea de estos conos. La alta distribucién de los centros eruptivos tempranos pueden
reflejar una control estructural relacionado con una falla, ya sea debido a la tecténica
regional ( Smellie, 1988; 1989; Marti et al., 1996) o a actividad volcano tecténica [Merle
and Borgia, 1996]. La actividad posterior consistié6 en emisiones subaéreas de rios y
fuentes de lavas de tipo hawaiiano o stromboliano, que construyeron un pequefio volcan
en escudo en la parte noroeste de la isla.

Recientemente, Torrecillas et al. [2013] han reconstruido el edificio paleo-volcanico
de la Isla Decepcién, anterior a la formacion de la presente caldera. Para llevar a cabo
la reconstruccién volcédnica utilizaron el método GRM (Geodynamic Regression Model), el
cual incluye el factor de deformacién de la terrazas y lo aplicaron a la base de datos
de monitoreo de GPS que lleva haciéndose en la isla desde los tdltimos 20 afios. Para
obtener la linea de costa de hace 100 k.a., estos autores han transformado la batimetria
actual. Ademads, en su estudio han considerado datos topogréficos, geomorfolégicos,
volcanolégicos y geoldgicos para obtener la pendiente la pendiente del edifico, la paleo-
linea de costa, la altura del paleo-crater y el modelo digital de elevaciones. Torrecillas
et al. [2013] determinan una superficie paleo-geomorfolégica en 3D del volcin, que
tendria una altura de 640 m y un incremento de 4km> de volumen comparado con
el actual edificio (Figura 8.5).

Existe una erupciéon a gran escala tnica en la isla que originé la caldera. A
partir del tamafio de la depresién de la caldera, se cree que pudo ser expulsado
aproximadamente 30km> de material, seguido por el colapso de la caldera. La
erupcion fue principalmente hidrovolcanica y generé multiples corrientes piroclésticas,
principalmente flujos pirocldsticos muy densos. El gran volumen de la erupcién implica
que el volumen de agua implicado fue muy significante.

Algunos autores han sugerido un sistema de fallas circunferenciales asociados a
fracturas de ventilacion (Hawkes, 1961; Gonzalez-Ferran and Katsui, 1970; Baker et al.,
1975, Hazarika and Baruah, 2009), pero son caracteristicas poco comunes en las calderas
y fueron utilizadas por Walker [1984] para explicar el desarrollo de las calderas. Sin
embargo, esta fallas no estdn expuestas y sus orientaciones han sido reconstruidas en
gran medida a partir del patrén de los centros eruptivos post-calera. Esta teoria fue
desarrollada por Marti et al. [1996] que sugieren que el colapso se produjo a lo largo

de fallas ortogonales reactivadas en relacion a la extension del estrecho de Bransfield.
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Figura 8.5: Imagenes fotorealistas de la Isla Decepcién obtenidas mediante superposicién de
texturas obtenidas mediante imdgenes satélite sobre el paleo-edificio volcanico
obtenido. Notése que la escala vertical estd exagerada (3x). La imagen superior (a)
corresponde a la vista desde el Norte y la imagen inferior (b) a la vista desde el W
(la figura corresponde a la Figura 10 de Torrecillas et al. [2013]).

193



Los ultimos modelos sugieren que Port Foster es una depresién creada por el colapso
pasivo impulsado por la tecténica y sin relaciéon con el volcanismo. La idea de la llegada
de un segundo magma a una cdmara magmatica preexistente es una teoria plausible
para explicar la voluminosa erupcién de la formacién. A continuacién se produjo el
colapso a lo largo de la interseccion de fallas reactivadas que habrian sido previamente
impuesta en la isla debido a la extension regional Smellie [2001].

La actividad post-caldera estd caracterizada principalmente por erupciones freatomag-
maticas pero también se incluyen erupciones efusivas que produjeron abuntantes esco-
rias y lavas clastogénicas y construyeron varias plataformas deltaicas. Después de esta
temprana actividad de formacién de conos de toba, hubo otra actividad mds tardia que
volvi6 a crear nuevos conos de toba y centros de maar cerca del nivel del mar dentro de
la caldera, a menos de 1,5 km de sus margenes. Por el contrario, los centros de activi-
dad de escorias y lavas se sitian en gran medida fuera de la caldera, principalmente a
lo largo de la cresta de la caldera o como conos aislados alineados en terraza Kendall.
Es probable que las principales diferencias en los estilos eruptivos post-caldera sean un

reflejo de los contextos hidrogeol6gicos donde se situen los conductos volcdnicos [Baker

et al., 1975].

8.2.1 El volcanismo reciente

Todas las erupciones registradas han sido relativamente pequefias en volumen y se
han localizado cerca de la costa de la bahia interna que revelan el alto grado de actividad
de este centro eruptivo (Figura 8.6).

El registro histérico de erupcién de Isla Decepcién es bastante reciente, ya que
empez6 en el siglo pasado con la llegada de las primeras expediciones cientificas y
los primeros cazadores de ballenas a la Antartida. Los primeros registros de actividad
volcénica fueron descritos por una expedicién norteamericana[Wilkes, 1845], en la cual
detallan que en 1842 todo el lado sur de la isla parecia estar en llamas. Este fendmeno
estuvo asociado a los conos y crateres desarrollados a lo largo de una fisura bajo el
Monte Kirkwood. Esta erupcién coincide con el alineamento de un sistema de fallas de
orientacién E-W que coindice ademads con las alineaciones del Monte Kirkwood y con
alineaciones de conos submarinos en el interior de la caldera.

Desde entonces se han registrado varias erupciones, pero debido a que la presencia
humana no ha sido continua en aquellas regiones, algunas de las evidencias son

indirectas. Por ejemplo, la presencia de cenizas y tefra en el hielo demostré que entre
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1912 y 1917 hubo una serie de erupciones freatomagmaticas en una zona cercana a bahia
Fumarolas [Orheim, 1972].

Las erupciones entre 1967 y 1970 fueron observadas directamente y estdn bien
documentadas. En diciembre de 1967 se desarrollaron simultdneamente dos erupciones
en lugares separados por 2 km. Una fue una erupcién freatomagmatica que dio lugar a
una nueva isla en bahia Telefon (Figura 8.6) , mientras que la otra se desarroll6 en la zona
entre bahia Telefon y caleta Péndulo. La columna de tefra alcanz6 los 6 km de altura y
cubrif la totalidad de las Islas Shetland del Sur. En ambos casos, los productos eruptivos
fueron muy similares (cenizas, vapor de agua y algunas bombas). Estas erupciones
coinciden con el sistema de fallas con orientacién NE-SW desde Punta Murature a Bahia
Telefon que ademads es coeherente con el régimen extensional del Bransfield.

En febrero de 1969 la reactivacién de una fractura provocé una nueva erupcién
en la zona de caleta Péndulo, a tan solo un kilémetro de la base chilena “Presidente
Aguirre Cerda”, en la ladera oeste del Monte Pond. Se generaron lahares y emisiones de
piroclastos que destruyeron completamente la base chilena y produjeron graves dafios
en la base inglesa situada en Bahia Balleneros, cinco kilémetros al sur. Esta erupcién esta
asociada a un sistema de fallas con orientacion NNW-SSE, entre los que se encuentran el
alineamiento mas caracteristico de Costa Recta [Ferndndez-Ibafiez et al., 2005], el sistema
del Monte Pond, fallas subparalelas a lo largo de la zona de Bahia Fumarolas y el glaciar
Negro.

La dltima erupcién fue en agosto de 1970, cuando una actividad adicional a lo largo
del borde norte de Bahia Telefon formé una cadena de nuevos crateres y modificé la
linea de costa. Los nuevos materiales rellenaron la bahia de manera que el islote que se
cre6 durante la erupcién de 1967 qued6 unido a la costa. Esta erupcién es coincidente
con el primer sistema de fallas, el mismo que originé la erupcién de 1842.

A partir de este paroxismo, la isla ha estado en relativa calma. Adn asi, existen por
toda la isla existen fumarolas, fuentes termales, suelos calientes y sobretodo actividad
sismica que demuestran que la actividad del volcdn contintia. La actividad sismica en
isla Decepcién se ha estado monitorizando durante los veranos australes desde 1986
hasta la actualidad [Ortiz, 1997]. El nivel de sismicidad parece estar caracterizado por
una distribucién muy variable con la ocurrencia de pequefios eventos volcano-tecténicos
agrupados en el espacio y el tiempo [Vila et al., 1992]. Curiosamente, casi todos los
eventos estdn distribuidos a lo largo de las principales fracturas de la isla, suelen tener
mecanismos focales normales y un plano de falla cercano a la vertical [Vila et al., 1995].

En 1992, 1995 y 1999 tuvieron lugar lo que podriamos llamar tres crisis sismicas. En las
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tres crisis los eventos se alinearon paralelamente a los principales sistemas de fallas de
la isla, incluyendo la NE-SW y en todos los casos estuvieron acompafiados de cambios
en la composicién de los gases, deformacién y variaciones en los valores de gravedad

(Ibanez et al., 2000; Ortiz, 1997).

8.3 ESTUDIOS GEOFISICOS

8.3.1 Estudios gravimétricos

La combinacién de datos gravimétricos tomados en tierra y en el mar ofrecen indicios
de senales correlacionadas a varios niveles [Navarro et al., 2002]. Las caracteristicas més

destacables son:

» El componente sistemdtico, relacionado con la tecténica regional, tiene un
incremento desde el SE al NW, llegando a alcanzar el valor maximo en el NW.
Este hecho es compatible con la existencia de dos unidades geotecténicas al NW y

SE de isla Decepcién, respectivamente.

= El componente de primera prediccion que estd més relacionado con las estructuras
tectonicas a escala local tiene dos minimos, uno a 5 km de Costa recta y otro a la

misma direccion al WSW de la isla.

» Existen dos maximos a lo largo de Isla Decepcion. Uno con tendencia NNW-SSE
que alcanza el valor maximo en los fuelles de Neptuno y otro en el NE de la isla.

Estos méximos se relacionan con antiguos depdsitos volcédnicos.

» El componente de segunda prediccion, interpretado en términos de estructuras
volcanicas recientes, alcanza un minimo en el norte de Port Foster, con una
tendencia NE-SW. Los autores lo interpretan como un cuerpo magmatico a poca

profundidad.

Mis recientemente Munoz-Martin et al. [2005] han reconocido varias anomalias
gravimétricas alineadas a dos ejes principales (ver figura 8.7): el primero NE-SW paralelo
al archipiélago de las Islas Shetland del Sur y el Estrecho de Bransfield y el segundo con

direccion NW-SE . De su trabajo podemos extraer estas conclusiones:

» El alineamiento NE-SW con valores maximos de la anomalia de Bourger puede ser

considerado como la propagacion SW de la isla Livingstone. El limite sur es una
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zona con alto gradiente y se interpreta como una fractura que separa dos tipos
de corteza. El eje se interrumpe al NE de isla Decepciéon con otra zona de alto
gradiente con tendencia NW-SE, que presenta un desplazamiento dextral aparente
de 10 km.

El eje SW-NE de anomalias positivas se interrumpe al sur de Isla Decepcién por

una posible zona de fracturas con tendencia NW-SE (perfil C-C’” en la figura 8.7).

Existe un maximo local al sur de Isla Decepcién, relacionado con la alta densidad
de conos volcanicos submarinos y/o una alta densidad de bloques levantados,

limitado por dos sistemas de fracturas con orientaciéon NW-SE y NE-SW.

Respecto a los valores minimos, existe un eje de valores minimos con tendencia
NWS-SE, hacia la Peninsula Antdrtica. El otro minimo se localiza exactamente en el

interior de la bahia de Port Foster con una tendencia NW-SE.

8.3.2  Estudios magnéticos

Garcia et al. [1997] analizaron los datos de intensidad magnética registrados durante el

verano de 1992 en la Isla Decepcion. Utilizaron como referencia la estacion geomagnética
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instalada en el Observatorio Geomagnético Polaco de la isla Rey Jorge y observaron
diferencias entre los valores medio diarios medidos. Interpretaron estas diferencias
como indicadores de efectos volcanomagnéticos en la Isla Decepcién. Analizaron
también los datos registrados por nuevas estaciones instaladas durante las campafias
1993 — 1944 y 1994 — 1995. Los registros del periodo 1993 — 1994 mostraron una
tendencia descendente, la cual Garcia et al. [1997] interpretaron como un efecto
termomagnético debido al emplazamiento de un cuerpo de alta temperatura y que
finaliz6 en enero de 1994. Los datos de la campafia 1994 — 1995 no mostraron diferencias
significantes segtn los autores. Sin embargo, si observaron diferentes tendencias entre
una estacion localizada en la Isla Decepcién y otra localizada en la Isla Livingston.
Los autores observaron ademds que este cambio de tendencia estaba relacionado
con periodos de alta ocurrencia de terremotos. Finalmente, Garcia et al. [1997]
proponen que los cambios de intensidad magnética medidos corresponden a efectos
volcanomagnéticos y que podrian relacionarse con una reactivacion de la actividad
sismica (la crisis sismica de la campafia 1991 — 1992") y de una posible inyeccién
magmatica.

Ortiz et al. [1992] identificaron una anomalia magnética negativa (> 3000nT) con
direccion NNW-SSW coincidente con las tltimas erupciones. En trabajos mds recientes,
Mufioz-Martin et al. [2005] describren las principales discontinuidades (ver figura 8.8)

que presentan estas caracteristicas:

» El eje NE-SW de anomalias positivas que atraviesa todo el norte de isla Decepcién
coincide con el eje de anomalias gravimétricas negativas y puede corresponder a

la linea de edificios volcdnicos del Estrecho del Bransfield.

» Las anomalias negativas con tendencia NW-SE en el NE de Port Foster
corresponden con la localizacién de los tdltimos episodios eruptivos (1967, 1970)
y anomalias térmicas. Este minimo se atribuye a un cuerpo de alta temperatura de
magma andesitico a 2 km de profundidad, que es responsamble de una reduccién
termo-remante de magnetizacién. Existe un segundo efecto que es la presencia de
acuiferos a poca profundidad degrada las propiedades magnéticas. Esta anomalia

es parte de una estructura dipolar (con el méximo al SW) que muestra un fuerte

1 Durante la campafid antartica 1991-1992 la Isla Decepcién registré una inusual actividad sismica. En Enero
de 1992 se detect6 un importante incremento de la sismicidad, tanto en niimero de eventos sismicos como
en magnitud [Ortiz, 1997], llegando a registrarse mds de 750 terremotos volcano tecténicos en menos de 2

meses.
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Figura 8.8: Mapa de anomalifas magnéticas para el drea de Isla Decepcién (A) y en detalle para
la bahia de Port Foster (B) (figuras 5a y 5b de Mufioz-Martin et al., 2005).

gradiente en la direccion NW-SE, relacionado probablemente con los ejes de

edificios volcdnicos submarinos.

8.3.3 Estudios magnetoteliiricos

Pedrera et al. [2011] utilizaron los datos de cuatro perfiles realizados entre los meses
de enero y febrero de 2008 con eco-sonda de alta resolucién para realizar un estudio
de magnetoteltrica. Estos autores realizaron un primer modelo 2D magnetoteltirico
(Figura 8.9). Invertieron periodos entre 0,01 y 100 segundos ya que la calidad de los
datos era limitada en periodos méds largos. Este modelo permite identificar dos cuerpos
conductores principales (C1 y C2 en la figura 8.9). El conductor mas superficial (2,5Qm)
se prolonga desde la superficie hasta los 1 — 2 km de profundidad, mientras que el
segundo conductor (5Qm) estd localizado entre los 3 y 7 km.

Teniendo en cuenta los dos conductores identificados en el modelo 2D, Pedrera et al.
[2011] realizaron un modelo 3D de resistividad. En este nuevo modelo se pueden
identificar 3 cuerpos conductivos superficiales y pequenos (1Qm) localizados bajo los
emplazamientos 23, 24 y 26 (Figura 8.10). Estos cuerpos conductivos son los causantes
de una aparente resistividad en estos emplazamiento. Estos autores han reconocido un
conductor elongado (1Q)m) entre los 2 y 10 km de profundidad al sur de Isla Decepcién

que se extiende hacia el sureste, como indican las flechas de induccién en la figura 8.10.
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Figura 8.9: Modelo magnetoteldrico (MT) 2D preliminar. a) inversién con todas las estaciones,

b) inversién omitiendo la localizacién 24, c) inversién omitiendo la localizacién 20 y
d) inversién omitiendo la localizacién 26. Né6tese que el conducto C2 es estable para
todas las soluciones (figura 6 de Pedrera et al., 2011).
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Figura 8.10: Secciones verticales y horizontales del modelo de resistividad (la seccion A2

atraviesa el centro de Isla Decepcién y muestra la localizacién de los hipocentros
registrados entre 1992 y 1999, [Ibéfiez et al., 2003b]). En las secciones horizontales se
puede identificar un conductor con orientacién ENE-WSW entre los 2 y 10 km de
profundidad (figuras 7a y 7b de Pedrera et al., 2011).
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Los autores interpretan este conductor como material parcialmente fundido asociado a
una cdmara magmatica bajo la isla.

El modelo 3D confirma la presencia y la extensiéon de una cdmara magmatica ya
descrita por otros autores (por ejemplo, Ben-Zvi et al., 2009; Zandomeneghi et al., 2009)
que se elonga en una direccion ENE-WSW. Los autores determinan un volumen de
1000km?® para el cuerpo conductor, lo que implica una cdmara magmética mds grande de
lo que se consideraba, y que puede estar constituido por material parcialmente fundido

y fluidos.

8.3.4 Sismicidad

La monitorizacién de Isla Decepcién comenzé en la década de los afios 50. En esta
época inicial, se instal6 en la base argentina un sismémetro analégico de componente
horizontal que registraba continuamente sobre papel ahumado. Asi se continué hasta
finales de la década de los afos 60, cuando las tdltimas erupciones obligaron a la
evacuacion de las bases (Lorca, 1976; Ibafiez et al., 2003a). Los registros de esta época
muestran ocurrencia de terremotos volcano-tecténicos, eventos de largo periodo y
episodios de tremor volcanico. Antes de las erupciones de 1967 — 1970 se produjo un
aumento de la sismicidad.

Para los afios entre 1970 y 1986 no existe ningtin registro sismico del volcan y es en
la campafia del verano austral de 1986 cuando se reanuda el control de la actividad
en Isla Decepciéon por parte de investigadores argentinos y espafioles. En este caso
la monitorizacion es temporal y estd limitada al periodo en el que se desarrollan las
campanias. Como resultado del trabajo continuado hasta la fecha se han podido realizar
trabajos que muestran una distribuciéon temporal de la sismicidad del volcan (Ibdfiez
et al., 2003b; Carmona et al., 2012).

Entre 1986 y 1991 se instal6 una red de estaciones digitales telemétricas constituida
por 6 sensores de componente vertical. En este periodo se registraron varios terremotos
volcano-tecténicos y algunos episodios de tremor volcdnico, que permitieron realizar
el primer mapa de sismicidad del volcan (Vila et al, 1992; 1995, Correig et al.,
1997) y mostraron que los hipocentros de los terremotos volcano tecténicos no estan
homogéneamente distribuidos a lo largo de Isla Decepcién. Estos autores propusieron
un modelo para explicar la ocurrencia de actividad sismica basado en la desgasificacién
de un acuifero en contacto con materiales calientes profundos. La energia liberada por

los eventos tecténicos y volcanicos entre 1986 y 1991 fue muy baja.
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En Enero de 1992 cambié la situaciéon y se detect6 un importante aumento de la
sismicidad, tanto en ntimero como en magnitud Ortiz et al. [1997], llegando a registrarse
maés de 750 terremotos volcano tecténicos en menos de 2 meses. Durante esta campafa
se disponia de un sismoégrafo de tres componentes instalado cerca de la base argentina,
por lo que el drea epicentral no pudo ser determinada con precisiéon. Sin embargo, a
partir de la diferencia ente el tiempo de llegada de las fases P y S y segtin el movimiento
de la particula, se situ6 el drea fuente en la bahia de Port Foster, a 2 — 3 km de la linea de
costa. También se registraron pequefias anomalias gravimétricas y magnéticas, cambios
en las emisiones de las fumarolas, y un posible proceso de deformacién cerca de la base
argentina, que hacian sugerir que la fuente del aumento de la actividad habria sido por
una inyecciéon de material magmatico, aunque no tuvo la energia suficiente como para
alcanzar la superficie (Garcia et al., 1997; Ortiz et al. [1997]). A partir de Febrero de 1992
la actividad sismica y las evidencias gravimétricas empezaron a disminuir.

Durante las campafias de verano de 1992 — 1993 y 1993 — 1994, se instalaron dos
nuevas estaciones sismicas cerca de las bases espafiolas y argentinas para estudiar la
continuidad del enjambre sismico de enero de 1992. Sin embargo, la actividad habia
disminuido a los niveles anteriores al enjambre y a comienzos de diciembre de 1992
se observé un cambio en la actividad sismica, disminuyendo el niimero de eventos
volcano tecténicos y aumentando la ocurrencia de eventos de largo periodo y tremor
volcénico [Felpeto et al.,, 1994]. A partir de este momento se hizo necesario el uso de
antenas sismicas para localizar los eventos de largo periodo, ya que el nimero y la
distribucién de las estaciones sismicas desplegadas en la isla no era adecuada para
poder localizar con precisién estos eventos, ni para proporcionar informacioén ttil sobre
la naturaleza de los mismos y del tremor volcdnico (Almendros et al., 1997; Chouet et al.,
1997; Almendros et al., 1999).

Entre 1994 — 1997 se desplegé cerca de la base espafiola una antena sismica de 500
m de apertura y compuesta de 12 a 18 sismémetros de corto periodo [Almendros
et al., 1999]. Algunos estudios llevados a cabo con los registros de esta antena [Alguacil
et al., 1999] confirman la existencia de terremotos volcano tecténicos, eventos de largo
periodo y episodios de tremor volcdnico cerca del lugar de la antena, al sur de Cerro
Caliente, aunque también se detectaron la presencia de terremotos volcano tecténicos
de profundidad intermedia (30-120 km) y profundidad superficial (0 — 30 km) en esta
area [Ibanez et al.,, 1997]. Almendros et al. [1997] demostré que algunos episodios de
tremor volcanico habian sido generados por la ocurrencia multiples eventosde largo

periodo de baja energia. Almendros et al. [1999] modificaron la técnica de correlaciones

203



cruzadas con retraso cero para incluir la geometria circular del frente de onda. Usando
esta técnica los eventos de largo periodo eran localizados a pocos cientos de metros del
lugar de la antena sismica.

En 1998 — 1999, se instalaron dos antenas sismicas con sismémetros de corto periodo
en la costa oeste de Port Foster (Saccorotti et al., 2001; Ibafez et al., 2003b), separadas
2 km. El objetivo del despliegue de estas antenas era la mejora en la localizacién
de los eventos LP. En esta campafia se registré otra serie sismica con mds de 3000
eventos, siendo la mitad de ellos terremotos volcano tecténicos. Las localizaciones de
los terremotos volcano tecténicos pertenecientes a esta serie se estimaron usando la
técnica de trazado de rayo inverso [Ibafiez et al., 2003b]. Los autores observaron que la
mayor parte de los epicentros se encuentran distribuidos en el interior de Port Foster, a
lo largo de una tendencia NE-SW, concentrandose una gran parte en bahia Fumarolas.

En 1999 — 2000, se puso en funcionamiento una gran red formada por un sensor
de banda ancha y 5 antenas sismicas de 6 o 4 sensores de corto periodo alrededor
de Port Foster. Durante esta campafia hubo niveles de sismicidad tecténica altamente
variables, excediendo 30 eventos por dia durante algunos periodos. Las localizaciones
de los terremotos de este enjambre se situaban en las proximidades de dos de las antenas
instaladas [Ibdfiez and Del Pezzo, 1999].

Utilizando la base de datos que originé esta crisis sismica Havskov et al. [2003]
establecieron una escala de magnitud para terremotos muy locales (0,5 a 15 km)
utilizando como referencia la escala de magnitud local, M;. Los autores determinan
las magnitudes My y My y las comparan entre ellas. Havskov et al. [2003] encuentran
grandes discrepancias entre una escala y la otra y analizan los posibles errores que
causan esas discrepancias. El andlisis llevado a cabo por estos autores revela que la
principal causa de la discrepancia entre las dos escalas se debe al efecto de atenuacion
que ocurre en superficie. Los autores incorporan este efecto de la atenuacién a la escala
My, obtiniendo valores mas coherentes y parecidos a los calculados con la escala M.
Finalmente, Havskov et al. [2003] establecen la relacion My = 0,78 M — 0,42 entre las
dos escalas.

Durante la campafia 2000 — 2001, se desplegé una red de estaciones alrededor de
Port Foster, formada por dos estaciones de banda ancha, 3 estaciones telemétricas, 3
estaciones auténomas y 4 antenas sismicas. En este afio la actividad de terremotos
volcano- tecténicos fue muy escasa.

Desde la campafia 2000 — 2001 a la campafia 2007 — 2008 se trabajaba principalmente

conjuntamente con sensores de corto periodo y de banda ancha. Pero a partir de 2008
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se instalaron principalmente sensores de bancha ancha. Ademds, en enero de 2008
se instalé por primera vez una estacion permanente de banda ancha que registra en
continuo durante todo el afio y hasta la fecha de hoy (estaciones COLI y BAE en la
tigura 8.11). El afio 2008 fue la primera vez que se tuvo informacién sobre la actividad
sismica durante el invierno en isla Decepcion .

En estas ultimas campana se ha avanzado mucho en lo que a adquisién y transmision
se refiere. Asi, podemos diferenciar tres fases: una primera hasta la campafia 2000 — 2001
en la que los datos habia que descargarlos directamente de las estaciones; una segunda
etapa en la que se instalaron estaciones de corto periodo que tenfan una transmisiéon
telemétrica via radio; y una tercera etapa que comenzé en la campafia 2008 — 2009 que
consistié en la transmision de los datos via WiFi. A partir de la campafa 2009 — 2010
todos los datos se reciben via WiFi, lo que permite conocer la actividad sismica de la

isla en tiempo real [Carmona et al., 2012].

PORT FOSTER

inean Base  Spanish Base
“Gabriel de Castilla"

Figura 8.11: Mapa de Isla Decepcién que muestra los emplazamientos de las estaciones sismicas
instaladas durante las campafias 1999-2011 (triangulos). Los cuadrados indican la

posicion de las bases antarticas espafiola y argentina [Carmona et al., 2012].
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Carmona et al. [2012] analizan la actividad registrada desde 1999 — 2001 mediante
una red sismica local y arrays sismicos que se instalan durante los meses de campafa
antdrtica en la Isla Decepciéon. Los autores identifican varios tipos de eventos (Figura
8.12): eventos de largo periodo (LP), tremor volcédnico y terremotos volcano-tecténicos
(VT).

La presencia de eventos LP es evidente para los autores, han registrado desde 58
(2007 — 2008) hasta 2868 (2003 — 2004) eventos. Los autores relacionan este ntiimero
de eventos con la alteracion de los sistemas hidrotermales someros. El ntiimero de
terremotos VT registrado durante esos periodos varfa de 4 (2008 —2009) a 125 (2007 —
2008). Carmona et al. [2012] diferencian dos patrones en la distribucién temporal y
espacial de los terremotos volcano-tecténicos (Figura 8.13). En ocasiones la distribucién,
tanto espacial como temporal, de los VT es homogénea y generalmente baja. Por
el contrario, existen periodos donde observan picos de actividad de terremotos VT
concentrados en una drea y con una duracién de pocos dias. Los autores relacionan
estos patrones de actividad con procesos de esfuerzos regionales y la desastibilizacién
de la tecténica local inducida por la actividad volcanica.

Como resultado del completo estudio realizado por Carmona et al. [2012], los autores
establecen dos tipos de regimenes de actividad sismicas en Decepcién que corresponden
a diferentes estados de la actividad volcdnica: durmiente o latente. Estados que se
refieren a la ausencia o a la presencia, respectivamente, de una evidencia de reactivacién
volcéanica.

El estado durmiente es el mds comdn y esta caracterizado principalmente por la
ocurrencia de eventos de largo periodo de baja energia y episodios de tremor volcanico
causados por la circulacién de fluidos en el sistema hidrotermal. En este estado también
puede producirse terremotos volcano tecténico e hibridos en respuesta a la tecténica
regional.

El estado latente se caracterizada por un alto nimero de eventos volcano-tectonicos
que pueden ser relativamente energéticos y ser sentidos en la isla. Pueden estar
acompafados por muchos eventos de largo periodo, los suficientes como para ser
detectados en la mayoria de las estaciones sismicas desplegadas. Este estado de
inquietud fue el que se alcanz6 durante las crisis de 1992 y 1999. Estos dos episodios
pueden explicarse como consecuencia de una posible intrusién magmatica que no llegéd
a la superficie pero que desestabilizo el fragil sistema tecténico.

A pesar de todos los afios de registro, la base de datos sismica de Decepcién no es

lo suficientemente densa como para llevar a cabo ningtn estudio sobre la estructura
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Histogramas correspondientes al ntimero total de eventos registrados en la
estacion proxima a la base antartica espafiola Gabriel de Castilla. Los histogramas
representados en a) corresponden al periodo 1998 — 2010. Los histogramas del
apartado b) son los mismos que para el apartado anterior pero estan normalizados
por el ntimero de dias de cada periodo. Finalmente, el histograma c) muestra el
numero total de eventos (VT + LP) para el periodo 1989 — 2011 en el mismo &rea

(figura 4a de Carmona et al. [2012]).
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a 1999-2000 || b 2002-2003|| ¢ 2006-2007

Figura 8.13: Localizacién de terremotos volcano-tecténicos (VT) durante las camparfias 1999 —
2000, 2002 — 2003 y 2006 — 2007. Se muestran dos tipos de patrones: epicentros
agrupados en las figuras a y b, y distribuciones mads disperas en la figura c (figura 6

de Carmona et al. [2012]).

interna de la isla. Este hecho, ha llevado a diversos autores a realizar experimentos de
sismica activa con el objetivo de mejorar el conocimiento de la estructura sismica de la

isla.

8.3.5 La estructura en velocidad de la Isla Decepcion

La mayorfa de los experimentos llevados a cabo en Isla Decepcién con el fin de
conocer la estructura sismica de la isla, se limitan a experimentos de reflexién sismica
superficiales [Rey et al., 2002] 0 no se centran en la isla en si, si no que hacen un estudio
sobre toda la estructura del Estrecho de Bransfield (Ashcroft, 1972; Grad et al., 1992;
Grad et al., 1997; Sroda, 2002; Agudo-Bravo, 2003; Christeson et al., 2003).

En un levantamiento sismico llevado a cabo dentro de la bahia de Port Foster, se
atribuyeron las bajas velocidades halladas en las capas mads superficiales (1,8 — 3,96
km/s [Ashcroft, 1972] y 1,9 — 2,3 km/s [Grad et al,, 1992]) a depdsitos de ceniza y
debris volcanicos de varios niveles de compactaciéon por encima de rocas volcanicas més
consolidadas (4,1 — 4,3 km/s [Grad et al., 1992]).

En el perfil desde Bahia Telephone a los Fuelles de Neptuno realizado Grad et al.
[1992] encuentran el limite de 4,2km/s a 1,4 km de profundidad en el sur de laisla y a
0,6 km en el norte (Figura 8.14). Segtn los autores una falla localizada entre las dos zonas
pudo provocar el contraste que observan y posiblemente defina dos bloques diferentes

del colapso de la caldera. Otros autores, como por ejemplo Agudo-Bravo [2003], asumen
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Figura 8.14: Diagrama de rayos para el perfil sismico realizado por Grad et al. [1992] desde Bahia
Telephone (B) hasta los Fuelles de Neptuno (DEC) (figura 4 de Grad et al., 1992).

la existencia de una falla normal con tendencia NNE-SSW en el medio de Port Foster y
con un desplazamiento 700 m. De nuevo, el autor vuelve a identificar doferentes bloques
con desplazamientos verticales y controlados por las principales esfuerzos tecténicos.

Al E y SE de Isla Decepcién tnicamente se han identificado estructuras puramente
continentales con caracteristicas de horst y graben [Christeson et al., 2003] con edificios
volcénicos asociados a mayores distancias que no interfieren en la estratigrafia de la isla
(Figuras 8.15 y 8.16). La estructura cortical no muestra sefiales de expansién del fondo
ocednico, se trata mas bien de una cuenca con relleno sedimentario con unos 2 — 4 km
de potencia [Grad et al., 1992] o 5 km segtin Christeson et al. [2003]. Las velocidades
del fondo oceanico son de alrededor de 1,7 — 2 km/s [Christeson et al., 2003], mientras
que los sedimentos de las capas mds superficiales tienen una velocidad de 3 —4 km/sy
cubren el basamento cristalino que posee una velocidad de 5,5 —-5,7 a 6,4 — 6,7 km/s a
una profundidad entre 2 — 4 y 5 — 6 km [Grad et al., 1992].

Centrdndose tinicamente en Isla Decepcién, Saccorotti et al. [2001] estudiaron las
propiedades de dispersion de las ondas Rayleigh mediante las dos antenas sismicas
desplegadas en la campafia antartica 1998 — 1999 y obtuvieron que la estructura
superficial de velocidad bajo las dos antenas sismicas es muy diferente. Para explicar
las diferencias en los modelos de velocidad obtenidos por estos autores, asumieron que
la caldera de Isla Decepcién se habia originado por colapso. La supuesta fractura circular
relacionada con este colapso pasaria entre las dos antenas (una al oeste de la fractura y
otra al este). Por tanto, la estructura de velocidad al oeste y este de la fractura tiene que
ser muy diferente. El efecto de la diferente estructura de velocidad bajo las dos antenas

podria explicar la incompatiblidad en las localizaciones que se proporcionaron (figura
8.17).

En el afio 2005 se llevé a cabo un experimento de sismica activa en Isla Decepcion

(experimento TOMODEC) que permiti¢ a Garcia-Yeguas et al. [2010] estimar el slowness
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Figura 8.15: Modelo de velocidad para el perfil “OBS line 2” (ver figura 1 de Christeson et al.
[2003] para conocer la localizacién). Las lineas de contorno han sido realizadas cada
0,5 km/s. Los circulos negros indican la posicién de los OBS y los nimeros rojos

corresponden a las intersecciones con 3 perfiles [Christeson et al., 2003]

SE AP margin 4 :IO 9 %/seaﬂoor |6 S5 pedestal NW

Depth (km)
on

0 25 50 75 100 125 150 175

[T T T7 [ T

14 20 25 3.0 35 40 45 50 55 60 65 70 75
Velocity (km/s)

Figura 8.16: Modelo de velocidad para el perfil “OBS line 5” (ver figura 1 de Christeson et al.
[2003] para conocer la localizacién). Las lineas de contorno han sido realizadas cada
0,5 km/s. Los circulos negros indican la posiciéon de los OBS y los ntimeros rojos

corresponden a las intersecciones con 3 perfiles [Christeson et al., 2003].

210



FOSTER

0 1 2
0. 5 km/s A’
ETC (‘WU ) )mn] 0N \
T
]_ c
o
Ll
=)
~0 0.2 of4 0.6 ofB 1

DISTANCE ALONG SECTION (km)

Figura 8.17: En la imagen superior se puede observar la localizacién de las antenas sismicas. Las
lineas discontinuas representan la posicién de una posible falla circular relacionada
con el colapso de la caldera. La linea A-A’ atraviera esta falla y marca el perfil de la

seccién vertical de la imagen inferior (figura 7 de Saccorotti et al., 2001).
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aparente y el azimuth de las primeras llegadas de las ondas sismicas . Al conocer la
posicién de la fuente y la estacién (los autores utilizaron 8 arrays sismicos desplegados
en el experimento), los autores pudieron interpretar los resultados en términos del
efecto de las heterogeneidades en el medio de propagacién. Los resultados obtenidos
por Garcia-Yeguas et al. [2010] (Figura 8.18) muestran que la existencia de importantes
anomalias de propagacién. Los autores obtienen valores mas altos de slowness para
las fuentes cercanas (0,6skm~1) que para las fuentes lejanas (0,2skm~1). Estos valores y
su distribucién espacial son diferentes para cada array, por lo que los autores destacan
la importancia de las estructuras locales bajo cada receptor. Garcia-Yeguas et al. [2010]
obtienen anomalias de azimuth mediante la diferencia entre las estimaciones empiricas
y los valores esperados en un modelo 1-D y los resultados sugieren que existen
distorsiones del frente de ondas. Los autores encuentran tanto anomalias positivas como
negativas que en algunos arrays los 60° y los interpretan como los efectos producidos
por una cdmara magmatica superficial o por cuerpos rigidos superficiales.

Con la base de datos que proporcioné el experimento TOMODEC, Ben-Zvi et al., 2009
invertieron las llegadas de las ondas P a lo largo de dos perfiles ortogonales a lo largo
de la Isla Decepcion. Estas son las principales conclusiones que obtuvieron los autores

de su estudio (figura 8.19):

» Existe un aumento substancial de la velocidad a lo largo de una falla normal
regional que marca el margen noroccidental de la Cuenca del Bransfield y que

coincide con el margen norte de la caldera.

= Existe una importante anomalia de baja velocidad bajo el volcan. Este resultado se
debe a la combinacién de una capa de baja velocidad de materiales sedimentarios
que rellenan la cuenca de la caldera y a posibles cdmaras magmaticas subyacentes
que se extienden hacia abajo desde < 2 km por debajo de la isla hasta > 4 km
del fondo oceédnico y que puede contener un volumen considerable de material
fundido.

» Las estimaciones acerca del volumen fundido obtenidas son del orden de 0 a
20km3. La presencia de una cdmara magmética superficial no se ajusta a los datos
de los autores, pero es coherente con las velocidades absolutas inferidas en las
inversiones sintéticas. El resultado también es coherente con la distribucién de las

erupciones recientes y la petrologia de los basaltos.
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Figura 8.18: Distribuciones de anomalias de azimuth y slowness aparente para el array F (figura

8 de Garcia-Yeguas et al. [2010]).
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Figura 8.19: Resultados de la tomografia en velocidad a través de los perfiles NNW-SSE y WSW-
ENE para la regién cercana a la Isla Decepcién: i) batimetria a lo largo de los perfiles;
ii) anomalias de velocidad con superposicion del trazado de rayos; iii) anomalias de

velocidad y iv) velocidad absoluta (figura 7 de Ben-Zvi et al., 20009).
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Zandomeneghi et al. [2009] con la misma base de datos proporcionada por el
experimento TOMODEC obtuvieron un modelo tomografico de alta resolusion (Figuras
8.20 y 8.21). Las imdgenes tomogréficas en 3D de la Isla Decepcién muestran
fuertes variaciones laterales en velocidad, que los autores atribuyen a la presencia de
sistemas magmaticos con material parcialmente fundido o cuerpos intrusivos enfriados,
variaciones en los espesores de los depdésitos sedimentarios o elementos corticales de
diferente edad y origen. La posible cdmara magmadtica que interpretan Zandomeneghi
et al. [2009] ya ha sido identificada en anteriores trabajos tomogréficos [Ben-Zvi et al.,
2009] con dimensiones y profundidad similares. Estos son los principaes resultados

obtenidos por estos autores:

= El gran cuerpo de alta velocidad al NW de la Isla Decepcién constituye, segtin los
autores, un bloque (o varios) del basamento cristalino originado en la fractura de
la antigua Placa Antartica, antes de que fuese fragmentado en la plataforma de las

Shetland del Sur y la Peninsula Antartica.

= Las anomalias de alta velocidad dentro de Isla Decepcion se deben a restos de
depositos basélticos antiguos, bordes enterrados de estructuras caldéricas o raices
de la fase escudo de creacciéon de la isla. Sin embargo, las anomalias de alta
velocidad que se localizan lejos de la isla, corresponden a cuerpos intrusivos

enfriados o a depdsitos masivos.

= El volumen de baja velocidad bajo la bahia de Port Foster apunta a la existencia de
una amplia region de material parcialmente fundido, entre la capa sedimentaria

superficial y profundidades no resueltas (posiblemente > 5 km).

» Las anomalias de baja velocidad distribuidas a lo largo e irregularmente de la isla,

son el resultado de depdsitos sedimentarios de origen volcanio.

8.3.6  Estudios previos de atenuacion sismica

En las campanias antérticas en las que se han desplegado més de una estacién sismica
en lugares diferentes, se han encontrado evidencias que apuntan a pensar que la
estructura de Isla Decepciéon produce una fuerte atenuacion de las ondas sismicas.

Vila et al. [1995] estudiaron la atenuacién a partir del decaimiento de la envolvente
de las ondas de coda, usando 28 terremotos registrados por 4 estaciones alrededor de

la bahia de Port Foster. El factor Q. fue determinado en el rango de frecuencias entre
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Depth =0km Depth=0.5 km

Figura 8.20: Secciones horizontales del modelo tomogréfico a diferentes profundidades. La linea
de costa de la Isla Decepcién esta dibujada en color rojo y la localizacién de las

estaciones esta representada por cruces rojas (figura 6 de Zandomeneghi et al., 2009).
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Figura 8.21: Arriba se muestra la seccién horizontal a 0 km de profundidad sobre la que se han
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marcado la orientacion de los perfiles verticales. En el centro y abajo se muestras
los perfiles verticales AA” y BB’ (la linea vertical muestra la localizacién del centro
de la bahia). En las imdgenes se muestras las variaciones respecto al modelo inicial
(figura 7 de Zandomeneghi et al., 2009).



2,5y 16 Hz y a partir del modelo de scattering simple e isotrépico, donde se tiene en
cuneta la distancia entre la fuente y el receptor. Los autores observaron que los valores
del factor Q. dependian de la trayectoria seguida y encontraron 3 zonas (la zona del
interior de la bahia, el lado este y oeste de la isla) en las que la dependencia del factor
Q. con la frecuencia era diferente. Ademads, definieron un patrén de variaciones laterales
de Qo mostrando que el valor minimo de Q se localiza préximo al lugar de las tltimas
erupciones y que coincide con la zona donde Ortiz et al. [1992] encontraron un cuerpo
de baja densidad. Vila et al. [1995] explicaron los valores altos de atenuacién como
consecuencia al alto grado de fracturacién y la alteraciéon hidrotermal de la estructura
mas superficial de la isla.

Martinez-Arevalo et al. [2003] mediante diferentes técnicas estudiaron la atenuacién
sismica a cortas distancias hipocentrales y para el rango de frecuencias entre 6 y 30
Hz. Usaron los métodos de decaimiento espectral y ensanchamiento del pulso para las
ondas Py Sy el método de normalizacion para las ondas coda. En general, los resultados
revelan que el ambiente de Isla Decepcién es altamente atenuativo. Los autores observan
un valor alto del ratio 8—2 entre 1,9 y 3 Hz y una dependencia anormal de Q con la
frecuencia para las ondas S y las ondas de coda. Los autores encuentran que ha 15 Hz
el valor de Q cercano a la superficie es de 58, mientras que para el resto de la estructura
es de 140, lo que revela un fuerte contraste.

Los resultados obtenidos por Martinez-Arevalo et al. [2003] indican que el proceso de
scattering predomina sobre el proceso de atenuacion intrinseca y que los valores de Q.

y Q; son muy similares en el rango de frecuencia utilizado.
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DATOS Y PRE-PROCESADO

9.1 MOTIVACION DEL EXPERIMENTO DE SISMICA ACTIVA

Como ya hemos visto para el caso de Tenerife, de todas las herramientas geofisicas
que permiten en la actualidad conocer la estructura interna de la zona bajo estudio (bien
sea a una escala global o a una escala menor, como las 4reas volcénicas), la sismologifa
es la que mayor cantidad de informacién y resolucién suministra. Hemos comprobado
también que la tomografia sismica (tanto en velocidad como en atenuacién) es una de
las mejores herramientas para este fin. Para ello, debemos recordar que es necesario
contar con una amplia base de datos y una red densa de estaciones; situacion que no se
da en la Isla Decepcién. Por ese motivo, y con el objetivo de desarrollar una tomografia
sismica de alta resolucién en 3D que permitiera conocer la estructura interna de la isla, la

Universidad de Granada junto con otras instituciones desarroll6 el proyecto TOMODEC.

9.2 EL EXPERIMENTO TOMODEC

El proyecto TOMODEC tenia el objetivo de desarrollar un experimento de sismica
activa en la Isla Decepcion, desplegando para ello una alta densidad de estaciones
sismicas y OBSs (Ocean Bottom Seismometer).

El experimento se disefi¢ para conseguir una distribucién densa y homogénea de
estaciones sismicas y disparos. El disefio final del experimento consta de 95 estaciones
sismicas desplegadas en la isla y 14 OBS que cubrfan un rea de 54x80km? para
registrar alrededor de 6600 disparos. Los disparos se realizaron mediante cafiones de
aire comprimido siguiendo un trayecto previamente establecido que consistia en un

recorrido tanto por las inmediaciones de la isla como por la bahia interna (ver figura

9.1).
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Figura 9.1: Disefio final del experimento. Se puede ver con cruces rojas la trayectoria que sigui6 el
BIO Hespérides durante el experimento y el emplazamiento de las estaciones sismicas
en tierra y los OBS con tridngulos verdes. Hay que sefialar que tdnicamente se han
representado aquellas estaciones (tanto las de tierra como OBS) y disparos que han
sido utilizados posteriormente en el estudio que en esta tesis se presenta. Nétese que
el centro de la bahia de la isla es completamente rojo debido a la cercania de las
explosiones. Por este motivo, arriba a la derecha se muestra la configuracién de las

explosiones en la bahia interna (figura 3 de Prudencio et al. [2013b]).

En un primera fase (8 al 11 de enero 2005) se instalaron 11 estaciones sismicas
auténomas y 10 arrays con un maximo de 12 canales a lo largo de la isla. Al mismo
tiempo, se instalaron 11 OBS alrededor de la isla y 3 dentro de la bahia de Port

Foster (figura 9.2). En la segunda fase del experimento, entre el 16 y 18 de enero, se
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Figura 9.2: Descenso de un OBS.

reubicaron la mayoria de las estaciones sismicas en tierra. S6lo permanecieron en su
anterior localizacién 4 estaciones sismicas en tierra y 12 OBS.

En el experimento se utilizaron diferentes tipos de estaciones sismicas en tierra con sus
correspondientes caracteristicas técnicas: 7 estaciones Lennartz Marslite (se desplegaron
en 14 localizaciones), 4 estaciones M24 (7 localizaciones) y 11 estaciones mallAG con 84
sensores (101 localizaciones).

Las explosiones fueron realizadas mediante cafiones de aire comprimido a bordo
del buque oceanografico BIO Hespérides. La configuracion de las localizaciones de las
explosiones fue disefiado para producir una alta cobertura dentro y alrededor de la Isla
Decepcién. Dentro de la bahia se dispar6 cada 120 metros (cada 1 minuto), respetando en
todo momento la distancia de seguridad de 500 metros sobre la linea de costa. Fuera de
la isla, el espacio entre cada disparo era de 170 — 340 metros (cada 2 minutos). Ademds,
se produjeron disparos siguiendo las orientaciones NNW-SSE y WSW-ENE durante 92 y
55 km, respectivamente, con el objetivo de realizar 2 perfiles de refraccién sismica. Esta
configuraciéon generé un total de 6630 disparos dtiles.

La configuracion de los cafiones de aire comprimido consistia en un array de 6
cafiones del tipo BOLT 1500LL de 12 metros de longitud, con una separaciéon de 2,5
metros entre cada cafion y 0,8 entre cada pareja de cafiones. Se llegd a alcanza una
potencia total de 3520 pulgadas ctbicas fuera de la bahia de Isla Decepcién y 1520
y 2020 pulgadas ctbicas dentro de la bahia durante la primera y segunda etapa del

experimento, respectivamente.

9.3 DATOS Y PRE-PROCESADO DE DATOS

El hecho de disponer diferentes tipos de estaciones y, por tanto, diferentes formatos de

almacenamiento tuvo el inconveniente de tener que utilizar diferentes programas para
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obtener los datos. Se decidi6é convertir la base de datos en dos formatos ampliamente
utilizados: SAC y SEGY. El primero de ellos se seleccion6 debido a las posibilidades
del analisis espectral que permite, especialmente en el dominio de las fracuencias (ej.
espectrogramas) y en la forma de onda (ej. correlaciones cruzadas y picking automatico).
El segundo formato se eligié porque permite la recopilacién de trazas en ventanas
temporales de cada disparo, esto facilita la comparacién (e identificacion) de las formas
de onda.

La calidad de los datos registrados es por regla general muy buena, con bajo nivel de
ruido tanto en las estaciones de tierra como en los OBS. Debido al emplazamiento de
las estaciones existe una total ausencia de ruido cultural.

Se reconocen primeras llegadas de onda P hasta una distancia de 40 km. Son
facilmente reconocibles tambien las fases Pg, excepto cuando estdn enmascaradas por la
onda de agua. A distancias mayores y dependiendo del adelgazamiento de la corteza,
las primeras llegadas correspondian a las fases de refracciéon del manto (Pn). Se puede

ver un ejemplo de las sefiales registradas en la Figura 9.3.

2005-01-16 05:10:46 2005-01-16 05:16:56

60s

Figura 9.3: Ejemplo de un registro de la componente vertical de una estacién sismica emplazada

en tierra [Zandomeneghi, 2007].
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Los datos fueron de gran calidad, lo que ha permitido que se hayan realizado diversos
estudios como la tomografia sismica 3D de alta resolucién en velocidad (Zandomeneghi,
2007 y Zandomeneghi et al., 2009) o la inversién de las llegadas de ondas P a lo largo

de los dos perfiles ortogonales realizado por Ben-Zvi et al. [2009].
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SEPARACION DE Q; Y Qs MEDIANTE EL MODELO DE DIFUSION

Para obtener los valors de Q; Y Q, mediante el modelo de difusién hemos utilizado
la metodologia descrita por Wegler and Liihr [2001]. El método se centra en encontrar
los coeficientes de atenuacion intrinseca y de scattering como resultado del mejor ajuste

de la curva tedrica con las envolventes de los sismogramas.

10.1 APLICACION DEL METODO

En primer lugar, hemos realizado un andlisis espectral (ver figura 10.1) de los
sismogramas para observar el rango de frecuencias de las sefiales sismicas con una alta
razon sefal-ruido. De acuerdo con esta observacion, hemos seleccionado 6 bandas de
frecuencia (4, 6, 8, 12, 16 y 20 Hz) con ancho de banda fijo. El hecho de poder ajustar las
curvas experimentales a diferentes bandas de frecuencia, nos proporcionara informaciéon

sobre la dependencia con la frecuencia de los pardmetros de atenuacién.

: : . - — — Signal

4 6 8 10 12 14 16 18 20
Frequency{Hz)

Figura 10.1: Espectro de la componente vertical de una explosién localizada a 1okm de la
estacion y filtrada entre 2 y 30 Hz. La sefial estd representada con linea azul y
el ruido pre-evento estd representado con linea roja (figura 4 de Prudencio et al.
[2013b]).
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Este ha sido el procedimiento de anlisis:

230

= Hemos obtenido los tiempos de viaje de las ondas P derivadas del trabajo de Ben-

Zvi et al. [2009] y Zandomeneghi et al. [2009]. La duracién de cada sefial se ha
establecido en cada sismograma mediante el cdlculo de la razén sefial-ruido. Se ha

tijado el final de la sefial cuando la razén sefial-ruido era menor de 2.

Las sefales se han filtrado usando un filtro de paso-banda de 8 polos a las
frecuencias centrales (f.) de 4, 6,8, 12,16 y 20 Hz y un ancho de banda de f. +0,6f,
(ver figura 10.2). El hecho de poder ajustar las curvas experimentales a diferentes
bandas de frecuencia, nos proporcionara informacién sobre la dependencia con la

frecuencia de los parametos de atenuacion.

Hemos calculado el cuadrado de las envolventes mediante la transformada de
Hilbert con una ventana mévil de 70 muestras (0,7 segundos) y un 50% de

solapamiento.

Hemos recortado el cuadrado de las envolventes entre el tiempo de llegada de la
onda P (t,,) y un lapse-time de 15 y 20 segundos (tu4x). Debido a que el lapse-
time de 15 segundos corresponde al lapse-time donde la mayoria de las sefiales
cumplen que la razén sefial-ruido sea mayor que 2, es el lapse-time que vamos a
analizar en esta tesis. Los resultados obtenidos con el resto de lapse-times estdn

recogidos en el Anexo 2.

Una vez multiplicados los cuadrados de las envolventes por t//2 y obtenido el
logaritmo, hemos ajustados el logaritmo de las envolventes a la correspondiente
curva tedrica mediante regresion lineal y obtenido los parametros a;, axy a3 de
la ecuacién 3.2 (Figura 10.3). Partiendo de estos parametros, hemos obtenido los

valores de b y d mediante las siguientes ecuaciones:

b= —a, (10.1)
2
r

d= i (10.2)

Finalmente, hemos calculado los pardmetros Q; y Qs que serdn los que

posteriormente interpretemos:
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Figura 10.2: Sismograma de la componente vertical de una explosién registrada a 4.5km de la
fuente filtrada a 4, 6, 8, 12, 16 y 20 Hz con un filtro paso-banda de 8 polos (figura 4
de Prudencio et al. [2013b]).
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Figura 10.3: Ejemplo del mejor ajuste para la envolvente de la energia observada (linea negra)
y la curva tedrica del logaritmo de la densidad de energia (linea azul punteada)

(figura 5 de Prudencio et al. [2013b]).
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2 f

Qi = = (10.3)
Qs = 271'2{2}751 (10-4)

donde f es la frecuencia, p es la dimensién (asumiendo un valor de 3 para ondas
internas) y v es la velocidad de las ondas S. Basdndonos en los resultados obtenidos

por Zandomeneghi et al. [2009] hemos utilizado una velocidad de 2,8Km /.

» Apoyandonos en los trabajos realizados por Mayeda et al. [1992] y Akinci et al.
[1995] hemos utilizado una distribuciéon F con un nivel de confianza del 70 %
para estimar los intervalos de los errores de los pardmetros a; y a3. Asi, hemos
estimado unos errores de a, = £7% y a3 = £9 %. Ademas, para saber si existe
un acoplamiento entre los valores b y d (obtenidos a través de a, y a3) hemos
representado el error graficamente y comprobamos visualmente si existe este
acoplamiento (Figura 10.4). Como se puede observar de la figura, no existe tal
acoplamiento entre los pardmetros b y d y, por tanto, como ya se vi6 en el caso de

Tenerife, pueden calcularse e interpretarse independientemente.

18.1 0.2 0.3 04 0.5 0.6 0.7 0.8 0.9 1

Figura 10.4: Ejemplo de trade-off para la buisqueda del error entre los parametos ayy a3.
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= Debido a que vamos a representar los valores de Q; y Qs en lugar de a, y a3, hemos

calculado los errores para los factores de calidad mediante la teoria de propagacion

del error:
ob
AQ; = ﬁ (10.5)
4v20¢
AQg = W (10.6)
= Por ultimo, hemos calculado los valores de Q, 1 como:
Q=0+ Q! (10.7)

Asumiendo el dominio de las ondas S, hemos calculado (como hicierdmos para
Tenerife) dos parametros muy caracteristicos en los estudios de atenuacién: el camino
libre medio y la escala de longitud de la atenuacién intrinseca. Utilizando los trabajos
de Ben-Zvi et al. [2009] y Zandomeneghi et al. [2009] hemos asumido una velocidad
media para las ondas S (v) de 2,8km/s . Suponiendo un valor medio de d ~ 0,8km?/*,
obtenemos un camino libre medio de ~ 950m. Este valor es aproximadamente dos
6rdenes de magnitud menor que los valores obtenidos para la corteza terrestre (=
100km). Si comparamos este valor con el obtenido en otras regiones como el Merapi
(~ 100m), el Vesubio (=~ 200m) o Tenerife (~ 4km), vemos que el valor obtenido
en Decepcién es similar al calculado para el Merapi y el Vesubio y sustancialmente
diferente al calculado para Tenerife. La escala de longitud de la atenuacién intrinseca es
de I; = 5km, mucho mayor que el camino libre medio. Estos valores confirman que el
proceso de scattering domina frente al proceso de atenuacién intrinseca.

Una vez obtenidos los factores de calidad, debemos de trasladar los resultados a los
mapas. Ya hemos visto que siendo el método mas ampliamente usado el asignar los
valores de Q al punto medio entre la estacién y la fuente (Canas et al., 1995; Pujades
et al., 1990). Como hicimos para el caso de Tenerife, hemos representado en los mid-point
maps los valores de Q;!, Q! y Q; ! asignandolos al punto medio entre la estacién y la
fuente.

Sin embargo, comprobamos que esta aproximacion esta lejos del proceso fisico que
verdaderamente ocurre y con el fin de obtener mapas mas realistas aplicamos un nuevo
método de representacion. Este nuevo método de representacion estaba relacionado con
un elipsoide de revolucién, donde tienen lugar los multiples procesos de scattering

que generan el sismograma. Mediante una funcién Gaussiana podemos calcular la
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probabilidad de que una heterogeneidad (o scatterer) contribuya a la formacién del
seismograma. Esta funcion Gaussiana estard centrada en el punto medio entre la
estacién y la fuente y tendrd unas dimensiones que podremos variar en funcién de
la region analizada. Asi, hemos observado que la dimensién que mejor se ajusta para la
Isla Decepcién tiene unos valores de: 0y = €yax/3 'y 0y = epin/3 (ver figura 10.5)

Por tanto, podemos calcular la probabilidad de que cada par de valores b y d
caractericen un punto del espacio. La suma de las probabilidades para cada punto, nos
dard el valor “real” de b y d para ese punto. Asi, con esos valores podemos elaborar
nuevos mapas de contornos més realistas que ya denominamos como 2D probabilistic

maps.
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Figura 10.5: En la imagen podemos observar dos ejemplos de funciones Gaussianas con
diferentes dimensiones. En la imagen de arriba la anchura de la Gaussiana viene
definida con un valor de 6 sigma, que resulta demasiado ancha para la isla
Decepcion. En la parte de abajo esta representada una Gaussiana definida con un

valor de g sigma que ha sido el valor utilizado en este trabajo.
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10.2 RESULTADOS

Como vimos en secciones anteriores y para el caso de la isla de Tenerife, el
procedimiento mds usado para presentar los valores de atenuacion es el asignar el valor
de Q al punto medio entre la estacién y la fuente y realizar mapas 2D de contornos con
los procedimientos estdndar para el cdlculo de la media espacial. Este tipo de mapas son
los que hemos llamado mid-point maps.

Pero como ya venimos mencionando en esta tesis, nosotros hemos introducido un
nuevo método mads realista y mejor relacionado con el fenémeno fisico que ocurre. Con
este nuevo procedimiento de representaciéon hemos elaborado los 2D probabilistic maps.

En primer lugar, como hicimos en Tenerife, vamos a mostrar los mid-point maps para
poder comparar la Isla Decepcioén con otras zonas estudiadas bajo este procedimiento.

A continuacién mostramos los 2D probabilistic maps.

10.2.1  Mid-point maps

En esta seccién presentamos los valores de Q;!, Q;! y Q; ! asignandolos al punto
medio entre la estacién y la fuente. Mediante el conocido método de Kriging [Cressie,
1991] hemos obtenido los diferentes mapas de contorno (Figuras 10.6, 10.7 y 10.8).

Se puede observar como existe un gran contraste en atenuacién, tanto para Qi_lcomo
para Q; !, para regién y a todas las frecuencias. Se puede diferenciar claramente una
zona de muy alta atenuacién en la bahia interna de la Isla Decepcién, mientras que las

zonas que rodean la isla poseen valores mas bajo de atenuacion.
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10.2.2 2D probabilistic maps

Este apartado corresponde a los resultados obtenidos mediante el nuevo procedimien-
to de representacién que hemos descrito en secciones anteriores. La ventaja de esta nue-
va metodologia es que podemos aplicar diferentes test de resolucién y robustez para

determinar la calidad de nuestros resultados.

10.2.2.1 Tests de resolucién y robustez

Con el objetivo de identificar las dreas de mayor calidad, es decir, las dreas con mejor
resolucion, hemos realizado un checkerboard test basdndonos en el mismo procedimiento
que utilizamos para la isla de Tenerife. Hemos dividido la region en celdas de 3x3km
(Figura 10.9 a y c¢) 1x1lkm (Figura 10.9 b y d). En la figura puede observarse que
hemos utilizado el mallado mas pequefio s6lo para una pequefia regién de la isla para
demostrar la buena resolucién del método. Hemos asignado diferentes valoresde by d a
cada celda. A continuacién, teniendo en cuenta todas las parejas estacion-fuente hemos
calculado los valores medio de b y d para cada celda y los hemos pesado por la funcién
Gaussiana. A partir de estos valores hemos obtenido envolventes teéricas a las que se
les ha anadido ruido aleatorio. Estas envolventes tedricas se han ajustado a las curvas
tedricas usando el mismo método que se utiliz6 para obtener los valores b y d, para
obtener las imdgenes del test de tablero de ajedrez. Puede observarse que existe muy
buena resolucién para toda la region.

Para comprobar la robustez del método utilizado, hemos aplicado el test de jacknifing,
que elimina aleatoriamente un porcentaje de datos y estaciones. En la figura 10.10
podemos ver imagenes con el 100% (a), 80% (b) y 60% (c) de los datos. Podemos
observar que todas las caracteristicas principales se mantienen incluso eliminando el

40 % de los datos.
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Figura 10.9: Checkeboard test para la regién de la Isla Decepcion. En a) se ha dividido la regién
en celdas de 3x3km y se han representados los valores de Qi_l obtenidos. b) Se
muestran los resultados para una regiéon mas pequetia con celdas de 1xikm. c¢) y d)
son iguales que a) y b) pero para los valores de Q;! (figura 7 de [Prudencio et al.,
2013b]).
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Figura 10.10: Jackknife test. Podemos observar que las principales estructuras atenuativas se

mantienen incluso eliminando el 20 % y hasta el 40 % de los datos.
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10.2.2.2 Distribucion regional de la atenuacion

Hemos representado las distribuciones regionales de Q; ' y Q; ! en las figuras 10.11 y
10.12. Debido a que los mapas de Q;! y Q; ! son muy similares debido al dominio del
efecto de scattering frente atenuacién intrinseca, hemos decidido obviar estd imagen. En

ambas imdgenes podemos observar los siguientes patrones:

s La distribucién de los valores de Q revela la existencia de una estructura altamente

heterogénea para toda la isla.
»  depende fuertemente de la frecuencia.

» El proceso de atenuaciéon dominante en la Isla Decepcion es el fendmeno de

scattering, como ya se ha observado en otras regiones volcanicas.

Intentando resaltar las zonas con altos contrastes de atenuacién, también hemos
calculado los mapas de anomalias para los factores de calidad de atenuacién intrinseca

y de scattering en las figuras 10.13 y 10.14, respectivamente.
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10.3 DISCUSION
10.3.1  Los valores medios de Q; ' y Q; ' y su dependencia con la frecuencia

Como ya hicimos para el caso de Tenerife, a pesar de que nuestro objetivo es obtener
una distribucién regional de los procesos de atenuacién, hemos calculado los valores
medios para toda la regién en funcién de la frecuencia. Estos valores pueden verse en
la tabla 10.1.

Podemos observar que existe una fuerte dependencia entre los valores de Qfl y Q!
y la frecuencia. Las relaciones empiricas que vinculan los valores de Q y la frecuencia

son:

Qi=19- f0’85 (10.8)
Qs =3 fO¥ (10.9)
Q=9 0% (10.10)

Podemos observar como los tres valores de Q tiene una dependencia con la frecuencia
muy similar que varfa entre 0,85 y 0,93. Este rango de valores coincide con la
dependencia frecuencial observada en otras regiones volcanicas (Sato and Fehler, 1998;
Del Pezzo, 2008). Si comparamos estos valores con los obtenidos en otros estudios de
atenuacion en la region, por ejemplo, los trabajos de Vila et al., 1995 o Martinez-Arevalo

et al., 2003, observamos patrones similares.

Frequency Q! Q! Q! Qi Qs Q
4Hz 0,015 £+ 0,002 0,09 + 0,03 0,011+£003 67 11 9
6Hz 0,012 £ 0,001 0,08 0,02 0,09 £+ 0,02 83 12 11
8Hz 0,010 £0,001 0,06 + 0,01 0,07+001 100 17 14

12Hz 0,0066 £0,0007 0,044 £0,09 0,051+0,009 151 23 20
16Hz 0,0048 +0,0005 0,030 £0,006 0,032+£0,006 208 33 31
20Hz 0,0040 £0,0004 0,024 +0,006 0,026 0,006 250 42 38

Tabla 10.1: Valores medios de Q; %, Q;'!, Q; %, Q;, Qs y Qr.
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Ademas, los valores de Q; obtenidos en esta tesis son muy similares a los valores de
Qi y Q. obtenidos en otras regiones [Del Pezzo, 2008].

[Martinez-Arevalo et al., 2003] obtuvieron una ley de dependecia con la frecuencia
de Q; = 15 f%%, mientras que Q. para un lapso de tiempo de 8 segundos responde
a: Q. = 12 ¥ y para un lapso de tiempo de 10 segundos: Q. = 24 - f%70. Es
destacable que diferentes técnicas y bases de datos proporcionen valores de atenuaciéon
muy similares.

En general, las correlaciones mds importante entre los diferentes estudios de

atenuacion de la regién son:
» Valores altos de atenuacién sismica.
» Fuerte dependecia de los valores de atenuacion con la frecuencia.
» Fuerte dominio del proceso de scattering frente a la atenuacién intrinseca.

Cabe destacar que el proceso de scattering domina claramente frente a la atenuaciéon
intrinseca, los valores de Qs son al menos un orden de magnitud menores que los de Q;.
Incluso en las zonas externas de la isla donde los efectos de scattering son menores, su

contribucién al Q; es mas importante que la de la atenuacién intrinseca.

10.3.2  Distribucion regional de Q; !

La figura 10.11 muestra una distribucion muy heterogénea de los valores de
atenuacion intrinseca. Vamos a interpretar esta heterogeneidad en relacién con las
propiedades tecténicas y volcanicas de la regién y apoyadndonos en la figura 7 de
Zandomeneghi et al. [2009] y las figuras 6 y 7 de Ben-Zvi et al. [2009].

Podemos distinguir claramente dos regiones en funcién de su comportamiento de
atenuacion intrinseca: la zona norte de la region, la cual presenta valores muy bajos de
atenuacion intrinseca y el resto del drea de estudio donde indentificamos diferentes
cuerpos de alta atenuacién con otras estructuras méas pequefas de baja atenuacion.
Hay que destacar que donde Ben-Zvi et al. [2009] y Zandomeneghi et al. [2009]
observan anomalias de alta velocidad, nosotros encontramos bajos valores de atenuaciéon
intrinseca y viceversa, asociamos dreas de alta atenuacién con aquellas que presentan
anomalias de baja velocidad.

La zona norte de la regién, con bajos valores de atenuacion intrinseca, coincide

con el basamento cristalino del margen continental del Estrecho del Bransfield. Como
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indicaron Zandomeneghi et al. [2009], este drea debe ser mds rigido y estar mds
consolidado que la zona sudeste de la region. Este drea, que define el limite noroeste
del Estrecho del Bransfield, coincide con el margen noroeste de la caldera, que ha sido
confirmado mediante estudios batimétricos [Barclay et al., 2009].

Existen cuatro zonas bien definidas de alta atenuacién intrinseca que se han
identificado como A, B, C y D en la figura 10.11. Todas ellas coinciden con las zonas de
baja velocidad descritas por Zandomeneghi et al. [2009]. Cada 4rea de alta atenuacién
intrinseca ha sido interpretada en relacién con diferentes caracteristicas estructurales y
volcanolégicas por Ben-Zvi et al. [2009] y Zandomeneghi et al. [2009]. Tres de las &dreas
de alta atenuacion intrinseca estan localizadas fuera de la Isla Decepcion y una de ellas
(area A) esta justo bajo la bahia de Port Foster, en el centro de la isla. Esta tltima zona
coincide con el drea que estos autores interpretan como una cdmara magmatica bajo la
Isla Decepcion que se desde 1 a 8 km de profundidad. Sin embargo, no se puede excluir
el efecto que produciria un potente estrato de depdsitos sedimentarios someros [Ben-Zvi
et al., 2009].

Podemos interpretar las zonas B y C como una combinacién de diferentes efectos:
potentes depdsitos sedimentarios, la presencia de sistemas de fallas normales activas
[Ferndndez-Ibanez et al., 2005] o posibles conos volcdnicos submarinos [Barclay et al.,
2009]. La alta atenuacién intrinseca observada en la zona D podria estar relacionada
con la presencia de un fondo marino irregular que incluya pequefios conos volcanicos

submarinos (Barclay et al., 2009; Zandomeneghi et al., 2009).

10.3.3 Distribucién regional de Q;

Debido a que el proceso de scattering domina frente al proceso de atenuacion
intrinseca (es al menos un orden de magnitud mayor), la distribucién de Q;' es
précticamente la misma a la distribucién de scattering.

La principal observacién que podemos hacer es que la zona con mayores valores de
scattering en comparacion con el resto de la region, se corresponde con el centro de la
Isla Decepcion (Port Foster). Esta zona coincide con la zona A identificada en los mapas
de atenuacién intrinseca. Es interesante observar que esta anomalia de altos valores
de scattering se mantiene en todo el rango de frecuencias analizado. Esta observacion
implica que el efecto de scattering estd presente en todas las longitudes de onda. Como
indicamos en la interpretacién de Qi_l, esta region se encuentra en una zona donde

estudios anteriores propusieron la existencia de una capa de material de baja velocidad
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que consistiria en una capa de relleno de cuenca junto con una cdmara magmatica
subyacente que se extenderia desde 1.5 km hasta aproximadamente 6 km y que podria
contener un gran volumen de material parcialmente fundido.

El hecho de que hayamos observado valores tan altos de atenuacién por scattering
en un 4rea donde se ha confirmado la presencia de magma, podria sugerir que
el area fundida no es homogénea, sino que estd formada por la superposicion de
diferentes paquetes de fundidos dentro de una estructura formada por rocas enfriadas,

favoreciendo de este modo los procesos de scattering.

10.3.4 Distribucion regional de las anomalias de Q; ' y Q!

Tal y como hicimos en Tenerife, hemos calculado los mapas de anomalias de Q;*
y Q; !, ya que son mapas ampliamente usados en los estudios de atenuacién sismica.
Mediante los mapas de anomalias podemos resaltar aquellas zonas con altos contrastes
de atenuacion.

Para el caso de la atenuacién sismica, las cuatro zonas de alta atenuacién definidas
anteriormente se puede identificar de una manera méas evidente. Para la atenuacién por
scattering, podemos observar que el efecto de la alta atenuacién del centro de la isla.

En ambos casos podemos comprobar que los contrastes de atenuacién son muy

fuertes, como ya pudimos ver en los mapas de distribucién regionales.
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ESTRUCTURA 3D DE ATENUACION MEDIANTE EL METODO DE
NORMALIZACION DE LA CODA

11.1 APLICACION DEL METODO
11.1.1  Trazado del rayo y seleccion de los datos

Hemos obtenido la trayectoria para cada rayo en el modelo 3D de velocidad de
Decepciéon obtenido por Zandomeneghi et al. [2009] mediante una extensién de la
aproximacién del método de bending [Um and Thurber, 1987], que ha sido aplicado
en otras regiones con fuertes contrastes en velocidad (Figura 11.1). A pesar de que no
tiene en cuenta las trayectorias de los rayos reflejados, esto no supone una limitacién ya
que no han sido considerados en este trabajo. Después de dividir la regién en bloques
de 1km® hemos almacenado, igual que para el caso de Tenerife, la longitud total de
cada rayo y la longitud de cada rayo que atraviesa cada bloque. Como ya mencionamos
anteriormente, esta base de datos es necesaria para definir la matriz de los coeficientes.

Una vez realizado el trazado de rayos, debemos de considerar aquellas sefiales
de mdaxima calidad siguiendo el mismo razonamiento de capitulos anteriores. Asi,
definiendo el factor de calidad como la relaciéon de la raiz cuadrédtica media de las
amplitudes de las ondas P y las ondas de coda en el dominio de la frecuencia y

seleccionando aquellas sefiales con un ratio mayor a 1,5, obtenemos un total de 20,283.

11.1.2 Estimacion de los observables mediante el método NC

Para estimacién de los observables mediante el método de Normalizacién de la Coda
hemos utilizado la misma metodologia que para la isla de Tenerife, que se basa en el
trabajo realizado por Del Pezzo et al. [2006a] y De Siena et al. [2009] (ver apartados 2.2
y 7.1).

A continuacién, basandonos en la misma metodologia usada para Tenerife, hemos
establecido que la duracién de la ventana para las ondas P es de 1,5 segundos desde el

comienzo de la llegada de las ondas P. De la misma manera, hemos establecido que la
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Figura 11.1: Mapa de cobertura de rayos utilizados en este trabajo. Las lineas azules
corresponden al trazado de los rayos y la linea negra corresponde a la linea de
costa de la isla Decepcién. Puede observarse que existe una muy buena cobertura

de rayos no sélo para la Isla Decepcién sino también para sus alrededores.

256



ventana de las ondas de coda comienzan a los 9 segundos y terminan a los 12 segundos
desde el tiempo origen. Hemos aplicado una Transformada de Fourier Discreta (DFT) a
las sefiales una vez seleccionadas las ventanas, asumiendo un suavizado del 10 % para
ambas ventanas, la de la onda P y la de la coda. Hemos calculado la media del médulo
de la Transformada de Fourier, la amplitud espectral, para una banda de frecuencia
centrada en la frecuencia, f., 6 Hz con un ancho de banda de f. £0,6f.. Y a continuaciéon
hemos obtenido el ratio entre las amplitudes espectrales de las ondas P y las ondas de
coda. Si multiplicamos el logaritmo natural del ratio por la longitud del trazado del rayo
obtenemos el valor de R;;.

El volumen utilizado en este trabajo tiene una extensién de 40km? y una extensién
en profundidad de 11km que hemos dividido en bloques de 1km® segin los criterios
previamente establecidos. A continuacién, hemos calculado las intersecciones de los
trazados de rayos en cada bloque obteniendo asi los valores de s, y l;j para cada bloque.

Finalmente, hemos invertido la ecuacién 2.8 simultdneamente para K y para Q;l.

11.2 TEST DE RESOLUCION

Hemos realizado un checkerboard test (test de tablero de ajedrez) para comprobar la
calidad y robustez de la solucién. Hemos obtenido una solucién para aquellos bloques
que son atravesados al menos por 5 rayos, siguiendo la ecuacién 2.8 para un. Para este
procedimiento hemos calculado los ratios de las amplitudes espectrales para cada pareja
estacion-fuente y hemos afiadido un ruido aleatorio Gaussiano con media 0 y un valor
de sigma del 10 % de los datos mediante un generador de ntiimeros aleatorios.

Los resultados observados en las figuras 11.2, 11.3 y 11.4 muestran que existe muy
buena resolucién para toda la isla, sobretodo entre 1 y 4 km de profundidad. Para el
resto de profundidades y en las inmediaciones de la isla la resolucién sigue siendo
buena. Por tanto, podemos considerar que nuestros resultados estdn bien resueltos y

son de gran calidad.
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Figura 11.2: En la esquina superior izquierda estd representada la secciéon horizontal inicial del
tablero de ajedrez. Ademds, se muestran secciones horizontales a las profundidades
de o, 1 y 2 km del modelo recuperado.

258



20-15-10 -5 0 5 10 15 20

Z=-5km

-20 —
-20-15-10 -5 0 5 10 15 20
Km

-20- p . L
-20-15-10 -5 0 5 10 15 20

Z=-6km

-20 -
-20-15-10 -5 0 5 10 15 20
km

AQ,

0.03
0.025
0.02
0.015
0.01
0.005

-0.005
-0.01
-0.015
-0.02
-0.025
-0.03

Figura 11.3: Continuacién de la figura 11.2 para las secciones horizontales correspondientes a las

profundidades de 3, 4, 5 y 6 km del modelo recuperado.
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Figura 11.4: Secciones verticales S-N (arriba) y W-E (abajo). Podemos observar las similitudes

entre los modelos iniciales y los modelos recuperados.
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11.3 RESULTADOS

Hemos representado las distribuciones regionales de Q, ! mediante mapas de
anomalias para resaltar las zonas con altos contrastes de atenuacioén. Los resultados los
presentamos tanto en secciones verticales (Figura 11.5) como en secciones horizontales
entre 0 y 6 km de profundidad (Figuras 11.6, 11.7, 11.8 y 11.9).

Podemos observar como toda la regién presenta un cardcter muy heteregéneo. La
anomalia mds destacable es la localizada en Port Foster. Se trata de una anomalia de
alta atenuacion que se observa a todas las profundidades pero es més evidente entre 2

y 4 km.

11.4 DISCUSION

En este trabajo se ha aplicado la metodologia descrita por Del Pezzo et al. [2006a]
y De Siena et al. [2009] para obtener una imagen tridimensional de la isla Decepcién.
Aunque esta metodologia inicialmente fue propuesta para el andlisis de la tomografia
de terremotos usando ondas S, tal y como ? demuestran y como se ha demostrado para
el caso de la isla de Tenerife, esta metodologia también es aplicable a una ventana de la
onda P generadas por sismica activa.

En este trabajo hemos obtenido un valor promedio de Q,(6Hz) de 33. En el capitulo
10 usando el modelo de difusién se obtuvo un valor de Qg(Qtotal — promedio, 6Hz)
(tabla 10.1) de 11. Por tanto, observamos que para la isla de Decepcién la razén Q, — Qs
es 3, similar a la observada en otras regiones.

Siguiendo los resultados obtenidos de la separacion de Qiutrinseco Y Qscattering S€ ha
observado que el Qg(total) para la isla Decepcion estaba influenciado por los valores de
Qscattering- Por tanto, es posible pensar en nuestro caso que los valores de Q, obtenidos en
esta inversion que representan el Q;,s,; son méas un reflejo de los efectos de la atenuaciéon
por scattering que de la atenuacion intrinseca. Atendiendo a la distribucién regional de
Qintrinseca de las figuras 10.11, 10.12, 10.13 y 10.14 se han construido atendiendo a las
anomalias de atenuacién. De nuevo, como se observd en el capitulo 10 existen pocas

diferencias entre los mapas de valores absolutos y los valores de anomalias.
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Es posible observar una serie de caracteristicas en la distribucién de anomalias de

atenuacion para la isla Decepcién que a continucién enumeramos:

» Los mapas revelan una distribucion muy heterogénea de las anomalias de
ateuacién para toda la regién estudiada, aunque la mayoria de los contrastes

vienen asociados a la estructura volcanica de la isla Decepcion.

= Se observa que gran parte de Port Foster viene dominado por una muy fuerte
anomalia positiva de Q;l, lo que implica una estructura de alta atenuacién. Esta
observaciéon es mds evidente en la figura 11.5 de las secciones verticales. Este
cuerpo de alta atenuaciéon se prolonga al menos hasta 6 km de profundidad y
coincide, en gran medida, con las observaciones realizadas en la separacién de
Qintrinseco Y Qscattering Y €n las tomografias de velocidad 2D [Ben-Zvi et al., 2009] y
3D [Zandomeneghi et al., 2009]. Puesto que esta estructura altamente atenuativa
se prolonga en profundidad no es posible atribuirle exclusivamente a los posibles
efectos de depoésitos volcanoclésticos y sedimentarios en superficie. Por tanto,
nuestra imagen supone una confirmacién adicional e independiente de las ya
realizadas hasta ahora: la existencia de un cuerpo de alta atenuacién en el centro

de la isla con material magmatico o material parcialmente fundido.

» Es interesante resaltar la presencia de un cuerpo de baja atenuacion situado en el
cuadrante SW de la isla Decepcién. Esta estructura no se observa en los mapas de
separacion de Qiutrinseco Y Qscattering Y, Sin embargo, si es indicada en la tomografia
de velocidad de Zandomeneghi et al. [2009]. Es posible interpretarla como el
resultado de la presencia de un cuerpo antiguo o consolidado de la estructura

volcénica de la isla.

» Si comparamos los resultados obtenidos en esta imagen con la estructura en
velocidad de Zandomeneghi et al. [2009], el N de la isla presenta algunas
diferencias. Mientras que los estudios previos, incluyendo la separacién de
Qintrinseco Y Qscattering, revelan una mayor homogeneidad de baja atenuacién para el
norte de la region, la presente imagen indica algunos contrastes en atenuacién. Sin
embargo, nuestros resultados son compatibles con las observaciones previamente
realizadas. Nosotros observamos que la estructura més superficial de la regién
(perfil S-N de la figura 11.5) hasta los primeros 4 km presenta valores de baja
atenuacion, mientras que en la parte mds profunda aparecen anomalias de baja

atenuacion.
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= En general, nuestras obervaciones son compatibles con una estructura volcédnica
altamente heterogénea que se extiende mucho mads alld de una porcion de tierra

emergida correspondiente a la isla Decepcién, como ya apuntaban Barclay et al.

[2009].

Podemos resaltar que nuestras imédgenes de atenuacion suponen una ayuda para
poder interpretar o entender la estructura de la regién. Zandomeneghi et al. [2009]
obtienen que, por ejemplo, el norte del drea de estudio corresponde a un cuerpo de
alta velocidad, mientras que nuestro estudio revela que esta alta velocidad si bien
también contiene elementos de alta atenuacién a una cierta profundidad, cambia
su comportamiento. Estos resultados paraddjicamente pueden ser compatibles: si
consideramos que nuestros resultados estan influenciados por el scattering, la presencia
de dos estructuras compactas heter6geneas producirian una alta velocidad pero podrian
suponer un contraste de atenuacién sismica. De esta manera, el cuerpo cristalino
asociado al basamento de la isla Decepcion, lo iluminamos como un cuerpo heterogéneo

con contrastes asociados a la profundidad.
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CONCLUSIONES Y TRABAJO FUTURO

Los resultados obtenidos en la presente tesis nos permiten afirmar que los estudios de
atenuacion sismica son necesarios para poder entender de mejor manera o de manera
mas clara las complejas estructuras de las regiones volcanicas. La distribucién bi o
tridimensional de la estructura de atenuacién resulta un elemento relevante para afiadir
informacion sobre la naturaleza de las rocas bajo los volcanes o ayudar a entender cémo
de complejas pueden llegar a ser las formas de ondas en estos ambientes.

A continuacién, presentamos una serie de conclusiones parciales asociadas tanto a

aspectos tedricos, como metodolégicos o experimentales.

12.1 CONCLUSIONES TEORICAS

La generacién de los sismogramas en areas volcdnicas altamente heterogéneas puede
ser explicado de una manera convincente y clara asumiendo que tiene lugar un proceso
de difusién de las ondas sismicas. Esta hipodtesis asume que se produce un proceso de
multiple scattering fuerte en una regién elipsoidal que rodea el camino directo entre la
estacion y la fuente.

Asumir que el proceso de difusién tiene lugar implica a su vez que cuando se esta
trabajando con sefiales generadas por fuentes artificiales, aunque la fuente primaria sea
de ondas P, la mayor parte del sismograma estd compuesto por ondas S generadas en el

proceso de conversién de las ondas P a ondas S en el proceso de scattering.

12.2 CONCLUSIONES METODOLOGICAS

En primer lugar, hemos demostrado que mediante el modelo de difusién tenemos
la capacidad de separar los efectos de atenuacién intrinseca y de scattering. Esta
demostracion viene dada con las figuras 6.4 y 10.4 que ilustran como los parametros b
y d no estan acoplados y por tanto, son independientes: el pardmetro b esta relacionado

con la atenuacion intrinseca y d estd relacionado con el scattering. El hecho de que sean
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independientes permite calcular de manera separada los efectos de atenuacion intrinseca
y de scattering.

Ademads, en la presente tesis se ha desarrollado una nueva metodologia que permite
obtener la distribucion regional de los valores de Qjntrinseco Y Qscattering acorde con el
modelo de difusién y asumiendo que la probabilidad de que un escaterador contribuya
a la formacion del sismograma corresponde a una distribucién Gaussiana.

Por otra lado, la metodologia descrita por Del Pezzo et al. [2006a] y De Siena et al.
[2009] para la obtencién de la estructura tridimensional en atenuacién no contempla, en
principio, los altos contrastes topograficos que se presentan en la isla de Tenerife. Este
hecho puede introducir algunos errores sistematicos para la isla de Tenerife. Por tanto,
este trabajo debe considerarse como un avance de una primera imagen de la estructura
3D de atenuacion de la isla de Tenerife. Recientemente, ? estan desarrollando una nueva
metodologia que permite incorporar, o tener en cuenta, estos contrastes topograficos y
serd aplicada en un futuro préximo en la isla de Tenerife.

Se ha comprobado que los datos analizados tanto para Tenerife como para Decepcion
son de alta calidad y permiten obtener imdgenes fiables de atenuacién sismica. Esta
observacién indica la necesidad de contar con buena cobertura azimutal de datos y
estaciones.

Los test de robustez (p.e. jacknifing test) aplicados a este trabajo reflejan inicialmente
una sobredimensién en el volumen de datos, sin embargo, esta sobredimension resulta

necesaria si se quiere garantizar una buena calidad de las imégenes.

12.3 CONCLUSIONES EXPERIMENTALES

Los resultados de atenuacién sismica revelan que para las dos regiones estudiadas
la atenuacion por scattering domina sobre la atenuacién intrinseca y, por tanto, la
atenuacion total es mas un reflejo de los procesos de scattering.

En las dos metodologias aplicadas en la presente tesis se observa un fuerte contraste
de atenuacion sismica, esperado para una region altamente heterogénea como lo son las
areas volcdnicas.

En todas las regiones y metodologias aplicadas se ha observado una muy fuerte
correlaciéon entre las anomalias de atenuaciéon y velocidad de propagacién: baja
atenuacion sismica con alta velocidad y alta atenuacion sismica con baja velocidad.

La isla de Decepcién presenta una estructura de atenuaciéon por scattering en donde

se revela un cuerpo magmatico en el centro de Port Foster y que viene confirmado con
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la estructura de atenuacion intrinseca, siendo la caracteristica mas evidente del estudio
de la separacion de Qjntrinseco Y Qscattering- Los resultados de la tomografia de atenuacion
3D para la isla de Decepcién, ademds de corroborar este cuerpo de alta atenuacion del
centro de la isla, revela una complejidad estructural de la regién, incluso en las zonas
donde la estructura en velocidad era inicialmente mas homogénea.

La aplicaciéon del modelo de difusién a nuestros datos, ha permitido la separaciéon
de Qintrinseco Y Qscattering Para una regioén tan grande como la isla de Tenerife, siendo
probablemente la primera vez que se obtiene un resultado de este tipo para una regioén
tan grande. Los valores de atenuacién sismica en la isla de Tenerife atin reflejando una
alta atenuacién, muestran una estructura atenuativa menor que la observada para la isla
Decepcion, asociado a que la zona analizada incluye un muestreo a mayor profundidad.
Al igual que en los resultados anteriores, la atenuacion por scattering domina frente a la
atenuacion intrinseca para la isla de Tenerife y la distribucién regional de la atenuacion
tiene una fuerte correlaciéon con la distribuciéon de la velocidad. La tomografia 3D
para la isla de Tenerife, ain siendo preliminar, revela una fuerte correlacion entre la
alta atenuacioén y las estructuras volcanicas recientes como las regiones de volcanismo

histérico.

12.4 TRABAJO FUTURO

Hemos observado que la metodologia utilizada para la obtenciéon de la estructura
3D en atenuacién no contempla, en principio, los altos contrastes topograficos que se
presentan en la isla de Tenerife, lo que supone una desventaja a la hora de realizar el
estudio ya que puede introducir algunos errores sistematicos. Por tanto, en un futuro
muy préximo incorporaremos o tendremos en cuenta estos contrastes topograficos con
la nueva metodologia desarrollada por ?.

Como se ha comprobado que los métodos utilizados en nuestro estudio de atenuacién,
tanto la separacion Qjutrimseco Y Qscattering cOmo la tomograffa 3D, son fiables e
independientes y pueden aplicarse tanto a regiones pequefias como la isla Decepcion
0 mds extensas como la isla de Tenerife, pretendemos complementar las tomografias
de tiempos de viaje realizadas en los volcanes Usu (Japén), Soufriere Hills (Isla
de Montserrat) y Stromboli (Italia) con trabajos de atenuacién. Los pardmetros de
atenuacion que obtendremos, ayudardn a interpretar las imdgenes tomogréficas de

velocidad.
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Actualmente ha comenzado un proyecto europeo denominado MED-SUV (MEDiter-
ranean SUpersite Volcanoes, ENV,2012,6,4 — 2) con el objetivo de mejorar el conocimien-
to del volcdn Etna, su entorno y las Islas Eolias. Este proyecto tiene como objetivo
realizar diferentes experimentos tanto de gravimetria, deformacién, como de sismica
activa. Este dltimo serd similar a los experimentos TOMODEC y TOM-TEIDEVS que
proporcionaron las bases de datos utilizadas en esta tesis. Con la realizaciéon de este
nuevo experimento de sismica activa, se pretende generar una base de datos que per-
mita realizar la tomografia en velocidad y posteriormente los estudios de atenuacién
aqui realizados, que ayudaran a comprender la dindmica eruptiva de la regién que com-

prende dos dreas altamente activas como las Islas Eolias y el volcan Etna.
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CONCLUSIONS AND FUTURE WORK

The obtained results allow us to affirm that attenuation studies are necessary to
understand the complexity of the volcanic regions. 2D or 3D attenuation distribution
supported the interpretation of velocity tomography images, adding information about
the nature of the rocks beneath volcanoes or helping to understand how much
the complex waveforms of volcanic earthquakes are. Following, a number of partial
conclusions associated with theoretical, methodological or experimental aspects are

presented.

13.1 THEORETICAL CONCLUSIONS

Seismogram generation in highly heterogeneous volcanic areas can be explained clear
and convincingly assuming that diffusion process takes place. This hypothesis assumes
that a strong multiple scattering process takes place in a ellipsoidal region surrounding
the source-station direct path.

Assume that the diffusion process takes place implies that, when we are working with
signals generated by artificial sources, almost all of the seismogram is composed of S

waves, generated in the P to S conversion of the scattering process.

13.2 METHODOLOGICAL CONCLUSIONS

Firstly, the capacity to separate the effects of intrinsic attenuation and scattering by the
method is demonstrated with 6.4 y 10.4 figures. These figures illustrate how parameters
b and d are not coupled when the fit of the diffusion model is performed on real data.
We can affirm that b and d are independent: b is a parameter directly related to the
intrinsic attenuation and d is related to scattering. Each pair of values is seen to have a
minimum and the error tests allow for determination of the errors associated with each
parameter in each fit. Thus, the main purpose of these figures is to show there is no

trade-off between the two parameters, and therefore, our data permit the separation of

Q; and Q.
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In addition, we have developed a new representation method which allow us to obtain
regional distribution of Qiutrinsic and Qscatrering values according to the diffusion model
and assuming that the probability that a scattered contributes to seismogram formation
correspond to a Gaussian distribution.

Moreover, the methodology developed by Del Pezzo et al. [2006a] and De Siena et al.
[2009] to obtain the 3D attenuation structure does not takes into account, initially, the
high topographic contrasts observed in Tenerife. This fact can introduce some systematic
uncertainities and therefore, this work should be considered as a preliminary study:.
? are developing a new methodology to introduce, or take into account, theses high
topographic contrasts and will be applied for Tenerife Island soon.

We have checked that the analyzed data for both Tenerife and Deception are high
quality and allow us to obtain reliable seismic attenuation images.

The applied robustness tests (e.g. jacknifing test) initialy refect an oversize in the data

volume, however, this amount of data is needed to guarantee a high quality of images.

13.3 EXPERIMENTAL CONCLUSIONS

The seismic attenuation results obtained reveal that the scattering attenuation
dominates over intrinsic attenuation for both regions and hence, the total attenuation
is more related with the scattering processes.

The seismic attenuation images obtained with both methodologies show a strong
attenuation contrast, which is expected for a higly heterogeneous region as volcanic
areas are. Moreover, a strong correlation between attenuation and velocity anomalies
has been observed in both regions and with both methods: low seismic attenuation with
high velocity and high seismic attenuation with low velocity.

Deception Islands shows a possible magmatic body in the center of Port Foster
which is observed in the scattering images and confirmed with the intrinsic attenuation
structure. This observation is the most important characteristic of the separation
of Qintrinsic and Qscastering study. 3D attenuation attenuation tomography, besides to
corroborate this high attenuation body in the center of the islands, reveals a structural
complexity of the region, even in the areas where velocity tomography was more
homogeneous.

The diffusion model methodology allow us to obtain Qjrinsic and Qscattering Separately
for a region as large as Tenerife, being probably the first time that this kind of result is

obtained for a large region. Seismic attenuation values obtained reflect high attenuation
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but lower than that observed for Deception Island. We obtain these lower values because
we are analyzing deeper areas. As in previous result, scattering attenuation dominates
over intrinsic attenuation and regional attenuation distribution has a strong correlation
with velocity distribution. 3D attenuation structure, even being preliminar, reveals a

strong correlation between high attenuation and historical eruptions regions.

13.4 FUTURE WORK

As explained above, the methodology developed to obtain the 3D attenuation
structure does not takes into account the high topographic contrasts observed in Tenerife.
Therefore, we are going to apply the new methodology developed by ? to introduce
theses high topographic contrasts.

The method used in our attenuation study are reliable and independent and can be
applied to small regions as Deception Island or to larger regions as Tenerife. Taking
this into account, we want to complement the travel time tomographies performed at
Usu volcano (Japan), Soufriere Hills volcano (Montserrat Island) and Stromboli volcano
(Italy) with our attenuation studies.

In adittion, an European project called MED-SUV (MEDiterranean SUpersite
Volcanoes, ENV.2012.6.4-2) has begun in order to improve the knowledge of Etna
volcano (Italy), its surrounding areas and Aeolian Islands. One of the objectives of
this new project is to carry out an active seismic experiment similar to TOM-TEIDEVS
and TOMODEC which will generate a large database that will allow a high resolution

velocity and attenuation tomographies.
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ANEXO 1

A.1 MID-POINT MAPS DE TENERIFE

Como hemos en esta tesis, el procedimiento mdas usado para presentar los valores de
atenuacion en mapas 2D es el asignar el valor de Q al punto medio entre la estacion y
la fuente: mid-point maps. Esto implica que todo el proceso de atenuacién ocurre en el
camino directo entre la estacién y la fuente.

En este seccién hemos representado los valores de Q; ', Q;' y Q; ' para las 3 bandas
de frecuencias analizadas (6, 8 y 12 Hz) y correspondientes al resto de los lapse-time
analizados: 15 y 25 segundos.

Se puede observar que se conservan los mismos contrastes observados para 20
segundos: se puede diferenciar un area central de la isla de Tenerife donde domina
un cuerpo de baja atenuacién, mientras que las dreas circundantes se caracterizan por

tener alta atenuacion.
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A.2 2D PROBABILISTIC MAPS DE TENERIFE

Esta secciéon corresponde a los resultados obtenidos mediante la nueva técnica de
representacion descrita en esta tesis. En esta secciéon presentamos los mapas de Qfl
(figuras A3y Ag), Qs 1 y Q 1 para las 3 bandas de frecuencias analizadas (6, 8 y 12
Hz) y correspondientes al resto de los lapse-time analizados: 15 y 25 segundos . Debido
a la gran similitud entre los mapas de Q;! y Q;!, debido a que el scattering domina
frente a la atenuacién intrinseca, hemos decidido presentar tinicamente los valores de
Q! (figuras ).

Nuevamente podemos observar como los patrones que diferenciamos para 20

segundos pueden identificarse:
» Q depende fuertemente de la frequencia.

= Existe una distribucién irregular de los valores de Q, con fuertes contrastes en

atenuacion.

Ademads, a pesar de que no era el objetivo de esta tesis, también hemos calculado los
valores medios para cada frecuencia y lapse-time analizado (tablas A.1 y A.1). Y con
estas medias hemos obtenido los mapas de anomalias de Q;' y Q;! para resaltar

aquellas zonas con altos contrastes en atenuacion.

155 Q! Q! Q' Qi Qs Q
6Hz 0,028+0,005 0,0374+0,003 0,065+£0,006 36 27 15
8Hz 0,01940,004 0,026+0,002 0,045+0,003 53 39 22
12Hz 0,011 4+0,002 0,016 £0,002 0,027 +0,002 91 62 37

Tabla A.1: Valores medios de Ql-_l, o y QF 1 asi como de Qj, Qs y Q: para el lapse-time
analizado de 15 segundos.
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258 Q! Q! Q! Qi Qs
6Hz 0,0074 £0,0007 0,021 £0,003 0,028 +0,004 135 48 36
8Hz 0,0058 £0,0005 0,013+0,003 0,019+0,002 172 77 53
12Hz 0,0038 £0,0004 0,012+£0,004 0,016+0,002 263 83 62

Tabla A.2: Valores medios de Ql-_l, o'y Qt_l, asi como de Q;, Qs y Q; para el lapse-time

analizado de 25 segundos.
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ANEXO 2

A.1 MID-POINT MAPS DE LA ISLA DECEPCION

Como vimos en secciones anteriores y para el caso de la isla de Tenerife, el
procedimiento més usado para presentar los valores de atenuacion es el asignar el valor
de Q al punto medio entre la estacién y la fuente y realizar mapas 2D de contornos con
los procedimientos estandar para el cdlculo de la media espacial. Este tipo de mapas son
los que hemos llamado mid-point maps.

En este seccién hemos representado los valores de Q; %, Q;' y Q; ! para las 6 bandas
de frecuencias analizadas (4, 6, 8, 12, 16 y 20 Hz) y correspondientes al lapse-time de 20
segundos.

Se pueden observar los mismos patrones que se observaron a 15 segundos: existe un
gran contraste en atenuacion, tanto para Qi_lcomo para Q;!, para la regi6n y a todas
las frecuencias y se puede diferenciar claramente una zona de muy alta atenuacién en
la bahia interna de la Isla Decepcién, mientras que las zonas que rodean la isla poseen

valores maés bajo de atenuacion.
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A.2 2D PROBABILISTIC MAPS DE LA ISLA DECEPCION

Como ya venimos mencionando en esta tesis, nosotros hemos introducido un nuevo
método mads realista y mejor relacionado con el fenémeno fisico que ocurre. Con este
nuevo procedimiento de representacion hemos elaborado los 2D probabilistic maps.

En esta seccién presentamos los mapas de Qi_l, Q:!'y Q;! para las 6 bandas de
frecuencias analizadas (4, 6, 8, 12, 16 y 20 Hz) y correspondientes al lapse-time de 20
segundos (figuras A.4 y A.5). Debido a la gran similitud entre los mapas de Q; 'y Q; !,
debido a que el scattering domina frente a la atenuacién intrinseca, hemos decidido
presentar tinicamente los valores de Q;!.

Nuevamente podemos observar como los patrones que diferenciamos para 15

segundos pueden identificarse:

» La distribucién de los valores de Q revela la existencia de una estructura altamente

heterogénea para toda la isla.
» Q depende fuertemente de la frecuencia.

» El proceso de atenuacion dominante en la Isla Decepcién es el fendmeno de

scattering, como ya se ha observado en otras regiones volcénicas.

Ademads, a pesar de que no era el objetivo de esta tesis, también hemos calculado los
valores medios para cada frecuencia y lapse-time analizado (tabla A.1). Y a partir de
estos valores medios hemos elaborado mapas de anomalias para resaltar aquellas zonas

con altos contrastes atenuativos (figuras A.6 y A.7).

205 Q! Q! Q! Qi Qs O
4Hz 0,0124+0,005 0,08 +0,04 0,09 +£0,03 83 12 11
6Hz 0,010+0,004 0,0640,02 0,07+002 100 17 14
8Hz 0,008+0,004 0,054+0,03 006001 125 20 17
12Hz 0,006 +0,002 0,03+0,01 0,035+0,007 200 33 29
16Hz 0,004 40,002 0,022+0,005 0,0264+0,005 250 45 38
20Hz 0,0034+0,001 0,01840,003 0,021 4+0,005 333 56 48

Tabla A.1: Valores medios de Q; Lo, Qr 1, Qi, Qs y Qi para un lapso de tiempo de 20

segundos.
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