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Resumen

Abordamos en este trabajo el problema de la discriminación sísmica a distancia
regional. Para ello se estudian los procesos que se relacionan con la fuente generadora y
la distinta propagación de terremotos y explosiones utilizando los datos del Dispositivo
Sísmico de Sonseca y los de la red de banda ancha del Instituto Geográfico Nacional.
El objetivo es la discriminación de grandes explosiones, como pueden ser las nucleares,
pero también de las explosiones químicas de magnitud menor que se producen a diario
y que su mala clasificación provoca la contaminación del catálogo sísmico.

Mediante la determinación de la componente isótropa del Tensor Momento Sísmico
(TMS) hemos desarrollado los procesos de discriminación de explosiones nucleares a
distancia regional, aplicando con éxito los mismos a dos explosiones realizadas por
Estados Unidos en el desierto de Nevada en los años 1990 y 1991. Una aplicación de
este desarrollo nos ha permitido implementar un sistema de cálculo automático del
TMS que proporciona de forma inmediata los datos de mecanismo focal y momento
sísmico escalar de todos los eventos de importancia que ocurren en la región, poniendo
estos datos a disposición de la comunidad científica a través de los servidores WEB del
Instituto Geográfico Nacional (IGN) y del Centro Euro-Mediterráneo de Sismología
(CSEM). En el periodo de test 2002− 2005, hemos calculado 64 TMS en tiempo real,
siendo el IGN mediante este desarrollo, la única institución en la región suroeste de
Europa-Norte de África que realiza estas determinaciones. La comparación con los
resultados en tiempo diferido obtenidos por otras instituciones y con los mecanismos
proporcionados por otros métodos, nos permiten asegurar la bondad de los procesos
desarrollados.

Para la discriminación de las explosiones químicas de magnitud menor, hemos de-
sarrollado procesos automáticos discriminantes, que nos proporcionan información de
la naturaleza del evento mediante medidas de amplitud y frecuencia realizadas en los
sismogramas. A los datos del Dispositivo Sísmico de Sonseca les hemos aplicado el
análisis de la varianza y pendiente espectral para las ondas P y Lg en un total de
200 eventos y hemos obtenido la función lineal discriminante (FLD) que separa terre-
motos de explosiones para cada uno de los discriminantes analizados. Un sistema de
votación final nos proporciona la discriminación con un índice de acierto del 90% de
los casos analizados. Para extender estas funciones discriminantes a todo el territorio,
aplicamos el análisis de la varianza y pendiente espectral y el logaritmo de la rela-
ción de amplitudes en distintas bandas de frecuencia a 200 sismogramas de 94 eventos
registrados en las estaciones de la red de banda ancha, obteniendo las FLD correspon-
dientes con un índice de acierto, después de aplicar el sistema de votación, del 84%. El
análisis de correlación de espectrogramas con los datos de Sonseca nos ha permitido
el reconocimiento automático de las explosiones de la cantera de Puertollano (Ciudad
Real).
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Añadimos como apéndices a este trabajo, dos estudios discriminantes de fuentes
sísmicas de otro tipo, como son las inducidas por grandes embalses y las tsunamigéni-
cas. En ambos casos el cálculo en tiempo real del TMS es una herramienta fundamental
en las labores de discriminación, y sobre todo para la potencial implantación de un sis-
tema de alerta de tsunamis cuyos fundamentos sismológicos se estudian en el apéndice
citado.

Todas estas aportaciones permitirán, por su originalidad y bondad de resultados, al
Instituto Geográfico Nacional profundizar en la participación de España en el Sistema
Internacional de Vigilancia, como miembro activo de pleno derecho de la Conferencia
de Seguridad y Desarme de las Naciones Unidas de Ginebra, de acuerdo con el Tratado
de Prohibición Completa de Ensayos Nucleares.
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Abstract

This thesis is devoted to the seismic discrimination problem at regional distances.
The processes related with the source together with the difference in propagation
paths between earthquakes and explosions are studied, using data provided by the
Seismic Array in Sonseca and the broad band network from the Instituto Geográfico
Nacional. Main objective is the discrimination of great size explosions, such as the
nuclear underground tests but also those chemical explosions of lower size, which are
fired daily and may contaminate the earthquake catalogue.

Through the calculation of the isotropic component of the Seismic Moment Tensor
(SMT) we developed discrimination processes of nuclear tests at regional distances
which we applied successfully to two underground explosions fired at Nevada desert in
USA during the period 1990−1991. As a direct consequence of this study we developed
an application that in real time an automatic SMT calculation can be obtained, provi-
ding the focal mechanism solution, the scalar seismic moment of any important event
in the studied region. Those results are offered to the scientific community through the
WEB of the Instituto Geográfico Nacional (IGN) and the Euro-Mediterranean Seismo-
logical Center (EMSC). During the test period, 2002− 2005 a total of 64 SMT on real
time calculation had been obtained, being the IGN the only institution in the region
giving such service. The comparisons of these results with those provided not in real
time from different institutions and other methods permit us to ensure the accuracy
of the results.

To discriminate lower size chemical explosions we developed automatic seismic pro-
cesses based on the analysis of the records in the amplitude and frequency domains.
To the data provided by the Sonseca array an analysis, to the P and Lg waves, of
the variance and spectral slope had been performed to a total of 200 events obtai-
ning the Discriminant Linear Function (DLF). This function removes explosions from
earthquakes from each of the processes of discrimination used. Finally a vote system
developed permits us to ensure a success of 90% in the analyzed cases. To extend
those discriminant functions to data in the Spanish mainland we applied the variance
and spectral slope analysis and the logarithm of the amplitude at different frequency
bands to 200 records from 94 events at different broad band stations. The DLF func-
tions obtained give us, after a vote system, a solution with a 84% of success. Finally,
the spectrogram correlogram analysis developed for the Sonseca array data may be
used as a tool to automatic discrimination of Puertollano quarry site.

We add as different annexes two applications of seismic discrimination to other
type of seismic sources: seismic sources induced by dams and those which produce
tsunami. In both cases the real time calculation of the SMT is a powerful tool to
discriminate such sources. In the case of tsunamigenic source it has an added value
because may be used as an indicator of an warning system.
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The work performed in this thesis because of its originality and magnificent re-
sults will permit to the Instituto Geográfico Nacional to ensure the membership of
Spain in the International Monitoring System of the United Nations according to the
Comprehensive Test Ban Treaty.
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Capítulo 1

Introducción

Podemos considerar la actividad sísmica relacionada con la tectónica de una región
como la formada por todos los eventos localizados cuyo origen se encuentra en una
fuente sísmica de carácter natural. Asimismo, existen otro tipo de fuentes generadoras
de actividad, en cuyo origen se encuentra la mano del hombre, éstas son las que
denominamos fuentes sísmicas inducidas o provocadas por el hombre (Figura 1.1).

Dentro de la sismicidad natural, incluimos la actividad de origen tectónico, volcá-
nico y de forma menos frecuente aquella que tiene su origen en los colapsos esporádicos
de cavidades cársticas inestables. En la sismicidad inducida por la acción del hombre,
incluimos los terremotos que se pueden producir en las fases de llenado y explota-
ción de los grandes embalses, que, aunque obedeciendo a un mecanismo tectónico, son
motivados en su mayoría por la disminución de la resistencia mecánica de las rocas
por la acción de la presión normal que ejerce el agua embalsada. También incluimos
en este apartado la sismicidad que se puede producir en forma de grandes colapsos
en explotaciones mineras generalmente abandonadas y la actividad provocada por las
explosiones controladas de carácter químico o nuclear, siendo esta última parte, en su
aplicación discriminante en la región suroeste de Europa-Norte de África, el objetivo
principal de este trabajo.

La Discriminación es entonces, aquel conjunto de técnicas de detección, localiza-
ción y análisis que nos permiten de forma remota encuadrar un evento en uno, y solo
en uno, de los grupos en los que hemos clasificado las fuentes sísmicas (Figura 1.1).

El desgraciado comienzo de la era atómica en el año 1945, introdujo la necesidad de
una cooperación científica y técnica internacional que ayudase a imponer una limita-
ción de este tipo de armas. La razón fundamental para esta cooperación, consiste en la
necesidad de disponer para las labores de discriminación, de datos no solamente de un
país, sino de aquellos que se encuentren en el área más idónea, con el fin de identificar
cualquier prueba nuclear que pueda realizarse. La limitación de ensayos es una condi-
ción necesaria para una paulatina disminución del potencial destructor de este tipo de
armas. Así en el año 1958 los tres únicos países que disponían de la tecnología nuclear
iniciaron conversaciones para un acuerdo denominado Tratado de Prohibición de En-
sayos Nucleares Limitado (LTBT), que fue ratificado en el año 1963, prohibiendo las
explosiones nucleares en el aire, océanos y en el espacio. Posteriormente fue ampliado
y prorrogado indefinidamente a partir del año 1995.

1
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Figura 1.1: Clasificación de los distintos tipos de fuentes sísmicas.

Las primeras labores de discriminación a nivel global, encaminadas a la verificación
del cumplimiento del Tratado, tienen su origen en el desarrollo en los años 60 del siglo
pasado del proyecto Vela-Uniform, que permitió la instalación de la primera red mun-
dial de detección sísmica WWSSN (World Wide Standardized Seismograph Network),
Johnson (1985). La primera técnica aplicada a los datos suministrados por dicha red
consistía en la observación de la polaridad de la onda P , pero la baja amplificación
y los elevados niveles de ruido no permitían resultados satisfactorios, al verse en mu-
chas ocasiones enmascarada la observación del primer impulso. Los primeros avances
en la discriminación se obtienen de la observación de las características distintas de
la propagación de las ondas generadas por terremotos y explosiones, de esta forma,
después de realizar numerosos trabajos sobre explosiones químicas en canteras, por
primera vez Leet (1962) observa que los registros telesísmicos de explosiones nucleares
carecen de onda S, aun teniendo una onda P muy desarrollada. Esta situación es la
contraria a lo que normalmente se observa en el registro de un terremoto, donde la
onda S tiene mucha más amplitud que la onda P . Posteriormente Brune et al. (1963),
después de analizar más de 100 terremotos y 35 explosiones nucleares, encontraron que
aun cuando las explosiones y los terremotos observados en corto periodo tenían ondas
regionales del mismo tamaño, en los terremotos se registraban ondas superficiales del
orden de 5 a 10 veces el tamaño de las que aparecen en los registros de las explosiones.
El origen de esta diferencia se encuentra en la propia generación del evento y en las
distintas trayectorias realizadas en los dos casos y permitió a Lieberman et al. (1966)
desarrollar el discriminante que utiliza la relación entre la magnitud a partir de las
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ondas superficiales Ms con la obtenida mediante ondas internas mb, al encontrar que
una explosión nuclear en las Aleutianas tenía un valor de Ms = 3,9; cuando el va-
lor esperado al transformar la magnitud mb en Ms utilizando correlaciones obtenidas
con terremotos superficiales sería de 6,1. Lieberman y Pomeroy (1967) aplican este
método con éxito a las explosiones nucleares realizadas por Francia en el desierto de
Argelia en 1962, convirtiéndose a partir de ese momento en el método discriminante
por excelencia a distancias telesísmicas. El método ha dado lugar a distintas variantes
hasta nuestros días, incluso Lambert y Alexander (1971) demostraron que también
era aplicable para eventos de baja magnitud a distancias regionales, siempre que se
pudieran obtener señales de ondas superficiales para estos eventos. Con la configura-
ción de la WWSSN de los años 60, Sykes et al. (1983) demuestran que era posible la
discriminación de eventos por encima de 4,75 mb, ya que el 90% de los mismos están
localizados en zonas marinas o tienen una profundidad mayor de 30 km y el 10%
restante es posible clasificarlos mediante el discriminante Ms : mb.

Pero lamentablemente, el número de países con capacidad nuclear ha ido aumen-
tando a lo largo de los años y con ello las técnicas de enmascaramiento de los posibles
ensayos. El Mundo comprobó la necesidad de un nuevo Tratado con el consiguiente
desarrollo y despliegue de una instrumentación más sensible y de nuevas técnicas dis-
criminantes que permitieran la verificación de su cumplimiento. A partir de 1996, la
Asamblea General de las Naciones Unidas aprobó un nuevo texto del Tratado de Prohi-
bición Completa de Ensayos Nucleares (TPCEN) (el acrónimo en inglés es CTBT),
que aún no ha entrado en vigor, debido a que es necesaria la ratificación por parte
de los 44 estados enumerados en su anexo II, siendo en la actualidad 32 el numero
de estados conformes con su puesta en funcionamiento. En el sistema de verificación
del Tratado se establece una estructura científica de apoyo que recibe el nombre de
Sistema Internacional de Vigilancia y que consta de 321 estaciones de seguimiento en
las que se aplican las diferentes tecnologías de detección. En el caso de España, se
participa oficialmente con una estación de seguimiento, que es el Dispositivo Sísmico
de Sonseca, siendo ésta una de las 42 estaciones primarias de las que consta el Sistema
de Vigilancia. Estas estaciones de seguimiento corresponden a 170 de tipo sísmico,
60 de detección de infrasonidos, 11 de detección hidroacústica y 80 de detección de
radionucléidos en la atmósfera.

En esta breve descripción de los aspectos organizativos de la cooperación interna-
cional en la detección de explosiones nucleares, se pone de manifiesto que la detección
sísmica es, por su número e importancia, la principal técnica discriminante que se
emplea. Es también un hecho conocido que las ondas sísmicas producidas por una
explosión nuclear de pequeña capacidad −que son las que se espera detectar en la
actualidad para un cumplimiento adecuado del tratado−, es decir ondas regionales,
son precisamente las más afectadas por las heterogeneidades de la estructura de la
tierra. Estas ondas regionales pueden sufrir además fenómenos de dispersión anómala
debido a las grandes variaciones regionales de las propiedades elásticas de la tierra.
Es decir, la atención preferente en la actualidad se centra en la detección remota de
ondas sísmicas regionales producidas por pequeñas explosiones, nucleares o no y la
capacidad científica de distinguirlas de las producidas por terremotos.

Es necesario tener en cuenta que a nivel mundial existen alrededor de 200.000
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terremotos por año, cuya magnitud sísmica es similar a pequeñas explosiones nucleares
y/o químicas que podrían realizarse, por lo que el problema de su discriminación es
de una gran complejidad si queremos obtener un alto nivel de confianza, como así se
nos exige.

Dejando a un lado el problema nuclear y desde el punto de vista estrictamente
sismológico, el problema de la discriminación es también fundamental, ya que la reali-
zación de gran número de explosiones químicas en cualquier país desarrollado produce
una contaminación en los datos sobre sismicidad de pequeña magnitud que es necesa-
rio estudiar. En un país como España, con redes sísmicas de gran poder de detección,
existen diariamente gran número de explosiones que son registradas y localizadas, y
que han de ser identificadas como tales para ser eliminadas de las bases de datos de
sismicidad. Una inclusión errónea de estos datos, fruto de una mala discriminación,
puede producir alteraciones en la estadística de la sismicidad regional, que de forma
inmediata se transmiten a los estudios de peligrosidad sísmica.

Es pues necesario para proceder a una discriminación del tipo de suceso, terremoto
o explosión, a partir del análisis y estudio de las ondas sísmicas producidas por ellos
y transmitidas a través de las distintas capas de la tierra, estudiar la estructura y
propiedades de estas ondas. Esto puede hacerse a partir de un análisis casuístico de
ellas o también intentando averiguar de forma remota las características que puedan
deducirse del foco productor.

En este trabajo se abordan una serie de técnicas de discriminación a distancia
regional que abarcan desde la determinación del mecanismo de la fuente mediante la
obtención del Tensor Momento Sísmico hasta el análisis de las ondas regionales en
distintos rangos de frecuencias.

Después de este primer capítulo de introducción, en el Capítulo 2 de esta Memoria
estudiamos la distribución de la sismicidad, tanto de origen natural con su estado de
esfuerzos, como artificial en nuestra región, estableciendo las principales zonas gene-
radoras de sismos artificiales y su necesaria discriminación.

En el Capítulo 3, describimos toda la instrumentación cuyos datos han sido uti-
lizados en el trabajo. Se analizan las respuestas instrumentales y la importancia de
su conocimiento, se calibran estaciones y se describen las distintas bases de datos
utilizadas.

En el Capítulo 4, se desarrollan los fundamentos teóricos de la discriminación,
comenzando por el desarrollo del modelo físico-matemático de fuente sísmica median-
te fuerzas y dislocaciones, con la aparición del Tensor Momento Sísmico como principal
representante de la fuente. Se estudia la forma de obtener el Tensor mediante procesos
de inversión, su descomposición y la generación de sismogramas sintéticos y su utiliza-
ción como discriminante mediante la obtención de su componente isótropa. Asimismo
se estudian los aspectos teóricos para la determinación de la naturaleza de la fuente
mediante medidas de amplitud y frecuencia realizadas en los sismogramas.

En el Capítulo 5 se aplican todas las técnicas discriminantes desarrolladas a la
actividad de la región suroeste de Europa-Norte de África, obteniéndose distintas fun-
ciones discriminantes que permiten realizar la clasificación con un sistema de decisión
final. Utilizando los registros de varias explosiones nucleares y mediante el proceso de
inversión desarrollado, se obtiene la componente isótropa del Tensor Momento Sísmico
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y con ella la discriminación de estos eventos.
En el Capítulo 6 hemos desarrollado un procedimiento para la obtención del Ten-

sor Momento Sísmico a distancia regional en tiempo real, que nos proporciona los
resultados del mecanismo focal y del momento sísmico escalar de forma automática
a los pocos minutos de ocurrir el evento. El proceso se ha implementado con éxito y
se han obtenido los primeros resultados, que mediante la comparación con los obteni-
dos en tiempo diferido por otras instituciones, nos permite disponer de una potente
herramienta para la discriminación, incluso nuclear y para una primera interpretación
sismotectónica en el caso de la ocurrencia de un terremoto de magnitud superior a
4,5 mb a distancia regional así como para un futuro sistema de alerta de tsunamis.

Después de las principales conclusiones y de las futuras líneas de investigación que
se abren como consecuencia de este trabajo y que desarrollamos en el Capítulo 7,
hemos añadido a modo de Anexos el estudio de la discriminación de fuentes sísmicas
inducidas por grandes embalses, con su aplicación a dos casos recientes en España y la
discriminación de fuentes sísmicas tsunamigénicas, con el desarrollo de los fundamentos
sismológicos para la formación de un sistema de alerta de tsunamis para las costas
españolas. La investigación realizada, cuyos resultados presentamos en esta Memoria,
aborda todos los casos de discriminación sísmica que se plantean por el momento en
la región suroeste de Europa-Norte de África.
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Capítulo 2

Distribución de la sismicidad y
de la actividad de origen artificial
en Iberia y Norte de África

2.1. Introducción

En este capítulo se describe desde el punto de vista sismológico el área de estudio
formada por Iberia y zonas adyacentes, así como la parte norte de África. El área
incluye por tanto un contacto de primer orden entre placas tectónicas, que no puede
considerarse simple puesto que comprende interacciones de tipo placa oceánica—placa
oceánica y placa continental—placa continental, Figura 2.1. Esta dualidad hace especial-
mente complicada la zona desde el punto de vista de la interpretación sismotectónica.

La sismicidad asociada tiene un carácter distinto, no solo desde el punto de vista de
su origen, sino también por las características de la red sísmica de registro, con instru-
mentación variable en el tiempo, situada en la zona continental y consiguientemente
con una precisión de los hipocentros localizados que ha ido aumentando con el paso
del tiempo, aunque mostrando diferentes precisiones para la sismicidad continental y
oceánica. Existe así pues sismicidad de origen puramente continental (Figura 2.1), lo-
calizada con una distribución de estaciones de registro adecuada, que tiene unas altas
precisiones en los últimos 10 a 15 años y con un umbral de detección que ha ido dismi-
nuyendo de forma progresiva con la instalación de nuevas estaciones. Al mismo tiempo
se observa una sismicidad de origen submarino, en la que la distribución de estaciones
es ahora muy diferente, y por supuesto, la precisión en su localización depende del
orden de magnitud de los sismos a que se refiera.

En cuanto a la sismicidad histórica, que nos ha llegado por descripciones cuali-
tativas sobre los daños causados por terremotos en las distintas poblaciones, ha sido
también objeto de estudio por diferentes autores. Este tipo de sismicidad está casi
exclusivamente asociada a la zona continental y solamente en contadas ocasiones se
refiere a la zona submarina próxima y con terremotos de magnitud elevada. Por otra
parte, la sismicidad histórica está muy influenciada por la distribución e importancia
de las ciudades a lo largo del tiempo, que es la fuente principal de error en la asignación
de intensidad y localización.

7
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El estudio de revisión que se realiza en este Capítulo no tiene como objetivo el
presentar una visión exhaustiva de la sismicidad y de la tectónica reciente en función
de una interpretación geodinámica, sino el presentar el marco geodinámico de la zona
de estudio y su comparación con la distribución de explosiones tanto convencionales
como nucleares. Ambos tipos de información coexisten en determinadas áreas dentro
de nuestra zona, por lo que la discriminación es necesaria, y como resultado de este
trabajo se demuestra que posible.

Figura 2.1: Sismicidad de magnitud mayor de 5,0 mb contenida en el catálogo del Inter-
national Seismological Centre, para el periodo 1950-2003. Se muestran las principales
fracturas de la zona de contacto entre las tres placas que confluyen en las Azores, así
como el sentido de los principales esfuerzos tectónicos actuantes.

2.2. Catálogo sísmico

De forma tradicional, la sismicidad es recogida en forma de catálogos sísmicos que
generalmente contienen una relación de los parámetros de localización de los terremotos
ocurridos en un área y periodo de tiempo determinados. En nuestra región de interés,
el primer catálogo, aunque de ámbito global, que como consecuencia del terremoto de
Lisboa de 1755 contiene una relación de efectos macrosísmicos, es el de Moreira de
Mendoça, publicado en 1758.

A partir del inicio del periodo instrumental, la información comienza a publicarse en
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boletines sísmicos de cada observatorio y en boletines de compilación de las distintas
agencias internacionales. En el caso de España, aunque la primera instrumentación
sísmica se instala a principios del siglo XX, podemos considerar el periodo entre 1900
a 1925 como transición en el catálogo sísmico entre la época histórica e instrumental.
Uno de los problemas más graves que plantea el uso de los catálogos sísmicos es su
completitud y homogeneidad. Este problema, que parece obvio en época histórica,
también se produce en la actualidad si consideramos las distintas redes sísmicas que
han ido instalándose a lo largo del tiempo y cuyos niveles de detección son cada vez
más altos.

El catálogo sísmico básico empleado en nuestro trabajo es el de Mezcua y Martínez
Solares (1983), que tiene como antecedentes los catálogos existentes hasta el momento
de su publicación. En concreto los trabajos de Galbis (1932 y 1940) y Munuera (1963) y
los boletines sísmicos de todos los observatorios de la zona Ibero-Mogrebí, permitieron
realizar a estos autores un cálculo hipocentral de todos los terremotos de los que
se disponía del dato de lectura de tiempos de llegada de las distintas fases sísmicas
en cada una de las estaciones de registro. Se empleó por primera vez un moderno
programa de localización (HYPO71; Lee y Lahr, 1975) que utilizando un único modelo
estratificado de corteza y un método de mínimos cuadrados, proporcionó una primera
visión homogénea de la sismicidad del área Ibero-Mogrebí. En la parte histórica, este
catálogo está basado en los numerosos trabajos que en el momento se disponían, entre
otros los ya mencionados de Galbis (1932), los de Fonseré (1971) y Cadiot et al. (1979).

Figura 2.2: Sismicidad del periodo instrumental 1908−febrero 2005 contenida en el
catálogo de Mezcua y Martínez Solares (1983), actualizada con los boletines sísmicos
definitivos del Instituto Geográfico Nacional y con el resultado del trabajo de Mezcua
y Rueda (1997).
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Con posterioridad a la publicación de este catálogo han surgido numerosos trabajos
de sismicidad histórica que han sido recogidos en el nuevo catálogo histórico de la
Península Ibérica de Martínez Solares y Mezcua (2002), como son los de Bisbal (1984),
Sousa Moreira (1984), Oliveira (1986), Rodríguez de la Torre (1990), y por último el
de Mezcua et al. (2004) en el que se hace una reevaluación de los terremotos históricos
más importantes, aplicando el método de Bakun y Wentworth (1997) que proporciona
localización y magnitud momento a partir de los datos de intensidades.

En la parte instrumental, el catálogo se ha ampliado con los boletines definitivos
del Instituto Geográfico Nacional y con el resultado de la relocalización que Mezcua
y Rueda (1997) realizaron para el periodo 1950-1995 de la actividad de la zona entre
34oN-38oN y 0o-12oW, utilizando técnicas de localización conjunta (Dewey, 1983), que
permite una nueva visión de la sismicidad de la región en tres dimensiones con datos
revisados y cuyos resultados incluimos.

En la Figura 2.2 hemos representado la sismicidad instrumental contenida en este
catálogo, que comienza en 1908 y termina en febrero de 2005. Evidentemente la repre-
sentación no resulta homogénea, pero es de gran valor para una primera visión global
de la sismicidad. Aparece una gran concentración de sismos en el contacto África-
Eurasia, con grandes terremotos en las zona limítrofes de Argelia y SW del Cabo
de San Vicente y de menor magnitud en las Cordilleras Béticas y Mar de Alborán.
También destacan los terremotos asociados a la cadena Pirenaica y dos alineaciones
E-W, paralelas a la línea Azores-Cabo San Vicente, pero más al norte. La primera a la
altura de Lisboa, hacia el oeste y la segunda a la altura de Pontevedra y en la misma
dirección.

2.3. Descripción de la sismicidad

En este análisis vamos a considerar únicamente la sismicidad instrumental reciente,
que podemos establecer para el periodo que transcurre desde el año 1950 hasta marzo
de 2005, ya que estos son los datos que podrían, en su caso, estar relacionados con la
actividad de origen artificial. La fecha del comienzo de este periodo esta tomada por
coincidir aproximadamente con la instalación en la región de estaciones sísmicas con
un control de tiempo con ciertas garantías.

En la Figura 2.3 se muestra el área de estudio y la sismicidad con información
de magnitud contenida en el catalogo, para el periodo que se prolonga hasta marzo
de 2005. Se han representado todos los eventos que tienen valor de magnitud mbLg y
profundidad calculadas, haciéndose la representación atendiendo a los dos parámetros.
En cuanto a la magnitud, se ha representado de forma continua, con un círculo de
radio que es función exponencial de la magnitud. La magnitud 3 puede considerarse
representativa de la sismicidad de pequeño tamaño, pero solamente en los últimos años
puede considerarse completa para todo el área. La sismicidad de 5 es la sismicidad
moderada de la zona y por último la sismicidad de 7 que es considerada la sismicidad
de gran magnitud. En cuanto a la clasificación por profundidad focal, se han tomado
tres intervalos representativos. Por una parte la que se puede considerar sismicidad
superficial, con valores de profundidad entre 0 − 33 km, que se reparte por todo el
área, otro intervalo que podríamos considerar de profundidad intermedia, entre los
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valores de 33− 190 km, que se concentra principalmente en el Mar de Alborán y en el
segmento oriental de la falla Azores-Gibraltar y por último el intervalo de sismicidad
profunda por debajo de este valor y hasta la mayor profundidad registrada, que se
corresponde con un valor de 650 km, asignada a los terremotos ocurridos en la zona
de Padul (Granada) el 29 de marzo de 1954 de magnitud 7,0 mb, el 30 de enero de
1973 (4,0 mb) y los más recientes de 8 de marzo de 1990 y 31 de julio de 1993 de 4,8
y 3,9 mb, respectivamente.

Figura 2.3: Sismicidad del periodo 1950−febrero 2005 contenida en el catálogo de
Mezcua y Martínez Solares (1983), actualizada con los boletines sísmicos definitivos
del Instituto Geográfico Nacional y con el resultado del trabajo de Mezcua y Rueda
(1997). El tamaño del símbolo depende de la magnitud y su color de la profundidad de
acuerdo con los límites fijados en la leyenda.

Analizando esta distribución de la sismicidad se pueden establecer las siguientes
características: por una parte, la sismicidad en el extremo nororiental de Iberia se
corresponde con la estructura del Pirineo. Es una sismicidad totalmente superficial y
tiene una distribución coincidente con la estructura axial de este sistema montañoso,
conocida como falla Pirenaica, con una mayor acumulación de sismos en el extremo
occidental, prolongándose hacia el sur hasta introducirse en Navarra. En el extremo
oriental, la sismicidad casi desaparece, interrumpiéndose de forma brusca al comienzo
de la provincia de Girona, mostrando una dispersión hacia el norte en territorio de
Francia y al sur, por una franja no bien definida, que transcurre paralela a la costa y
que se considera asociada a la cadena Costero-Catalana. Continuando más hacia el sur
por la costa española de levante, apreciamos una interrupción de esta sismicidad y la
inclusión de una franja difusa de terremotos superficiales, que con tendencia NW-SE
se distribuye desde el País Vasco por todo el Sistema Ibérico hasta la trayectoria en
dirección E-W del Río Jucar en la provincia de Valencia, en una latitud de 39o N.
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Esta distribución de la sismicidad entronca con la sismicidad correspondiente a las
cordilleras Béticas, que se extiende por el norte desde la flexura del Guadalquivir en
toda la extensión de Iberia y continua más hacia el SW en el Golfo de Cádiz. El extremo
sur se corresponde con el borde norte de África, puesto que puede considerarse que
tanto las Béticas como la parte norte del Sistema del Atlas corresponden a los extremos
de una zona amplia de absorción del contacto continental entre las dos grandes placas
tectónicas. El extremo occidental de este contacto, en forma de arco, que encierra el
Mar de Alborán (donde se producen terremotos de profundidad intermedia, hasta los
150 km) está situado en la parte norte del Golfo de Cádiz, con extensión hacia el
oeste, en una línea ambigua hasta el punto 36oN-11oW, punto singular en el que la
continuación más hacia el oeste se hace de forma clara hasta las Islas Azores, con zonas
asísmicas en la parte central de la estructura Azores-Gibraltar (Figura 2.1).

Continuando la revisión hacia el norte (Figura 2.3), tenemos el enlace de dicho
punto singular con la costa portuguesa, marcando diversas líneas que se corresponden
con accidentes que pueden seguirse en la zona continental. Este borde de Portugal, que
es un borde pasivo, tiene sin embargo una cierta sismicidad asociada en estructuras de
dirección NE-SW que discurren de forma paralela al limite de costa. En Galicia y norte
de Castilla y León la sismicidad no está bien definida. En la zona oceánica, aparece
una línea de sismicidad que continúa hacia el Banco de Galicia. Por último el límite
norte de la costa española es prácticamente asísmico, con alguna pequeña excepción
en el borde sur de Asturias.

Figura 2.4: Simplificación del mapa de la Figura 2.3, en el que se presentan únicamente
los terremotos con mbLg ≥ 4,0, para el mismo periodo 1950-febrero 2005.

En la figura 2.4 se presenta una simplificación del mapa de sismicidad anterior
en el que se ha seleccionado una magnitud de corte de 4,0 mbLg como umbral de
representación. La distribución de la sismicidad sigue los mismos patrones descritos
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anteriormente en sus grandes unidades, aunque no aparece tan claramente diferenciada
la sismicidad del Pirineo. Continuando hacia el sur es fácil de visualizar que a excepción
de una actividad concentrada en la provincia de Lugo, con cierta sismicidad hacia el
oeste junto al Banco de Galicia y su continuidad en la provincia de Zamora, el resto de
la sismicidad está en relación directa con el contacto de primer orden Eurasia-África.
A la altura de Lisboa existe otra alineación E-W coincidente con el valle submarino de
Nazaré. Más hacia el sur encontramos también actividad a lo largo de una estructura
NE-SW denominada falla de Moura-Vidigueira.

En el Golfo de Cádiz, la distribución de esta sismicidad define más claramente una
alineación E-W constituyendo el extremo oriental de la estructura Azores-Gibraltar.
La característica más importante de esta sismicidad submarina es por una parte la
presencia de terremotos de gran magnitud como son los terremotos de 15 Marzo de 1964
y 28 de Febrero de 1969, ambos con magnitudes por encima de 6. Además, la sismicidad
presenta una distribución en profundidad, que siguiendo la misma alineación, marca
una zona con profundidades por debajo de los 33 km y que termina de forma abrupta
en una clara línea N-S con continuidad E-W en los extremos norte y sur del Mar de
Alborán. El limite oriental de las Béticas, con dirección NE-SW, se prolonga desde el
cabo La Nao en Alicante hasta el Golfo de Almería y se adentra en el Mar de Alborán
hasta la falla de Trans Agadir-Nekor. Situándonos ya en el borde de la costa de África,
la sismicidad a partir de este punto es continua en su migración hacia el este, con
agrupamientos en las zonas de Oran y Argel, marcando lo que se considera el límite
del contacto entre las placas.

2.4. Mecanismos focales y estado de esfuerzos

La colisión entre ambas placas, que hemos descrito desde el punto de vista de la
sismicidad asociada, ha de complementarse con el conocimiento del estado de esfuerzos
obtenido mediante el análisis de los mecanismos focales calculados en la zona.

En la parte oceánica del contacto, la sismicidad está caracterizada por un valor
bajo del número de terremotos al año, pero estos son de gran magnitud. Como ejemplo
cabe destacar el terremoto de Lisboa de 1755, que puede considerarse como uno de los
terremotos de mayor magnitud que se han producido en el mundo en época histórica.
En esta zona, al tener dificultades de cobertura acimutal de estaciones y además estar
relativamente alejada de la costa, solamente se tienen mecanismos focales de los terre-
motos de magnitud superior a 4,0− 4,5; lo que contrasta con la parte continental del
contacto, que al estar mejor cubierta por estaciones y en mayor número, el umbral de
detección y de cálculo de mecanismos es muy inferior. Al objeto de normalizar todo el
área, se ha considerado un nivel de magnitud 4,5 como umbral de representación de
los mecanismos, ya que además, a partir de este nivel, consideramos que el terremoto
puede representar mejor el estado general de esfuerzos de la zona y no un estado local
de tensiones que puede estar mediatizado por pequeñas estructuras tectónicas en el
área de estudio.

Se han seleccionado los terremotos con mecanismo focal calculado para todo el área
a partir de la literatura científica, distinguiendo para cada sismo, en caso de tener más
de una solución, aquella que según nuestro criterio cumpliese mejor los requisitos de
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ser la solución más fiable. En la Tabla 2.1 aparecen los terremotos seleccionados, en
los que se especifica además de las características de localización: tiempo origen, fecha
y coordenadas epicentrales, los parámetros geométricos de los dos planos de falla que
definen el mecanismo (acimut φ, buzamiento δ y deslizamiento λ) así como la referencia
a su autor. De esta selección resulta un total de 113 terremotos con magnitud superior
a 4,5, cuyas esferas focales se presentan también en la Figura 2.5, en una proyección
estereográfica sobre el hemisferio inferior. En esta figura se representan además, para
cada terremoto, con puntos azul y rojo, las direcciones correspondientes a los ejes de
presión y tensión respectivamente.

Figura 2.5: Representación de los mecanismos focales de los 113 terremotos de mag-
nitud superior a 4,5 en el área de estudio, cuyos parámetros se relacionan en la Tabla
2.1. Se representan mediante una proyección estereográfica sobre el hemisferio inferior,
señalandose los planos nodales, así como el eje de tensión (punto rojo) y el de presión
(punto azul).



2. Distribución de la sismicidad y de la actividad de origen artificial en
Iberia y Norte de África 15

Con objeto de obtener una idea general de las implicaciones que sobre el estado de
esfuerzos de la zona tiene el conocimiento de estos mecanismos, se han representado
en un mapa de la zona de estudio (Figura 2.6) solamente los mecanismos focales de
los terremotos de la Tabla 2.1 con magnitud igual o superior a 5. Se ha utilizado un
código de colores para representar el régimen de esfuerzos dominante en cada uno
de los mecanismos, definiendo tres tipos de falla: desgarre (negro), inversa (rojo) y
normal (azul), por los intervalos de los valores de deslizamiento del plano de falla y la
inclinación de los ejes de presión, tensión y nulo, que se muestran en la Tabla 2.2.

Figura 2.6: Mecanismos focales de los terremotos de magnitud mayor o igual de 5,0;
cuyos parámetros se relacionan en la Tabla 2.1. Se ha empleado el código de colores
definido en la Tabla 2.2 para clasificar los mecanismos en los distintos tipos de falla:
desgarre (negro), inversa (rojo) y normal (azul).

Puede observarse que en la zona al suroeste del Cabo de San Vicente los terremotos
tienen carácter de falla de desgarre (no 26), que se corresponde con la parte más orien-
tal de la estructura que, originándose como continuación de la Falla de Gloria al sur
de las Islas Azores, continúa hasta este punto a partir del cual la sismicidad adquiere
una estructura más complicada. En la zona centrada en el punto de coordenadas 36oN,
11oW se observan tres terremotos de falla inversa con planos orientados aproximada-
mente en dirección E-W, un sismo de falla normal y otro con falla de desgarre. Se puede
concluir que esta zona, en la que las estructuras son poco conocidas, la predominancia
del movimiento es a lo largo de un plano E-W con dirección de aproximación N-S de
ambas placas litosféricas de Africa y Eurasia. Este tipo de movimiento se continúa ha-
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No Fecha HO Lon Lat Mag A (φ δ λ) B (φ δ λ) Referencia
1 1946-02-12 02:43 4,9 35,7 5,6 (100 70 12) (194 79 160) M edina y Cherkaoui (1991)

2 1951-05-19 14:54 -4 ,1 37,4 5,1 ( 0 45 -140) (240 63 -52) V idal (1986)

3 1951-05-19 15:54 -3 ,9 37,5 5,1 (248 66 -33) (353 60 -152) Udías et al. (1976)

4 1954-03-29 06:16 -3 ,6 37,0 7,0 ( 87 32 -3) (179 88 -122) Buforn et al. (1991)

5 1954-09-09 01:04 1,4 36,2 6,7 (253 61 76) ( 46 32 113) Bezzeghoud y Buforn (1999)

6 1954-09-10 05:44 1,3 36,6 6,0 ( 44 90 -8) (134 82 -180) Bezzeghoud y Buforn (1999)

7 1955-06-05 14:56 1,7 36,1 4,7 (276 69 -122) (156 37 -36) V idal (1986)

8 1956-02-14 09:53 1,6 36,4 4,6 (219 67 101) ( 65 25 65) V idal (1986)

9 1959-08-23 22:21 -3 ,3 35,4 5,4 (293 50 110) ( 83 44 67) V idal (1986)

10 1959-11-07 02:32 2,5 36,4 5,1 (203 10 -1) (294 90 -100) V idal (1986)

11 1960-02-21 08:13 4,2 35,6 5,5 (270 26 39) ( 36 74 111) V idal (1986)

12 1960-12-05 21:21 -6 ,7 35,0 4,9 (328 69 -162) (232 74 -21) M edina y Cherkaoui (1992)

13 1962-12-26 08:58 -10,6 39,3 4,8 (180 47 -3) (273 88 -137) Buforn et al. (1988a)

14 1963-06-20 19:47 -3 ,8 34,7 4,5 (359 34 128) (222 64 68) V idal (1986)

15 1964-03-15 22:30 -7 ,7 36,1 6,2 ( 56 71 105) (276 24 53) Buforn et al. (1988a)

16 1965-01-01 21:38 4,5 35,7 5,2 (100 70 12) (194 79 160) M edina y Cherkaoui (1991)

17 1965-06-05 00:00 1,5 36,3 6,2 (172 56 -32) (281 64 -141) Bezzeghoud y Buforn (1999)

18 1965-06-29 04:27 -12,3 36,5 4,8 (282 69 11) ( 15 80 158) Buforn et al. (1988a)

19 1967-04-23 09:30 2,3 36,2 4,8 (243 34 41) ( 9 69 117) V idal (1986)

20 1967-07-13 02:10 -0 ,1 35,5 5,0 (260 61 48) ( 18 49 140) Bezzeghoud y Buforn (1999)

21 1968-04-17 09:12 -3 ,7 35,2 5,0 ( 81 79 -177) (350 87 -11) V idal (1986)

22 1968-10-30 11:42 -3 ,8 35,2 4,6 ( 20 84 145) (286 55 7) Coca y Buforn (1994)

23 1969-02-28 02:40 -10,8 35,9 7,3 ( 97 54 58) (231 47 126) Buforn et al. (1988a)

24 1969-02-28 04:25 -10,7 36,2 5,7 ( 60 54 107) (270 39 68) Moreira (1985)

25 1969-05-05 05:34 -10,4 36,0 5,5 ( 89 75 110) (324 24 38) Buforn et al. (1988a)

26 1969-09-06 14:30 -12,3 36,9 5,7 (273 85 -165) (182 75 -5) Buforn et al. (1988a)

27 1969-12-24 05:04 -10,5 36,0 5,1 ( 92 74 146) (351 57 160) Buforn et al. (1988a)

28 1970-04-07 09:16 -3 ,8 35,1 4,9 (244 66 15) (340 76 156) V idal (1986)

29 1972-04-18 05:51 -11,1 36,4 4,7 ( 99 80 -155) ( 8 65 -2) Buforn et al. (1988a)

30 1973-04-29 14:37 -3 ,9 34,5 4,6 ( 34 79 -73) (156 20 -146) V idal (1986)

31 1973-11-24 14:05 4,4 36,1 5,1 ( 70 86 -176) (340 86 -4) V idal (1986)

32 1973-11-24 15:22 4,4 36,1 5,1 (200 90 -14) (290 76 -180) V idal (1986)

33 1973-11-25 04:20 4,4 36,1 4,9 ( 60 18 90) (240 72 90) V idal (1986)

34 1975-08-07 15:30 -4 ,5 36,4 5,2 (208 70 38) (313 55 155) G rim ison y Chen (1986)

35 1977-06-06 10:48 -1 ,7 37,6 5,2 (208 45 57) ( 70 53 61) G rim ison y Chen (1986)

36 1979-02-15 10:11 -7 ,2 42,9 4,6 (328 68 15) ( 65 77 157) Rueda y Mezcua (2001)

37 1979-06-20 00:09 -3 ,5 37,2 4,5 (309 12 -166) ( 52 87 -102) Buforn et al. (1988a)

38 1980-02-29 20:40 -0 ,0 42,6 5,2 ( 91 27 -122) (307 67 -75) Harvard (2005)

39 1980-06-22 23:18 -5 ,3 35,9 4,7 (304 66 -135) (192 50 -32) Bezzeghoud y Buforn (1999)

40 1980-10-10 12:25 1,3 36,2 7,1 (247 30 105) ( 50 61 81) Harvard (2005)

(continúa)

Tabla 2.1: Parámetros de los mecanismos focales de los terremotos de magnitud su-
perior a 4,5 en el área de estudio.
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No Fecha HO Lon Lat Mag A (φ δ λ) B (φ δ λ) Referencia
41 1980-10-10 15:39 1,3 35,7 6,2 ( 58 43 81) (250 47 98) Harvard (2005)

42 1980-10-13 06:37 2,0 36,5 5,5 ( 63 42 69) (271 51 108) Harvard (2005)

43 1980-10-30 23:38 1,6 36,3 5,1 (186 46 140) ( 66 63 51) V idal (1986)

44 1980-11-08 07:54 1,3 36,0 5,2 (270 45 126) ( 44 55 59) Harvard (2005)

45 1980-12-05 13:32 1,6 35,8 5,3 (112 61 -179) ( 21 89 -29) Harvard (2005)

46 1980-12-07 17:37 0,9 36,0 5,6 (277 40 140) ( 39 66 57) Harvard (2005)

47 1981-01-15 04:25 1,3 36,3 5,0 (181 53 29) ( 72 67 139) Harvard (2005)

48 1981-02-01 13:19 1,9 36,2 5,6 (210 43 64) ( 64 52 112) Harvard (2005)

49 1981-02-14 13:15 1,7 36,0 5,2 ( 26 67 -18) (124 73 -156) Harvard (2005)

50 1981-03-05 01:21 0,2 38,4 4,9 (113 42 52) (247 58 119) Buforn et al. (1988b)

51 1982-11-15 20:07 1,1 35,7 5,2 (274 70 -169) (180 80 -20) Harvard (2005)

52 1983-01-06 21:55 -2 ,1 36,4 4,7 ( 66 78 33) (163 58 166) Coca y Buforn (1994)

53 1984-06-24 14:30 -3 ,7 36,8 5,0 (201 48 -155) (308 72 -45) Buforn et al. (1988a)

54 1984-09-13 04:34 -2 ,3 36,9 5,0 (202 43 -57) (340 55 -117) Buforn et al. (1988a)

55 1984-09-13 04:34 -2 ,4 37,0 5,0 (228 46 156) (121 73 47) Rueda et al. (1992)

56 1985-03-05 15:37 1,4 35,6 5,0 (225 54 83) ( 33 37 100) Jim énez (1991)

57 1985-05-26 18:05 -4 ,6 37,7 5,1 ( 25 43 113) (174 51 110) Buforn et al. (1988a)

58 1985-05-26 19:07 -4 ,6 37,8 4,5 (210 35 29) (324 73 122) V idal (1986)

59 1986-10-20 14:48 -8 ,6 36,9 4,8 (180 36 3) ( 86 88 54) Buforn et al. (1988b)

60 1988-10-31 10:13 2,6 36,4 5,6 (103 55 167) (201 79 36) Harvard (2005)

61 1988-12-12 06:40 -4 ,6 36,3 4,5 (316 50 175) (222 86 40) V idal (1986)

62 1989-10-29 19:09 2,9 36,8 6,0 ( 91 48 119) (231 50 62) Harvard (2005)

63 1989-12-20 04:15 -7 ,3 37,2 5,0 (351 77 170) (259 80 13) Herraiz et al. (2000)

64 1990-02-09 09:31 2,8 36,2 5,2 ( 49 18 95) (225 72 88) Harvard (2005)

65 1990-03-08 01:37 -3 ,5 36,9 5,6 ( 0 28 -88) (177 62 -91) Buforn et al. (1991)

66 1992-01-19 20:21 1,8 36,1 4,7 (277 85 -169) (186 79 -5) Bezzeghoud y Buforn (1999)

67 1992-03-12 13:05 -2 ,5 35,0 5,3 ( 60 75 -160) (325 71 -16) IGN (1995)

68 1993-05-23 07:41 -2 ,4 35,2 5,4 (307 84 179) (217 89 5) M ezcua y Rueda (1997)

69 1993-12-23 14:22 -2 ,9 36,7 5,0 (300 40 -130) (188 44 -29) Rueda et al. (1996)

70 1994-01-04 08:03 -2 ,8 36,5 4,9 (170 65 -31) (274 63 -152) Rueda et al. (1996)

71 1994-05-26 08:27 -4 ,0 35,3 5,7 (315 74 -168) (222 79 -17) M ezcua y Rueda (1997)

72 1994-08-18 01:13 0,3 35,6 5,9 ( 40 23 70) (241 69 98) Harvard (2005)

73 1995-11-29 23:56 -7 ,3 42,8 4,6 ( 17 63 159) (277 71 28) Rueda y Mezcua (2001)

74 1995-12-24 14:29 -7 ,3 42,8 4,6 ( 12 67 158) (273 70 25) Rueda y Mezcua (2001)

75 1996-09-02 19:07 -1 ,5 37,5 4,5 ( 61 63 -13) (157 78 -152) Delgado (1997)

76 1996-09-04 04:14 3,0 37,0 5,5 ( 11 76 -4) (102 86 -166) Harvard (2005)

77 1997-05-21 23:49 -7 ,5 42,7 5,3 (139 31 -128) ( 1 66 -70) Harvard (2005)

78 1997-05-22 00:17 -7 ,3 42,8 4,5 ( 41 34 96) (228 56 86) Rueda y Mezcua (2001)

79 1997-05-23 18:14 -7 ,2 42,7 4,5 (256 23 0) (347 90 113) Rueda y Mezcua (2001)

80 1999-02-02 13:45 -1 ,4 38,0 4,8 (102 28 68) (257 64 102) Rueda (2002)

(continúa)
Tabla 2.1 (continuación)
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No Fecha HO Lon Lat Mag A (φ δ λ) B (φ δ λ) Referencia
81 1999-12-22 17:37 -1 ,.4 35,3 5,6 ( 29 45 67) (240 49 111) Harvard (2005)

82 2000-08-18 18:15 5,0 36,1 5,2 ( 99 71 -171) ( 6 81 -19) Harvard (2005)

83 2000-09-27 03:07 -5 ,3 34,3 4,8 (258 55 99) ( 94 36 77) Harvard (2005)

84 2000-11-10 20:10 4,9 36,4 5,7 ( 64 38 97) (235 52 85) Harvard (2005)

85 2000-11-16 11:33 4,7 36,7 5,0 (294 85 45) ( 29 45 173) Harvard (2005)

86 2002-02-04 20:09 -2 ,5 37,0 4,7 (195 54 -39) (311 59 -137) Rueda (2002)

87 2002-08-06 06:16 -1 ,8 37,8 5,1 (291 84 -125) (193 35 -11) Rueda y Mezcua (2005b)

88 2002-12-10 13:51 -7 ,5 36,1 4,6 (186 54 58) ( 53 47 127) Rueda y Mezcua (2005a)

89 2003-01-01 00:55 2,9 36,2 4,6 ( 37 85 -34) (131 56 -174) Rueda y Mezcua (2005a)

90 2003-01-24 20:35 -4 ,6 37,7 4,4 ( 52 82 -145) (317 55 -10) Rueda y Mezcua (2005a)

91 2003-02-18 13:09 -3 ,5 35,8 4,9 (141 85 -143) ( 48 54 -6) Rueda y Mezcua (2005a)

92 2003-05-21 18:44 3,8 36,8 6,6 (219 73 54) (107 39 152) Rueda y Mezcua (2005a)

93 2003-05-22 03:14 3,4 37,2 5,1 ( 51 21 128) (191 74 77) Harvard (2005)

94 2003-05-22 13:57 3,9 37,2 5,2 ( 81 20 88) (263 70 91) Harvard (2005)

95 2003-05-27 17:11 3,6 36,8 5,6 (251 60 72) (104 34 118) Rueda y Mezcua (2005a)

96 2003-05-28 19:05 3,7 36,9 4,1 (246 60 101) ( 45 32 72) Rueda y Mezcua (2005a)

97 2003-05-29 02:15 3,5 36,8 5,2 ( 14 59 5) (282 86 149) Harvard (2005)

98 2003-07-29 05:31 -10,6 35,7 5,3 ( 6 57 -125) (238 46 -49) Rueda y Mezcua (2005a)

99 2003-09-21 10:34 0,0 39,4 4,2 (142 53 -91) (323 37 -89) Rueda y Mezcua (2005a)

100 2004-02-24 02:27 -3 ,9 35,1 6,2 (200 82 23) (107 67 171) Rueda y Mezcua (2005a)

101 2004-02-25 05:21 -3 ,9 35,1 4,5 ( 98 88 176) (188 86 2) Rueda y Mezcua (2005a)

102 2004-02-25 12:44 -3 ,8 35,0 5,2 (202 74 36) (101 56 161) Rueda y Mezcua (2005a)

103 2004-02-25 16:33 -3 ,9 35,1 4,0 (293 85 162) ( 25 72 5) Rueda y Mezcua (2005a)

104 2004-02-26 12:07 -4 ,0 35,1 4,8 (197 86 8) (107 82 176) Rueda y Mezcua (2005a)

105 2004-02-27 00:59 -3 ,9 35,1 4,3 (285 88 -178) (195 88 -2) Rueda y Mezcua (2005a)

106 2004-02-27 16:50 -3 ,9 35,1 4,5 ( 98 78 164) (191 75 13) Rueda y Mezcua (2005a)

107 2004-02-28 16:29 -4 ,0 35,0 4,2 (255 63 102) ( 50 29 68) Rueda y Mezcua (2005a)

108 2004-03-02 20:36 -3 ,8 35,1 4,4 (198 89 29) (108 61 179) Rueda y Mezcua (2005a)

109 2004-03-07 06:37 -4 ,0 35,0 5,0 (272 87 -176) (182 86 -3) Rueda y Mezcua (2005a)

110 2004-03-12 17:21 -4 ,0 34,9 4,8 (345 48 -73) (140 45 -108) Rueda y Mezcua (2005a)

111 2004-09-18 12:52 -1 ,4 42,8 4,5 ( 99 49 -103) (298 42 -76) Rueda (2005)

112 2005-01-29 07:41 -1 ,7 37,8 4,7 (310 88 163) ( 40 73 2) Rueda y Mezcua (2005b)

113 2005-03-22 09:03 -2 ,9 34,9 4,5 (356 86 -49) ( 94 81 -3) Rueda y Mezcua (2005a)

Tabla 2.1 (continuación)

Falla Deslizamiento Inclinación eje P Inclinación eje T Inclinación eje B
Desgarre > 40o ≥ 40o ≤ 40o
Inversa > 0o ≤ 40o < 40o > 40o

Normal < 0o ≤ 40o < 40o > 40o

Tabla 2.2: Intervalos del deslizamiento de los planos de falla y de la inclinación de los
ejes de presión, tensión y nulo, que definen los tres tipos de falla en la Figura 2.6:
desgarre (negro), inversa (rojo) y normal (azul).
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cia el este (no 15), aunque en tierra se encuentra también movimiento de desgarre (no

63). En la parte noroeste de España también se puede observar un terremoto de falla
normal (no 77) calculado por la Universidad de Harvard, al que asignan una magnitud
de 5,3 Mw. En el trabajo de Rueda y Mezcua (2001) se determinan los mecanismos
de las réplicas de este terremoto y de otros ocurridos en la misma zona en el año 1995
encontrándose un mecanismo en falla inversa con empuje N-S como corresponde al
estado de compresión generalizada de África sobre Iberia.

Al este del estrecho de Gibraltar la situación es bastante más complicada, al menos
en la parte correspondiente al sur de España y Mar de Alborán, aunque en la parte
correspondiente al norte de África las características de los mecanismos focales parece
más simple. La parte central de las cordilleras Béticas tiene movimiento predominante
de falla normal aunque la parte mas occidental, definida por dos sismos nos 57 y 34,
tiene un comportamiento de falla inversa, sin embargo ambos terremotos están situa-
dos en estructuras muy diferentes. La parte oriental de las Béticas tiene movimiento
predominante de falla inversa, lo mismo que el sismo no 9 en el Mar de Alborán. La
actividad dentro de este Mar de Alborán no viene representada en esta Figura 2.6,
ya que los terremotos de los que se dispone de mecanismo focal son en su mayoría de
magnitud inferior a 5.

Son varias las teorías que sobre el origen del Mar de Alborán han surgido a lo largo
del tiempo. Andrieux et al. (1971) y Udías et al. (1976) postularon con la existencia
de una microplaca, cuestión que ha sido descartada entre otros por el trabajo de
Negredo et al. (2002). De Jong (1991) y Zeck et al. (1992) proponen un proceso de
subducción, mientras que Plat y Vissers (1989) postulan un proceso de erosión por
convección en el manto. En los últimos años, la mejora en las redes sísmicas instaladas
ha aumentado la precisión en las localizaciones hipocentrales y ha hecho posible el
cálculo de mecanismos focales de terremotos de menor magnitud. Esto ha permitido
a varios autores como Docherty y Banda (1995), Seber et al. (1996), Mezcua y Rueda
(1997), Calvert et al. (2000 a y b) y Torne et al. (2000), postular que el origen del Mar
de Alborán se encuentra en un proceso de laminación litosférica ocurrido durante el
Neógeno y Cuaternario, a partir de una litosfera continental engrosada previamente.
Así se explicaría la existencia del frente de sismicidad de profundidad intermedia, que
se aprecia claramente en la Figura 2.4, en dirección N-S y que se correspondería con
el borde más activo del bloque laminado. Recientemente, varios autores han vuelto a
plantear la existencia de un proceso de subducción como actuante principal, Lonergan
y White (1997), Morales et al. (1999), Gutscher et al. (2002), Buforn et al. (2004) y
Gutscher (2004), de tal forma que podríamos pensar que el proceso actuante pudiera
ser realmente una mezcla de ambos.

Más al sur en la costa norte de África, como hemos comentado anteriormente, la
predominancia es de movimiento horizontal con dirección E-W. Sin embargo, conforme
el movimiento se traslada hacia la parte oriental de Marruecos y Argelia el movimiento
predominante es de falla inversa sobre planos en dirección NE-SW, con algunas excep-
ciones como los sismos nos 6, 45 y 51 de falla de desgarre y los sismos nos 10 y 17 con
falla normal. Continuando más hacia el este, la actividad continúa con fallas de tipo
inverso, coexistiendo con fallas de desgarre.

Esta breve revisión relativa al estado de esfuerzos de la zona, nos ha permitido
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caracterizar las diferentes secciones de la sismicidad, no solamente en función de su
localización y propiedades geométricas de la distribución, sino también en función de
las propiedades sismotectónicas y de mecanismo focal para cada sección del área.

2.5. Distribución de sismos artificiales en España

Dado que el objetivo fundamental de esta Tesis es la investigación de propiedades
que permitan discriminar por métodos sísmicos las explosiones de los terremotos, es
muy conveniente también establecer una revisión de la experiencia que se tiene en la
Red Sísmica Nacional. En el mapa de la Figura 2.7 se muestran todas las explosiones
identificadas por los analistas para el periodo 1998-2004. La mayor parte de las ex-
plosiones tienen magnitud menor que 3,0 mbLg y solamente en algunas ocasiones esta
magnitud se ve superada. La actividad se concentra en España y únicamente se loca-
lizan algunos eventos en las zonas fronterizas. La no selección de las localizaciones en
función de su error epicentral hace que en esta Figura 2.7 aparezcan sismos artificiales,
con grandes elipses de error, localizados en zonas marítimas alejadas de la costa.

Figura 2.7: Explosiones químicas localizadas por la Red Sísmica Nacional en el periodo
1998-2004.

Si realizamos una selección en función del tamaño del semieje mayor de la elipse
de error, quedándonos solamente con aquellos eventos localizados con semieje menor
de 5 km, es posible identificar zonas de voladuras claramente diferenciadas. Así en la
Figura 2.8 se han clasificado hasta 17 localizaciones de fuentes continuas de sismos
artificiales. Cada número fuente tiene una denominación que se establece en la Tabla
2.3.
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Figura 2.8: Explosiones localizadas en el periodo 1998-2004 con semieje mayor de
la elipse de error menor de 5 km. Se señalan con número las zonas de voladuras
controladas identificadas y que se relacionan en la Tabla 2.3.
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Zona Localización
1 Forte, Sureste de Santiago de Compostela.
2 Fabero, Ponferrada, Carballeda de Valdeorras.
3 Celanova (autovía Ourense-Vigo).
4 Maeztu.
5 Sierra de Alaiz.
6 Embalses de Mediano y Barasona.
7 Gelsa.
8 La Almunia de Doña Godina, La Muela.
9 Sigüenza (AVE Madrid-Zaragoza).
10 Aranjuez, Morata de Tajuña, Yepes.
11 Campo de Criptana, Quintanar de la Orden.
12 Requena, Buñol, Chiva.
13 Chinchilla, Pozo Cañada.
14 Fortuna, Abanilla, Crevillente.
15 Puertollano.
16 Espiel, Bélmez.
17 Valls, El Vendrell.

Tabla 2.3: Localización de las principales zonas en las que se realizan de forma habitual
explosiones

Con objeto de comparar con un periodo de tiempo idéntico en el caso de sismici-
dad natural, se presenta en la Figura 2.9 la sismicidad para el periodo 1998-2004. Es
evidente que en este caso existe información sobre zonas submarinas, alejadas de la
costa y que no tienen equivalente en la representación de las explosiones para el mismo
periodo, Figura 2.10. Sin embargo las zonas continentales en las que existe sismicidad
natural y además explosiones identificadas, se corresponden de tal forma que es difícil
establecer unas pautas de discriminación en función de su localización. Únicamente
en las zonas centrales de la península, por encima del accidente Cádiz-Alicante, las
explosiones están distribuidas en zonas de calma tectónica, por lo que la identificación
por su localización es más simple. Existen además patrones en cuanto a la sismicidad
artificial que se corresponde con grandes obras públicas, como son el tendido del fe-
rrocarril de alta velocidad Madrid-Zaragoza (zona 9) y la autovía Ourense-Vigo (zona
3) que su identificación es relativamente sencilla, Figura 2.8.

En cuanto a la actividad de explosiones nucleares en nuestro entorno, descartadas
por supuesto en cualquier parte del territorio nacional, el único antecedente próximo
en tiempo y espacio son los ensayos nucleares realizados por el Estado de Francia, en
la parte argelina del desierto del Sáhara, durante los años 1960 a 1966. Se trató de un
total de 13 explosiones, realizadas en el interior de galerías subterráneas, en un macizo
granítico enclavado en Taourirt Tan Afella, Duclaux y Michaud (1970).

En Marruecos existe una importante minería de explotación de fosfatos a cielo
abierto en las que se realizan grandes explosiones con cierta frecuencia. Estas explota-
ciones se encuentran principalmente en la Meseta Marroquí, al NW del Atlas, donde la
actividad sísmica es menor, lo que ha permitido a Plafcan et al. (1997) realizar tareas
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Figura 2.9: Terremotos localizados en el periodo 1998-2004.

de discriminación con buenos resultados en la zona.

2.6. Necesidad de la discriminación entre sismos natura-
les y artificiales

En apartados anteriores, hemos expuesto las características generales de la sismi-
cidad de la parte peninsular de España e Islas Baleares así como la distribución para
ese área de la sismicidad artificial. Se ha podido comprobar que salvo en zonas muy
especificas de la parte terrestre y en zonas submarinas, la ocurrencia espacial de ambos
tipos de sismicidad es coincidente.

La instalación de redes fijas de detección, con instrumentación de banda ancha,
localizadas en emplazamientos de bajo ruido, ha permitido en los últimos años incre-
mentar los niveles de detección de tal forma que las explosiones de mediana capacidad
energética son registradas en un número suficiente de estaciones que permiten su loca-
lización, con unos parámetros de error aceptables. Este hecho conlleva a la necesidad
de establecer sistemas simples y eficaces de discriminación, que permitan la identifi-
cación de explosiones, para su exclusión de los catálogos sísmicos. Esta decisión ha de
tomarse sin apenas intervención del analista, puesto que el número de explosiones es
elevado y además, al estar en el rango mas bajo de detección no se dispone de tiempo
suficiente para un estudio detallado. Su permanencia en los catálogos de sismicidad
puede enmascarar o falsear actividades tectónicas y producir errores posteriores en
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Figura 2.10: Actividad de origen artificial en el periodo 1998-2004.

la interpretación sismotectónica. Estas falsas interpretaciones pueden inducir a medio
plazo a una equivocada definición de la actividad en las estructuras activas, con la
consiguiente repercusión en los resultados de la evaluación de la peligrosidad sísmica.

Por otra parte, un servicio sismológico ha de proporcionar información y participar
en los procedimientos de discriminación nuclear. Este hecho es muy importante y existe
una gran preocupación en el análisis de la discriminación y sus posibles consecuencias.
En esta faceta estamos también condicionados por la instrumentación de banda ancha
de la que se dispone, aunque estamos en la banda opuesta al caso anterior; es decir,
estamos considerando explosiones con gran energía elástica transmitida y que puede
ser confundida con terremotos de moderada a gran magnitud. También en este caso
es necesario producir una discriminación fiable.

Por último, las técnicas de discriminación permiten como subproducto el desarrollo
de métodos de búsqueda de propiedades anormales en la producción de terremotos.
Nos referimos aquí a que estos análisis discriminatorios, aplicados a terremotos de
magnitud elevada, permiten determinar características especiales sobre el mecanismo
productor en la fuente. Esto es, existe la posibilidad de identificar procesos lentos de
ruptura de un terremoto, que puede llevar asociado la producción de ciertos fenómenos
secundarios de gran trascendencia, como son los terremotos tsunami. Es decir, una
identificación remota de ciertas características, permite establecer la posibilidad de
que el terremoto sea generador de tsunami.

Por todas estas razones es muy conveniente establecer sistemas multiparámetro de
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discriminación que permitan, según las características del evento estudiado, averiguar
si se trata de un verdadero movimiento natural, con origen en una falla, o si bien
se trata de una explosión artificial que pudiera ser confundida. Además, en caso de
detectar su origen natural, si las características fuesen apropiadas, identificar el sismo
según sus características en el foco, como son duración, predominancia de componente
doble par o no, etc.
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Capítulo 3

Instrumentación y datos

3.1. Introducción

Aunque en el mes de marzo de 1885 el ingeniero M. Jona instaló en Málaga tres
péndulos (dos componentes verticales y una horizontal), el año 1898 puede considerarse
el inicio de la sismología instrumental en España, fruto de la preocupación científica
y política que sin duda ocasionó el terremoto de Arenas del Rey (Granada) de 1884.
En este año, en el Observatorio de la Marina de San Fernando (Cádiz), se instaló el
primer sismógrafo, fabricado por el inglés Milne.

Iniciado el siglo XX, las iniciativas de la Compañía de Jesús culminan en la insta-
lación de los Observatorios de Cartuja (Granada) en el año 1902 y de Ebro (Roquetes,
Tarragona) en 1904. En el año 1906, la Academia de Ciencias y Artes de Barcelona
instala su observatorio de Fabra (Barcelona).

Es en el año 1909, cuando el entonces Instituto Geográfico y Estadístico, como la
institución del Estado responsable, comienza el despliegue de lo que podemos conside-
rar como primera Red Sísmica Nacional. Al observatorio de Toledo (1909) le siguieron
el de Almería (1911), Málaga (1913) y Alicante (1914). De esta forma, España, en los
inicios del siglo XX, dispuso de una red de observatorios al nivel de las instaladas en
otros paises del mundo desarrollado. En el trabajo de Batlló (1998) se encuentra una
descripción pormenorizada de la instrumentación que se dispuso en cada uno de los
observatorios españoles a lo largo de su historia. En Portugal, en el año 1903 se instala
el observatorio de Coimbra, en 1910 en Lisboa y en el año 1912 en Porto.

Desgraciadamente esta rápida progresión en la instrumentación simológica resultó
frenada por los distintos acontecimientos que sacudieron la historia de España y de
Europa en esa época, hasta que en 1951, el entonces Instituto Geográfico y Catastral,
instaló los nuevos Observatorios de Logroño y Tenerife. En el año 1971, a pesar de
que ya se vislumbraba una gran revolución en la instrumentación sismológica, fruto
del primer gran avance de la electrónica, el Instituto Geográfico y Catastral, con el
mismo concepto de las instalaciones anteriores, instala el Observatorio de Santiago de
Compostela (A Coruña). En el mapa de la Figura 3.1 se muestra la localización de
todos estos observatorios junto con el año de instalación.

A partir de los años 70 se produce el gran cambio en el concepto de estación sis-
mológica. Los avances en la transmisión de señales analógicas vía teléfono y/o radio

27
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Figura 3.1: Observatorios sismológicos de la primera red sísmica de la Península Ibérica
y Canarias junto con el año de su instalación. Los observatorios del entonces Instituto
Geográfico y Catastral se representan con su símbolo en color amarillo.

permite entonces la instalación de los sensores en lugares relativamente aislados de las
poblaciones. Además, con el avance de la electrónica, los sensores reducen considerable-
mente su tamaño, por lo que se pueden situar en pequeñas instalaciones no atendidas
permanentemente. El registro sísmico se centraliza en un laboratorio, al que las señales
llegan en tiempo real, añadiéndose una base de tiempo común. Se elimina pues el pro-
blema de la sincronización del tiempo, tan importante en los antiguos observatorios.
El concepto de observatorio como sede de sensor, registro, análisis, comunicación de
datos e incluso residencia de los sismólogos, desaparece. Entonces, al poder realizar
localizaciones epicentrales de forma rápida, con datos en tiempo real, es cuando la
sismología comienza a ser de una utilidad primordial para la Protección Civil.

3.2. La red sísmica de periodo corto y transmisión analó-
gica del Instituto Geográfico Nacional

Con este moderno planteamiento, el Instituto Geográfico Nacional (IGN) abordó
una nueva configuración para la red sísmica, Mezcua (1995). Entre los años 1984 y 1996
se instaló una nueva red, compuesta por 36 estaciones de periodo corto (1 segundo),
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Figura 3.2: Estación sísmica EPLA de la red de periodo corto y transmisión analógica
situada en Plasencia (Cáceres).

con transmisión analógica en tiempo real al centro de recepción de datos situado en la
sede central del IGN en Madrid. Los emplazamientos fueron seleccionados atendiendo
a bajas condiciones de ruido sísmico, en el rango de frecuencias de respuesta de los
sensores. Las estaciones se instalaron en pequeñas casetas con alimentación fotovoltai-
ca, no siendo necesarias grandes infraestructuras. Los enlaces telefónicos, en ocasiones,
eran complementados con enlaces radio, que permitían el acceso a zonas de menor rui-
do cultural. En la Tabla 3.1 figuran las coordenadas de todas estas estaciones junto
con el año de instalación y el año de cierre de la estación para aquellas que, al día de
hoy, han sido clausuradas.

En la Figura 3.2 se muestra una imagen de la estación sísmica de Plasencia (Cáce-
res), situada en una zona granítica del límite occidental de la Sierra de Gredos, en la
que se puede ver la caseta donde se aloja la telemetría y alimentación y una pequeña
arqueta próxima en la está situado el sensor. A la derecha del cerramiento se distingue
el último poste del tendido telefónico. En la Figura 3.3 se presenta un mapa con la
situación de todas estas estaciones.

3.2.1. Características de la instrumentación

Los sismómetros instalados son del tipo electromagnético con bobina móvil, fre-
cuencia natural de 1 Hz, amortiguamiento 0,7 y constante generadora 145 v/m/s, con
bobina de calibración, fabricados por la casa Kinemetrics (modelo SS1). En algunas es-
taciones (Tabla 3.1) el sensor instalado ha sido el modelo Mark L4 (frecuencia natural
1 Hz, amortiguamiento 0,7 y constante generadora 175 v/m/s) de la firma Lennartz,
debido a su reducido tamaño y sus buenas condiciones de estanqueidad. En algunas
estaciones de Canarias se ha utilizado el modelo S13 de Geotech, también de 1 Hz
de frecuencia natural y constante generadora 629 v/m/s. La unidad de acondiciona-
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Estación Provincia Latitud Longitud Altitud Sensor Periodo
ACU Alicante 38,5113 −0,4107 580 SS1 1980-
CCAN Tenerife 28,2210 −16,6080 2210 SS1 1990-
CFTV Fuerteventura 28,4140 −14,0830 540 S13 1985-2004
CHIE El Hierro 27,7270 −17,9610 170 SS1 1989-
CLAN Lanzarote 29,1028 −13,4767 300 SS1 1994-2004
CTFE Tenerife 28,4800 −16,2617 270 SS1 1983-2004
EALH Murcia 37,8582 −1,4197 294 SS1 1986-2003
EBAN Jaén 38,1710 −3,7900 460 SS1 1986-
ECHE Valencia 39,5908 −0,9677 643 SS1 1986-
ECOG Granada 37,0272 −3,5663 1176 SS1 1990-
ECRI Álava 42,0586 −2,5100 807 SS1 1986-
EGRA Huesca 42,1952 0,3160 706 SS1 1990-
EGUA Granada 36,8337 −3,5653 386 SS1 1991-2003
EHOR Córdoba 37,8232 −5,2480 160 SS1 1985-
EHUE Granada 37,8148 −2,5927 980 SS1 1990-
EJIF Cádiz 36,4513 −5,4688 260 SS1 1988-
ELIJ Cádiz 36,9190 −5,3796 870 SS1 1997-
ELOJ Granada 37,1480 −4,1530 998 L4 1993-
ELIZ Navarra 43,1640 −1,3141 523 L4 1992-
ELUQ Córdoba 37,5605 −4,2668 703 SS1 1992-
EMEL Melilla 35,3000 −2,9567 85 SS1 1988-2003
EMON Lugo 43,4362 −7,3298 615 SS1 1988-2003
ENIJ Almería 36,9715 −2,2070 440 SS1 1985-
EPLA Cáceres 40,0642 −6,0803 591 SS1 1985-2003
ERON Granada 37,0180 −3,8050 1305 L4 1994-
EROQ Tarragona 40,8232 0,4088 284 SS1 1987-2003
ERUA Ourense 42,3927 −7,1425 431 SS1 1987-
ESEL Mallorca 39,7682 2,8943 231 SS1 1988-
ETER Girona 42,3015 2,8555 238 SS1 1988-2003
ETOR Guadalajara 40,8195 −2,0552 1018 SS1 1988-
EVAL Huelva 37,5842 −6,4452 295 SS1 1985-2003
EVIA Albacete 38,6850 −2,5025 1142 SS1 1985-
EZAM Pontevedra 42,1490 −8,6950 398 SS1 1986-
GGC Gran Canaria 28,1200 −15,6367 560 S13 1984-
GUD Madrid 40,6432 −4,1537 1268 SS1 1979-
STS A Coruña 42,8860 −8,5525 265 SS1 1971-

Tabla 3.1: Localización de las estaciones sísmicas de periodo corto de la red de transmi-
sión analógica. Se indica el periodo de funcionamiento y el modelo de sensor instalado.
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miento de la señal cuenta con un sistema de amplificación y modulación. La señal del
sismómetro pasa por un amplificador de ganancia variable, con un rango entre 30 dB y
90 dB en pasos de 6 dB. Posteriormente la señal es filtrada con dos filtros activos paso
alto y paso bajo con atenuación de 12 dB/octava y frecuencias de corte seleccionable
entre (0,003; 0,3; 3 Hz y 5; 10; 30 Hz) y (0,03; 0,3 Hz y 5; 12,5; 25; 50; 100 Hz) depen-
diendo del tipo de modulador, Mezcua (1995). Todas las estaciones son de una única
componente vertical, excepto la estación EROQ, localizada en Roquetas (Tarragona),
en la que se instalaron tres componentes.

La señal procedente del sismómetro, amplificada y filtrada, pasa a un modulador
de frecuencia para su transmisión vía radio o teléfono al centro de recepción de datos.
Llegada la señal analógica al centro, se procede a invertir la modulación mediante
un sistema de discriminación y a su registro sobre papel termosensible. En paralelo,
las señales son introducidas en un conversor analógico/digital con una frecuencia de
muestreo de 100 Hz. Digitalizadas ya las señales, un sistema de detección de eventos,
con el algoritmo STA/LTA en el dominio del tiempo, permite el almacenamiento digital
del registro de todas las estaciones para los principales eventos, próximos y lejanos.
Un estudio sobre las funciones de transferencia para convertir estos datos digitales en
unidades de velocidad, se encuentra en Tejedor y García (1993).

En el año 1991 se instaló un sistema automático de localización epicentral, adaptado
del que funcionaba en el Servicio Geológico de los Estados Unidos, Buland (1993), con
detección en el dominio de la frecuencia, que producía determinaciones epicentrales de
calidad a los diez minutos de registrarse un evento. Este sistema, unido a un nuevo
servicio de atención 24 horas 365 días, operado por técnicos sismológicos y sismólogo de
guardia, permite que el IGN proporcione información rápida sobre cualquier terremoto
próximo o lejano, a los distintos organismos encargados de la Protección Civil, medios
de comunicación y al público en general.

En el año 1994 ya existían en el mercado estaciones con almacenamiento digital
en la propia estación y sensores con mayor ancho de banda, por lo que la red se
complementó con 4 estaciones digitales, de banda ancha, cuyo registro se obtenía
mediante interrogación telefónica, Tabla 3.2 y Figura 3.3. Todos los sensores son STS-
2 de la firma Streckeisen, con respuesta plana en velocidad en el rango de 0,02 a
120 s. La parte digitalizadora de las estaciones EMAL, EQUE y ERIP es de la firma
Lennartz, modelo MARS-88, de 24 bits de resolución, que digitaliza con una frecuencia
de 125 mps y almacena los datos en la propia estación en disco duro. La estación de
ALM dispone de un digitalizador Quanterra Q680, también de 24 bits, y características
de funcionamiento similares. Estas estaciones se complementan con las de PAB y
TBT, también de interrogación, pertenecientes a la red IRIS (Incorporated Research
Institutions for Seismology) y que posteriormente describiremos.

La configuración final de esta nueva red se presenta en la Figura 3.3.

3.3. Dispositivo sísmico de Sonseca

El Dispositivo Sísmico es una red local, de pocos kilómetros de diámetro, con esta-
ciones de características especiales, que permite mediante técnicas especificas obtener
registros con una gran relación señal a ruido de eventos localizados fuera de la red.
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Estación Provincia Modelo Latitud Longitud Altitud Instalación
ALM Almería Quanterra Q680 36,8517 −2,4598 65 1997
EMAL Málaga Lennartz Mars-88 36,7275 −4,4111 60 1992
EQUE Granada Lennartz Mars-88 37,2086 −3,4444 1050 1995
ERIP Huelva Lennartz Mars-88 37,3761 −7,0256 1995

Tabla 3.2: Localización de las estaciones sísmicas de banda ancha trasmitidas mediante
interrogación telefónica.

PAB

ERIP

EMAL

EQEN

ALM

TBT

Figura 3.3: Red sísmica de periodo corto y transmisión analógica. Se incluyen las 6
estaciones de banda ancha con transmisión por interrogación.
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Los datos de estos dispositivos han sido generalmente utilizados para estudios sobre
la estructura de la tierra, propagación de ondas, etcétera, pero es en la detección
y discriminación, sobre todo nuclear, donde estas configuraciones alcanzan el mayor
rendimiento.

3.3.1. Historia de la estación

En el año 1958, el Centro de Aplicaciones Técnicas (AFTAC) de la Fuerza Aérea de
los Estados Unidos, con autorización del gobierno de España, instaló este dispositivo
tipo antena en las proximidades de Sonseca (Toledo), con el objetivo de la detección de
explosiones generadas por ensayos nucleares. En esta época, el mundo está sujeto a una
escalada armamentística nuclear que necesita la realización de ensayos para hacerse
operativa. De esta forma, AFTAC instaló diversos dispositivos de este tipo en distintas
partes del mundo para el control de las pruebas nucleares efectuadas principalmente
por la entonces Unión Soviética. Debido a su carácter secreto, la comunidad científica
española no conoció de su existencia hasta la década de los 70 y continuó mantenida
por personal militar norteamericano hasta su traspaso al Estado Español.

El registro analógico, durante muchos años, se realizaba en registradores gráficos
sobre película de microfilm Develocorder de 16 mm, que se conservan en la actualidad
en el IGN. Después de varias modificaciones en el diseño y en la instrumentación, no
del todo bien conocidas, en el año 1987 el dispositivo alcanza su configuración final
con 19 estaciones de periodo corto con sismómetros Geotech 23900A, instalados en el
fondo de pozos de unos 30m de profundidad, en terreno granítico. En 1991 se añaden 7
estaciones de periodo largo Geotech KS36000, en un anillo exterior, también en pozos
de unos 60 m, que en 1998 son sustituidos por los Geotech KS54000. En este mismo
año, los registradores analógicos son sustituidos por conversores analógico/digital y una
unidad de registro digital, con frecuencias de muestreo de 20 mps para las estaciones
de periodo corto y de 1 mps para el periodo largo. La disposición de las estaciones se
muestra en la Figura 3.4, en la que se puede observar la configuración en espiral de las
estaciones de periodo corto con una apertura de unos 8 km.

Del análisis que sobre las capacidades del dispositivo hace Martínez Solares (1992)
se deduce que la configuración de Sonseca es válida para la localización de sismos
regionales, con un límite de unos 6000 km, y con direcciones privilegiadas en acimutes
70o N y 250o N. La precisión con la que se puede obtener la distancia epicentral es
limitada, ya que se realiza mediante la velocidad aparente.

Fruto de las negociaciones sobre la retrocesión de instalaciones militares manteni-
das entre los gobiernos de España y de los Estados Unidos, a partir del año 1992 los
datos del dispositivo son enviados al centro de recepción de datos del IGN en Madrid
integrándose en la Red Sísmica Nacional y además, personal del IGN es destinado en
Sonseca para iniciar el traspaso futuro de la instalación. En el año 1996, mediante
un convenio firmado, todas las instalaciones del dispositivo pasan a ser propiedad del
Estado Español y gestionadas por el Instituto Geográfico Nacional. Estados Unidos
mantiene la propiedad de la instrumentación y se asegura la continuación en la recep-
ción de los datos. En ese momento, la instalación pasa a tener para España un carácter
exclusivamente civil y se integra definitivamente en la Red Sísmica Nacional.

A partir del año 1999, y como consecuencia de la integración de España en la
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Figura 3.4: Dispositivo Sísmico de Sonseca. Se indican con triángulos las estaciones
de periodo largo y con exágonos las de periodo corto. La estación central ESLA es una
estación de banda ancha y ocupa la misma posición que la estación ESBB, también de
banda ancha, instalada posteriormente por la Organización del Tratado de Prohibición
Completa de Ensayos Nucleares (CTBTO).
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Conferencia de Seguridad y Desarme de las Naciones Unidas, el IGN participa con
el dispositivo sísmico en el Centro Internacional de Datos (IDC) instalado en Viena.
Sonseca es una de las 42 estaciones primarias de la red mundial para la verifica-
ción y control de explosiones nucleares, requerida por la Organización del Tratado de
Prohibición Completa de Ensayos Nucleares (CTBTO). Para hacer más efectiva esta
participación, CTBTO instaló en 1999 un sistema de transmisión vía satélite entre
Sonseca y Viena por el que se envían datos continuos en tiempo real de las estaciones.

En enero de 2001, después de algunos desacuerdos entre las Delegaciones Españo-
la y Norteamericana sobre la propiedad de la instrumentación desplegada hasta ese
momento en Sonseca, AFTAC, a petición del IGN, retira de Sonseca los sensores de
periodo corto. El Gobierno Español pide a CTBTO que inicie un proceso de puesta al
día del dispositivo con el fin de conseguir la pertinente certificación, necesaria para la
participación en la red mundial. CTBTO instala entonces en Sonseca todo un nuevo
sistema formado por 19 estaciones de periodo corto con sensores Güralp CMG-3ESPV
y una estación de banda ancha con sensor Güralp CMG-3T, Hasting y Barrientos
(2002), en los mismos pozos que estaba instalada la instrumentación de AFTAC. Se
digitalizan in situ 19 canales de periodo corto (componente vertical) y 3 de banda an-
cha con un muestreo de 40 mps (Tabla 3.3). En diciembre de 2001, la estación primaria
de Sonseca es por fin certificada por CTBTO con esta nueva instrumentación.

3.3.2. Características de la instrumentación

A continuación, describimos la instrumentación desplegada en el dispositivo por
la Organización del Tratado de Prohibición Completa de Ensayos Nucleares en el año
2001. Una vez certificada la instalación, ha pasado a formar parte de la red primaria
del Sistema de Vigilancia Internacional (IMS) como la estación PS40

Sismómetros

El sismómetro Güralp CMG-3ESPV, instalado en las 19 estaciones de periodo
corto, está especialmente diseñado para instalaciones en pozo. Es un sensor de banda
ancha, con una sola componente, la vertical, con una sensibilidad de 750 V/m/s2,
recortado a un ancho de banda de 0,02 − 50 Hz mediante un filtro paso banda. Para
minimizar el ruido de alta frecuencia tiene respuesta plana en aceleración. La estación
central de banda ancha, con tres componentes, está equipada con un sensor triaxial
Güralp CMG-3T, ancho de banda de 0,0083−50 Hz y respuesta plana en velocidad. En
la Figura 3.5 se muestra la curva de respuesta nominal del conjunto sensor-digitalizador
para los dos tipos de estaciones y en la Figura 3.6 aparecen fotografiados los tres tipos
de sensores instalados en la actualidad: CMG-3ESPV, CMG-3T y el KS54000. Este
último es un sensor de banda ancha, propiedad de AFTAC, que todavía está instalado
en las estaciones de periodo largo en el anillo exterior, Figura 3.4.

Digitalizadores

El digitalizador utilizado es HRD Nanometrics de 24 bit de resolución y 125 dB
de rango dinámico. Su salida se comprime y se transmite usando protocolo UDP/IP
en lugar de TCP/IP para eliminar problemas de comunicación, a una velocidad de
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Estación Latitud Longitud Altitud Sensor
ESBB 39,67424 −3,96314 753 CMG-3T
ES01 39,67024 −3,94747 744 CMG-3ESPV
ES02 39,67709 −3,93547 735 CMG-3ESPV
ES03 39,66631 −3,93341 733 CMG-3ESPV
ES04 39,65576 −3,94229 741 CMG-3ESPV
ES05 39,66237 −3,95896 763 CMG-3ESPV
ES06 39,67573 −3,95211 746 CMG-3ESPV
ES07 39,68730 −3,95187 735 CMG-3ESPV
ES08 39,69234 −3,92506 722 CMG-3ESPV
ES09 39,67808 −3,89958 753 CMG-3ESPV
ES10 39,65795 −3,90255 758 CMG-3ESPV
ES11 39,64865 −3,91999 758 CMG-3ESPV
ES12 39,63871 −3,94284 761 CMG-3ESPV
ES13 39,65006 −3,96604 763 CMG-3ESPV
ES14 39,65184 −3,98853 780 CMG-3ESPV
ES15 39,66417 −4,00038 776 CMG-3ESPV
ES16 39,68680 −3,99434 775 CMG-3ESPV
ES17 39,70036 −3,97276 767 CMG-3ESPV
ES18 39,71017 −3,94931 750 CMG-3ESPV
ES19 39,70063 −3,89902 721 CMG-3ESPV

Tabla 3.3: Coordenadas de las estaciones del Dispositivo Sísmico de Sonseca. Se indica
el modelo de sensor instalado por la Organización del Tratado de Prohibición Completa
de Ensayos Nucleares (CTBTO) en el año 2001
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Figura 3.5: Curva de respuesta nominal en amplitud de las estaciones del Dispositivo
Sísmico de Sonseca. La respuesta de las estaciones de corto periodo está dada en
unidades de aceleración, mientras que la de la estación de banda ancha se muestra en
velocidad.
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CMG-3ESPV  CMG-3T KS54000                      

Figura 3.6: Sensores instalados en la actualidad en el Dispositivo Sísmico de Sonseca.
El sensor Güralp CMG-3ESPV está instalado en las estaciones de periodo corto, el
Güralp CMG-3T en la estación central de banda ancha y los Geotech KS54000 en las
estaciones de periodo largo.

9600 bps, a través de una red de cable privada. La velocidad de muestreo seleccionado
para todas las estaciones es de 40 mps.

Todos los digitalizadores están configurados con una sensibilidad de 2535 nV/bit
siendo la sensibilidad resultante del sistema sensor-digitalizador para la frecuencia de
1 Hz de 0,0858 nm/bit en las estaciones de periodo corto y de 0,0202 nm/bit en cada
una de las tres componentes de la estación de banda ancha. Se incorpora la señal de
tiempo de un receptor GPS de la marca Trimble. La memoria interna es de 13 MB
con lo que pueden almacenar unas 20 horas de datos continuos. Esto permite que el
ordenador central pueda reclamar los paquetes de datos que ha recibido defectuosos,
o recuperar datos después de una interrupción en la comunicación.

Cada digitalizador tiene además 6 canales para control del estado de la estación. Los
tres primeros son muestreados con velocidades de 10 mps y los otros tres con 0,1 mps.
Son utilizados para control de apertura de puerta, nivel de batería y temperatura del
digitalizador. Los multiplexadores RM-4 convierten los datos serie RS-232 a protocolo
de internet IP y además proporcionan la comunicación con los digitalizadores de campo
para recuperación de datos, centrado de masas y calibración.

Unidad Central de Registro

La Unidad Central de Registro está formada por tres estaciones de trabajo SUN
Sparc Ultra-5 con sistema operativo Solaris 8, que se encuentran en el laboratorio
central de Sonseca, a las que llegan los datos de las estaciones de campo de forma in-
dependiente en formato NMX-X. Todas las estaciones tienen el software NMXTOCD1
para convertir los datos a formato CD1. El sistema de adquisición de datos es NAQS-
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Server de la firma Nanometrics que recibe los datos de las estaciones y gestiona la
solicitud y reenvío por las estaciones de campo de los paquetes defectuosos.

La primera estación SUN envía datos continuos en formato CD1 al IDC de Viena
vía satélite, actuando la segunda máquina como back-up de la primera. La máquina
tercera es usada por los operadores de la estación, pero además es la que envía datos
continuos a Madrid y a AFTAC en Florida. Las tres máquinas están preparadas para
el envío de datos al IDC y al IGN en caso necesario. Las máquinas primera y segunda
tienen instalado el software AutoDRM, Kradolfer (1993), para atender a las peticiones
de datos que puedan llegarle del IDC. Las formas de onda se pueden monitorizar en
tiempo real. El software NAQSView permite además efectuar calibraciones y efectuar
de forma remota el centrado de las masas. Todos los programas se pueden ejecutar de
forma remota desde el IDC en Viena a través del enlace satélite.

3.4. Redes globales. Red de estaciones IRIS

En el año 1960, el Departamento de Defensa del Gobierno de los Estados Unidos
impulsa el proyecto Vela-Uniform, con el fin de desplegar una red sísmica de ám-
bito mundial capaz de iniciar los primeros estudios de vigilancia nuclear. Es la red
WWSSN (World Wide Standardized Seismic Network) que utiliza sensores del tipo
electromagnético, Benioff de 1 s de periodo para las tres componentes de periodo cor-
to y Sprengnether de 15 o 30 s de periodo para las tres componentes de periodo largo y
registro fotográfico. La mayor precisión en la localización hipocentral que permitieron
los datos de esta red, supuso un gran impacto en la sismología, al resultar pieza clave en
el establecimiento durante los años 60 a 80 de la teoría de la tectónica de placas. Nun-
ca antes había existido una red de ámbito global con instrumentos de características
homogéneas.

El observatorio de Lamont-Doherty de la Universidad de Columbia en EE.UU.,
durante los años 1969 a 1971, desarrolló los primeros registros sísmicos digitales que
permitieron el desarrollo de una nueva instrumentación de mayor rango dinámico, para
el registro de ondas superficiales de 20 a 100 s, de gran interés en la discriminación
nuclear. Esta nueva instrumentación se vio plasmada en las estaciones HGLP (High
Gain Long Period) instaladas por la Universidad de Columbia en Alaska, Australia,
Israel, Tailandia y España (Toledo, cueva de Alcántara). En el año 1975 este dise-
ño es recogido por las nuevas redes SRO (Seismic Research Observatories) y ASRO
(Abbreviated Seismic Research Observatories) con sensores Geotech KS36000 de 3
componentes, instalados en pozos de 100 m de profundidad. También en ese momen-
to la red WWSSN es transformada a registro digital, convirtiéndose en la nueva red
DWWSSN (Digital World Wide Standardized Seismic Network). Las tres redes: SRO,
ASRO y DWWSSN forman la que será la primera red sísmica digital global GDSN
(Global Digital Seismic Network).

En el año 1973 los sensores de banda ancha incorporan la tecnología de retroalimen-
tación, con lo que aparecen equipos con un mayor rango dinámico. Además, el registro
de banda ancha termina con la separación en dos bandas de frecuencias: periodo corto
y largo. Con esta filosofía el U.S. Geological Survey y el consorcio de universidades
norteamericanas IRIS (Incorporated Research Institution for Seismology) desarrollan
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una nueva instrumentación, con sensores de banda ancha Streckeisen STS-1 y capa-
cidad de registro desde mareas terrestres hasta las altas frecuencias. En el año 1986
se comienza la instalación de estas estaciones, contándose en la actualidad con 128
distribuidas por todo el mundo. La red se mantiene operada por las dos instituciones
(USGS e IRIS) y continúa creciendo en la actualidad a medida que van desapareciendo
las antiguas estaciones WWSSN, Figura 3.7.

La Universidad de San Diego, en colaboración con IRIS, a través del proyecto
International Deployment of Accelerometers, instala en algunas estaciones equipos de
aceleración en lo que se conoce como estaciones IRIS/IDA. Todas estas estaciones,
en cooperación con IRIS, forman la Global Seismographic Network (GSN) que en la
actualidad sustituye a la WWSSN. En la Figura 3.7 se muestra la configuración actual
de dicha red junto con la planificación para los próximos años.

Hay otros paises como Francia y Alemania que han desplegado también instru-
mentación con carácter global (GEOSCOPE y GEOFON) o en regiones que abarcan
el área de influencia de más de un país como Italia con la red MEDNET. La instru-
mentación es homogénea con la instrumentación IRIS, siendo todas las estaciones de
banda ancha.

Existe además una federación de redes digitales de banda ancha, FDSN (Federation
of Digital Broad-Band Seismograph Networks), que reune a redes globales, regionales
y locales. En la actualidad está formada por 40 instituciones. Estas redes han acordado
el envío de datos a la sede de IRIS en Seattle (Washington) en formato SEED (IRIS,
2004), desde donde están disponibles para la comunidad científica.

3.4.1. Instrumentación IRIS

El sensor instalado en la mayoría de las estaciones es el modelo STS-1 de Stre-
ckeisen, con respuesta plana en velocidad de 360 s a 10 Hz y rango dinámico mayor
de 140 dB, o también los Geotech KS54000 que tienen también respuesta plana en el
rango de 333 s a 5 Hz. En algunas estaciones se han instalado sensores auxiliares para
el registro de alta frecuencia cuyos modelos son: Streckeisen STS-2 (120 s−50 Hz),
Güralp CMG-3T (100 s−50 Hz) o Geotech GS-13 de periodo corto 1 s.

En la mayoría de las estaciones se han añadido sensores de aceleración, con un
rango dinámico de 2 g, para el registro de movimientos fuertes. El sensor es el modelo
FBA-23 de Kinemetrics.

El sistema de adquisición usado en la actualidad es el Q680 fabricado por Quan-
terra especialmente para IRIS. Es un sistema de 24 bit de resolución, con distintas
velocidades de muestreo, que almacena los datos en la propia estación en formato mi-
niSEED. El tiempo se obtiene mediante recepción de la señal GPS. Algunas estaciones
están enlazadas telemétricamente (Figura 3.7).

3.4.2. Estaciones IRIS en España. Estación de San Pablo de los Mon-
tes - Toledo (PAB).

En el año 1962, el Departamento de Defensa de los Estados Unidos, a través del
proyecto Vela-Uniform instaló dos estaciones de tres componentes de la red WWSSN
en los observatorios del IGN de Málaga y Toledo, con sensores Benioff de 1 s para el
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Figura 3.7: Configuración de la actual Global Seismographic Network (GSN) y plani-
ficación para los próximos años.
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periodo corto y Press-Ewing de 15 s para el periodo largo. Las coordenadas de estas
estaciones aparecen en la Tabla 3.4. El registro se hacía sobre papel fotográfico. De
forma independiente, en el año 1972 se instaló una de las primeras estaciones digitales
de la red HGLP, con sensor de periodo largo y registro en cinta magnética. Esta
estación funcionó hasta el año 1985 en la cueva de Alcántara (Toledo) con las siglas
TLO.

En 1981, el USGS propone al IGN el paso de la estación de Toledo de la red
WWSSN a la nueva red digital DWWSSN. Durante el mes de noviembre de ese mismo
año se obtienen los primeros registros digitales. Los sensores son los mismos, mante-
niéndose también el registro analógico. La estación de Málaga permanecerá hasta su
cierre en el año 1997 en la red WWSSN.

El paso en TOL de la estación DWWSSN a la estación IRIS se produce en el año
1991. Se instalan en el observatorio 3 sensores de banda ancha Streckeisen STS-1 con
un sistema de adquisición Martín-Marrieta y almacenamiento en cinta magnética de
varios canales con velocidad de muestreo y filtros diferentes. La cinta es enviada con
regularidad a la oficina central de IRIS en Albuquerque (Nuevo México). Del sistema
digital se extraían señales analógicas de periodo largo y corto, simulando la respuesta
de la antigua estación WWSSN, haciéndose de las mismas registro analógico en papel
termosensible.

En el año 1992, después de comprobar mediante un estudio de ruido sísmico antró-
pico, que la estación en el observatorio de Toledo tenia mucho ruido cultural procedente
de la actividad humana próxima, se decidió el traslado de la misma al Observatorio
de San Pablo de Los Montes en la provincia de Toledo (PAB), Figura 3.3. En la Ta-
bla 3.4 aparecen las coordenadas de este nuevo emplazamiento. Los sensores se han
instalado en una cueva artificial (Figura 3.8) con excelentes condiciones de ruido y de
temperatura-humedad.

En 1993 la estación alcanza su configuración actual cuando se instala un sistema de
adquisición Quanterra Q680 y los sensores de aceleración Kinemetrics FBA-23. En la
actualidad se digitalizan 23 canales, tal como se muestra en la Tabla 3.5. En la Figura
3.9 se muestran las curvas de calibración de los canales VHZ, LHZ y BHZ en las que
se puede apreciar la gran capacidad para el registro de ondas superficiales de periodo
largo, con tres niveles de velocidad de muestreo y amplificación diferentes.

Estación Latitud Longitud Altitud Instalación Cierre
TOL 39,8814 −4,0486 480 Julio 1991 Septiembre 1992
PAB 39,5458 −4,3483 925 Octubre 1992
TBT 28,6794 −17,9145 180 Marzo 1993 Agosto 1996

Tabla 3.4: Estaciones sísmicas IRIS instaladas en España

En el año 1993 se instaló una estación de características similares en la isla de La
Palma (TBT), Tabla 3.4. Problemas en el emplazamiento y en la coordinación con el
IGN llevaron en el año 1996 a IRIS a clausurar la estación. En la actualidad se está
buscando un nuevo emplazamiento, localizado con preferencia en la isla de Tenerife.
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Canal mps Sensor Componente Características
1 BHE 20 STS-1 E/W Banda ancha
2 BHN 20 STS-1 N/S Banda ancha
3 BHZ 20 STS-1 Z Banda ancha
4 LHE 1 STS-1 E/W Periodo largo
5 LHN 1 STS-1 N/S Periodo largo
6 LHZ 1 STS-1 Z Periodo largo
7 UHE 0,01 STS-1 E/W Periodo ultra largo
8 UHN 0,01 STS-1 N/S Periodo ultra largo
9 UHZ 0,01 STS-1 Z Periodo ultra largo
10 VE1 0,1 DA Voltaje
11 VHE 0,1 STS-1 E/W Periodo muy largo
12 VHN 0,1 STS-1 N/S Periodo muy largo
13 VHZ 0,1 STS-1 Z Periodo muy largo
14 VK1 0,1 DA Temperatura
15 VME 0,1 STS-1 E/W Posición de la masa
16 VMN 0,1 STS-1 N/S Posición de la masa
17 VMZ 0,1 STS-1 Z Posición de la masa
18 HLE 80 FBA-23 E/W Aceleración alto muestreo
19 HLN 80 FBA-23 N/S Aceleración alto muestreo
20 HLZ 80 FBA-23 Z Aceleración alto muestreo
21 LLE 1 FBA-23 E/W Aceleración bajo muestreo
22 LLN 1 FBA-23 N/S Aceleración bajo muestreo
23 LLZ 1 FBA-23 Z Aceleración bajo muestreo

Tabla 3.5: Registros con distintos sensores y velocidad de muestreo en la estación IRIS
de San Pablo de los Montes (Toledo).

Figura 3.8: Sensores Streckeisen STS-1 instalados en la estación IRIS de San Pablo
de los Montes (Toledo), dentro de campanas de vacío.
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Figura 3.9: Curvas de calibración en velocidad de los canales VHZ, LHZ y BHZ para
la estación IRIS de San Pablo de los Montes (Toledo).

3.4.3. Obtención de datos de las estaciones IRIS

Los datos del las estaciones IRIS pueden ser obtenidos a través de la página WEB
www.iris.edu. La base de datos Oracle puede ser explotada por diversos campos, obte-
niéndose disponibilidad de datos, respuestas, datos brutos, información de las estacio-
nes, etcétera. Se pueden obtener datos por estación, evento, tiempo o redes, en formato
SEED (Standard for the Exchange of Earthquake Data), IRIS (2004). La herramienta
SeismiQuery que está disponible en esta página WEB es un potente gestor de la base
de datos.

Hasta el año 1996, las cintas magnéticas de las estaciones TBT y PAB, antes de ser
enviadas a IRIS, eran duplicadas en el IGN, donde todos los datos continuos estaban
disponibles mediante un sistema AutoDRM, Kradolfer (1993), Tomé y Rueda (1996).

3.5. La red sísmica de banda ancha y transmisión digital
del Instituto Geográfico Nacional

El avance en las comunicaciones y en la instrumentación sismológica, ha hecho que
el Instituto Geográfico Nacional desarrolle una nueva red que pueda sustituir a la red
de transmisión analógica, con el objetivo de obtener datos digitales de alta resolución
mediante estaciones sísmicas de tres componentes, con un gran ancho de banda y alto
rango dinámico.

Actualmente, el costo razonable de las plataformas VSAT (Very Small Aperture
Terminal) para transmisión de datos vía satélite hace que sea factible su uso para
redes de observación en el campo científico. La capacidad y flexibilidad de estas comu-
nicaciones, permite la instalación de la nueva instrumentación de gran rango dinámico
en lugares aislados, con bajo ruido sísmico. El nivel de ruido existente en la mayoría
de las estaciones de la red de transmisión analógica, para las frecuencias en las que



44 Juan José Rueda Núñez

Figura 3.10: Red sísmica de banda ancha y transmisión digital.

los sensores de banda ancha tienen respuesta plana, aconseja que los emplazamientos
de estas nuevas estaciones sean seleccionados nuevamente, atendiendo a los nuevos
requisitos imprescindibles en este tipo de instalaciones.

La geometría de la red se muestra en la Figura 3.10. Se ha intentado cubrir las
zonas de mayor actividad sísmica con estaciones a una equidistancia de unos 100 km.
Las zonas de menor actividad tienen estaciones a unos 150 km. En Canarias se ha
establecido una estación por isla, con la excepción de la isla de Tenerife, en la que
debido a la reciente actividad próxima al volcán Teide, se han instalado dos estaciones.
En la Tabla 3.6 se muestran las coordenadas de estas nuevas estaciones junto con el
modo de transmisión utilizado.

La necesidad de monitorizar el área, con el fin de cumplir con los requisitos de vigi-
lancia sísmica que necesariamente tiene que mantener el IGN, obliga a que el registro
sea en tiempo real. La transmisión se hace principalmente vía satélite, no obstante,
se han instalado algunas estaciones con transmisión telefónica (línea dedicada) para
evitar que una avería en el sistema satélite pudiera anular totalmente la capacidad de
detección de la red.

Las estaciones satélite se basan en la tecnología VSAT con el uso del satélite His-
pasat. En la recepción, una estación HUB recoge todos los datos y mediante una
conexión a la red de área local LAN se integran en la Unidad de Recepción Digital
de Datos SAIC (Science Applicattions International Corporation), que posteriormente
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Estación Localización Latitud Longitud Altitud Transmisión
CFUE Fuerteventura 28,6468 −13,9359 180 Satélite
CRAJ Teide (Tenerife) 28,2649 16,5969 2474 Satélite
EADA Adamuz (Córdoba) 38,1673 −4,5771 565 Satélite
EALB Isla de Alborán 35,9399 −3,0343 20 Satélite
EALK Alkurruntz (Navarra) 43,2197 −1,5071 965 Satélite
EARI Arriondas (Asturias) 43,3012 −5,2099 680 Satélite
EBAD Badajoz 38,7556 −7,0133 221 Satélite
EBAJ Bajamar (Tenerife) 28,5399 −16,3434 239 Satélite
EBEN Beniardá (Alicante) 38,7038 −0,2250 764 Satélite
EBER Berja (Almería) 36,8979 −2,8896 1690 Satélite
EBIE Bielsa (Huesca) 42,6862 0,1428 2130 Satélite
ECAB El Cabril (Córdoba) 38,0753 −5,4186 520 Teléfono
ECAL Calabor (Zamora) 41,9413 −6,7371 950 Satélite
EFAM Famara (Lanzarote) 29,1275 −13,5295 135 Satélite
EGOM La Gomera 28,1594 −17,2096 782 Satélite
EGRO El Granado (Huelva) 37,5342 −7,4831 130 Satélite
EHIG Higuera (La Palma) 28,5567 −17,8062 845 Satélite
EHRO El Hierro 27,7535 −18,1106 135 Satélite
EIBI Ibiza 39,0269 1,3436 260 Satélite
EINC O Incio (Lugo) 42,6600 −7,3500 739 Teléfono
EJON La Jonquera (Girona) 42,4487 2,8886 570 Satélite
ELAN Lanestosa (Vizcaya) 43,2317 −3,4340 633 Satélite
ELOB Lobios (Ourense) 41,8674 −8,0611 980 Satélite
EMAZ Mazaricos (A Coruña) 42,9490 −8,9765 405 Satélite
EMIJ Mijas (Málaga) 36,5645 −4,7727 470 Satélite
EMIN Mina Concepción (Huelva) 37,7675 −6,6724 240 Satélite
EMIR El Miracle (Lleida) 41,9144 1,5258 841 Teléfono
EMLI Melilla 35,3000 −2,9500 0 Teléfono
EMOS Mosqueruela (Teruel) 40,3639 −0,4721 1694 Satélite
EMUR La Murta (Murcia) 37,8422 −1,2405 574 Satélite
EOSO Osorio (Gran Canaria) 28,0718 −15,5525 760 Satélite
EPLA Plasencia (Cáceres) 40,0642 −6,0803 591 Teléfono
EPOB Poblet (Tarragona) 41,3527 1,0786 890 Satélite
EPON A Pontenova (Lugo) 43,3270 −7,1494 440 Satélite
EQES Quesada (Jaén) 37,8028 −3,0711 1140 Satélite
ERTA Horta (Tarragona) 40,9567 0,3335 547 Satélite
ESAC San Caprasio (Zaragoza) 41,7219 −0,4693 815 Satélite
ESPR Espera (Sevilla) 36,8686 −5,8562 135 Satélite
ETOB Tobarra (Albacete) 38,6447 −1,5478 855 Satélite
ETOR Torete (Guadalajara) 40,8192 −2,0552 1018 Teléfono
ETOS Escorca (Mallorca) 39,7678 2,8144 480 Satélite

Tabla 3.6: Coordenadas de las estaciones sísmicas de banda ancha de la red de trans-
misión digital. Se indica el modo de transmisión.
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describiremos.

3.5.1. Emplazamientos

La selección de los emplazamientos tiene una gran influencia en la calidad de los
datos. Un buen emplazamiento es garantía, no solamente de la bondad de los datos
sísmicos, sino que además minimiza las labores de mantenimiento, aportando robustez
a la red.

Las nuevas estaciones se han situado en lugares de bajo ruido. Para ello, se han ele-
gido zonas alejadas de fuentes de ruido como son: vientos dominantes, cursos de agua,
núcleos urbanos, maquinaria, tendidos eléctricos, etcétera. Por otra parte, las condi-
ciones de estabilidad térmica y de humedad que requieren estos sensores ha hecho
conveniente centrar la búsqueda de los emplazamientos a zonas en las que se encontra-
ran galerías mineras abandonadas o cuevas naturales susceptibles de uso, con lo que se
ha conseguido introducir los sensores hasta unos cien metros (para el caso más favora-
ble) en el interior de la roca. En las zonas en las que no ha sido posible encontrar un
emplazamiento de estas características, se han construido galerías artificiales o pozos.
En la Figura 3.11 se muestra una fotografía del proceso de instalación del sensor de
banda ancha en la estación de Ibiza, situado en el fondo de una sima natural de unos
25 metros de profundidad.

Figura 3.11: Instalación del sensor de banda ancha Güralp CMG-3T en el fondo de
una profunda sima en la isla de Ibiza.

Con el fin de verificar previamente las condiciones de ruido de los emplazamientos
se ha realizado análisis de ruido en cada una de las estaciones, con equipos portátiles de
adquisición de datos y sensores similares a los de la instalación definitiva (digitalizador
de 24 bit y sensor de 3 componentes de banda ancha). El proceso de análisis comienza
con la captura de datos sísmicos, con una velocidad de muestreo de 100 mps, en
ventanas de 15 minutos cada hora, en las tres componente, durante 24 horas a lo
largo de 7 días. Una vez en gabinete, se calculan los espectros de potencia para cada
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Figura 3.12: Espectro promedio del ruido registrado durante un día, en la componente
vertical, en el emplazamiento seleccionado para la instalación de la estación sísmica
de EMUR (La Murta, Murcia).

componente, con el uso de una ventana móvil. Los datos se corrigen de respuesta
instrumental y se aplica una ventana tipo coseno al 10%. Se calcula el promedio de
todos los espectros para cada componente después de realizar un suavizado Hamming-
Tukey. Para analizar los resultados obtenidos, se representa el espectro resultante junto
con las curvas de alto y bajo ruido definidas por Peterson (1993). Si los espectros
resultantes se encuentran dentro de las curvas de Peterson en el rango de 0,01 a 50 Hz,
puede considerarse apto el emplazamiento. En la Figura 3.12 se muestra el espectro
promedio para un día de registro de ruido en la componente vertical en la estación de
La Murta (Murcia), en el que se observa el bajo nivel de ruido de esta estación para
todo el ancho de banda del sensor.

Se toman asimismo medidas de temperatura y humedad durante los siete días
de registro. En la instalación definitiva, la diferencia de temperatura en el sensor no
deberá superar ±1oC, con lo que cambios de temperatura inferiores a ±3oC entre día
y noche en la temperatura ambiente de la cueva o galería pueden considerarse válidos.

3.5.2. Instrumentación

El sensor sísmico de banda ancha instalado es el Güralp CMG-3T, de tres com-
ponentes, con un ancho de banda de 0,01 a 50 Hz, constante generadora de 1500 V
s m−1 y un rango de operación de ±13 mm/s. El sistema de adquisición contiene un
conversor analógico/digital de 24 bit, con sobremuestreo y procesado digital de la se-
ñal. El sistema de tiempo es un oscilador compensado en temperatura y sincronizado
en fase con la recepción de la señal de los satélites GPS. La velocidad de muestreo
seleccionada es de 100 mps. Existe un sistema de almacenamiento de la señal para
asegurar la ausencia de pérdida de datos cuando se interrumpe la vía de comunicación
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con la estación central. En las estaciones satélite el sistema de adquisición es Lynx
de Nanometrics (actualmente se instala el nuevo Trident Nanometrics), que tiene un
rango dinámico de 142 dB. En las estaciones con transmisión telefónica, el sistema
de adquisición es el modelo Ref Tek 72A-08 de Refraction Technology, que contiene
un conversor analógico/digital de 24 bit, con un rango dinámico de 130 dB, 6 canales
de entrada y una memoria RAM de 560 Kb para el almacenamiento de datos, que
posibilita su recuperación en caso de pérdida de la comunicación.

El sistema de comunicación vía satélite es el modelo Libra de Nanometrics. Se ba-
sa en plataformas VSAT (Very Small Aperture Terminal) instaladas en las estaciones
de campo y en una unidad central instalada en el Centro de Recepción de Datos de
Madrid que incluye el HUB, una antena de 3,8 m de diámetro, la unidad de recep-
ción/transmisión de RF, un sistema que contiene los moduladores y demoduladores,
un ordenador de control y un equipo de adquisición de datos sísmicos. Las estaciones
de campo VSAT son de bajo consumo, con antenas de 1,2 m de diámetro. El sistema
utiliza lo más eficientemente posible la portadora para ahorrar ancho de banda en los
servicios de satélite y economiza así el coste de los mismos. El envío de los datos se
hace en la banda Ku y utiliza el Acceso Múltiple en el Dominio del Tiempo (TDMA)
para lograr que las estaciones remotas y el HUB puedan compartir una sola portadora
de RF.

Los datos se reciben en forma continua desde las estaciones remotas en una unidad
de almacenamiento masivo que permite el almacenamiento continuo de los datos de
toda la red vía satélite al menos durante una semana. El HUB se conecta directamente
a la red de área local LAN para su integración en la Unidad de Recepción Digital de
Datos SAIC.

El sistema de comunicaciones vía teléfono utiliza circuitos punto a punto, digitales
de 9600 bps, de la compañía Telefónica S.A., que son enlazados directamente por la
Unidad de Recepción Digital de Datos SAIC, que posteriormente describiremos.

3.5.3. Instalación

Las características de la instrumentación y de los emplazamientos seleccionados,
condiciona la instalación. El suministro de energía a los equipos se realiza mediante
baterías alimentadas por paneles solares. En el caso mas desfavorable en cuanto a los
niveles de radiación solar, ha sido necesario desplegar una estructura que alberga un
total de hasta 8 paneles fotovoltaicos.

En las instalaciones que se han realizado en galerías mineras abandonadas o cuevas
naturales, han sido necesarias pequeñas obras de acondicionamiento. El pilar en el que
se ubica el sensor, en contacto directo con la roca, ha sido construido con hormigón rico
en cemento, bien vibrado, con árido fino y ausencia total de armadura para evitar las
pequeñas contracciones. Todos los sensores son depositados en unos zócalos metálicos
para evitar su desplazamiento y cubiertos con una campana de poliestireno expandido
que sirve de aislamiento térmico.

En la Figura 3.13 se muestra una imagen del exterior de la estación sísmica
EALK de Valle de Baztán (Navarra) instalada en el interior de una antigua galería
militar abandonada que atraviesa en su totalidad el monte Alkurruntz. Los bajos
niveles de radiación solar en esta zona, obligan a realizar una instalación con 8 paneles
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Figura 3.13: Estación sísmica de banda ancha y transmision vía satélite EALK, insta-
lada en el monte Alkurruntz, Valle de Baztán (Navarra).

fotovoltaicos.

3.5.4. Respuesta instrumental

Para obtener la función de transferencia H(s) del conjunto de la instrumentación
satélite, que nos permita realizar la corrección instrumental que posteriormente des-
cribiremos, tendremos en cuenta que el sistema completo está formado por el sensor,
un filtro Bessel analógico paso bajo de frecuencia de corte 1500 Hz y a continuación
el digitalizador con una serie de filtros digitales FIR para eliminar el efecto aliasing
y conseguir una velocidad de muestreo final de 100 mps. Existe también un filtro IIR
paso alto final con frecuencia esquina seleccionable entre 10 y 100 mHz.

La función de transferencia del sismómetro, obtenida como el cociente entre la
transformada de Laplace de la señal de salida y la señal de entrada, Scherbaum (1996),
la podemos expresar como:

H (s) = k

LY
n=1

(s− cn)

NY
n=1

(s− pn)

(3.1)

donde cn son los ceros y pn los polos obtenidos mediante calibración por el fabricante
de la instrumentación.

En la Tabla 3.7 se muestran los valores dados por Güralp para los polos y los ceros
de la función de transferencia del sensor CMG-3T, válidos para las tres componentes.
La constante de normalización k a 1 Hz es −49,5.

La función de transferencia del sismómetro, junto con las funciones de transferencia
de cada unos de los filtros que componen el sistema, la constante generadora del
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sismómetro y el valor de la sensibilidad del conversor analógico/digital, nos proporciona
la función de transferencia global.

Polos [Hz] Ceros [Hz]
−7,07× 10−3 + 7,07× 10−3 i 0
−7,07× 10−3 − 7,07× 10−3 i 0

−80,5 + 30,8 i 150,5
−80,5− 30,8 i

Tabla 3.7: Polos y ceros de la función de transferencia del sensor Güralp CMG-3T,
dados por el fabricante y válidos para las tres componentes.

En la Figura 3.14 se presentan las curvas de respuesta global nominal en amplitud
y fase de acuerdo con los datos facilitados por el fabricante, para una estación tipo de
la red VSAT.

Figura 3.14: Curvas de respuesta nominal en amplitud y fase de las estaciones VSAT.

3.5.5. Calibración

La respuesta así obtenida se corresponde con los valores dados por el fabricante,
que realiza en laboratorio una calibración independiente de cada uno de los elementos
que componen en sistema. Se considera necesario hacer una calibración completa del
equipo ya instalado, comparando una señal conocida introducida en el sismómetro, con
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la señal registrada después de todo el proceso de digitalización, transmisión y registro.
El resultado obtenido nos permitirá el uso de las funciones de transferencia dadas por
el fabricante, para la realización de la corrección instrumental, como posteriormente
describiremos.

Actuando sobre la bobina de calibración, es posible introducir al sensor una señal
sinusoidal, de amplitud y frecuencia fijada de antemano y medir posteriormente su
amplitud registrada. Haciendo un barrido de frecuencias que cubra el ancho de banda
del sensor, obtendremos la curva de calibración de amplitud.

En el sistema Libra de Nanometrics, es posible realizar una calibración remota.
Mediante el software de control es posible seleccionar la frecuencia, amplitud y duración
de la señal que se introduce en la bobina de calibración. El sistema, por el canal de
retorno de la estación, le comunica al módulo de campo los parámetros de calibración
para esa frecuencia y comienza la oscilación que se registra finalmente en la Unidad
de Recepción Digital de Datos SAIC. Para cada frecuencia introducida se mide la
amplitud en bits registrada.

Hemos realizado esta calibración para la componente vertical de dos estaciones:
ESAC y EMOS. Las dos estaciones tienen un filtro IIR con 10 mHz de frecuencia
esquina. Uno de los resultados obtenidos en esta calibración ha sido el comprobar
que algunas estaciones tenían situado este filtro a 100 mHz por error, poniéndose
de manifiesto su influencia en las amplitudes registradas para bajas frecuencias, con
consecuencias destructivas en señales de interés. Se ha procedido a eliminarlo. En la
actualidad, todas las estaciones tienen ya el filtro IIR colocado en 10 mHz.

En la Figura 3.15 representamos la curva de respuesta teórica en amplitud dada
por el fabricante para una estación tipo, junto con las calibraciones realizadas. En la
zona de las altas frecuencias, a partir de 10 Hz, al estar próximos a la frecuencia de
Nyquist, las amplitudes medidas tienen poca precisión ya que un ciclo se completa
con un bajo número de muestras. La curva de calibración se encuentra un poco por
debajo de la curva teórica. Desde 10 a 0,1 Hz las dos curvas son planas, ajustándose
con bastante precisión. En la zona de baja frecuencia, la influencia del filtro IIR en 100
mHz hace que la curva de calibración quede por debajo de la teórica apreciablemente.
Cuando el filtro IIR está colocado en 10 mHz, en el rango de 0,02 a 0,1 Hz, la curva de
calibración tiende a ajustarse a la curva teórica. Podremos entonces usar las respuestas
suministradas por el fabricante para corregir instrumentalmente los registros, cuando
nuestras frecuencias de interés se encuentren entre 0,02 y 20 Hz, siempre que la estación
no tenga colocado un filtro IIR de 100 mHz de frecuencia esquina.

En la Figura 3.16 hemos representado las curvas de calibración en amplitud para la
componente vertical en la estación de IRIS de San Pablo de Los Montes y una estación
genérica de la Red Digital VSAT del IGN. La estación IRIS tiene en general mayor
amplificación. En las altas frecuencias la caída de las dos curvas esta definida por la
frecuencia de Nyquist. La velocidad de muestreo en IRIS es de 20 mps mientras que
en VSAT-IGN es de 100 mps. En las bajas frecuencias es donde se aprecia claramente
la diferencia entre los dos sensores.
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Figura 3.15: Curva de calibración de la componente vertical en las estaciones ESAC y
EMOS, obtenida por barrido de frecuencias y la curva teórica (sensor más digitaliza-
dor) suministrada por el fabricante.
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Figura 3.16: Comparación de las curvas de calibración en amplitud de la componente
vertical, en la estación IRIS de San Pablo de los Montes (PAB) y en una estación
genérica de la red VSAT del IGN.
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3.6. Unidad de Recepción Digital de Datos

La distinta procedencia y naturaleza de los datos recibidos en el Centro de Re-
cepción de Datos de la Red Sísmica del IGN, hizo que en el año 1995 se diseñase
una Unidad de Recepción de Datos Digitales que fuese capaz de unir todos los datos
procedentes de cada una de las distintas redes, que tienen distinto tipo de sensores,
velocidad de muestreo y tipo de transmisión, en una base de datos común. El desarrollo
del software ha sido realizado por la compañia SAIC (Science Applications Interna-
tional Corporation) siendo de características similares al implementado por ésta en el
Centro Internacional de Datos de la Organización del Tratado de Prohibición Comple-
ta de Ensayos Nucleares en Viena. A esta unidad se han ido incorporando todos los
nuevos datos con transmisión digital, ya sea vía satélite o telefónica, de tal forma, que
la sustitución de una señal de la antigua red analógica por una estación digital supone
un incremento en la capacidad de detección y no ocasiona variaciones sustanciales en
las operaciones realizadas.

La unidad almacena en la actualidad los siguientes datos (Figura 3.17):

Registro continuo, en tiempo real:

• 25 estaciones de transmisión analógica, periodo corto componente vertical,
100 mps, línea telefónica punto a punto 1200 bps.

• 35 estaciones digitales, banda ancha 3 componentes, 100 mps, transmisión
satélite.

• 6 estaciones digitales, banda ancha 3 componentes, 100mps, línea telefónica
punto a punto 9600 bps.

• 19 estaciones de periodo corto del Dispositivo Sísmico de Sonseca, compo-
nente vertical, 40 mps, línea telefónica punto a punto 9600 bps.

• 6 estaciones de periodo largo del Dispositivo Sísmico de Sonseca, compo-
nente vertical, 1 mps, línea telefónica punto a punto 9600 bps.

• 1 estación de banda ancha del Dispositivo Sísmico de Sonseca, 3 componen-
tes, 40 mps, línea telefónica punto a punto 9600 bps.

Registro solamente de eventos por interrogación en tiempo diferido:

• 4 estaciones digitales, banda ancha 3 componentes, 125 mps, red telefónica
conmutada.

• 1 estación digital de la red IRIS, banda ancha 3 componentes, 20 mps, red
telefónica conmutada.

Una vez realizada la adquisición, la localización hipocentral se efectúa dentro de
este sistema de forma automática. Para ello, el sistema busca detecciones en todos los
canales filtrados en diferentes bandas de frecuencia, tanto en el dominio del tiempo
como en el de la frecuencia y número de onda en el caso de las señales del Dispositi-
vo Sísmico de Sonseca. Para cada detección, extrae el tiempo, relación señal a ruido,
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Figura 3.17: Flujo de entrada de datos a la Unidad de Recepción Digital de Datos.

amplitud y periodo. A continuación, un módulo de asociación intenta agrupar detec-
ciones en posibles eventos. Aproximadamente a los siete minutos desde la recepción
de los datos de forma de onda que contienen un evento, se produce la primera lo-
calización epicentral con estimación automática de la magnitud, tanto para eventos
regionales como para telesismos. El analista entonces, puede hacer una revisión manual
del cálculo, incluso con los datos ya recibidos de las estaciones de interrogación.

Todos los datos paramétricos y de forma de onda se almacenan en un formato
estándar en la base de datos ORACLETM, que posteriormente describiremos.

El método de localización automática consiste en la generación previa de mallas
bidimensionales de posibles localizaciones. Una vez ocurrido el terremoto y obtenidas
las detecciones automáticas, se busca el punto de la cuadrícula que produce una se-
cuencia igual a la teórica. El conjunto de detecciones asociadas a un evento se invierte
mediante el método de mínimos cuadrados basado en el algoritmo clásico de Geiger,
hasta que se encuentra un nivel de convergencia en el que se produce el resultado
definitivo. Los datos de entrada son las lecturas de diferentes fases sísmicas y valores
de acimut y velocidad aparente obtenidos del análisis de las 19 estaciones de Sonseca,
también es posible utilizar datos de acimut, obtenidos del análisis de polarización en
estaciones de tres componentes.

Cada fase identificada se corresponde con una tabla de tiempos de recorrido al-
macenada previamente en el sistema. Es posible escoger entre diferentes tablas de
tiempos de recorrido y se pueden aplicar correcciones de estación para la magnitud,



3. Instrumentación y datos 55

tiempo de llegada, acimut y velocidad aparente. Se dispone de herramientas de uso
rutinario para ayuda al análisis como son: filtrado, análisis de polarización, análisis
frecuencia-número de onda (F-K) y retardo y suma de señales (beam-forming).

3.7. Corrección instrumental

En el dominio del tiempo, el sismograma observado s(t) es el resultado de la con-
volución de cuatro funciones temporales: la función que caracteriza a la fuente a(t),
la función de respuesta del instrumento en el que estamos registrando i(t), la función
que caracteriza el efecto local del sitio de observación r(t) y la que define el efecto de
la atenuación b(t) del medio, Figura 3.18:

s(t) = a (t) ∗ i (t) ∗ r (t) ∗ b (t) (3.2)

De acuerdo con el teorema de la convolución, la expresión anterior 3.2 puede re-
solverse fácilmente en el dominio de la frecuencia sin más que sustituir la operación
convolución por el producto y las funciones temporales por sus transformadas de Fou-
rier. El sismograma corregido de respuesta instrumental, será:

S ( )

I ( )
= A ( ) R ( ) B ( ) (3.3)

Instrumento
I

B

R

Atenuación del
medio

Efecto local

A

Fuente

Instrumento
II

B

R

Atenuación del
medio

Efecto local

A

Fuente

Figura 3.18: Efectos que intervienen en la formación del sismograma registrado en I,
correspondiente a una fuente sísmica con origen en A.

Para que podamos hacer la corrección instrumental, necesitaremos la función de
respuesta del conjunto de la instrumentación. La forma usual es en forma de polos
y ceros, normalizada, junto con la constante de normalización a 1 Hz. Esta función
de respuesta es la función que resulta de dividir la transformada de Fourier de la
señal de entrada al sensor por la transformada de Fourier de la señal obtenida en
la salida. Se advierte no confundirla con la función de transferencia, que resulta de



56 Juan José Rueda Núñez

dividir la transformada de Laplace de la señal de entrada por la transformada de
Laplace de la señal obtenida en la salida. La transformada de Fourier no es más que
una particularización de la de Laplace, en la que la variable s de Laplace se sustituye
por i .

La función de respuesta en velocidad del sistema sensor-registro digital para un
sistema de L ceros y N polos será, Scherbaum (1996):

I ( ) =
G

b
k

LY
n=1

(i − cn)

NY
n=1

(i − pn)

(3.4)

siendo cn los ceros, pn los polos, k la constante de normalización, G la constante gene-
radora del sismómetro en V s m−1 y b la sensibilidad del sistema digital en nV/bit. De
esta forma la función que obtenemos es la función compleja de respuesta en velocidad
de todo el sistema sensor-registro digital con unidades de bit s m−1, también llamada
sensibilidad en velocidad.

El registro en velocidad corregido de instrumento v (t), será:

v (t) = REAL

µ
IFFT

S ( )

I ( )

¶
(3.5)

siendo IFFT transformada inversa de Fourier.

bi
t

m
/s

Corregido

Sin corregir

Figura 3.19: Registro (velocidad) corregido de respuesta instrumental, en la componente
E/W de la estación EADA (Adamuz-Córdoba) del terremoto del 24 de febrero de 2004,
6,2 Mw, con epicentro en la región de Alhucemas (Marruecos). Se observa un ligero
cambio en la forma de onda despues de la corrección.
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Z N/S E/W
Estación G b G b G b

[V s m−1] [nV/bit] [V s m−1] [nV/bit] [V s m−1] [nV/bit]
CFUE 1515,2 2352,03 1522,2 2339,56 1517,4 2347,1
CRAJ 1510,0 2380 1504,8 2380 1512,0 2380
EADA 1504,2 2341,98 1508,0 2364,42 1522,4 2356,71
EALB 1490,0 2368,99 1510,0 2367,14 1514,0 2363,26
EALK 1490,0 2383 ,16 1502,0 2383 ,16 1506,0 2383 ,16
EARI 1506,0 2383 ,16 1516,0 2383 ,16 1506,0 2383 ,16
EBAD 1494,0 2383 ,16 1502,0 2383 ,16 1500,0 2383 ,16
EBAJ 1494,0 2381,43 1506,0 2376,04 1498,0 2373,25
EBEN 1494,0 2357,33 1490,0 2356,73 1510,0 2357,41
EBER 1496,0 2413,57 1506,0 2434,12 1504,0 2713,09
EBIE 1512,6 2361,33 1516,8 2380,87 1522,0 2366,10
ECAB 1488,0 1907 1496,0 1907 1488,0 1907
ECAL 1498,0 2369,76 1504,0 2364,62 1502,0 2352,39
EFAM 1478,0 2380 1494,0 2380 1502,0 2380
EGOM 1484,0 2380 1490,0 2380 1494,0 2380
EGRO 1486,0 2352,03 1490,0 2339,56 1492,0 2347,10
EHIG 1498,0 2408,48 1500,0 2419,84 1508,0 2414,93
EHRO 1506,0 2383,79 1502,0 2366,82 1500,0 2378,34
EIBI 1474,0 2362,66 1494,0 2370,09 1496,0 2368,89
EINC 1492,0 1907 1494,0 1907 1492,0 1907
EJON 1492,0 2354,55 1472,0 2348,89 1484,0 2369,10
ELAN 1492,0 2380 1510,0 2380 1508,0 2380
ELOB 1504,0 2362,46 1514,0 2379,59 1510,0 2379,93
EMAZ 1478,0 2369,30 1494,0 2380,40 1498,0 2375,60
EMIJ 1512,4 2383 ,16 1525,4 2383 ,16 1511,2 2383 ,16
EMIN 1482,0 2364,50 1494,0 2364,89 1488,0 2362,19
EMIR 1555,8 1907 1509,8 1907 1508,6 1907
EMLI 1476,0 1907 1502,0 1907 1486,0 1907
EMOS 1506,0 2348,37 1512,0 2361,39 1508,0 2361,14
EMUR 1494,0 2353,50 1510,0 2366,90 1506,0 2371,60
EOSO 1494,0 2364,83 1508,0 2377,38 1496,0 2376,42
EPLA 1486,0 1907 1498,0 1907 1492,0 1907
EPOB 1492,0 2372,70 1514,0 2387,34 1498,0 2360,53
EPON 1518,0 2354,55 1521,8 2348,89 1521,4 2369,10
EQES 1496,0 2391,72 1500,0 2370,06 1510,0 2375,22
ERTA 1511,6 2399,80 1507,4 2407,07 1519,6 2396,58
ESAC 1486,0 2403,83 1496,0 2403,03 1490,0 2402,22
ESPR 1492,0 2354,55 1500,0 2348,89 1498,0 2369,10
ETOB 1542,4 2348,54 1515,2 2367,90 1512,6 2384,05
ETOR 1507,8 1907 1518,4 1907 1520,2 1907
ETOS 1498,0 2357,40 1500,0 2378,00 1490,0 2355,80

Tabla 3.8: Valores de la constante generadora del sismómetro G y de la sensibilidad
b del sistema digital para cada estación-componente de la red digital de banda ancha.
Los números en cursiva indican que ese valor no ha sido calibrado por el fabricante,
utilizándose un valor teórico.
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3.7.1. La corrección instrumental de las estaciones de banda ancha
de la red sísmica del Instituto Geográfico Nacional

Los valores de la constante generadora del sismómetro G en V s m−1 y de la
sensibilidad del sistema digital b en nV/bit, se dan en la Tabla 3.8.

Aplicando la ecuación 3.5, en la que la respuesta I( ) se ha obtenido con la ecua-
ción 3.4, sustituyendo los valores de los polos y ceros de la Tabla 3.7 y los de G y b
de la Tabla 3.8, obtendremos a partir de la transformada de Fourier del sismograma
registrado S( ) el registro corregido de respuesta instrumental v(t).

En la Figura 3.19 se puede ver el resultado de la corrección instrumental realizada al
registro de la componente E/W de la estación EADA, situada en Adamuz (Córdoba),
del terremoto del 24 de febrero de 2004 con epicentro en Alhucemas (Marruecos) y
magnitud 6.2Mw. Un primer análisis permite ver ligeros cambios en la forma de onda,
poco importantes para la identificación de fases sísmicas necesaria para localización,
pero de cierta entidad para la aplicación de métodos que utilicen la modelización de
la forma de onda.

3.8. Red de estaciones mareográficas

Para la determinación del nivel medio del mar, origen de las altitudes en la car-
tografía oficial, el Instituto Geográfico Nacional dispone de una red de estaciones ma-
reográficas formada en la actualidad por 7 mareógrafos de flotador, instalados en los
puertos de A Coruña, Alicante (2), Cartagena, Almería, Santa Cruz de Tenerife y
Puerto del Rosario (Fuerteventura), Figura 3.20. En el Puerto de Alicante se han ins-
talado dos equipos, uno en el interior del puerto y otro en su bocana, recibiendo las
aguas del exterior del mismo.

Todos los mareógrafos instalados por el IGN son del tipo flotador. Su altura es
digitalizada mediante un conversor analógico digital, almacenándose in situ los datos
con una frecuencia de una muestra cada diez minutos. El sistema está sincronizado
mediante un reloj con recepción GPS y es interrogado telefónicamente desde Madrid
cada 15 días para obtener el registro continuo en formato digital. Este registro digital
continuo está disponible en ficheros planos en formato ASCII. En el propio mareógrafo
se mantiene por seguridad un registro analógico sobre papel.

En el año 1995, dentro del Programa Nacional de Ciencia y Tecnología Marina de
la Comisión Nacional de Ciencia y Tecnología, el IGN participó en un Proyecto de Red
Integrada de Mareógrafos (RIMA), junto con el resto de los organismos españoles con
responsabilidades en la observación del nivel del mar: Instituto Español de Oceanogra-
fía, Puertos del Estado e Instituto Hidrográfico de la Marina. Dentro del proyecto se
realizó una armonización de la instrumentación y de los bancos de datos, haciéndolos
compatibles para el conjunto de estaciones españolas (Figura 3.20).

La importancia de este tipo de instrumentación en el registro de los tsunamis
generados por terremotos con epicentro marino, hace que el registro en tiempo real
sea de una importancia vital para un sistema de alerta de maremotos. En la actualidad,
los modernos sistemas de alerta instalados principalmente en el Pacífico, cuentan con
numerosas estaciones de este tipo, incluso las más importantes situadas en alta mar,
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con sensores de presión que descansan en el fondo marino y boyas para transmisión de
datos en tiempo real con conexión vía satélite.

Sta. Cruz de
   Tenerife

Almer aí

A Coruña

Alicante

Mare grafos IGNó

Mare grafos otras institucionesó

Cartagena

Fuerteventura

Figura 3.20: Red de estaciones mareográficas del Instituto Geográfico Nacional (símbolo
rojo), junto con el resto de estaciones que forman parte del proyecto RIMA.

El registro de un tsunami en un mareógrafo instalado en el interior de un puerto,
es producto no solamente de la onda marina producida por el terremoto, sino también
de la respuesta resonante del propio puerto. Por lo tanto, el estudio de estos registros
alcanza un importante valor para la seguridad de las operaciones que se realizan en
sus instalaciones. En la Figura 3.21 podemos ver el registro obtenido en el mareógrafo
instalado en el interior del puerto de Alicante, del tsunami ocasionado por el terremoto
con epicentro al noreste de Argel y magnitud 6.6Mw, ocurrido el 21 de mayo de 2003.

3.9. Red de estaciones sísmicas portátiles

En los estudios de sismicidad, en los que es necesario densificar la red sísmica
existente, se hace imprescindible la instalación de estaciones sísmicas portátiles, que
permitan aumentar el nivel de detección en la zona de interés, mejorando así los pa-
rámetros de localización.

Con este objetivo, el IGN dispone en la actualidad de una serie de equipos portátiles
digitales de estas características:
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Figura 3.21: Registro digital en el mareógrafo del IGN del interior del puerto de Alican-
te, del tsunami generado por el terremoto ocurrido el 21 de mayo de 2004 (6.6 Mw)
con epicentro situado al noreste de Argel.

Equipos de periodo corto:

• Se dispone de 8 digitalizadores PDAS de la firma Lennartz de 16 bit con
tres canales de entrada. Los sensores son los LE-3D de Lennartz con 1 s
de periodo y tres componentes. La sincronización del sistema de tiempo se
realiza mediante recepción GPS.

Equipos de banda ancha:

• 2 sensores Güralp CMG-40-TD, con ancho de banda de 30 s a 50 Hz, que
incorporan en el mismo sensor un conversor analógico digital de 24 bit, con
unidad de almacenamiento SAM-2. El sistema de tiempo es a través de
recepción GPS.

• 3 equipos Teledyne DL-24 de 24 bit y tres canales de entrada con sensores
Güralp CMG-3T similares a los instalados en la red.

El almacenamiento de todos los datos en campo se hace mediante disco duro con
conexión ECSI o con tarjeta de memoria PCMCIA y se ha desarrollado una interfaz
para la incorporación de estos datos a la Unidad de Recepción Digital de Datos SAIC.
Estos equipos han sido utilizados de forma sistemática en el análisis de ruido realizado
en la búsqueda de emplazamientos de las estaciones permanentes de banda ancha.

Con todos estos equipos puede hacerse registro continuo o mediante algoritmo de
disparo almacenar únicamente aquellos eventos que alcancen un determinado nivel en
la relación señal a ruido.
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3.10. Base de datos sísmicos del Instituto Geográfico Na-
cional

La Unidad de Recepción Digital de Datos, descrita con anterioridad, alimenta una
base de datos relacional ORACLETM en formato CSS 3.0 (Anderson et al. 1990). En
esta base de datos se almacenan datos paramétricos y formas de onda de todas las
estaciones recibidas, y son explotables mediante un sistema de gestión con respuestas
algebraicas programadas en SQL (Structured Query Language). Las formas de onda
se encuentran almacenadas en formato GSE (GSETT, 1997).

La estructura de la base de datos esta formada por 21 entidades o tablas rela-
cionadas, con una serie de atributos o columnas. Cada ocurrencia esta representada
por una fila. Existen 10 entidades, que denominamos estáticas, que cambian con po-
ca frecuencia, cuyas ocurrencias son almacenadas generalmente de forma manual, y
que se corresponden principalmente con la descripción de la instrumentación y los
emplazamientos.
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Figura 3.22: Diagrama entidad-relación del sector estático de la base de datos. Aparecen
las tablas estáticas con sus atributos y las relaciones entre entidades. Las tablas en color
verde son tablas dinámicas.

Las tablas estáticas son:

SITE: Localización de las estaciones.
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AFFILIATION: Identifica la red a la que pertenece cada estación.

NETWORK: Descripción de las redes e identificación.

SITECHAN: Información de las componentes.

SENSOR: Información de las calibraciones con el periodo de validez.

INSTRUMENT: Datos de la respuesta nominal.

LASTID: Último valor de los contadores.

REMARK: Comentarios.

SREGION: Nombre de las regiones sísmicas.

GREGION: Nombre de las regiones geográficas.

En la Figura 3.22 se presenta el diagrama entidad-relación de la parte estática de
la base de datos. Se añade a cada entidad los atributos de los que esta compuesta y
las relaciones establecidas con las otras entidades.
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Figura 3.23: Diagrama entidad-relación del sector dinámico de la base de datos.

Las 11 entidades dinámicas son las que almacenan la información de cada evento
y son modificadas de forma automática por procesos que actúan sobre las señales en
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tiempo real, o por el analista mediante los programas interactivos de análisis. Las
tablas dinámicas (Figura 3.23) son:

ARRIVAL: Tiempo de llegada de fases sísmicas.

ASSOC: Asociación de fases sísmicas con localizaciones.

ORIGIN: Localizaciones.

ORIGERR: Error en la localización.

STASSOC: Fases asociadas a cada evento

WFTAG: Registros sísmicos por estación y localización.

WFDISC: Registros sísmicos en disco.

WFTAPE: Registros sísmicos en cinta.

NETMAG: Magnitud de evento para cada red.

EVENT: Identificación de evento.

STAMAG: Magnitud de evento para cada estación.

El siguiente ejemplo en SQL realiza una explotación de la base de datos, alma-
cenando en el fichero test.txt los atributos: número de sismo, hora origen, latitud,
longitud y profundidad de todos los terremotos de magnitud mb mayor o igual que 1.8,
localizados desde el día 18 de abril al 1 de noviembre de 2003, entre los paralelos 36oN
a 41oN y los meridianos 3oW a 1oE y que además tienen lecturas de fases asociadas
en las estaciones de Tobarra (ETOB) y La Murta (EMUR). Para esta explotación ha
sido necesario consultar las tablas ORIGIN y ASSOC y sus atributos evid, time, lat,
lon, depth, mb y sta.

spool test.txt

select o.evid,o.time,o.lat,o.lon,o.depth

from assoc s, origin o

where o.time between 1050624000 and 1067644800

and o.lat between 36 and 41

and o.lon between -3 and 1

and o.mb>=1.8

and s.sta in (’ETOB’,’EMUR’)

spool off

quit
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3.11. Base de datos de explosiones nucleares

En el año 1997, en el Center for Monitoring Research (CMR) de los Estados Uni-
dos, Yang et al. (1997) creó la primera base de datos en la que estaban recogidos los
parámetros de localización y características de todas las explosiones nucleares reali-
zadas hasta el momento. Esta base de datos ha sido revisada por Yang et al. (1998),
Yang et al. (1999) y Yang et al. (2000).

Después de esta última revisión, la base de datos está compuesta por 2041 explo-
siones, correspondientes a ensayos nucleares realizados por varios países entre los años
1945 a 1998: China (45), Francia (198), Reino Unido (21), India (3), Pakistán (2),
Antigua Unión Soviética (715) y Estados Unidos (1032). En la Figura 3.24 se muestra
la localización de estas explosiones. En la actualidad se dispone de 118503 formas de
onda de estaciones sísmicas de todo el mundo, correspondientes a 743 explosiones.

Figura 3.24: Localización de los ensayos nucleares cuyos datos están contenidos en la
base de datos.

La estructura de la base de datos ORACLETM está basada en un esquema CSS
3.0 (Anderson et al. 1990), en el que se han incluido algunas tablas nuevas específicas
para esta base de datos, con información sobre las características de las explosiones.
El acceso directo a la base de datos está restringido a usuarios previamente registra-
dos. Se hace mediante una conexión SQLnet a: sqlplus center@alfheim. En la página
WEB http://www.pidc.org/nucex, que ha sido formada a partir de la base de datos,
pueden obtenerse de forma libre datos de las explosiones ordenadas por país o por
origen. Esta misma información puede obtenerse mediante conexión ftp anónima a:
ftp://otto.css.gov/pub/explosion/baugi/2/index.html. Todos los datos de forma de on-
da se encuentran en formato GSE.



Capítulo 4

Discriminación de fuentes
sísmicas: terremoto y explosión

4.1. Introducción

La diferencia en la generación de un terremoto y una explosión constituye la base
de la discriminación (Figura 4.1). En primer lugar se puede considerar la profundidad
del foco, muy diferentes en ambas fuentes, aunque es el mecanismo focal y el medio
que atraviesan las ondas sísmicas en su camino hacia la estación de registro los que
manifiestan en ellas realmente una diferencia definitiva.

Figura 4.1: Generación de un terremoto en una falla con un modelo clásico de dislo-
cación y de una explosión con una fuente isótropa. (Dibujo F. Naveiras)

En el caso de la explosión, intuitivamente puede concluirse que mostrará, por su
propia naturaleza, un mecanismo en el foco con una gran componente isótropa como
corresponde a un foco de energía que se propaga con simetría esférica. La energía se
irradia generalmente como un cambio de presión en todas las direcciones, mientras
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que un terremoto tectónico, producto de una rotura o dislocación sobre una falla,
presentará un mecanismo más próximo al generado por un doble par de fuerzas sin
momento resultante.

Las principales técnicas de discriminación están dirigidas entonces a la obtención
remota de las características de la fuente sísmica. La determinación del porcentaje de
fuente isótropa mediante la descomposición del tensor momento sísmico, las relaciones
de amplitudes o de magnitudes y el análisis espectral, no son sino formas de obtener
información de la naturaleza de la fuente generadora, mediante el análisis de los datos
registrados en estaciones sísmicas remotas. Esto es lo que denominamos discriminación
sísmica.

Parece entonces evidente que hemos de conocer el proceso físico en el foco para
poder realizar una discriminación. El modelo consiste en el desarrollo del campo de
desplazamientos generado por un sistema de fuerzas que actua en un determinado
volumen y los distintos modelos de generación de estos desplazamientos como conse-
cuencia del exceso de esfuerzos inelásticos producidos en la fuente por un terremoto o
una explosión. Abordaremos el problema desde dos puntos de vista. En primer lugar el
modelo que considera una fuente puntual generada por las fuerzas internas que actúan
en el origen de coordenadas y a continuación el modelo de fuente sísmica generada por
una dislocación, como una discontinuidad en desplazamiento, llegándose a los mismos
resultados para el campo de desplazamientos resultante.

La determinación mediante un proceso de inversión del tensor momento sísmico,
que aglutina las propiedades elásticas y de rotura de la fuente, nos proporciona una
herramienta básica en el desarrollo de la discriminación.

Se han desarrollado asimismo otras técnicas que proporcionan información sobre
la naturaleza de la fuente mediante el estudio empírico del tren de ondas sísmicas y
sus propiedades observadas para ambos tipos de fuente. En primer lugar el estudio de
la varianza espectral, que nos permite caracterizar los eventos regionales artificiales,
y un segundo método que utiliza la relación de amplitudes máximas de la onda Lg
para el registro en varios intervalos de frecuencias y que no es sino una variante del
conocido método mb/Ms. Por último se estudia mediante espectrogramas la modula-
ción espectral que permite la discriminación de explosiones realizadas con técnicas de
microrretardo

4.2. Teorema de representación

Consideremos un medio elástico de volumen V limitado por una superficie S, como
se muestra en la Figura 4.2. Se genera un campo de desplazamientos ui por la acción
conjunta de un sistema de fuerzas internas fi aplicadas en V y un vector de esfuerzos
Ti(ui, n) aplicados en alguna parte de la superficie S, caracterizada por su normal n.
En este mismo medio supongamos que actúa otro sistema de fuerzas gi que con otro
sistema de esfuerzos Ti(vi, n), genera otro campo de desplazamientos υi.

El teorema de Betti de la Teoría de la Elasticidad, establece que ambos campos de
desplazamientos cumplen la relación de reciprocidad, incluso si un campo ui generado
por fi y Ti(ui, n) se evalúa en un tiempo t y el otro campo υi generado por gi y Ti(vi, n)
se realiza en el tiempo [τ − t]:
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Z +∞

−∞
dt

ZZZ
V
[ui(x, t) gi(x, τ − t)− vi(x, τ − t) fi(x, t)] dV =

=

Z +∞

−∞
dt

ZZZ
V
[vi(x, τ − t) Ti(ui(x, t), n)− ui(x, t) Ti(vi(x, τ − t), n)] dS (4.1)

Este resultado es muy importante, puesto que permite obtener el campo de des-
plazamientos ui(x, t) generado por un sistema de fuerzas y tracciones complicado, a
partir del conocimiento de otro sistema de fuerzas y tracciones más sencillo.

V

S

ui gi

fi T ( ,n)i i v

T (u ,n)i i 

vi

Figura 4.2: Sistemas de fuerzas aplicadas en el volumen V y vectores esfuerzos T
aplicados en la superficie S, que generan el campo de desplazamiento.

El sistema de fuerzas más simple es el de una fuerza impulsiva en el espacio y en
el tiempo, con una dirección arbitraria (función delta de Dirac): δ(x− ξ) δ(t− τ) δin
que se corresponde con un impulso unidad aplicado en el punto de coordenadas ξ en
el tiempo τ , que es nulo fuera de este punto y tiempo y que genera desplazamientos
ui = Gni(x, t; ξ, τ) en el punto de coordenadas x en el tiempo t. El subíndice n,
representa las tres componentes de la orientación de la fuerza, mientras que el subíndice
i representa la orientación del desplazamiento.

Si en la ecuación de movimiento de un sólido rígido tenemos:ZZZ
V
ρ ui dV =

ZZZ
V
Fi dV +

ZZ
S
τ ij νj dS (4.2)

sustituimos las fuerzas Fi por la fuerza delta de Dirac. ρ es la densidad, V es el
volumen y el tensor de cuarto orden cijkl expresa los coeficientes elásticos. La ecuación
4.2 resulta:

ZZZ
V
ρ Gni dV −

ZZ
S
cijkl Gnk,l νj dS =

ZZZ
V
δ(x− ξ) δ(t− τ) δin Gni dV (4.3)
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Gni es un tensor de segundo orden que representa el campo de desplazamiento generado
entonces por un impulso unitario de Dirac y se llama Función de Green. La forma
de esta función depende únicamente de las características del medio, sus coeficientes
elásticos y su densidad y representa la respuesta del medio a una excitación unitaria.

Si ahora estamos interesados en encontrar el campo de desplazamientos total un
debido al conjunto de fuerzas fi aplicadas al volumen V , con unas condiciones en la
superficie, podremos, aplicando el resultado del teorema de Betti (4.1), obtenerlo a
partir de introducir otro campo de fuerzas gi(x, t) = δ(x− ξ) δ(t) δin cuyo campo de
desplazamientos correspondiente es vi(x, t) = Gin(x, t; ξ, 0):

un(x, t) =

Z +∞

−∞
dt

ZZZ
V
fi(x, t) Gin(x, τ − t; ξ, 0) dV+

+

Z +∞

−∞
dt

ZZ
S
[Gin(x, τ − t; ξ, 0) Ti(ui(x, t), nj)−

−ui(x, t) cijkl nj Gkn,l(x, τ − t; ξ, 0)] dS (4.4)

Si intercambiamos x por ξ y t por τ nos permite evaluar el desplazamiento en (x, t)
en función de una variación sobre el volumen V y sobre la superficie S.

un(x, t) =

Z +∞

−∞
dτ

ZZZ
V
fi(ξ, τ) Gni(ξ, t− τ ;x, 0) dV+

+

Z +∞

−∞
dτ

ZZ
S
[Gin(ξ, t− τ ;x, 0) Ti(ui(x, t), nj)−

−ui(ξ, τ) cijkl nj Gkn,l(ξ, t− τ ;x, 0)] dS (4.5)

Si establecemos ahora que el medio es infinito, las condiciones sobre S son homo-
géneas (esfuerzos y desplazamientos son cero), con lo que aislando un cierto volumen
V0, la expresión anterior resulta:

un(x, t) =

Z +∞

−∞
dτ

ZZZ
V0

fi(ξ, τ) Gni(x, t− τ ; η, 0) dV (4.6)

que es la expresión del campo de desplazamientos ui en un cierto punto como resultado
de las contribuciones de la fuerza fi sobre V0, y de la acción del medio que viene
representado por la función de Green Gni.

4.3. Modelo de fuente sísmica mediante fuerzas internas

Nakano (1923), a partir del resultado de la expresión 4.6, realizó la primera apro-
ximación al mecanismo de un terremoto. Si en la ecuación 4.6 consideramos un foco
puntual, situado en el origen de coordenadas, tendremos:

ui(x, t) =

Z +∞

−∞
fi(0, τ) Gni(x, t− τ) dτ = F ∗G (4.7)
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Es decir, el campo de desplazamientos generado por las fuerzas que actúan en el
origen de coordenadas es la convolución de estas fuerzas con la función de Green del
medio.

4.3.1. Modelo de un par de fuerzas

Un sistema formado por un par de fuerzas es el modelo más sencillo que podemos
imaginar para representar campo de desplazamientos generados por un terremoto. Si
consideramos un par de fuerzas de modulo F3 en la dirección x3, una fuerza en sentido
positivo y la otra en el negativo, separadas una distancia d a lo largo del eje x2 (caso
3,2 de la Figura 4.3), el campo de desplazamientos es:

ui(x, t) = d F3 ∗
"
Gi3(x, t; ξ +

1
2d, 0)−Gi3(x, t; ξ − 1

2d, 0)

d

#
=

=M32 ∗
∂

∂ξ2
Gi3(x, t; ξ, 0) (4.8)

Es decir, al multiplicar y dividir por el brazo d hemos obtenido que el segundo
factor sea la derivada de la Función de Green como diferencia de los valores de la
función en cada extremo del par, si consideramos el límite cuando F3 y d tienden a
cero de tal forma que el producto (d F3) permanezca finito. A este término (d F3)
lo denominamos Momento del Par de Fuerzas M32 y es una medida de la fuerza del
terremoto.

Si ahora generalizamos, podemos colocar las fuerzas en una dirección cualquiera
m, estando el eje de aplicación en otra dirección n, de tal forma que este par de
fuerzas tendrá un momento definido como Mmn. Este símbolo representa cualquiera
de las nueve posibles combinaciones del par que se muestran en la Figura 4.3. En estas
soluciones se han considerado también pares de fuerzas cuyo brazo tiene también la
misma dirección. Reciben el nombre de Dipolo de Fuerzas y son los casos (1, 1), (2, 2)
y (3, 3) de la Figura 4.3.

Es conocido por la mecánica, que el efecto resultante de la aplicación de un par
de fuerzas es el de la rotación del cuerpo al que se le aplica. En estas condiciones
este modelo no es viable físicamente, puesto que la zona del foco sabemos que no
experimenta ninguna rotación. Además, también es conocido que en el caso de dipolos
el momento mecánico será cero aunque no lo sea el resultado de la fuerza del terremoto
correspondiente.

4.3.2. Doble par de fuerzas

Para evitar la rotación, podemos considerar el mecanismo del terremoto formado
por la acción simultanea de dos pares de fuerzas. Por ejemplo sobre el plano (x1, x3),
uno el M13 y el otro M31 con un resultado nulo respecto al eje x2 ya que los dos pares
tienden a hacer girar en sentidos contrapuestos. Este resultado puede aplicarse a la
combinación de dos cualquiera pares de fuerzas definidos Mmn +Mnm.
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Figura 4.3: Distintas posibilidades de configuración del par de fuerzas. (Modificado de
Aki y Richards, 1980).
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4.3.3. Tensor momento sísmico.

Hemos visto que una fuente sísmica puede representarse entonces por una combi-
nación de dobles pares de fuerzas (pares y/o dipolos), pero no todas las posibles com-
binaciones que se pueden formar se corresponden con una fuente con interpretación
física. Generalizando la expresión 4.8, el campo de desplazamientos ui(x, t) generado
por una fuente sísmica es:

ui(x, t) =Mmn ∗
∂

∂ξn
Gim =Mmn ∗Gim,n (4.9)

En esta expresión el tensor momento sísmico Mmn tiene nueve elementos con el
que se puede formar cualquier combinación de pares y dipolos que den como resultado
la fuente sísmica deseada. Para el caso de par simple de fuerzas (ps), que actúa sobre
el eje x1 y que se corresponde con el caso M31, el tensor toma la forma:

Mps =

⎛⎝ 0 0 0
0 0 0
M0 0 0

⎞⎠ (4.10)

siendo M0 el momento sísmico escalar, introducido por Aki (1966), y definido por el
producto de la dislocación ∆u, el área de ruptura S y el módulo de rigidez μ, según
el modelo de dislocación que veremos a continuación.

M0 = μ ∆u S (4.11)

En el caso de una fuente con dos pares de fuerzas (par doble pd), que actúan en
los ejes x3 y x1 y que se corresponde con los pares M13 +M31:

Mpd =

⎛⎝ 0 0 M0

0 0 0
M0 0 0

⎞⎠ (4.12)

Para una fuente totalmente isótropa, equivalente a un centro de compresión como
correspondería a una explosión, resultan tres dipolos actuando en cada uno de los ejes,
Figura 4.4

Mex =M11 +M22 +M33 =

⎛⎝ M0 0 0
0 M0 0
0 0 M0

⎞⎠ (4.13)

4.3.4. La Función de Green.

Como hemos visto en el teorema de representación, es posible determinar el campo
de desplazamientos generado por una combinación de pares de fuerzas si conocemos
la función de Green correspondiente al medio en el que se ha de propagar. Es por
tanto muy importante conocer la función de Green de una determinada estructura,
pues a partir de su conocimiento solo será necesario variar el tensor momento sísmi-
co correspondiente a un modelo de fuente, para poder generar cualquier campo de
desplazamientos.
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1

2

3

Figura 4.4: Tres dipolos actuando en el origen de coordenadas resulta ser el modelo de
fuerzas equivalentes para una fuente explosiva.

Supongamos una fuerza unitaria aplicada en el origen según una dirección:

fi = δ(t) δ(x1, x2, x3) (4.14)

La ecuación de movimiento de un sólido rígido, siendo λ y μ los parámetros de
Lamé y ρ la densidad del medio es:

ρ ui = (λ+ 2μ) ∇(∇ui)− μ∇× (∇× ui) + fi (4.15)

Por definición, la solución de esta ecuación es la función de Green.
En la Figura 4.5 se muestra la geometría de la aplicación en el origen de coordenadas

de una fuerza impulsiva unitaria F en la dirección x1 y el desplazamiento obtenido
G1j que es la función de Green, a una distancia r, con cosenos directores γi:

γ1 = sen θ cosφ

γ2 = sen θ sen φ

γ3 = cos θ (4.16)

Introduciendo los potenciales ϕ y ψ para los desplazamientos y Φ y Ψ para la fuerza
aplicada y resolviendo la ecuación, resulta el campo de desplazamientos ui cuando la
fuerza está dirigida en la dirección j. Este desplazamiento es precisamente Gij .

Gij =
1

4πρ
(3 γiγj − δij)

1

r3

Z r
β

r
α

τδ(t− τ)dτ+

+
1

4πρα2
γiγj

1

r
δ(t− r

α
)− 1

4πρβ2
(γiγj − δij)

1

r
δ(t− r

β
) (4.17)

siendo r la distancia entre el punto donde se encuentra la fuerza unitaria y el punto
en el cual calculamos los desplazamientos.
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Figura 4.5: Fuerza impulsiva unitaria aplicada en la dirección x1 y la función de Green
obtenida como el campo de desplazamiento.

α y β están relacionadas con los parámetros de Lamé mediante:

α2 =
λ+ 2μ

ρ
β2 =

μ

ρ
(4.18)

De la observación de los tres términos de la función de Green (ecuación 4.17) pode-
mos decir que los dos últimos dependen de 1/r, lo que significa que serán dominantes
para valores grandes de r. Se les llama a estos Términos del Campo Lejano. El primer
término es proporcional a 1/r3 multiplicado por una integral cuyos límites dependen
de r, resultando una dependencia final proporcional a 1/r2. De esta forma, en las dis-
tancias cortas, este primer término domina al segundo y constituye lo que llamamos
Término del Campo Próximo.

4.4. Modelo de fuente sísmica mediante dislocaciones

Las observaciones de H.F. Reid en el terremoto de San Francisco de 1906 mostraron
sin lugar a dudas, por primera vez, que la generación de ondas en un terremoto se
produce cuando en un medio se ocasiona un repentino deslizamiento sobre una falla
geológica: una dislocación.

Para obtener el modelo de la fuente sísmica generado por esta dislocación, conside-
raremos que en el volumen V existe una superficie S exterior y dos superficies internas
adyacentes Σ con dos caras que representa la falla. Si se produce deslizamiento a tra-
vés de Σ, el campo de desplazamientos generado es discontinuo en Σ y por tanto la
ecuación de movimiento no se cumple en todo el interior de S. A partir del teorema
de representación (ecuación 4.5) y usando la propiedad de la reciprocidad espacial de
la función de Green, tenemos:
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un(x, t) =

Z +∞

−∞
dτ

ZZZ
V

fi(ξ, τ) Gin(x, t− τ ; ξ, 0) dV

+

Z +∞

−∞
dτ

ZZ
Σ
[ui(ξ, τ) cijkl nj Gkn,l(x, t− τ ; ξ, 0)−

−Ti(ui(ξ, τ), ν) Gin(x, t− τ ; ξ, 0)]dΣ (4.19)

La exigencia de continuidad de tracciones implica en este caso que Ti(ui(ξ, τ), ν) =
0. Si además hacemos que no existan fuerzas internas aplicadas, resulta:

un(x, t) =

Z +∞

−∞
dτ

ZZ
Σ
ui(ξ, τ) cijkl nj Gkn,l(x, t− τ ; ξ, 0) dΣ (4.20)

La conclusión más importante de esta expresión es que no se han impuesto condicio-
nes a la superficie Σ para la Función de Green. Por lo tanto, conocido el deslizamiento
ui(ξ, τ) a través de Σ y conocidas las funciones de Green, es posible determinar el
campo de desplazamientos un(x, t) generado por este deslizamiento.

El campo de desplazamientos para el caso de un deslizamiento u(t) producido en
la dirección li, con una superficie Σ con normal nj , en un medio homogéneo e isótropo
de coeficientes λ y μ, en el que el punto en el que se calcula el campo se encuentra a
una distancia r, aplicando la expresión 4.20 es:

un(x, t) =

Z +∞

−∞
dτ

ZZ
Σ
u(t) [λ lk nk δij + μ (li nj + lj ni)] Gni,j dΣ (4.21)

La geometría de la fuente está dada por los vectores unitarios n y l que definen los
parámetros de orientación de acuerdo con la Figura 4.6.

Figura 4.6: Parámetros de orientación de la fuente.
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Si consideramos que el deslizamiento se realiza a lo largo del plano de falla, nj es
perpendicular a li y la distancia r es mucho mas grande que las dimensiones de la
fuente, tendremos:

un(x, t) = μ S (li nj + lj ni)

Z +∞

−∞
u(t) Gni,j(t− τ) dτ (4.22)

En el campo lejano, considerando solamente el segundo y tercer término de la
función de Green (ecuación 4.17), tomando sus derivadas y separando las aportaciones
a la onda P y de la onda S:

Gni,j(P ) =
1

4π ρ α3 r
γn γi γj δ̇(t−

r

α
)

Gni,j(S) =
−1

4π ρ β3 r
(γn γi − δin) γj δ̇(t−

r

β
) (4.23)

Considerando la derivada de la función delta de Dirac δ:Z +∞

−∞
u(t) δ̇(t− r

α
− τ) dτ = u̇(t− r

α
) (4.24)

Obtenemos los desplazamientos generados para las ondas P y S:

uj(P ) =
μ S

4π ρ α3 r
(nn li + ni ln) γi γn γj u̇(t−

r

α
)

uj(S) =
μ S

4π ρ β3 r
(nn li + ni ln) (δij − γi γj) γn u̇(t− r

β
) (4.25)

Podemos observar en las ecuaciones 4.25 que el campo de desplazamientos es pro-
porcional a la velocidad de deslizamiento u̇ y no al deslizamiento u como podría espe-
rarse.

Observamos que existen elementos en las expresiones 4.25 que dependen únicamen-
te de la geometría y constituyen lo que denominamos Patrones de Radiación:

Rijn(P ) = γi γn γj

Rijn(S) = (δij − γi γj) γn (4.26)

siendo γi los cosenos directores de la dirección entre la fuente y el punto de observación.
Entonces:

uj(P ) =
μ S

4π ρ α3 r
(nn li + ni ln) Rijn(P ) u̇(t−

r

α
)

uj(S) =
μ S

4π ρ β3 r
(nn li + ni ln) Rijn(S) u̇(t−

r

β
) (4.27)

Si consideramos que el deslizamiento en la falla es repentino, podemos asociarlo
a una función escalón, u(t) = u H(t), cuya derivada es la función δ. Sustituyendo en
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la expresión 4.27, junto con la definición de momento sísmico escalar de la expresión
4.11, resulta:

uj(P ) =
M0

4π ρ α3 r
(nn li + ni ln) Rijn(P ) δ(t−

r

α
)

uj(S) =
M0

4π ρ β3 r
(nn li + ni ln) Rijn(S) δ(t−

r

β
) (4.28)

Supongamos un caso particular en el que la dislocación está situada en el plano
x3 = 0, con deslizamiento u en la dirección x1, de tal forma que los vectores n = (0, 0, 1)
y l = (1, 0, 0). Separando la parte geométrica de los desplazamientos, de la parte que
depende de los demás parámetros y sustituyendo el valor de los cosenos directores de
4.16, obtendremos el patrón de radiación:

R1(P ) = 2 γ
2
1 γ3 = sen (2θ) cos θ

R3(P ) = 2 γ
2
3 γ1 = sen (2θ) sen θ

R1(S) = (1− 2 γ21) γ3 = − cos(2θ) sen θ

R3(S) = (1− 2 γ23) γ1 = cos(2θ) cos θ (4.29)

cuya representación en el plano (x1, x3) se muestra en la Figura 4.7.

x3 x3

x1 x1

P S

Figura 4.7: Patrón de radiación para la onda P y la onda S en el caso de una dislocación
del plano (x1, x2) con deslizamiento en la dirección x3.

Podemos obtener el patrón de radiación en coordenadas esféricas, en un sistema
de tres ejes orientados según la dirección de r, θ, φ, Figura 4.5. Las componentes del
desplazamiento se corresponden con una onda P en la dirección de r y dos componentes
de ondas S en las direcciones θ y φ. Las amplitudes normalizadas son:
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ur = sen (2θ) cosφ

uθ = cos(2θ) cosφ

uφ = cos θ sen φ (4.30)

4.5. Equivalencia entre fuerzas y dislocaciones.

El modelo de terremoto basado en la existencia de una dislocación (discontinuidad
en desplazamiento) entre ambas caras que conforman una superficie Σ dentro de un
cuerpo, no presenta ninguna fuerza. Es por tanto interesante ver la relación que ambos
modelos tienen.

Supongamos el medio V en el cual realizamos una superficie Σ, y suponemos que
esta superficie no altera la función de Green correspondiente. Aplicando el teorema de
representación:

un(x, t) =

Z +∞

−∞
dτ

ZZZ
V
fi(σ, τ) Gin(x, t− τ ;σ, 0) dV+

+

Z +∞

−∞
dτ

ZZ
Σ
[ui(ξ, τ) cijkl nj Gkn,l(x, t− τ ; ξ, 0)−

−Ti(ui(ξ, τ), ν) Gin(x, t− τ ; ξ, 0)] dΣ (4.31)

En esta expresión la variable σ en la integral de volumen está extendida a todo
el volumen mientras que en la variable ξ en la integral sobre Σ lo está sobre dicha
superficie únicamente.

Si utilizamos la función delta de Dirac δ para localizar puntos de la superficie Σ
dentro de V:

∂

∂ξl
Gkn(x, t− τ ; ξ, 0) = −

ZZZ
V

∂

∂ξl
δ(σ − ξ) Gkn(x, t− τ ;σ, 0) dV (4.32)

Si sustituimos en la expresión del campo de desplazamientos (4.31) el valor de Gkn,l

en el segundo término correspondiente al desplazamiento sobre Σ, tendremos:

Z +∞

−∞
dτ

ZZ
Σ
[ui(ξ, τ) cijkl nj Gkn,l(x, t− τ ; ξ, 0)] =

=

Z +∞

−∞
dτ

ZZZ
V

∙
−
ZZ

Σ
ui(ξ, τ) cijkl nj

∂

∂ξl
δ(σ − ξ) dΣ

¸
Gkn(x, t− τ ;σ, 0) dV

(4.33)

Por similitud con el primer término de la ecuación 4.31, la fuerza interna equivalente
a esta discontinuidad en desplazamiento sobre Σ es:

fuil (σ, τ) = −
ZZ

Σ
ui(ξ, τ) cijkl nj

∂

∂ξl
δ(σ − ξ) dΣ (4.34)
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Esta es la expresión de la fuerza que equivale al efecto que una discontinuidad
en deslizamiento en Σ produce en el campo de desplazamientos generado por ella.
Es válida para un medio no isótropo y como se puede apreciar, la fuerza equivalente
depende de las propiedades elásticas del medio en la zona de la superficie.

4.5.1. Ejemplo: una dislocación en un plano horizontal y su equiva-
lencia a un doble par de fuerzas

Supongamos una superficie Σ situada en el plano ξ3 = 0 con un deslizamiento ui en
este plano en una dirección cualquiera, por ejemplo ξ1 (Figura 4.8). Supongamos que
se trata de un medio isótropo y homogéneo, también en la parte donde se encuentra
la superficie Σ.

ξ1

ξ2

Σ

Figura 4.8: Dislocación a ambos lados de la superficie Σ con un deslizamiento en la
dirección de ξ3.

De acuerdo con la expresión 4.34, la fuerza equivalente será:

fu11 (σ, τ) = −
ZZ

Σ
u1(ξ, τ) μ(ξ) δ(σ1 − ξ1) δ(σ2 − ξ2)

∂

∂σ3
δ(σ3) dξ1 dξ2 = (4.35)

= −μ(σ1,σ2) [u1(σ1, σ2, τ)]
∂

∂σ3
δ(σ3)

fu12 (σ, τ) = 0 (4.36)
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fu13 (σ, τ) = −
ZZ

Σ
u1(ξ, τ) μ(ξ)

∂

∂σ1
δ(σ1 − ξ1) δ(σ2 − ξ2) δ(σ3) dξ1 dξ2 =

= − ∂

∂σ1
μ(σ1,σ2) [u1(σ1, σ2, τ)] δ(σ3) (4.37)

Si observamos, f1 representa un sistema de pares fuerzas dirigidas en la dirección
σ1 en sentidos opuestos (a cada lado de Σ) y con brazo en la dirección σ3 y momento
respecto al eje σ2 (Figura 4.9). La resultante total será cero pero su momento valdrá:

M(τ) =

ZZZ
V
σ3 f1 dV =

= −
ZZZ

V
σ3 μ [u1]

∂

∂σ3
δ(σ3) dσ1 dσ2 dσ3 =

ZZ
Σ
μ [u1] dΣ (4.38)

ξ3

ξ1

P

+

+

P

T

T

ui

Figura 4.9: Dislocación del plano (ξ2, ξ1), que produce un deslizamiento ui con direc-
ción ξ1 y el doble par de fuerzas equivalentes. Se muestra el patrón de radiación para
las ondas P junto con las zonas del mismo de amplitudes positivas (compresión) y
negativas (dilatación) y también la pareja de dipolos P (presión) y T (tensión) que
producen el mismo efecto que el doble par de fuerzas.

Si el deslizamiento se promedia sobre Σ, podemos decir:

−
u(τ) =

ZZ
Σ
[u1] dΣ

A
(4.39)

siendo A el área de la falla. Por lo tanto el momento de esta fuerza respecto al eje σ2
será:

M(τ) = μ ū(τ) A (4.40)
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Si observamos, la fuerza f3 representa una distribución de fuerzas más complicada
que en la hipótesis de considerar Σ como un punto, dado que los periodos observados
son mucho mayores que la duración de la fuente y su valor es:

f3 = −M0
∂

∂σ1
δ(ξ1) δ(ξ2) δ(ξ3) H(τ) (4.41)

siendo H(τ) la función escalón o Heaviside y que se introduce para expresar que el
deslizamiento ocurre repentinamente y permanece constante después de ocurrido.

En resumen, f1 representa a un par de fuerzas en la dirección ξ1 con brazo en la
dirección ξ3 o lo que es lo mismo un par M13 y análogamente f3 un par M31 (Figura
4.3).M0 es elMomento Sísmico Escalar. Además un doble par de fuerzas es equivalente
a una pareja de dipolos de igual magnitud pero de signo contrario.

4.6. El Tensor Momento Sísmico

Hemos introducido el tensor Momento Sísmico como una consecuencia mecánica
de las fuerzas aplicadas responsables de la fuente del terremoto. Hemos visto también
que un deslizamiento sobre una superficie puede también representarse por dos pares
de fuerzas y por lo tanto en función del tensor. Por lo tanto, es posible introducir el
momento sísmico a partir de la expresión del campo de desplazamientos ya sea, como
hemos visto, en función de fuerzas o deslizamientos.

Existe una forma más general de introducirlo, consiste en representar las fuentes
sísmicas como desviaciones de las deformaciones elásticas. Es decir, dividir el tensor
de esfuerzos en dos partes: una puramente elástica y la otra que es inelástica y que se
denomina exceso de esfuerzos.

Se define entonces el Tensor Densidad de Momento Sísmico mij , como:

mkl(σ, τ) = ui(σ, τ) cijkl(σ) nj (4.42)

Aplicando esta definición al campo de desplazamientos generado por una disloca-
ción (4.20):

un(x, t) =

Z +∞

−∞
dτ

ZZ
Σ
ui(ξ, τ) cijkl nj Gkn,l(x, t− τ ; ξ, 0) dΣ =

=

Z +∞

−∞
dτ

ZZ
Σ
mkl(σ, τ) Gkn,l(x, t− τ ; ξ, 0) dΣ =

=Mkl(t) ∗Gkn,l(x, t− τ ; ξ, 0) =Mkl ∗
∂Gkn

∂σl
(4.43)

que es la misma expresión que se obtuvo en 4.8 partiendo de un modelo de fuente
sísmica mediante fuerzas internas, siendo :

Mkl(t) =

ZZ
Σ
mkl(σ, τ) dΣ (4.44)

El tensor momento sísmico se obtiene como la integral extendida a toda la superficie
de rotura del tensor densidad de momento sísmico.
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Si consideramos un medio isótropo,

cijkl = λ δij δkl + μ(δik δjl + δil δjk) (4.45)

Entonces, sustituyendo en 4.42:

mkl(σ, τ) = λ ui ni δkl + μ(uk nl + ul nl) (4.46)

Pero ui ni = 0 cuando son perpendiculares, es decir cuando ui está sobre Σ,
resultando:

mkl(σ, τ) = μ(uk nl + ul nl) (4.47)

Si consideramos la aproximación de fuente puntual y tomando valores promedio ū,
la ecuación 4.44 se convierte en:

Mkl(t) = A m̄kl = A μ(ūk nl + ūl nl) (4.48)

Si consideramos una dislocación horizontal, y la definición del momento sísmico
escalar de Aki (1966) de la expresión 4.11, obtenemos:

M =M0

⎛⎝ 0 0 1
0 0 0
1 0 0

⎞⎠ (4.49)

que es el mismo resultado obtenido en la expresión 4.12 para el caso de una fuente con
dos pares de fuerzas, en el modelo de fuente sísmica que considera las fuerzas como
responsables del mecanismo.

4.6.1. Fuente sísmica explosiva

Una fuente explosiva se puede considerar, Figura 4.4, como una expansión a lo
largo de los tres ejes de coordenadas y se puede representar por tres dipolos. El tensor
momento será su suma. Aplicando la ecuación 4.46 a los tres dipolos, obtenemos:

mkl =

µ
λ+

2

3
μ

¶
ū

⎛⎝ 1 0 0
0 1 0
0 0 1

⎞⎠ = 3 K ū (4.50)

La suma de los elementos de la diagonal principal del tensor densidad de momento
nos proporciona el incremento de volumen por unidad de volumen en la fuente, siendo
K el módulo de cambio de volumen o incompresibilidad.

En la Figura 4.10 hemos representado, en tres dimensiones, el patrón de radiación
para una fuente explosiva y para un terremoto con movimiento de desgarre a lo largo
de una falla vertical, producido por una dislocación. La dependencia acimutal en la
amplitud, que presenta el patrón de radiación en el caso del terremoto, no existe para
la explosión.
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Explosión Terremoto

Figura 4.10: Patrón de radiación para una fuente explosiva y para un terremoto en
falla de desgarre. La línea discontinua representa el patrón de radiación para la onda
S.

4.6.2. Propiedades del Tensor Momento Sísmico.

Consideremos la situación de una falla en la que se produce un deslizamiento,
definido por los parámetros geométricos expresados en la Figura 4.6. El vector normal
al plano de falla ni viene determinado en función de los ejes x1, x2, x3 de la siguiente
forma:

ni =

⎛⎝ −sen δ sen φ
−sen δ cosφ

cos δ

⎞⎠ (4.51)

y el vector deslizamiento ui

ui =

⎛⎝ cosλ cosφ+ sen λ cos δ sen φ
− cosλ sen φ+ sen λ cos δ cosφz

sen λ sen δ

⎞⎠ (4.52)

A partir de estas expresiones, si consideramos un medio homogéneo e isótropo, las
componentes del tensor serán:

Mij =M0 (ni uj + nj ui) =

=M0

⎛⎝ 2 n1 u1 n1 u2 + n2 u1 n1 u3 + n3 u1
n2 u1 + n1 u2 2 n2 u2 n2 u3 + n3 u2
n3 u1 + n1 u3 n3 u2 + n2 u3 2 n3 u3

⎞⎠ (4.53)

La primera propiedad que obtenemos es que debido a la intercambiabilidad entre
ni y ui, el tensor es simétrico, Mij = Mji, lo que se traduce en que un deslizamiento
en el plano de falla o en uno perpendicular a él, tienen el mismo patrón de radiación.
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De esta propiedad parte la incertidumbre entre el plano de falla y el plano auxiliar en
el cálculo del mecanismo focal.

La segunda propiedad es que la traza del tensor (suma de los elementos de la
diagonal principal) es nula:

traza (Mii) = 2 M0 ni ui = 0 (4.54)

Esto quiere decir que si tenemos un tensor con una traza distinta de cero podemos
asegurar que existe un cambio de volumen en el mecanismo, indicio de una posible
fuente explosiva.

Considerando un sistema de ejes x1 ≡ x, x2 ≡ y, x3 ≡ z y su equivalente en
coordenadas esféricas (r, θ, φ), Figura 4.5:

Mij =

⎛⎝ Mxx Mxy Mxz

Myx Myy Myz

Mzx Mzy Mzz

⎞⎠ =

⎛⎝ Mθθ −Mθφ Mθr

−Mφθ Mφφ −Mφr

Mrθ −Mrφ Mrr

⎞⎠ (4.55)

Al ser un tensor simétrico:

Mxy =Myx Myz =Mzy Mxz =Mzx (4.56)

o también:

Mθφ =Mφθ Mφr =Mrφ Mθr =Mrθ (4.57)

Desarrollando 4.53 y teniendo en cuenta 4.55:

Mxx = −M0

¡
sen δ cosλ sen 2φ+ sen 2δ sen λ sen2φ

¢
=Mθθ

Myy = M0

¡
sen δ cosλ sen 2φ− sen 2δ sen λ cos2 φ

¢
=Mφφ

Mzz = M0 sen 2δ sen λ =Mrr

Mxy = M0 (sen δ cosλ cos 2φ+ 0,5 sen 2δ sen λ sen 2φ) = −Mθφ

Mxz = −M0 (cos δ cosλ cosφ+ cos 2δ sen λ sen φ) =Mθr

Myz = −M0 (cos δ cosλ sen φ− cos 2δ sen λ cosφ) = −Mφr (4.58)

Se puede escribir el tensor momento para cualquier tipo de falla sin mas que repre-
sentar los vectores deslizamiento y la normal al plano de falla en función del acimut
φ, inclinación δ y ángulo de deslizamiento λ de la falla.

La tercera propiedad es que los autovectores de la matriz del tensor momento
sísmico son paralelos a los ejes de Presión P, Tensión T y Nulo o intermedio B, o lo
que es lo mismo, los tres esfuerzos principales. Puede por tanto escribirse:

ti = ni + ui

pi = ni − ui

bi = ni × ui (4.59)
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Esta propiedad permite simplificar el tensor refiriéndole a un sistema de ejes coin-
cidente con estas tres direcciones P, T, B mediante la matriz de transformación:

U =

⎛⎝ t1 b1 p1
t2 b2 p2
t3 b3 p3

⎞⎠ (4.60)

Si utilizamos esta matriz, el tensor correspondiente a un doble par en el sistema
PTB será:

U−1MU =

⎛⎝M0 0 0
0 0 0
0 0 −M0

⎞⎠ =M0

⎛⎝1 0 0
0 0 0
0 0 −1

⎞⎠ (4.61)

Así podemos formar lo que denominamos Tensores Fundamentales y que se mues-
tran en la Figura 4.11. M1 y M2 son dos fallas de desgarre con distinta orientación,
M3 y M4 son dos fallas verticales de dirección N-S y E-O, M5 es una falla inversa y
M6 representa una fuente totalmente isótropa.
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Figura 4.11: Tensores elementales y la representación del mecanismo focal correspon-
diente. M 1 y M 2 son dos fallas de desgarre con distinta orientación, M 3 y M 4 son
dos fallas verticales de dirección N-S y E-O, M 5 es una falla inversa y M 6 representa
una fuente isótropa.
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4.6.3. Descomposición del Tensor Momento Sísmico.

Hemos visto que el tensor momento sísmico representa las nueve posibles combi-
naciones de pares de fuerzas capaces de reproducir, con la intervención de la Función
de Green, cualquier campo de desplazamientos generado por un terremoto. Estos pa-
res de fuerzas están representados en la Figura 4.3. Así, hemos visto por ejemplo que
M11 +M22 +M33 representa la suma de tres dipolos de idéntico momento (fuente
explosiva) o la suma M13 +M31 un doble par de fuerzas con momento nulo respecto
al eje x2.

Dado que el tensor momento sísmico es simétrico, la descomposición en autovalores
proporciona valores reales y los autovectores son ortogonales entre si:

(Mij − δij a) nk = 0 (4.62)

Los autovalores a se obtienen a partir de hacer compatible el sistema, esto es
haciendo el determinante igual a cero, obteniéndose entonces a1, a2 y a3. De la sus-
titución de estos autovalores en la expresión 4.62, resultan unos autovectores n1k, n

2
k y

n3k que como hemos visto son los ejes principales P, T y B. En relación a estos ejes el
tensor se escribe:

Mij =

⎛⎝ a1 0 0
0 a2 0
0 0 a3

⎞⎠ (4.63)

cuya suma de elementos de la diagonal principal representa la suma de tres dipolos.
Esta suma es un invariante, es decir es independiente del sistema de ejes utilizado y
representa en el tensor momento sísmico el cambio de volumen.

Por tanto, definimos la parte isótropa del tensor momento como:

a0 =
1

3
(a1 + a2 + a3) (4.64)

La parte desviadora del tensor momento
³
M 0

ij

´
se obtiene a partir de la sustracción

al tensor momento de la parte isótropa
³
M0

ij

´
:

M 0
ij =Mij − δij a0 =Mij −M0

ij (4.65)

Luego el tensor momento sísmico se puede descomponer en una parte isótropa y
una parte desviadora:

Mij =M0
ij +M 0

ij (4.66)

De esta forma un tensor momento correspondiente a una fuente explosiva pura, solo
tendrá parte isótropa mientras que el correspondiente a una fractura de desgarre sin
cambio de volumen tendrá solamente componente desviadora. Esta parte desviadora
puede deberse a un desgarre puro o tener partes que no sean correspondientes a pares
de fuerzas.

La descomposición general puede expresarse entonces:
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Mij =
1

3

⎛⎝ Traza Mij 0 0
0 Traza Mij 0
0 0 Traza Mij

⎞⎠+
⎛⎝ m

0
1 0 0

0 m
0
2 0

0 0 m
0
3

⎞⎠ (4.67)

El primer término de 4.67 corresponde a la parte isótropa y el segundo a la desvia-
dora. Los autovalores m

0
1, m

0
2 y m

0
3 de la parte desviadora se obtienen restando a cada

uno de los autovalores del tensor total, la tercera parte de su traza. La suposición de
una parte isótropa nula se materializa mediante la constricción de hacer nula la suma
de los autovalores. Esta condición es conocida como condición desviadora y supone
entonces la aceptación de una fuente sísmica sin cambio de volumen.

Ordenados los autovalores de mayor a menor en valor absoluto, el momento sísmico
escalar M0 se puede obtener directamente, a partir del tensor, mediante la expresión,
Jost y Herrmann (1989):

M0 =
1

2
(|m1|+ |m2|) (4.68)

También puede usarse la expresión de Silver y Jordan (1982):

M0 =

r
m2
1 +m2

2 +m2
3

2
(4.69)

Si los autovalores mi son los del tensor momento sísmico completo, M0 será el
momento sísmico escalar total. Si los autovalores son los de la parte desviadora

³
m

0
i

´
,

obtenida en 4.67, M0 es el momento sísmico escalar desviador.
Obtenida la parte desviadora, ésta a su vez se puede descomponer atendiendo a

diversos supuestos de fuerzas equivalentes, que suponen distintos tipos de fuente. La
primera y más general es el doble par de fuerzas, que se materializa con la constricción
de hacer nulo un autovalor, pero también existen otras, consecuencia posiblemente de
la complejidad geométrica del plano de falla, o de un alejamiento del modelo clásico
de dislocación, Dziewonski y Woodhouse (1983), como son: la descomposición en tres
dipolos, tres dobles pares, dos dobles pares, doble par más dipolo compensado. Ésta
última representa una fractura de cizalla, en la que durante la rotura el módulo de
rigidez cambia de forma repentina.

La descomposición en doble par de fuerzas más dipolo compensado se expresa:

Mij =

⎛⎝ m
0
1 0 0

0 m
0
2 0

0 0 m
0
3

⎞⎠ =

= m
0
3 (1− 2ε)

⎛⎝ 0 0 0
0 −1 0
0 0 1

⎞⎠+m
0
3 ε

⎛⎝ −1 0 0
0 −1 0
0 0 2

⎞⎠
Doble par Dipolo compensado (4.70)

Siendo:
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ε =

¯̄̄̄
¯m

0
1

m
0
3

¯̄̄̄
¯ (4.71)

Partiendo del valor de ε es posible obtener los porcentajes de fuente de doble par
(%DP ) y de fuente dipolo compensado (%DC) o fuente de no doble par:

%DP = (1− 2ε) 100
%DC = 200 ε (4.72)

En el caso de una fuente de doble par puro sin dipolo compensado, obtendremos
un autovalor nulo. Entonces ε = 0. Para un dipolo compensado puro ε = 0,5.

En la Figura 4.12 mostramos el esquema general de la descomposición. Para una
fuente puramente isótropa, como correspondería a una explosión, el movimiento de la
partícula se realiza desde un centro de compresión en todas las direcciones. El tensor
momento sísmico correspondiente tiene únicamente valores en la diagonal principal.
En el caso de una implosión, los elementos del tensor tienen el signo contrario. Para
una fuente desviadora, la descomposición entre un doble par de fuerzas y un dipolo
compensado es el resultado de suponer una fuente provocada por un deslizamiento más
un acortamiento normal con los patrones de radiación que se muestran en la misma
Figura 4.12.

Figura 4.12: Esquema general de la descomposición del tensor momento sísmico. Una
fuente púramente isótropa, como corresponde a una explosión o implosión, es el resul-
tado de un centro de compresión o absorción. La parte de la fuente de características
desviadoras, se descompone en la provocada por un doble par de fuerzas más un dipolo
compensado.
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4.6.4. Función temporal en la fuente

De las ecuaciones 4.8 y 4.43 deducimos que el desplazamiento observado como
consecuencia de una fuente puntual se puede expresar por la convolución del tensor
momento sísmico con la derivada de la función de Green:

ui(x, t) =

Z +∞

−∞
Mkj (τ) Gik,j(t− τ) dτ (4.73)

Utilizando la derivada de la función delta de Dirac:Z +∞

−∞
Mkj (τ) δ̇(t− r

α
− τ) dτ = Ṁkj(t−

r

α
) (4.74)

Si separamos ahora en el tensor momento sísmico el módulo de las característi-
cas geométricas y asumimos que todas las componentes del tensor tienen la misma
dependencia temporal, como corresponde a una fuente sincronizada, podemos escribir:

Ṁkj (t) = Ṁ0 (t) Mkj (4.75)

Luego:

ui (x, t) =Mkj

h
Gik,j ∗ Ṁ0 (t)

i
(4.76)

El desplazamiento, es una relación lineal entre Mkj y
h
Gik,j ∗ Ṁ0 (t)

i
. La función

temporal en la fuente Ṁ0 (t) representa la forma con que la que la velocidad del
momento cambia con el tiempo, y su integral es el momento sísmico escalar M0.

M0 =

Z +∞

−∞
Ṁ0 (t) dt (4.77)

La función temporal en la fuente más sencilla es la delta de Dirac, que se correspon-
de con un pulso, pero existen fuentes más complejas incluso de gran duración, lo que
conocemos como fuentes lentas. En la Figura 4.13 se muestran las funciones tempora-
les en la fuente para tres terremotos de gran magnitud ocurridos en los últimos años.
Los terremotos de 1996 en Irian Jaya (8,1 Mw) y de 1995 en México (7,8 Mw) son
dos de los terremotos mayores de los últimos años. El terremoto de Sumatra de 2004
(9,0 Mw) tiene una función temporal en la fuente de 300 s de duración, y junto con
el de 1957 de las Islas Aleutianas (8,7 Mw) son dos de los terremotos observados con
una función temporal en la fuente de mayor duración, el primero de ellos, origen del
gran tsunami que ha provocado una de las mayores catástrofes de la historia reciente.

Los procesos en la fuente que generan un terremoto y una explosión son distintos.
Esto se pone de manifiesto en primer lugar por la duración del proceso. Mientras que
en la explosión apenas en unos milisegundos se alcanza la presión final a la que estará
sometido el material en la fuente, el proceso de ruptura en el caso de un terremoto,
como hemos visto, puede durar hasta varios minutos. En la Figura 4.14 se muestra
esquemáticamente este proceso. La naturaleza de la explosión, como un foco de gene-
ración de compresiones en todas las direcciones, hace que la presión en la región fuente
oscile durante unos milisegundos hasta que se alcanza el valor de la presión final. En
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Figura 4.13: Función temporal en la fuente para tres grandes terremotos ocurridos en
los últimos años. La gran duración de la función temporal en la fuente del terremoto
de Sumatra de 2004 (9,0 Mw), junto con las carácterísticas de su mecanismo focal,
son el origen del gran tsunami, según se deduce en el Apéndice B de esta misma Tesis.
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Figura 4.14: Procesos en la fuente de una explosión y un terremoto. La explosión
está producida por un foco de compresiones y el terremoto por una dislocación que se
alcanza en un tiempo tr para un terremoto rápido (línea negra) o en tiempo tl para un
evento lento (línea azul). En color rojo se representa el caso de un terremoto múltiple
formado por varias dislocaciones sucesivas.
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el terremoto, la dislocación total se alcanza en un tiempo tr para un terremoto rápido
y en un tiempo tl para una fuente de las que hemos denominado lentas. En la misma
Figura 4.14 se representa la forma del proceso en la fuente en el caso de un terremoto
múltiple formado por varias dislocaciones sucesivas.

4.6.5. Generación de sismogramas sintéticos

Helmberger (1974) desarrolla el método por el cual podemos obtener la función de
Green mediante una combinación lineal de las calculadas para los tres tipos de falla
fundamental (una falla de desgarre, una falla vertical y una falla normal con buza-
miento 45o y orientada con un acimut de 45o) y el patrón horizontal de radiación. La
respuesta del medio en cualquier caso, se puede representar mediante la combinación
lineal de esas funciones de Green. De esta forma, aplicando la teoría general del cam-
po generado por una dislocación producida por una fuente puntual, desarrollada en
apartados anteriores y considerando una fuente desviadora, Langston (1981) escribe
el desplazamiento como:

d(t, r, z) = s (t) ∗
X
i=1

Gdi (t, r, z) A
0
i (4.78)

siendo s (t) la función temporal en la fuente, Gdi la función de Green para las fallas
fundamentales y A

0
i los coeficientes del patrón de radiación. d(t, r, z) se corresponden

con las componentes tangencial, radial y vertical del desplazamiento.
Siguiendo la denominación de Herrmann y Wang (1985), en la Tabla 4.1 presenta-

mos la denominación de las funciones de Green, en el dominio de la frecuencia, para
una fuente desviadora dependiendo del tipo de falla.

Componente Denominación Falla
Transversal TSS Desgarre
Transversal TDS Vertical
Radial XSS Desgarre
Radial XDS Vertical
Radial XDD Normal 45o

Vertical ZSS Desgarre
Vertical ZDS Vertical
Vertical ZDD Normal 45o

Tabla 4.1: Denominación de las funciones de Green en el dominio de la frecuencia,
segun el criterio de Herrmann y Wang (1985) para las tres fallas fundamentales.

Si consideramos una fuente isótropa, es necesario añadir las funciones de Green
generadas por un centro de compresión, recogidas en la Tabla 4.2.

Considerando los vectores normal al plano de falla ni y deslizamiento ui según las
expresiones 4.51 y 4.52 y la figura 4.6, Herrmann y Wangg (1985) definen el despla-
zamiento en el dominio de la frecuencia ω, en un punto de la superficie (z = 0) como
consecuencia de un doble par de fuerzas:
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dz (r, z = 0, ω) = ZSS [(u1 n1 − u2 n2) cos 2φ+ (u1 n2 + u2 n1) sen 2φ] +

+ZDS [(u1 n3 + u3 n1) cosφ+ (u2 n3 + u3 n2) sen φ] + ZDD [u3 n3] =

= ZSS A1 + ZDS A2 + ZDD A3 (4.79)

dr (r, z = 0, ω) = RSS [(u1 n1 − u2 n2) cos 2φ+ (u1 n2 + u2 n1) sen 2φ] +

+RDS [(u1 n3 + u3 n1) cosφ+ (u2 n3 + u3 n2) sen φ] +RDD [u3 n3] =

= RSS A1 +RDS A2 +RDD A3 (4.80)

dt (r, z = 0, ω) = TSS [(u1 n1 − u2 n2) sen 2φ− (u1 n2 + u2 n1) cos 2φ] +

+TDS [(u1 n3 + u3 n1) sen φ− (u2 n3 + u3 n2) cosφ] =

= TSS A4 + TDS A5 (4.81)

Si realizamos el cambio en la nomenclatura de los ejes (x1 ≡ x, x2 ≡ y, x3 ≡
z), considerando las ecuaciones 4.79 4.80 y 4.81 y la expresión 4.53 que relaciona
las componentes del tensor momento sísmico con los vectores ni y ui, obtenemos las
expresiones que relacionan los coeficientes del patrón de radiación con las componentes
del tensor momento sísmico y el acimut:

A1 =
1

2
(Mxx −Myy) cos 2φ+Mxy sen 2φ

A2 =Mxz cosφ+Myz sen φ

A3 = −
1

2
(Mxx +Myy)

A4 =
1

2
(Mxx −Myy) sen 2φ−Mxy cos 2φ

A5 = −Myz cosφ+Mxz sen φ (4.82)

Componente Denominación Fuente
Vertical ZEP Explosión
Radial TDS Explosión

Tabla 4.2: Denominación de las funciones de Green en el dominio de la frecuencia,
segun el criterio de Herrmann y Wang (1985) para una fuente de naturaleza isótropa.

Jost y Herrmann (1989), considerando la posible presencia de la componente isó-
tropa como sucede en el caso de una explosión, introducen en la formulación 4.79, 4.80
y 4.81 las funciones de Green ZEP y TDS (Tabla 4.2), obteniendo los sismogramas
sintéticos en unidades de desplazamiento en el dominio de la frecuencia, en función
de las componentes del tensor momento sísmico, de las funciones de Green calculadas
para las tres fallas fundamentales y del acimut epicentro-estación:
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dz (r, 0, ω) = Mxx

∙
ZSS

2
cos 2φ− ZDD

2
+

ZEP

3

¸
+

+Myy

∙
−ZSS
2

cos 2φ− ZDD

2
+

ZEP

2

¸
+

+Mzz

∙
ZEP

3

¸
+

+Mxy [ZSS sen 2φ] +

+Mxz [ZDS cosφ] +

+Myz [ZDS sen φ] (4.83)

dr (r, 0, ω) = Mxx

∙
RSS

2
cos 2φ− RDD

2
+

REP

3

¸
+

+Myy

∙
−RSS
2

cos 2φ− RDD

2
+

REP

2

¸
+

+Mzz

∙
REP

3

¸
+

+Mxy [RSS sen 2φ] +

+Mxz [RDS cosφ] +

+Myz [RDS sen φ] (4.84)

dt (r, 0, ω) = Mxx

∙
TSS

2
sen 2φ

¸
+

+Myy

∙
−TSS
2

sen 2φ
¸
+

+Mxy [−TSS cos 2φ] +
+Mxz [TDS sen φ] +

+Myz [−TDS cosφ] (4.85)

De esta forma, es posible generar sismogramas sintéticos para cualquier tipo de
mecanismo, en un medio estratificado, sin mas que obtener las funciones de Green y
las componentes del tensor momento sísmico.

4.7. Determinación de la naturaleza de la fuente median-
te la obtención del Tensor Momento Sísmico por in-
versión

La linealidad existente entre el Tensor Momento Sísmico (TMS) y la derivada de
la función de Green (FG), que se pone de manifiesto en la expresión 4.76, es usada por
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primera vez por Gilbert (1973), el cual mediante un proceso de inversión, partiendo
de las observaciones sísmicas en registros de velocidad de un terremoto, obtiene el
TMS correspondiente. Desde entonces, su determinación mediante inversión es una
técnica que se realiza a distancias telesísmicas con ciertas garantías, para terremotos
de magnitud considerable. La implantación reciente de modernas redes digitales de
banda ancha a nivel regional, ha posibilitado el desarrollo de procesos de cálculo del
TMS para terremotos de menor magnitud a distancias regionales.

Existen varias instituciones que a nivel mundial o regional calculan el TMS sis-
temáticamente. A nivel mundial, en Estados Unidos de América, el U. S. Geological
Survey a través del National Earthquake Information Center calcula de forma rápida
el TMS de todos los terremotos con magnitudmb oMs superior a 5,5; utilizando la red
de estaciones IRIS y el método expuesto por Sipkin (1982) para ondas P a distancias
telesísmicas. La Universidad de Harvard calcula de forma sistemática, desde 1976, el
TMS de los terremotos mundiales con el mismo umbral de magnitud, utilizando ondas
P y ondas superficiales también a distancias telesísmicas, publicando sus resultados
regularmente en la revista Physics of the Earth and Planetary Interiors, Dziewonski
et al. (1981), Dziewonski y Woodhouse (1983). El Centro Polinésico de Prevención
de Tsunamis (CPPT) en la Polinesia Francesa, calcula también el TMS de todos los
terremotos importantes utilizando el sistema TREMORS, Schindelé et al. (1995), con
un objetivo de alerta de tsunamis. En la actualidad el Centro Internacional de Datos
de la Conferencia de Seguridad y Desarme de las Naciones Unidas en Ginebra, está
comenzando a implantar también un sistema de cálculo del TMS, con objeto final de
utilizar las aplicaciones del mismo como discriminante en explosiones nucleares, Dreger
et al. (2001).

Si suponemos no nula la traza del tensor, la linealidad expresada anteriormente
conduce a un esquema general de inversión lineal en el dominio del tiempo o de la
frecuencia, que en forma matricial puede expresarse:

d = G m (4.86)

En el dominio del tiempo, d es un vector de dimensiones n, siendo n el número de
observaciones. Cada observación es un registro en desplazamiento para una estación
y componente. G es la matriz de funciones de Green de dimensiones n× 6 y m es un
vector de 6 elementos, que son las componentes independientes del TMS a determinar.

Kikuchi y Kanamori (1991), desarrollan un algoritmo de cálculo que supone el
TMS como una combinación lineal de los seis tensores elementales (Figura 4.11). M1

y M2 son dos fallas de desgarre, M3 y M4 son dos fallas verticales de dirección N-S y
E-O, M5 es una falla inversa y M6 representa una fuente isótropa. De esta forma, el
TMS es:

Mkj =
6X

n=1

an Mn (4.87)

La determinación en el proceso de inversión de los términos an de la ecuación 4.87
permite llegar al conocimiento del TMS que será entonces:
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Mkj =

⎛⎝ a2 − a5 + a6 a1 a4
a1 −a2 + a6 a3
a4 a3 a5 + a6

⎞⎠ (4.88)

La condición desviadora, Traza Mkj = 0, se cumple solamente si a6 = 0, lo que
significa la eliminación de la consideración de un cambio de volumen en la fuente.

En términos generales, para realizar una buena inversión a distancias regionales,
necesitaremos un conjunto de registros de un terremoto, en un rango de frecuencias en
las que el registro no sufra la influencia de heterogeneidades laterales, con una buena
relación señal a ruido y una completa cobertura acimutal. Estos registros obtenidos
en unidades de velocidad han de ser integrados para obtener desplazamiento y serán
corregidos de respuesta instrumental. Las componentes N/S y E/O han de ser rota-
das para obtener componentes radial y tangencial, para lo cual hay que tener una
localización, al menos preliminar, del evento.

Los errores sistemáticos introducidos en el proceso de cálculo del TMS proceden
principalmente de dos fuentes, Jost y Herrmann (1989). Por un lado la falta de conoci-
miento en la distribución de velocidades, que nos lleva a no contemplar la existencia de
heterogeneidades laterales en los modelos de tierra utilizados para el cálculo de las FG.
Aunque se consideran suficientes los modelos estratificados utilizados en localización,
Pasyanos et al. (1996), el efecto de la no consideración de heterogeneidades laterales
puede llevar a la determinación de características isótropas no existentes realmente
en la fuente, Okal y Geller (1979). En segundo lugar, la presencia de señales ruidosas
puede ser el motivo de un alejamiento en la determinación de la fuente de una pura
de doble par, Jost y Herrmann (1989).

La determinación del TMS y por lo tanto de las características de la fuente, puede
ser utilizada como discriminante de explosiones. Un TMS de un evento con una com-
ponente de no doble par mayor del 50% puede ser indicativo de un origen artificial,
Dreger y Woods (1999), aunque una mezcla elevada de ruido con la señal de un evento
de origen natural podría tener las mismas consecuencias, Jost y Herrmann (1989). Una
discriminación más completa se realiza si además el TMS del evento en cuestión posee
un alto porcentaje de fuente isótropa, Aki y Tsai (1972), Toksöz y Kehrer (1972), Helle
y Rygg (1984), Wallace et al. (1985), Walter y Patton (1990), Bukchin et al. (2001),
Dreger y Woods (2002). La aparición de una parte de radiación no-isótropa en el TMS
de una explosión es debida a la liberación tectónica que se produce en la fuente de la
explosión por los esfuerzos tectónicos existentes previamente y ha sido observada en
numerosos trabajos: Masse (1981), Wallace et al. (1985), Day y Stevens (1986), Stevens
(1986), Day et al. (1987), Harkrider et al. (1994), Ekström y Richards (1994), Li et
al. (1995), Bukchin et al. (2001). Un alto porcentaje de componente isótropa también
aparece en terremotos volcánicos que acompañan a procesos de dilatación en zonas de
actividad magmática con importantes cambios de volumen, Dreger et al. (2000).

En la Figura 4.15 se muestra el resultado del cálculo del tensor momento sísmico
completo de la explosión nuclear realizada por los Estados Unidos de América en el
desierto de Nevada el 4 de abril de 1991, que se desarrolla en detalle en el Capítulo 6. El
cálculo del tensor total arroja una alta componente Isótropa (84%), como corresponde
a un importante cambio de volumen en la región fuente. Además, de la descomposición
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de la parte desviadora se obtiene un 57% de porcentaje de fuente de no doble par,
como correspondería a un evento de origen artificial.

Figura 4.15: Resultado del cálculo del tensor momento sísmico total de la explosión
nuclear realizada por los Estados Unidos en el desierto de Nevada el 4 de abril de
1991.

4.8. Determinación de la naturaleza de la fuente median-
te medidas de amplitud y frecuencia realizadas en
los sismogramas

El sismograma registrado en un emplazamiento es el resultado de la convolución
de varias funciones temporales. La función f(t) que caracteriza la fuente, una función
m(t) que representa las características del medio, incluidos los efectos locales y la
función r(t) que describe la respuesta del instrumento de registro:

s (t) = f (t) ∗m (t) ∗ r (t) (4.89)

o en el dominio de la frecuencia, mediante la transformada de Fourier:

S (ω) = F (ω) ·M (ω) ·R (ω) (4.90)

Eliminada la influencia del aparato de registro mediante la correspondiente correc-
ción instrumental, el sismograma registrado contiene información de la fuente y del
medio, que son evidentemente distintos para un terremoto y una explosión (Figura
4.16). Las diferencias se traducen en los sismogramas registrados en diferencias en
amplitud y frecuencia que pueden proporcionar información sobre la naturaleza de la
fuente y por eso son objetivo en estas técnicas de discriminación.

4.8.1. Relación de amplitudes de la onda Lg

La técnica de discriminación más extendida es la que analiza el comportamiento de
la relación entre la magnitud de ondas internas mb y la de ondas superficiales Ms. La
justificación de este discriminante (Basham, 1969; Liberman y Pomeroy, 1969; Mars-
hall, 1970, Stevens y Day, 1985) radica en la propia definición de las magnitudes. La
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Figura 4.16: Diferencias en la fuente y el medio que producen diferencia en el registro
de un terremoto y una explosión.

fuente y la trayectoria del frente de onda, distintas en los casos de terremotos y explo-
siones (Figura 4.16), hace que esta diferencia se muestre en la señal y por lo tanto en
las magnitudes que utilizan ondas internas u ondas superficiales. En concreto la mag-
nitud Ms, obtenida mediante la medida de la amplitud en la onda superficial de 20 s,
recoge gran parte de estas diferencias, pero al ser una onda de largo periodo solamente
aparece en eventos de magnitudes superiores a 4 y a grandes distancias. Esto supone
una limitación para el uso de este discriminante a distancias regionales. La magnitud
Ms recoge la energía en baja frecuencia, mientras que mb refleja la correspondiente a
la alta frecuencia. Entonces, para una misma magnitud mb, un terremoto tiene mayor
magnitud Ms que una explosión, ya que esta última es significativamente mas rica en
energía de alta frecuencia. Stenvens y Day (1985) partiendo de experimentos de mo-
delado numérico sostienen que además de la fuente y la trayectoria son responsables
de este discriminante las propiedades elásticas en la región fuente y la interferencia de
la onda pP que resulta completamente distinta en ambos casos. Una variante de este
método es desarrollada por Woods et al. (1993) utilizando la magnitud localML como
la medida de energía en alta frecuencia y el momento sísmico M0 como contenedor de
la energía total.

Este método de relación de magnitudes ha sido modificado a la relación de medidas
de amplitud o de amplitud espectral de la onda P y onda S, con el fin de adaptarlo
a eventos de menor magnitud a distancias regionales y ha sido utilizado con éxito por
numerosos autores, por ejemplo: Willis et al. (1963), Pomeroy et al. (1982) que utiliza
relaciones de amplitud entre fases Lg/Pg y Lg/Rg, Bennett y Murphy (1986), Taylor
et al. (1989) que aplica las relaciones Lg/Pg en las explosiones nucleares del desierto
de Nevada, Baumgardt y Young (1990) utilizan relaciones de amplitud Pn/Sn y Pn/Lg

en los sismogramas filtrados con un filtro pasobanda 8− 16 Hz, Dysart y Pulli (1990),



4. Discriminación de fuentes sísmicas: terremoto y explosión 97

Wüster (1993), Kim et al. (1997), Koch (2002), Koch y Fäh (2002). En Marruecos,
Plafcan et al. (1997) realizan la discriminación entre explosiones químicas y terremotos
utilizando la relación Pg/Sg en el intervalo 10− 15 Hz.

Murphy y Bennett (1982), Taylor (1996) y por último Koch y Fäh (2002), aplican
un método de discriminación a distancia regional basado en la relación de amplitud
espectral de la onda Lg en dos intervalos de frecuencia, con el mismo razonamiento
que el discriminante mb/Ms. Por un lado un parámetro que recoja la energía de baja
frecuencia y que es la amplitud máxima en una banda de 1− 2 Hz, con relación a la
amplitud en el intervalo 6− 9 Hz que muestra la energía en la alta frecuencia. Existe
un límite en este cociente que define el paso de terremoto a explosión y que ha de
ser calibrado para cada región. La medida de la energía en cada banda de frecuencias
puede realizarse midiendo directamente en el espectro de Fourier la amplitud máxima
correspondiente en cada banda de frecuencias, o mediante filtrado del sismograma y
medida de amplitud posterior. A distancias regionales este es el método de relaciones
de amplitud que cuenta con mejores resultados y que además permite la automatiza-
ción, ya que los detectores automáticos instalados en los sistemas actuales de registro
permiten la determinación automática con gran precisión del tiempo de llegada de la
fase Lg (no ocurre lo mismo con otras fases como Pg, Pn, Sn o Rg), con lo que se
facilita su aplicación para todos los eventos.

4.8.2. Comportamiento de la pendiente y la varianza espectral

Como hemos visto en el apartado anterior, la amplitud espectral de ciertos grupos
de ondas puede ser usada para la discriminación, mediante la comparación de la energía
contenida dentro de dos rangos de frecuencias. Chael (1988), utilizando datos de alta
frecuencia, demuestra que el contraste en el contenido frecuencial entre un terremoto
y una explosión aumenta con la frecuencia, ya que las pendientes espectrales en una
explosión son mayores. Wüster (1993) aplica este método a la discriminación en la
región alemana de Vogtland usando datos del array sísmico GERESS con el uso de la
onda S, obteniendo buenos resultados.

El modelo clásico de la fuente sísmica (Aki, 1967), requiere de dos parámetros para
definir la forma del espectro en la fuente. Son el momento sísmico, que es proporcional
a la amplitud de la parte plana del espectro, y la frecuencia esquina, que determina
el punto de inicio de la caida de amplitudes hacia las altas frecuencias. En el segundo
modelo (Hedlin et al., 1989), que se corresponde con una explosión, no existe una parte
plana sino que por el contrario aparecen una serie de picos y valles en el espectro que
son fruto de la secuencia de microrretardos en la explosión. La varianza espectral es
sensible a la modulación que se produce en el espectro de una explosión.

El parámetro que nos permite cuantificar cuanto se separa el espectro de una linea
recta es la varianza espectral σ2 definida como:

σ2 =
1

N

X
[log (pk)− yk]

2 (4.91)

donde yk es el ajuste lineal del logaritmo decimal de las amplitudes espectrales pk y N
es el número de puntos del espectro. σ2 representa entonces el error medio cuadrático
del ajuste.
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La introducción del logaritmo, según Koch (2002), supone varias ventajas. Por un
lado al aplicar el logaritmo, cualquier medida de la varianza espectral es independiente
del momento sísmico, ya que el escalado se convierte en un término aditivo y además
se realza la modulación espectral.

Figura 4.17: Pendiente del ajuste espectral para el registro de un terremoto (azul) y
una explosión (rojo).

En la Figura 4.17 se muestra un ejemplo del cálculo del ajuste espectral para la
onda Lg en dos registros en la estación de ETOB (Tobarra-Albacete). El primero
se corresponde con el terremoto del 10 de agosto de 2004 con epicentro en Ruidera
(Ciudad Real) de magnitud 2,0 mbLg y el segundo es la explosión localizada en una
cantera al norte de Campo de Criptana (Ciudad Real) con una magnitud de 2,0 mbLg.
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Como puede observarse, la pendiente espectral de la onda Lg en la explosión es mayor
que en el terremoto y lo mismo sucede con la varianza espectral.

Este método ha sido utilizado con éxito por Wüster (1993), Koch (2002) y Koch y
Fäh (2002), demostrando ser una potente herramienta de discriminación, potenciada
por el uso de los datos de una array sísmico como GERESS, consiguiendo mediante
retardo y suma de señales una mejora significativa en la relación señal a ruido. En
el trabajo de Koch (2002) se muestra que las exposiones tienen un valor más alto
de varianza espectral junto con pendiente negativa, incluso para eventos con relación
señal a ruido pequeña.

4.8.3. Espectrograma

El registro sísmico de una explosión realizada con técnicas de microrretardo, mues-
tra en su coda una modulación que ya fue observada por Baumgardt y Ziegler (1988)
y porteriormente por Hedlin et al. (1989, 1990), debida principalmente a fenómenos de
resonancia y que no aparece en eventos de origen natural o en explosiones realizadas
sin el uso de esta técnica.

La modulación espectral se muestra por la aparición de energía en varios rangos
de frecuencias. Si tomamos una ventana de tiempo constante, que desplazamos a lo
largo del registro, de la cual hemos calculado su espectro, observando estos espectros
podemos analizar la presencia de esta modulación. Para facilitar el análisis, se utiliza la
técnica del espectrograma, que reune en una misma figura la totalidad de los espectros
realizados. En el eje de abscisas de esta figura aparece el tiempo y en ordenadas la
frecuencia, que es el eje de abscisas en el espectro. La tercera dimensión clasificada
por un rando de color, corresponde a la amplitud espectral. De esta forma obtenemos
una imagen del contenido espectral del sismograma completo, en función del tiempo.

En la Figura 4.18 se muestra el espectrograma formado con espectros de ventanas
temporales de 2 s de la señal obtenida por la formación del haz orientado (beamfor-
ming) mediante el retardo y suma de las 19 estaciones de corto periodo del Dispositivo
Sísmico de Sonseca, para un terremoto de magnitud 2,8 mbLg con epicentro en La Ro-
da (Albacete). La ventana temporal se traslada con un intervalo de 1 s y la amplitud
está escalada a la raiz cuadrada de la amplitud espectral. No existe modulación, prác-
ticamente en todas las frecuencias existen máximos de amplitud, concentrándose en
las fases P y S.

La modulación espectral puede encontrarse también en terremotos con una función
temporal en la fuente anómalamente larga, Hedlin et al. (1990), con lo que podría ser
también un buen discriminante para terremotos tsunami.

En la Figura 4.19 vemos el haz formado en Sonseca para una explosión en Puerto-
llano (Ciudad Real) de magnitud 2.0 mbLg junto con su espectrograma correspondien-
te. Se distinguen 3 máximos de energía en la onda P y 4 en la S con una modulación de
una frecuencia aproximada de 6 Hz. El aspecto del espectrograma es completamente
distinto al de la Figura 4.18.
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Figura 4.18: Espectrograma del registro de un terremoto.

Figura 4.19: Espectrograma del registro de una explosión.



Capítulo 5

Aplicación de técnicas
discriminantes a la actividad de
la región suroeste de
Europa-Norte de África

5.1. Introducción

Hemos visto que los catálogos sísmicos pueden verse seriamente contaminados con
determinaciones de explosiones, sobre todo en las zonas más desarrolladas, donde las
explotaciones en canteras a cielo abierto y las obras públicas son abundantes. Además,
desde el punto de vista de la Conferencia de Seguridad y Desarme de las Naciones
Unidas, es necesario para los paises que participan de forma activa, como es el caso
de España, realizar labores de discriminación en el campo de la aplicación del Tratado
Prohibición Completa de Ensayos Nucleares. En España el problema de la contami-
nación de los catálogos es fundamental en todos los estudios de sismicidad y que no
ha sido resuelto hasta la fecha de una manera global. Sobre todo en los últimos años,
el gran desarrollo de la construcción y de las infraestructuras ha llevado aparejado un
gran número de explosiones que a diario se detectan y registran en las estaciones de la
Red Sísmica Nacional, llegándose a localizar diariamente del orden de 40 eventos de
origen posiblemente artificial.

Cuando se precisa estudiar la sismicidad de una zona, es necesario eliminar de los
catálogos estos falsos terremotos. Es pues necesario investigar el posible origen de los
eventos de origen artificial que nuestra red puede localizar. Esto se hace intentando
“controlar” las canteras que se encuentran en nuestra zona de estudio. Pero cuando
uno intenta abordar el problema desde un punto de vista global, como es por ejemplo
el control de la sismicidad detectada por una red nacional, este seguimiento no es
siempre posible.

En este Capítulo hemos aplicado las técnicas discriminantes que estudiamos desde
un punto de vista teórico en el Capítulo 4 a la actividad detectada por la Red Sísmica
Nacional, desarrollando el software de diversos discriminantes en procesos automáti-
cos que se conectan a los procesos generales de localización de hipocentros. Además
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añadimos un sistema de decisión que en función de la calidad y decisión individual de
cada uno de los discriminantes decide la naturaleza del evento de forma automática,
sin la intervención del operador, con niveles de acierto del orden del 90%.

Empezamos aplicando el análisis de la varianza y pendiente espectral de las ondas
P y Lg a los datos de 220 eventos registrados en el Dispositivo Sísmico de Sonseca
y hemos obtenido resultados óptimos. También hemos aplicado a estos datos la téc-
nica de discriminación mediante el análisis de correlación de espectrogramas, con el
fin de realizar el reconocimiento automático de la explosión de la cantera de Puerto-
llano (Ciudad Real). Los resultados obtenidos demuestran que es posible realizar este
reconocimiento mediante el establecimiento de una librería de patrones y su posterior
correlación con el registro del evento.

El nivel de detección del Dispositivo Sísmico de Sonseca es limitado y con el fin de
extender las labores discriminantes a todo el territorio, hemos aplicado la técnica de
la varianza y pendiente espectral de la onda Lg a los datos registrados en cualquier
estación de la red de banda ancha. También aplicamos el discriminante que analiza
la relación de amplitudes máximas de la onda Lg en varios rangos de frecuencia para
este mismo tipo de datos. Los resultados obtenidos muestran muy buenos niveles de
separación entre las poblaciones de eventos: terremoto y explosión.

Todas estas técnicas son de aplicación para la actividad artificial de tipo quími-
co que normalmente se desarrolla en España y que se encuentra por debajo de la
magnitud 3,5 mbLg. Con el fin de poder discriminar explosiones de mayor magnitud,
como pudieran ser las nucleares, hemos desarrollado el discriminante que analiza la
componente isótropa del Tensor Momento Sísmico.

En nuestra región, no son corrientes la existencia de explosiones nucleares. Úni-
camente en los años 1960 − 1966, el ejercito de Francia, realizó una serie de ensayos
nucleares en el desierto de Argelia. Hemos intentado calcular la componente isótro-
pa de estas explosiones utilizando los antiguos registros digitalizados de estaciones
españolas sin obtener resultados óptimos. El desconocimiento de las funciones de res-
puesta instrumental y el bajo nivel de amplificación de las estaciones con relación a
la magnitud del evento puede ser la causa. No obstante, con el fin de comprobar el
método y el software desarrollado, hemos calculado la componente isótropa de un te-
rremoto regional, con epicentro en la costa de Valencia en septiembre de 2003 y de
dos explosiones nucleares realizadas por Estados Unidos en el desierto de Nevada en
los años 1990 − 1991 y que fueron registradas a distancias regionales por estaciones
de banda ancha, como sería el caso actual de las estaciones de la RSN ante una hi-
potética explosión nuclear en nuestra región. El resultado ha sido óptimo, obteniendo
para el terremoto una componente isótropa solamente del 1% frente al 70% y 84%
que obtenemos en las explosiones nucleares.

5.2. Análisis discriminante desde el punto de vista esta-
dístico

El problema de la discriminación o clasificación se puede plantear de varias formas
y aparece en muchas áreas de la actividad humana: desde el diagnostico médico, los
sistemas de concesión de créditos o de reconocimiento de falsas obras de arte, hasta



5. Aplicación de técnicas discriminantes a la actividad de la región
suroeste de Europa-Norte de África 103

los más complejos sistemas de toma de decisiones e inteligencia artificial.
El concepto del análisis discriminante, desde el punto de vista estadístico, parte del

conocimiento de la pertenencia a algunos grupos de los elementos de los que medimos
algunas variables, para deducir después la asignación a uno de los grupos de un nuevo
elemento, igualmente medido, cuyo grupo de pertenencia es desconocido. Dado que uno
de estos elementos pertenece a uno de los grupos distintos en una población, se desea
asignar el nuevo objeto a uno de estos grupos utilizando las características observadas
de él. La existencia de los n grupos entre los que se distribuye toda la población es
conocida a priori.

Los antecedentes del concepto de discriminación tienen su origen en los trabajos
de Pearson (1926) que propuso el uso de un coeficiente que mediría la distancia entre
dos poblaciones de datos. Con posterioridad Mahalanovis (1936) generaliza el concep-
to de distancia, pero es a partir del trabajo de Fisher (1936) y de los posteriormente
desarrollados por Welch (1939) y Wald (1944) cuando se desarrolla el análisis discrimi-
nante mediante la obtención de funciones que dividen el espacio muestral. El enfoque
de Fisher no es el de medir distancias entre poblaciones, sino esencialmente clasificar
un elemento de una muestra en alguna de las poblaciones teóricas existentes, usando
para ello la información de dos o más variables observables. Más técnicamente Fisher,
en sus primeros trabajos, se interesa en dividir un espacio muestral en dos regiones y
asignar un valor para la muestra en alguna de las dos regiones o poblaciones.

5.2.1. Función lineal discriminante

Supongamos que realizamos una serie de medidas de características sobre un con-
junto de elementos que pertenecen cada uno de ellos a una clase determinada a priori.
Como hemos dicho, el primer objetivo del análisis discriminante es el de encontrar
la función que permite separar las poblaciones de datos en las distintas clases, para
posteriormente poder clasificar cualquier elemento nuevo con el único hecho de tomar
medidas sobre las mismas características. Se puede tratar pues de un proceso retroali-
mentado. La Función Lineal Discriminante (FLD), que separa las distintas clases, se
modifica paulatinamente segun se van teniendo más elementos de la muestra, en un
proceso que va adquiriendo conocimiento a lo largo del tiempo.

Matemáticamente, el conjunto de FLD para una serie de clases ℵ = {1, 2, ..., c} se
puede expresar en forma matricial como:

fy(x) = ωy x+ by (5.1)

ωy es el vector de parámetros de la FLD y x es el vector de observaciones. by es un
escalar que representa la tendencia de la FLD. El vector de entrada x ∈ Rn se asigna
a la clase y ∈ ℵ, que es donde la función fy alcanza el valor máximo:

y = argmáx fTy (x) = argmáx(ω
T
y x+ bTy ) (5.2)

yT∈ℵ yT∈ℵ

En nuestro caso particular solamente tenemos dos clases (terremoto y explosión)
que expresamos como ℵ = {1, 2}. La FLD es:
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f(x) = ω x+ b (5.3)

ω ∈ Rn es el vector de parámetros. Obtenida la FLD, cada elemento del vector de
entrada x se asigna a una clase y = {1, 2} de acuerdo con las inecuaciones:

Clase 1 si f(x) = ω x+ b ≥ 0 (5.4)

Clase 2 si f(x) = ω x+ b < 0

El problema de la separación lineal de las poblaciones se resuelve al resolver las
inecuaciones:

ω x+ b ≥ 0, y = 1 (5.5)

ω x+ b < 0, y = 2

Existen varios algoritmos que resuelven estos sistemas de inecuaciones. Entre otros
los de Perceptron y Kozinec (Schlesinger y Hlaváč 2002) que son métodos iterativos
que proporcionan una solución cuando se cumple el conjunto de inecuaciones, sin
embargo, es el algoritmo clásico de Fisher (1936), que describimos a continuación, el
más utilizado en la resolución de la FLD.

Consideramos una serie de datos de entrada {(x1, y1) , ..., (xl, yl)}. Cada uno de los
vectores xi que contienen las observaciones realizadas sobre los eventos pertenece a
una clase y = {1, 2}. Este es el conjunto de datos que nos permitirá obtener la FLD.

Esquemáticamente plasmamos la idea de Fisher en la Figura 5.1. Tenemos dos
clases, con medias μ proyectadas sobre la dirección ω y varianzas σ2. La dirección que
buscamos ω (cuya normal es la FLD) será aquella que maximiza la varianza entre clases
mientras minimiza la varianza dentro de cada clase, o lo que es lo mismo, maximizar
G (ω).

Fisher (1936) determina el vector de parámetros ω que maximiza la separabilidad
mediante un proceso de mínimos cuadrados. Definimos este término, separabilidad,
como el cociente entre la separación de las medias proyectadas al cuadrado partido
por la suma de las varianzas de cada clase.

G (ω) =
(μ1 − μ2)

2

σ21 − σ22
=

ωT SB ω

ωT SW ω
(5.6)

El término independiente b, se determina resolviendo la ecuación:

ω μ1 + b = − (ω μ2 + b) (5.7)

La solución del problema se puede realizar por el método clásico de la matriz
inversa, obteniéndose los parámetros de la FLD:

ω = S −1
W (μ1 − μ2) (5.8)

siendo μ la media proyectada sobre la dirección ω y SW la matriz que resulta de la
suma de las matrices de covarianza de cada clase:
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Figura 5.1: Idea original de Fisher sobre la separación de clases. La dirección buscada
ω es aquella que maximiza la varianza entre clases al mismo tiempo que minimiza la
varianza dentro de cada clase.

SW = S1 + S2 (5.9)

Sy =
X¡

xi − μy
¢ ¡
xi − μy

¢T (5.10)

SB es la matriz de covarianza entre clases:

SB = (μ1 − μ2) (μ1 − μ2)
T (5.11)

Obtenida la FLD, cada nueva observación podrá clasificarse como clase 1 o clase 2
atendiendo a las expresiones 5.4.

5.2.2. Clasificador cuadrático

Consideramos ahora una función cuadrática discriminante (FCD) en lugar de la
lineal. En este caso, matemáticamente podemos expresar:

fy = x Ayx+ by x+ cy (5.12)

La FCD se determina mediante la matriz Ay, el vector by, y el escalar cy. El vector
de entrada x se asigna a la clase y en la que la FCD alcanza su valor máximo:
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y = argmáx fTy (x) = argmáx(x Ayx+ by x+ cy) (5.13)
yT∈ℵ yT∈ℵ

En nuestro caso particular, en el que solamente tenemos dos clases, la FCD se
representa por:

f (x) = x Ax+ b x+ c

Obtenida la FCD, cada vector de entrada x se asigna a una clase y = {1, 2} de acuerdo
con las inecuaciones:

Clase 1 si f(x) = x Ax+ b x+ c ≥ 0 (5.14)

Clase 2 si f(x) = x Ax+ b x+ c < 0

5.2.3. Clasificador de vecinos más próximos (K-Nearest Neighbors)

Existen otro tipo de clasificadores que utilizan las características de aquellos ele-
mentos que se encuentran próximos. Se trata de métodos que permiten definir la
frontera entre clases mediante el análisis de los n elementos que se encuentran a una
distancia menor que la elegida. La proximidad se mide por la distancia, que en un
concepto extendido de la misma puede tomar varias formas, como son:

d =
¯̄
x− x0

¯̄
(Distancia) (5.15)

d =

q
(x− x0)2 (Distancia euclídea) (5.16)

d =
q
(x− μ)T S −1

W (x− μ) (Distancia de Mahalanobis) (5.17)

5.3. Análisis discriminante con el Dispositivo Sísmico de
Sonseca

El Dispositivo Sísmico de Sonseca, descrito en el Capítulo 3, por su situación
prácticamente en el centro peninsular, recoge gran cantidad de la actividad de origen
artificial y natural que se produce en España, proporcionando datos homogéneos de
todos los eventos (Figura 5.2). Asimismo, la potencia del método de retardo y suma
de señales permite el aumento de la relación señal a ruido en los registros de eventos
de pequeña magnitud. Por estas razones, hemos elegido este Dispositivo para el inicio
de nuestro análisis discriminante.

Hemos seleccionado de la base de datos sísmicos del IGN, 110 terremotos y 110
explosiones realizadas desde octubre de 2003 a noviembre de 2005 (Figura 5.2 y Ta-
blas C.1 y C.2 del Apéndice C). En la Figura 5.3 representamos la distribución de
magnitud mbLg para los 220 eventos seleccionados, en la que podemos ver la forma
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Figura 5.2: Explosiones y terremotos utilizados en el análisis discriminante con el
Dispositivo Sísmico de Sonseca.
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distinta que tiene de distribuirse la magnitud dependiendo de la naturaleza del evento.
Mientras que para las explosiones la distribución es simétrica alrededor del intervalo
2 ≥ mbLg > 1, en el que se produce el máximo número de eventos, en los terremotos
se produce una caída exponencial según se corresponde con el modelo clásico. No hay
ninguna explosión registrada con magnitud mbLg > 3. La clasificación entre terremo-
to y explosión ha sido realizada por los analistas de la Red Sísmica Nacional (RSN),
que en muchos casos confirman la explosión mediante comunicación telefónica con los
responsables de la cantera u obra pública en la que se realiza la misma.
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Figura 5.3: Distribución de las magnitudes de los 220 eventos (110 terremotos y 110
explosiones) utilizados en el análisis discriminante con los datos del Dispositivo Sís-
mico de Sonseca.

Atendiendo a la distribución a lo largo de las horas del día de los eventos (Figura
5.4), podemos observar que todas las explosiones se concentran en el intervalo de
horas diurnas que transcurre desde las 6 a las 16 horas, siendo el máximo de actividad
de origen artificial de las 10 a las 12 horas. Este intervalo coincide con la máxima
actividad laboral en las explotaciones. Con los terremotos sucede sorprendentemente
lo contrario. Los mínimos de actividad sísmica coinciden con los máximos de actividad
artificial en el intervalo de las 10 a las 14 horas, poniéndose de manifiesto los errores
en la discriminación que por efecto de la rutina, sin duda, cometen los operadores de
la RSN. Esta mala clasificación hace que se observe una disminución de la actividad
sísmica en horas diurnas, que no tiene ninguna explicación desde el punto de vista
tectónico.

El uso de las señales registradas en un Dispositivo Sísmico como el de Sonseca,
permite técnicas de realce de la señal en direcciones previamente seleccionadas. El
método de retardo y suma de señales, que anteriormente hemos citado, permite obtener
lo que llamamos haz sísmico orientado. El haz, es un sismograma común, relativo al
centro geométrico del dispositivo, con una relación señal a ruido que se aumenta en
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Figura 5.4: Distribución a lo largo de las horas del día (Tiempo Universal) de terre-
motos y explosiones en los 220 eventos utilizados en el análisis discriminante con el
Dispositivo Sísmico de Sonseca, según la interpretación del analista de la Red Sísmica
Nacional.

forma proporcional a
√
N , siendo N el número de estaciones.

Para calcular el haz orientado, comenzaremos por obtener los retardos τ para cada
una de las estaciones j de coordenadas planas (xj , yj), que se corresponden a la llegada
a distinto tiempo de una onda determinada a cada una de las estaciones:

τ j =
yj cos θ + xj sen θ

vap
(5.18)

siendo θ el acimut del frente de onda, definido por las coordenadas del epicentro y
las del centro geométrico del dispositivo (Tabla 5.1) y vap la velocidad aparente de la
onda.

Latitud Longitud
39,6742 −3,9631

Tabla 5.1: Coordenadas del centro geométrico del Dispositivo Sísmico de Sonseca.

Vectorialmente, los retardos pueden definirse como la proyección del vector posición
rj (vector que une cada estación con el centro geométrico) sobre el vector lentitud s
que tiene de modulo v−1ap y está orientado en la dirección de propagación:

τ j = rj s (5.19)

Si consideramos que w (rj , t) es el sismograma registrado en la estación j, el haz
orientado b (t) que obtenemos mediante el retardo y suma de señales es:
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b (t) =
1

N

NX
j=1

wj (t+ rj s) =
1

N

NX
j=1

wj (t+ τ j) (5.20)

En la Figura 5.5 se muestran los 19 registros del Dispositivo Sísmico de Sonseca
y el correspondiente haz orientado para la onda Lg (en color rojo) del terremoto del
25 de agosto de 2004 (2,8 mbLg) con epicentro en la Roda (Albacete) y velocidad
aparente de 4,15 km/s.

Figura 5.5: Registro de las 19 estaciones del Dispositivo Sísmico de Sonseca para el
terremoto del 25 de agosto de 2004 (2,8 mbLg) con epicento en La Roda (Albacete).
El registro en color rojo es el haz orientado para la onda Lg con velocidad aparente de
4,15 km/s.
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5.3.1. Varianza y pendiente espectral

Como hemos visto en el Capítulo 4, las diferencias en las características de la fuente
y en el medio de propagación, que se producen en la génesis de un terremoto y una
explosión, son el origen de las técnicas discriminantes que se fundamentan en al análisis
de la forma de onda y en concreto de su análisis espectral. En el modelo clásico de
fuente sísmica (Aki, 1967), el espectro tiene una forma característica; una parte plana,
cuya amplitud es proporcional al momento sísmico escalar M0 y una caída hacia las
altas frecuencias a partir de la frecuencia esquina. Sin embargo en una explosión, el
modelo (Hedlin et al., 1989) pone de manifiesto la no existencia de una parte plana.
El espectro está formado entonces por una serie de picos y valles que son fruto de la
formación de la explosión a base de pequeños microrretardos, además la pendiente de
la caída hacia las altas frecuencias es mayor.

Para cuantificar estas diferencias, realizaremos un ajuste lineal por mínimos cua-
drados de las amplitudes espectrales del espectro de potencia para las ondas P y Lg.
La varianza espectral σ2 (ecuación 4.91) de este ajuste lineal y su pendiente ρ, se-
rán los dos parámetros utilizados en este primer análisis discriminante. Por cuestiones
de notación, para no confundir la varianza de cada una de las clases con la varianza
espectral, en este Capítulo denominaremos a esta última con la letra υ.
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Figura 5.6: Diagrama de flujo del programa varspec para el cálculo de la varianza y
pendiente espectral de las ondas P y Lg a partir de los datos del Dispositivo Sísmico
de Sonseca.

Para la aplicación de esté método hemos desarrollado en SAC el software varspec
(Apéndice H). El diagrama de flujo del programa se muestra en la Figura 5.6. El
proceso comienza con la extracción de la Unidad de Recepción Digital de Datos de las
formas de onda para cada evento, con una duración de 500 s desde la hora origen. El
formato original GSE ha de ser convertido a formato SAC para el posterior tratamiento.
El programa continúa calculando los tiempos teóricos de llegada de las ondas P y Lg



112 Juan José Rueda Núñez

mediante el uso de una dromocrónica generada con el modelo de tierra Iberia (Tabla
6.1). El siguiente paso es la formación del haz orientado con el acimut epicentro-
centro del dispositivo y la velocidad aparente de la onda Lg que se considera, que en
nuestro caso es vap = 4,15 km/s, (ecuación 5.20). A partir de este momento, todas las
operaciones se realizan con la señal del haz, extrayéndose de la misma tres ventanas
temporales, las tres de la misma duración, que se calcula en función de la distancia
epicentral (d) mediante la expresión empírica 5.21. El inicio de la ventana de ruido se
encuentra en la hora origen, mientras que para la onda P y la onda Lg la ventana se
centra en la hora de llegada de la onda previamente calculada. El registro se corta a
una duración que calculamos según la expresión empírica 5.22.

Tamaño ventana (s) = 10 +
(d− 100)

60
(5.21)

Duración (s) = 70 + 0,38 (d− 100) (5.22)

siendo d la distancia epicentral en km. En la Figura 5.7 podemos ver las tres ventanas:
ruido, onda P y onda Lg, extraídas del registro del haz orientado del terremoto del 25
de agosto de 2004 (2,8 mbLg) con epicentro en La Roda (Albacete), Figura 5.5.

Figura 5.7: Ventanas temporales de la señal del haz orientado del terremoto del 23 de
agosto de 2004 con epicentro en La Roda (Albacete).

Se calculan ahora los espectros de potencia para cada una de las ventanas de señal
y se corrigen los espectros de la onda P y la onda Lg por el espectro del ruido, mediante
la división en el dominio de la frecuencia. A continuación se calcula el logaritmo de
la potencia espectral y se realiza el ajuste lineal por mínimos cuadrados, obteniéndose
para cada onda una recta en el espectro, con su pendiente y varianza, que son los
parámetros que utilizaremos en el análisis discriminante.

En la Figura 5.8 podemos ver los espectros calculados para las tres ventanas tempo-
rales en el terremoto del 4 de julio de 2004 (2,2 mbLg), con epicentro en Villahermosa
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(Ciudad Real) y en la Figura 5.9 los gráficos del logaritmo de la potencia espectral,
una vez corregidos de ruido, en una ventana de frecuencia 4− 15 Hz para las ondas P
y Lg, en la explosión del 17 de agosto de 2004 (2,1 mbLg), localizada en Puertollano
(Ciudad Real).

Figura 5.8: Espectros de potencia de las ventanas de ruido (rojo), onda P (azul) y
onda Lg (negro), en el terremoto del 4 de julio de 2004 (2,2 mbLg) con epicentro en
Villahermosa (Ciudad Real).

Figura 5.9: Cálculo de la varianza y de la pendiente del ajuste del logaritmo de la
potencia espectral para las ventanas de las onda P y Lg, corregidas de ruido, en la
explosión del 17 de agosto de 2004 ( 2,1 mbLg) en Puertollano (Ciudad Real).

Este proceso se ha ejecutado para los 220 eventos cuyos parámetros de localización
aparecen en las Tablas C.1 y C.2 del Apéndice C y se han obtenido los valores de los
parámetros varianza espectral υ y pendiente espectral ρ para las ondas P y Lg que
se muestran en la Tabla C.3 del mismo Apéndice, en el que además se muestran a
modo de ejemplo las salidas gráficas del cálculo de varspec para 10 terremotos y 10
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explosiones del total de los cálculos realizados. La totalidad de las salidas gráficas de
los cálculos realizados se incluyen en el CD-ROM adjunto a esta Memoria.

En la Figura 5.10 podemos ver la varianza espectral υ de la onda P para cada
uno de los eventos analizados. De forma clara se observa que para la mayoría de los
terremotos υ es superior al valor que se alcanza en las explosiones. Se ha obtenido la
FLD que tiene un valor de υP = 0,35 con una separabilidad de 0,0086. En la Figura
5.11 mostramos el comportamiento de la varianza espectral υ de la onda Lg, con una
FLD de υLg = 0,23 y separabilidad de 0,0203.
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Figura 5.10: Varianza espectral υP de la onda P para cada uno de los 220 eventos
analizados. Se incluye la función lineal discriminante (FLD) que separa ambas clases.

En las Figuras 5.12 y 5.13 podemos ver el comportamiento de la pendiente espectral
ρ para las ondas P y Lg respectivamente. Las FLD que se obtienen son ρP = 0,12
con separabilidad 4,36×10−7 y ρLg = 0,03 con separabilidad 0,0032. Los bajos valores
que se obtienen para la separabilidad ponen de manifiesto la pobre clasificación que
se obtiene considerando únicamente la pendiente espectral, sobre todo con las ondas
P y para eventos de poca magnitud, donde la relación señal/ruido es pequeña.

Por último analizamos los dos parámetros de forma conjunta. Hemos representado
la varianza υ con respecto a la pendiente espectral ρ para las ondas P y Lg, que hemos
obtenido para cada uno de los 220 eventos analizados. El resultado se muestra en las
Figuras 5.14 y 5.15, donde además de la función lineal discriminante (FLD) se ha
calculado también una función cuadrática (FCD) que permita clasificar terremotos y
explosiones. La FLD para la onda P es:

14,787 υP − 4,151 ρP = 4,463 (5.23)

con una separabilidad de 0,0089. Para la onda Lg, la FLD es:



5. Aplicación de técnicas discriminantes a la actividad de la región
suroeste de Europa-Norte de África 115

0.0

0.1

0.2

0.3

0.4

0.5

0.6

0 20 40 60 80 100

Evento

Va
ria

nz
a 

es
pe

ct
ra

l  
   

 L
g

Explosión Terremoto FLD

Sonseca

Figura 5.11: Varianza espectral υLg de la onda Lg para cada uno de los 220 eventos
analizados. Se incluye la función lineal discriminante (FLD) que separa ambas clases.
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Figura 5.12: Pendiente espectral ρP de la onda P para cada uno de los 220 eventos
analizados. Se incluye la función lineal discriminante (FLD) que intenta separar ambas
clases.
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Figura 5.13: Pendiente espectral ρLg de la onda Lg para cada uno de los 220 eventos
analizados. Se incluye la función lineal discriminante (FLD) que separa ambas clases.

11,545 υLg − 4,810 ρLg = 2,500 (5.24)

con una separabilidad de 0,0259, que es la mayor de las obtenidas. Podemos decir
entonces que la varianza espectral en función de la pendiente espectral, utilizando la
onda Lg, es el mejor de los discriminantes analizados.

Las FCD obtenidas para las ondas P y Lg son respectivamente:

−0,089 υ2P − 0,039 ρ2P + 0,139 υP − 0,001 ρP − 0,039 υP ρP = 0,033 (5.25)

−0,540 υ2Lg + 0,009 ρ2Lg + 0,466 υLg − 0,156 ρLg + 0,356 υLg ρLg = 0,070 (5.26)

La FCD de las ondas P es prácticamente coincidente con la FLD (Figura 5.14), sin
embargo para la Lg, Figura 5.15, la FCD parece que se ajusta mejor a las observaciones.

Por último hemos aplicado al análisis conjunto de la varianza y pendiente espectral
un clasificador de vecinos más próximos (K-Nearest Neighbors), con un valor para K
de 9 elementos, cuyo resultado se muestra en las Figuras 5.16 y 5.17. Podemos observar
que en el análisis con ondas P (Figura 5.16) existen dos zonas de pendiente espectral
0,05 y 0,2 aproximadamente, donde las explosiones tienen valores de υP cercanos a
los de los terremotos. En el análisis con Lg (Figura 5.17) esto no se observa. En un
futuro, el uso de este clasificador con mayor cantidad de datos podrá permitir extraer
conclusiones al respecto.
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Figura 5.14: Análisis conjunto de la varianza espectral υP y pendiente espectral ρP
de la onda P , para cada uno de los eventos analizados. Se incluyen las funciones
discriminantes lineal (FLD) y cuadrática (FCD) que mejor separan las dos clases.
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Figura 5.15: Análisis conjunto de la varianza espectral υLg y pendiente espectral ρLg
de la onda Lg, para cada uno de los eventos analizados. Se incluyen las funciones
discriminantes lineal (FLD) y cuadrática (FCD) que mejor separan las dos clases.
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Figura 5.16: Clasificador vecinos más próximos (K-Nearest Neighbors) con K=9, apli-
cado al análisis conjunto de la varianza υP y pendiente espectral ρP para la onda
P .
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Figura 5.17: Clasificador vecinos más próximos (K-Nearest Neighbors) con K=9, apli-
cado al análisis conjunto de la varianza υLg y pendiente espectral ρLg para la onda
Lg.
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5.3.2. Sistema de decisión

Cada uno de los discriminantes analizados concluye con una decisión sobre la na-
turaleza del evento estudiado. Matemáticamente el problema se resuelve mediante el
reconocimiento sobre a que lado de la FLD se encuentra la observación. Esta clasifi-
cación se realiza resolviendo para cada evento el sistema de inecuaciones 5.4 que nos
sitúa el evento como perteneciente a una de las dos clases: terremoto o explosión.

Para obtener la decisión final, hemos planteado un sistema de pesos para cada uno
de los discriminantes, en función de la separabilidad obtenida en el cálculo de la FLD,
de tal forma que considerando como mejor discriminante la varianza en función de la
pendiente espectral para la onda Lg, al que le asignamos peso unidad, y la pendiente
espectral de la onda P que tenía una separabilidad de 4,36× 10−7 como peso nulo, el
resto de los pesos se distribuyen segun la Tabla 5.2. Cada evento, en cada discriminante,
alcanza un voto en función de su posición con respecto a la FLD: +1 si la decisión es
terremoto, −1 si es explosión. Cada uno de los votos se multiplica por su peso y se
suman para cada evento, siendo el resultado de esta suma el que nos define finalmente
la naturaleza definitiva del evento y su porcentaje. En la Tabla C.5 del Apéndice C se
muestra la votación para cada uno de los eventos analizados así como la decisión final
y el acierto (Si o No) mediante la comparación con la decisión que en su día tomó el
analista de la RSN.

Discriminante Separabilidad Peso
Varianza onda P 0,0086 0,3
Pendiente onda P 4,36× 10−7 0
Varianza-Pendiente onda P 0,0089 0,3
Varianza onda Lg 0,0203 0,8
Pendiente onda Lg 0,0032 0,1
Varianza-Pendiente onda Lg 0,0259 1

Tabla 5.2: Pesos asignados en función de la separabilidad de la FLD para cada uno
de los discriminantes utilizados en el análisis con los datos del Dispositivo Sísmico de
Sonseca.

En la Figura 5.18 mostramos el nivel de acierto de cada uno de los discriminantes
utilizados individualmente y el que finalmente corresponde al sistema de votación.
En general, se produce un mayor nivel de acierto en el análisis con onda Lg que con
onda P , llegándose al 89% en la discriminación mediante varianza en función de la
pendiente. La pendiente espectral, utilizada como único discriminante, tiene un bajo
nivel de acierto, sobre todo con ondas P con un 54% solamente. Este bajo índice es
el motivo por el cual no utilizamos este discriminante (solo con ondas P) en nuestro
sistema de votación.

Suponiendo correcta la decisión que sobre la naturaleza del evento tomó en su día
el analista de la RSN, hemos obtenido un resultado acertado para el 90% del total
de los eventos analizados. En los terremotos, el índice de acierto se sitúa en el 95%,
mientras que para las explosiones se alcanza el 85%.
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Figura 5.18: Índice de acierto de cada uno de los discriminantes utilizados y del resul-
tado alcanzado con el sistema de votación, en el análisis discriminante con los datos
del Dispositivo Sísmico de Sonseca.

5.3.3. Espectrogramas

Como ya expusimos en el Capítulo 4, el espectrograma es la representación del
contenido espectral de un registro completo en forma de imagen, mediante la conca-
tenación de los sucesivos espectros de potencia. El espectrograma se forma mediante
el cálculo del espectro de potencia de una ventana móvil de tiempo que se desplaza a
lo largo de todo el sismograma y son cuantificados mediante un rango de colores. Es
pues la “imagen” espectral del evento completo.

En el caso de las explosiones realizadas con la técnica de microrretardo, se produce
una modulación que se aprecia de forma clara en el espectrograma, Baumgardt y Zieler
(1988), Hedlin et al. (1989, 1990). Nosotros hemos realizado el espectrograma de todas
las explosiones y terremotos que se han utilizado en el análisis discriminante de la
varianza y pendiente espectral, a partir del registro del haz orientado en el Dispositivo
Sísmico de Sonseca, incluyendo la rutina SAC spectrogram en nuestro programa esgram
(Apéndice H), que calcula espectros de potencia consecutivos, en ventanas de 2 s de
duración con un deslizamiento de 1 s, utilizando para ello la función de autocorrelación.

Realizado el análisis de todos los eventos, hemos podido comprobar que la modu-
lación espectral se observa en los espectrogramas de algunas explosiones, en particular
con mayor claridad en las ocurridas en la zona de Puertollano (Ciudad Real) situadas
a unos 115 km de distancia de Sonseca. En la Figura 5.19 podemos ver los espec-
trogramas de 4 explosiones realizadas en distinta fecha en esta explotación, donde se
observa la modulación con máximos de amplitud, distintos al menos en la explosión
del 17 de agosto de 2004 que en el resto, ya que la modulación depende del tiempo de
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microrretardo.

Figura 5.19: Espectrogramas de cuatro explosiones de la cantera de Puertollano (Ciu-
dad Real). El evento del 17 de agosto de 2004 (figura superior izquierda) es el utilizado
como patrón en el posterior análisis de correlación.

A la vista de esta Figura 5.19, es evidente que existe una similitud en la forma del
espectrograma de estas 4 explosiones. Creemos que existirá pues, un patrón caracterís-
tico de esta explotación en el dominio de la frecuencia que nos permitirá distinguirlas
del resto de las explosiones registradas. Para realizar este experimento utilizaremos la
técnica de correlación de imágenes, Gonzalez y Woods (1993). Tenemos dos imáge-
nes f (x, y) y w (x, y), en nuestro caso los espectrogramas, que son del mismo tamaño
M ×N . La correlación de ambas imágenes da lugar a una nueva imagen c (s, t) calcu-
lada mediante:
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c (s, t) = f (x, y) ◦ w (x, y) =
X
x

X
y

f (m,n) w (x− s, y − t) (5.27)

La correlación 5.27 es sensible a los cambios de amplitud de f (x, y) y w (x, y), de
tal forma que si aumentamos la amplitud de una de las imágenes aumentamos en el
mismo porcentaje la imagen de la correlación c (s, t). Para evitar esto, introducimos el
coeficiente de correlación γ (s, t), que se escala entre −1 y +1, es independiente de las
amplitudes de f (x, y) y w (x, y) y tiene como valor:

γ (s, t) =

P
x

P
y

£
f (x, y)− f̄ (x, y)

¤
[w (x− s, y − t)− w̄]rP

x

P
y

£
f (x, y)− f̄ (x, y)

¤2P
x

P
y
[w (x− s, y − t)− w̄]2

(5.28)

siendo f̄ y w̄ las medias de las imágenes tratadas. El máximo del coeficiente nos definirá
la calidad de la correlación entre dos eventos y es el parámetro que utilizaremos en
nuestro análisis discriminante.

Hemos tomado como evento patrón la explosión del 17 de agosto de 2004 (2,1mbLg),
cuyo espectrograma se muestra en la Figura 5.19, realizada en la explotación de Puer-
tollano y queremos encontrar el nivel del máximo de correlación que nos permita
clasificar un conjunto de explosiones como pertenecientes o no a este emplazamiento.
Para ello hemos seleccionado los registros en el Dispositivo Sísmico de Sonseca de 30
explosiones de la cantera de Puertollano y otras 30 de otras localizaciones (Figura
5.20), de los que se ha calculado su correspondiente haz orientado y su espectrograma.
En las Tablas D.1 y D.2 del Apéndice D se incluyen los parámetros de localización de
todos estos eventos.

A continuación hemos realizado la correlación con el espectrograma del evento
patrón de cada uno de los espectrogramas de los 60 eventos seleccionados, y hemos
obtenido el valor máximo del coeficiente de correlación en cada caso, que también se
incluye en las Tablas D.1 y D.2 del Apéndice D. En la Figura 5.21, a modo de ejemplo,
vemos el análisis de correlación para la explosión P11 localizada en Puertollano el 7
de octubre de 2005 (1,6 mbLg) con un coeficiente de correlación máximo de 0,43. En
la Figura 5.22 podemos ver este mismo análisis para la explosión M10, realizada en
una cantera de Espiel (Córdoba) el 21 de agosto de 2004 (1,3 mbLg) con un coeficiente
máximo de correlación esta vez de 0,19.

Obtenidos todos los máximos del coeficiente de correlación para todos los eventos,
intentamos encontrar la FLD que separaría ambas clases: explosión en Puertollano,
explosión ajena a Puertollano. En la Figura 5.23 hemos representado el máximo del
coeficiente de correlación para cada evento y la FLD calculada según desarrollamos en
el apartado 5.2.1. El valor umbral por debajo del cual una explosión puede considerarse
como ajena a la explotación de Puertollano es de 0,30.

Aunque se trata únicamente de un primer paso en el desarrollo de este discriminan-
te, los resultados obtenidos en nuestro experimento están de acuerdo con los obtenidos
en otras regiones, Joswig (1990) y Wüster (1993). Hemos desarrollado esta técnica
para una de las canteras que más explosiones realiza a lo largo del año y con mayor
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Figura 5.20: Situación de la cantera de Puertollano y de las explosiones de otras can-
teras utilizadas en el análisis discriminante por correlación de espectrogramas, con los
registros del Dispositivo Sísmico de Sonseca.
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Figura 5.21: Análisis de correlación de espectrogramas de la explosión de Puertollano
del 7 de octubre de 2005 con la considerada como patrón, ocurrida el 17 de agosto de
2004, también en Puertollano.

Figura 5.22: Análisis de correlación de espectrogramas de la explosión de Espiel (Cór-
doba) del 24 de agosto de 2004 con la considerada como patrón, ocurrida el 17 de
agosto de 2004 en Puertollano.
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Figura 5.23: Máximo del coeficiente de correlación para cada uno de los eventos tra-
tados en el análisis de correlación con los registros del Dispositivo Sísmico de Sonseca
para la cantera de Puertollano (Ciudad Real), junto con la función lineal discriminante
obtenida (FLD).

cantidad de energía irradiada, pero este mismo procedimiento es aplicable al resto de
las explotaciones actualmente en actividad. Cada explotación tendrá un patrón o con-
junto de patrones y una FLD, formándose así una librería de patrones. Cada nuevo
evento es correlado con todos los patrones de la librería obteniéndose una decisión
sobre su naturaleza y origen dependiendo del nivel de correlación alcanzado.

5.4. Análisis discriminante con la red de banda ancha

El Dispositivo Sísmico de Sonseca tiene un nivel de detección limitado. Sus estacio-
nes, situadas en las proximidades de la población de Sonseca, han ido aumentando su
nivel de ruido, sobre todo en los últimos años. Esta es la razón por la que a pesar del
uso del método de retardo y suma de señales, que aumenta de forma considerable la
relación señal a ruido, no es posible con sus datos discriminar eventos de magnitudes
bajas (como son la mayoría de las explosiones químicas que se realizan en España)
a distancias superiores a 250 km. Por esta razón nos disponemos a aplicar técnicas
discriminantes a los datos de las estaciones de la red de banda ancha (Capítulo 3),
desplegada por todo el territorio. Estas estaciones, registran con un alto nivel de señal
a ruido lo que nos permitirá extender la discriminación a todo el área cubierta por
dicha red.

Para la aplicación de estas técnicas, hemos seleccionado 200 registros que se corres-
ponden con 94 eventos (50 terremotos y 44 explosiones) que han sido localizados y
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Figura 5.24: Localización de los terremotos y explosiones utilizados en el análisis dis-
criminante con los datos de las estaciones de banda ancha.
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Figura 5.25: Distribución a lo largo de las horas del día de los eventos utilizados en el
análisis discriminante con los datos de la red de banda ancha.

clasificados por el analista de la Red Sísmica Nacional. En muchos de los casos, la
clasificación se realiza con la confirmación telefónica del personal de la propia cantera
que ha realizado la explosión. Los datos de localización de estos eventos se muestran
en la Tabla E.1 del Apéndice E y el mapa con su situación en la Figura 5.24.

La distribución de los eventos a lo largo de las horas del día (Figura 5.25), muestra
una situación parecida a la que obteníamos con los eventos seleccionados para el análisis
discriminante con el Dispositivo Sísmico de Sonseca. Las explosiones lógicamente se
distribuyen en las horas diurnas, pero el número de terremotos disminuye justo en esas
horas sin ninguna explicación tectónica posible, solamente atribuible a un defecto en
la clasificación realizada por el analista de la Red Sísmica Nacional.

A todos estos eventos les vamos a aplicar para la onda Lg la técnica discriminante
de la varianza y pendiente espectral descrita anteriormente. Además, vamos a utilizar
el comportamiento de la relación de amplitudes máximas de la onda Lg en distintas
bandas de frecuencia con la distancia como un discriminante más que entrará a formar
parte en el sistema de decisión final. Para este objetivo, hemos desarrollado un módulo
de software en SAC (Apéndice H), llamado sgsat, que nos proporciona los datos de
clasificación para cada uno de los discriminante aplicados. Su diagrama de flujo se
muestra en la Figura 5.26.

5.4.1. Varianza y pendiente espectral

El método es el mismo que se ha utilizado con los datos del Dispositivo Sísmico de
Sonseca y que desarrollamos en el Capítulo 4. Para su aplicación, una vez localizado
el evento, el programa sgsat (Figura 5.26) comienza por obtener de la Unidad de
Recepción Digital de Datos el registro de las tres componentes en las estaciones de la
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Figura 5.26: Diagrama de flujo del programa sgsat para el cálculo de la varianza y
pendiente espectral y relaciones de amplitud de la onda Lg a partir de los datos de la
red de banda ancha.

red de banda ancha que se encuentran a una distancia epicentral menor de 160 km. La
ventana de registro extraída está centrada en la fase Lg, cuya llegada teórica se calcula
con el trazado de rayos en el mismo modelo utilizado en la localización, con 100 s de
pre-evento y otros 100 s de post-evento. A continuación, los registros son corregidos
de respuesta instrumental en el dominio de la frecuencia, con el uso de los ficheros
de respuesta en forma de polos y ceros de cada estación−componente y filtrados con
un filtro pasobanda 0,5− 16 Hz. Giramos las componentes horizontales para obtener
las componentes radial y tangencial, mediante el acimut obtenido de la localización
del epicentro y de la situación de cada una de las estaciones y nos quedamos con un
segmento centrado en la llegada de la onda Lg en la componente transversal de una
duración de 16 s. Obtenemos al mismo tiempo una ventana también de 16 s del inicio
del registro que nos definirá el ruido. En la Figura 5.27 se muestran los registros en las
tres componentes de la explosión del 26 de agosto de 2004 (1,9 mbLg) localizada en
una cantera situada al sureste de Carballeda de Valdeorras (Ourense), en la estación
de Lobios (Ourense), a una distancia epicentral de 117 km, junto con las componentes
horizontales giradas: radial y transversal. Se indica en la misma figura las ventanas de
ruido y onda Lg que el programa sgsat ha seleccionado para la realización del análisis
discriminante.

En este momento los registros son tratados por dos caminos distintos. En el primer
algoritmo utilizado, calculamos los espectros de la ventana de la onda Lg y de la
ventana de ruido, corregimos y hacemos el logaritmo de la potencia espectral, del que
calculamos el ajuste lineal con su varianza υ y su pendiente ρ. En la Figura 5.28
podemos ver la representación del ajuste lineal del logaritmo de las amplitudes del
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Figura 5.27: Datos de la estación de Lobios (ELOB Ourense) en las componentes verti-
cal, N-S, E-W, radial y transversal de la explosión del 26 de agosto de 2004 ( 1,9mbLg)
de Carballeda de Valdeorras (Ourense). Los registros han sido filtrados con un filtro
paso banda 0,5 − 16 Hz. Se muestran las ventanas de ruido y de la onda Lg que el
programa sgsat selecciona para la realización del cálculo discriminante.

Figura 5.28: Cálculo de la varianza y de la pendiente espectral del ajuste del logaritmo
de la potencia espectral para las ventana de la onda Lg, corregida de ruido, de la
estación ELOB, en la explosión del 26 de agosto de 2004 ( 1,9 mbLg) de Carballeda
de Valdeorras (Ourense), Figura 5.27.
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espectro de potencia para la explosión de Carballeda de Valdeorras (Ourense) cuyo
registro aparece en la Figura 5.27.

Hemos realizado este cálculo en los 94 eventos seleccionados, con un total de 200
registros, y su resultado se puede ver en la Tabla E.3 del Apéndice E. En este mismo
apéndice hemos incluido las salidas gráficas del análisis sgsat de 10 terremotos y 10
explosiones. La totalidad de las salidas gráficas se incluyen en el CD-ROM adjunto
a esta Memoria. En la Figura 5.29 hemos representado la varianza espectral υLg de
la onda Lg para cada uno de los 200 registros en la que observamos también que la
varianza espectral es mayor en la mayoría de las explosiones que en los terremotos.
La función lineal discriminante (FLD) que permite separar los eventos tiene como
valor υLg = 0,25; con una separabilidad de 0,0079. En el caso de la pendiente espec-
tral ρLg (Figura 5.30) también se observa que en esta ocasión los terremotos tienen
una pendiente mayor que las explosiones, con una FLD ρLg = −0,18; pero con una
separabilidad menor, de valor 0,0020.
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Figura 5.29: Varianza espectral υLg de la onda Lg para cada uno de los 200 registros
analizados. Se incluye la función lineal discriminante (FLD) que separa ambas clases.

El mejor valor de separabilidad se obtiene cuando estudiamos la relación varianza
espectral υLg con la pendiente espectral ρLg y que podemos ver en la Figura 5.31. La
FLD que separa ambas clases es:

12,765 υLg − 7,115 ρLg = 4,428 (5.29)

con una separabilidad de 0,0097.
Hemos aplicado a esta misma relación una función cuadrática discriminante (Figura

5.31) que parece separar mejor las observaciones y que tiene como expresión:

−0,147 υ2Lg − 0,132 ρ2Lg + 0,201 υLg − 0,126 ρLg + 0,193 υLg ρLg = 0,047 (5.30)
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Figura 5.30: Pendiente espectral ρLg de la onda Lg para cada uno de los 200 registros
analizados. Se incluye la función lineal discriminante (FLD) que separa ambas clases.
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Figura 5.31: Análisis conjunto de la varianza espectral υLg y pendiente espectral ρLg
de la onda Lg, para cada uno de los registros analizados. Se incluyen las funciones
discriminantes lineal (FLD) y cuadrática (FCD) que mejor separan las dos clases.
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5.4.2. Relación de amplitudes de la onda Lg

El segundo de los algoritmos que aplicamos a la ventana de registro de la compo-
nente transversal de la onda Lg, es el que nos conduce al cálculo del logaritmo de la
relación de amplitudes en distintos rangos de frecuencia, tal y como desarrollamos en
el Capítulo 4. Para ello, comenzamos con aplicar a la señal tres filtros en los rangos
1 − 2 Hz, 6 − 8 Hz y 7 − 9 Hz, detectar su amplitud máxima y calcular el logaritmo
de sus cocientes ζ. En la Figura 5.32 podemos ver, junto con el registro de la onda
Lg en la componente transversal de la estación de Lobios (Ourense), el resultado de
la aplicación de estos tres filtros a la explosión de Carballeda de Valdeorras.

Figura 5.32: Ventanas de la onda Lg en la estación ELOB y de los registros filtrados
en las tres bandas de frecuencia que utilizamos en el cálculo discriminante mediante
el logaritmo de la relación de amplitudes máximas, para la explosión del 26 de agosto
de 2004 ( 1,9 mbLg) en Carballeda de Valdeorras (Ourense).

De forma análoga al apartado anterior, hemos aplicado este algoritmo a los 200
registros seleccionados, cuyo resultado incluimos también en la Tabla E.3 del Apéndice
E. En la Figura 5.33 hemos representado el logaritmo de la relación de amplitudes
máximas ζ6−8 de 1− 2 Hz y 6− 8 Hz, con la distancia epicentral ∆ y se observa una
buena separabilidad. La FLD tiene por valor:

2,714 ζ6−8 − 0,003 ∆ = −0,299 (5.31)
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Figura 5.33: Logaritmo de la relación de amplitudes máximas de la onda Lg en las
bandas de frecuencia 1−2 Hz y 6−8 Hz ζ con la distancia epicentral ∆. Se incluyen las
funciones discriminantes lineal (FLD) y cuadrática (FCD) que mejor separan ambas
clases.
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Figura 5.34: Logaritmo de la relación de amplitudes máximas de la onda Lg en las
bandas de frecuencia 1−2 Hz y 7−9 Hz ζ con la distancia epicentral ∆. Se incluyen las
funciones discriminantes lineal (FLD) y cuadrática (FCD) que mejor separan ambas
clases.
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con una separabilidad de 0,0164. La FCD coincide prácticamente con la FLD y tiene
como expresión:

0,0012 ζ26−8+0,0093 ζ6−8+3,202×10−8 ∆2−2,503×10−5 ∆+0,0001 ζ6−8 ∆ = 0,0010
(5.32)

En el caso de utilizar la relación de amplitudes máximas de 1 − 2 Hz y 7 − 9 Hz
ζ7−9 con la distancia epicentral ∆, se obtiene un mejor resultado (Figura 5.34) con
una FLD:

2,551 ζ7−9 − 0,002 ∆ = 0,076 (5.33)

con una separabilidad de 0,0172. La FCD también en este caso coincide con la FLD y
tiene como expresión:

−0,0003 ζ27−9+0,0110 ζ7−9+7,268×10−8 ∆2−3,936×10−5 ∆+0,0001 ζ7−9 ∆ = 0,0003
(5.34)

5.4.3. Sistema de decisión

De forma análoga a como procedimos con el análisis discriminante a partir de los
datos del Dispositivo Sísmico de Sonseca, planteamos aquí un sistema de votaciones
para la elaboración de la decisión final sobre la naturaleza del evento. La comparación
final de esta decisión con la interpretación que en su día realizó el analista de la Red
Sísmica Nacional, nos permitirá obtener el índice de acierto.

Hemos asignado un peso a cada uno de los discriminantes aplicados, de tal forma
que estos pesos son proporcionales al término separabilidad obtenido en el cálculo de la
correspondiente función lineal discriminante. Establecemos como peso unidad al mejor
de los discriminantes, que resulta ser el que utiliza la relación entre el logaritmo del
cociente de las amplitudes máximas en las bandas 1−2 Hz y 7−9 Hz con la distancia.
En la Tabla 5.3 se muestran todos estos pesos asignados.

Discriminante Separabilidad Peso
Varianza onda Lg 0,0079 0,4
Pendiente onda Lg 0,0020 0,1
Varianza-Pendiente onda Lg 0,0097 0,6

max ζ6−8 = log
(1−2 Hz)
(6−8 Hz) 0,0164 0,9

max ζ7−9 = log
(1−2 Hz)
(7−9 Hz) 0,0172 1

Tabla 5.3: Pesos asignados en función de la separabilidad de la FLD, para cada uno
de los discriminantes utilizados con la red de banda ancha.

Cada evento alcanza un voto para cada uno de los discriminantes. El voto es+1 si el
discriminante indica que se trata de un terremoto y es −1 si resuelve con una explosión.
Cada uno de los votos que se relacionan en la Tabla E.5 del Apéndice E se multiplica
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por su peso, obteniéndose una decisión final con su porcentaje. La comparación con la
interpretación que realizó el analista de la RSN nos define el índice de acierto. En la
Figura 5.35 se muestra este índice para cada uno de los discriminantes, considerando
cada registro analizado de forma independiente. Podemos ver que el mayor acierto
(84%) se consigue con el discriminante que utiliza la relación entre el logaritmo del
cociente de las amplitudes máximas en las bandas 1−2 Hz y 6−8 Hz con la distancia.
Este mismo porcentaje se alcanza con la decisión que se toma mediante el sistema de
pesos descrito anteriormente, si se considera que cada uno de los registros caracteriza
un evento distinto, siendo del 85% para los terremotos y del 82% para las explosiones.
Si se tiene en cuenta que varios de los registros pertenecen a un mismo evento y se
toma una decisión sobre la naturaleza del mismo, considerando la media de la decisión
para cada una de las estaciones, se obtiene un índice de acierto del 86% para un total
de 66 eventos que han sido analizados, con el registro de más de una estación por
evento.
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Figura 5.35: Índice de acierto de cada uno de los discriminates utilizados y del resultado
con el sistema de votación, en el análisis con los datos de la red de banda ancha.

Comparando estos índices de acierto con los obtenidos mediante el análisis con
los datos del Dispositivo Sísmico de Sonseca, observamos que estos últimos eran algo
superiores. Utilizábamos entonces datos homogéneos de una única estación formada
por el haz orientado del registro de las 19 estaciones del dispositivo y creemos que
entonces se pone de manifiesto con este dato la necesidad de regionalizar en el futuro el
análisis, obteniendo distintas funciones discriminantes para cada una de las estaciones
de la red de banda ancha.
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5.5. Análisis de la componente isótropa del Tensor Mo-
mento Sísmico

Como vimos en el Capítulo 4, la determinación de la componente isótropa del
tensor momento sísmico refleja el cambio de volumen en la región fuente. Un alto
porcentaje de componente de este tipo en la fuente, puede reflejar entonces la caracte-
rística explosiva o implosiva de un evento de origen artificial. Esta radiación isótropa
ha sido observada por numerosos autores: Masse (1981), Wallace et al. (1985), Day y
Stevens (1986), Stevens (1986), Day et al. (1987), Harkrider et al. (1994), Ekström y
Richards (1994), Li et al. (1995), Bukchin et al. (2001), y aparece también en zonas
volcánicas con actividad magmática producida por procesos de dilatación, Dreger et
al. (2000).

En el Capítulo 6, en el que desarrollamos la técnica del cálculo en tiempo real
del Tensor Momento Sísmico, introducimos la condición desviadora, haciendo nula la
traza del tensor. En este apartado no utilizaremos esta condición, con lo que el tensor
así obtenido, en su descomposición, nos podrá proporcionar la componente isótropa
que buscamos.

Para la realización de estos cálculos, hemos adaptado el software de Charles J.
Ammon de Saint Louis University con el desarrollo de rutinas SAC. El esquema de
trabajo se muestra en la Figura 5.36. Comenzamos con la obtención de las formas de
onda del evento a analizar, de las contenidas en la Unidad de Recepción Digital de
Datos y su conversión a formato SAC con la rutina cabecera que además añade en
el registro cabecera del fichero SAC la información del epicentro y de las estaciones.
A continuación, el programa corto extrae de los sismogramas originales una ventana
de tiempo desde la hora origen hasta un tiempo definido por la velocidad de grupo
de 1,4 km/s, de tal forma que se garantiza que se encuentra contenida dentro de
la ventana la forma de onda completa del evento a analizar. Con la corrección por
respuesta instrumental se pueden seguir dos estrategias. Por un lado se puede eliminar
esta respuesta de los sismogramas originales, mediante corrección en el dominio de la
frecuencia, o por el contrario se puede introducir la misma en las funciones de Green que
posteriormente calcularemos. Nosotros optamos por la primera opción, que realizamos
con la rutina quito_respuesta. A continuación rotamos las componentes N-S y E-W
para obtener las componentes radial y tangencial con el proceso rotar. Para poder
alinear los sismogramas y las funciones de Green (FG) de forma previa a la inversión,
hemos introducido la rutina picar que nos permite realizar un picado manual de la
primera llegada a cada una de las estaciones. Con este tiempo de llegada, el proceso
prep_resample vuelve a cortar los sismogramas desde 2 segundos antes de la llegada
de la onda P y reduce el muestreo a 1 mps. De esta forma ya tenemos preparados para
la inversión todos los sismogramas correspondientes a un evento seleccionado.

Las funciones de Green (FG) se calculan usando una técnica espectral para el
tensor momento y una fuente puntual en un medio estratificado utilizando el método
de la matriz de reflexión de Kennett (1983), desarrollado en el programa mijkennett de
George Randall de South Carolina University y Steve Taylor de Lawrence Livermore
National Laboratory. Este programa, además, determina la primera llegada teórica
en la FG para la sincronización de los registros. Si se quisiera utilizar una función
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Figura 5.36: Diagrama de flujo de los procesos desarrollados para la obtención del
tensor momento sísmico completo, con su componente isótropa.

temporal en la fuente distinta, habría que hacer una convolución previa de la misma
con las FG. La influencia de los modelos de tierra en las FG decrece con la frecuencia de
las señales que utilizamos, por eso, para estaciones próximas, podemos utilizar el tren
de ondas de corto periodo (3−20 s) y el de periodo intermedio (10−50 s) contenido en
las ondas superficiales. El tren de ondas P es muy tolerante con el modelo de corteza
utilizado, mientras que el de ondas superficiales es más sensible. Por esta razón, para
estaciones más lejanas, en las que dominen las ondas Rayleigh y Love de 20 − 50 s
de periodo, se pueden obtener soluciones discordantes si no se dispone de una buena
cobertura acimutal. Maceira (2000) aplica este mismo método a distancias hasta 1000
km obteniendo resultados óptimos con un único modelo estratificado de corteza. El
proceso cortoFG que utilizamos a continuación, reduce las FG a un tiempo igual que
el sismograma: 2 s antes de la primera llegada y una duración obtenida por el cociente
de la distancia epicentral y la velocidad de grupo de 1,4 km/s. En este momento es
necesario filtrar sismogramas y FG con el proceso filtro, que aplica un filtro paso banda
de 0,02− 0,05 Hz para las estaciones con distancia epicentral menor de 500 km. Para
las estaciones más alejadas, el filtro utilizado será de 0,02− 0,025 Hz.

Podemos introducir un peso para cada estación y componente antes de ejecutar el
programa de inversión mijinv, que nos proporciona el resultado del TMS completo y
el correspondiente a una fuente desviadora, con el valor del momento sísmico escalar
M0 para cada una de ellas. Para esta última, obtenemos también por descomposición
el doble par de fuerzas correspondiente y el tensor momento de la mayor dislocación.
Para comprobar la bondad del cálculo, obtenemos los sismogramas sintéticos que se
corresponden con el TMS calculado, para compararlos con los sismogramas observados
y así poder analizar la calidad de la inversión.

De forma inicial, y para la comprobación de los procesos, hemos aplicado todo este
procedimiento al terremoto del 21 de septiembre de 2003 (4,2 Mw) con epicentro al
este de Valencia, del cual hemos obtenido su TMS desviador en tiempo real y con
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posterioridad con todas las estaciones disponibles (Capítulo 6). Este terremoto, al
tener un mecanismo de pura falla normal, orientada en dirección NW-SE, se le supone
inicialmente una baja componente isótropa. El cálculo que hemos realizado del TMS
completo así lo refleja, obteniéndose una componente desviadora del 99%, con un
tensor total cuyas componentes son:

Mij =

⎛⎝−0,321 0,406 −0,346
0,406 −0,139 −0,286
−0,346 −0,286 −2,370

⎞⎠ (5.35)

en unidades de 1020 din·cm.
Calculados los autovalores del tensor 5.35, obtenemos una componente de doble

par del 79%. En el cálculo que realizamos en el Capítulo 6, considerando únicamente
la componente desviadora, obtenemos un 56%. En la Figura 5.37 hemos representado
los mecanismos focales que se corresponden con los TMS isótropo y desviador de este
terremoto y podemos observar que el mecanismo focal obtenido por ambos métodos
es prácticamente coincidente, con la misma orientación para los planos nodales. Las
estaciones utilizadas en el cálculo han sido las mismas, y en las Figuras 5.38, 5.39 y
5.40 podemos ver la comparación entre los sismogramas observados y los sintéticos en
el cálculo del TMS isótropo. Como también ocurre en el cálculo desviador, el ajuste
es óptimo en la mayoría de las estaciones. La baja componente isótropa obtenida
demuestra el carácter tectónico puro del evento analizado. El momento sísmico escalar
M0 total es de 0,180× 1020din·cm, siendo la parte desviadora de 0,138× 1020din·cm,
correspondiéndole una magnitud momento Mw de 4,1, estos dos últimos valores son
similares a los obtenidos posteriormente en el Capítulo 6.

Figura 5.37:Mecanismo focal y magnitud momento correspondientes al cálculo de TMS
total y desviador del terremoto del 21 de septiembre de 2003 con epicentro al este de
Valencia.
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Figura 5.38: Comparación de sismogramas sintéticos (rojo) y observados (azul) en la
componente vertical, en el cálculo del tensor momento sísmico total del terremoto de
21 de septiembre de 2003 con epicento al este de Valencia.

Figura 5.39: Comparación de sismogramas sintéticos (rojo) y observados (azul) en la
componente radial, en el cálculo del tensor momento sísmico total del terremoto de 21
de septiembre de 2003 con epicento al este de Valencia.
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Figura 5.40: Comparación de sismogramas sintéticos (rojo) y observados (azul) en la
componente tangencial, en el cálculo del tensor momento sísmico total del terremoto
de 21 de septiembre de 2003 con epicento al este de Valencia.

5.5.1. Cálculo de la componente isótropa en explosiones nucleares a
distancia regional

Comprobada nuestra capacidad para la obtención a distancia regional de la com-
ponente isótropa de un evento y su aplicación en labores de discriminación, queremos
aplicar este método a los registros regionales de explosiones nucleares.

Entre los años 1960 − 1966, el Estado de Francia realizó una serie de ensayos
nucleares en el desierto del Sáhara, en lo que entonces era su colonia Argelia. Las
explosiones, de aproximadamente 20 kt cada una, fueron realizadas en unas galerías
excavadas en el macizo granítico de Hoggar, en Taourirt Tan Afella, Duclaux yMichaud
(1970). En la Tabla 5.4 se muestra la relación de explosiones con su localización,
extraídas de la base de datos de explosiones nucleares (Yang et al., 2000) que se
describe en el Capítulo 3, junto con el número de sismogramas digitales (NoIDC) que
se encuentran disponibles en dicha base de datos.

Para cada una de estas explosiones se han obtenido datos digitales de estaciones
españolas, mediante la digitalización de los registros analógicos realizada por AFTAC
(US Air Force Technical Applications Center) y su conversión a formato SAC. Los
datos digitalizados (NoIGN) pertenecen a las estaciones de Almería (ALM), Málaga
(MAL), Toledo (TOL) y a las estaciones del Dispositivo Sísmico de Sonseca SO20,
SO21, SO29, SO32 y SO41. Son registros de corto y largo periodo en tres componentes
y han sido añadidos a los contenidos en la base de datos de Yang et al. (2000).

Para cada una de las explosiones, hemos realizado el cálculo del TMS completo,
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Explosión Fecha Hora Latitud Longitud mb NoIDC NoIGN
Agate 07/11/1961 11:30:00 24,057 5,052 0 4
Béryl 01/05/1962 10:00:01 24,063 5,042 0 14

Émeraude 18/03/1963 10:02:00 24,041 5,052 4,9 0 11
Améthyste 30/03/1963 09:59:00 24,043 5,057 0 0
Rubis 20/10/1963 13:00:00 24,036 5,039 5,6 20 17
Opale 14/02/1964 11:00:00 24,054 5,052 4,5 10 9
Topaze 15/06/1964 13:40:00 24,067 5,034 14 0
Turquoise 28/11/1964 10:30:00 24,042 5,042 0 14

Saphir 27/02/1965 11:30:00 24 ,059 5 ,031 5 ,8 13 24

Jade 30/05/1965 11:00:00 24,055 5,051 0 2
Corindon 01/10/1965 10:00:00 24,065 5,034 0 8
Tourmalide 01/12/1965 10:30:00 24,044 5,047 5,1 0 12
Grenat 16/02/1966 11:00:00 24,044 5,041 4,9 0 18

Tabla 5.4: Explosiones nucleares realizadas por Francia en el desierto argelino del
Sáhara.

Figura 5.41: Explosiones nucleares realizadas por Francia en el desierto de Argelia en
los años 1960 − 1966 y estaciones utilizadas en el cálculo discriminante mediante la
determinación de la componente isótropa del tensor momento sísmico.
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Figura 5.42: Comparación de sismográmas sintéticos (rojo) y observados (azul) en el
cálculo de la componente isótropa del tensor momento sísmico para la explosión nuclear
del desierto de Argelia SAPHIR (Tabla 5.4).

utilizando todos los datos disponibles, a distancia regional y telesísmica. En la Figura
5.41 se muestra la localización de las explosiones analizadas junto con las estaciones
utilizadas. Lamentablemente la inversión no ha producido resultados satisfactorios en
ningún caso. La falta de datos de la respuesta instrumental de las estaciones, así como
la poca energía que se registra en estaciones que en esta época no tenían una gran
amplificación, es el motivo de la falta de ajuste entre los sismogramas observados y los
sintéticos, como puede observarse en la Figura 5.42 para el caso de la explosión Saphir
(que es la de mayor magnitud).

Ante la falta de datos de explosiones nucleares en nuestra región, hemos acudido
a la base de datos de explosiones nucleares (Yang et al., 2000) y hemos seleccionado
dos explosiones realizadas por Estados Unidos en el desierto de Nevada en los años
1990 y 1991. Se trata de dos explosiones muy similares: Tenabo y Bexar, ambas con
20 kt de carga, realizadas en pozos, en la zona de ensayos nucleares mejor cubierta
de estaciones sísmicas a distancia regional y cuyas respuestas instrumentales son bien
conocidas. En nuestro caso utilizaremos los datos de estaciones de la red IRIS, cuyas
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respuestas se pueden obtener de su base de datos por vía internet. Las coordenadas
de las explosiones se muestran en la Tabla 5.5 y en la Figura 5.43 podemos ver la
situación de las mismas junto con las estaciones usadas en nuestro cálculo.

Explosión Fecha Hora Latitud Longitud mb

Tenabo 12/10/1990 17:30:00 37,2479 −116,4942 5,6
Bexar 04/04/1991 19:00:01 37,2961 −116,3129 5,6

Tabla 5.5: Explosiones nucleares realizadas por Estados Unidos en el desierto de Ne-
vada que utilizaremos en nuestro cálculo discriminante.

Figura 5.43: Explosiones nucleares realizadas por Estados Unidos en el desierto de
Nevada y estaciones utilizadas en el cálculo discriminante mediante la determinación
de la componente isótropa del tensor momento sísmico.

En la explosión Tenabo, hemos utilizado los datos de dos estaciones: ANMO y COR,
con distancias epicentrales de 937 y 996 km respectivamente. Los datos que hemos
obtenido de las bases de datos son registros de banda ancha en las tres componentes
y las respuestas instrumentales respectivas. Después de realizar el proceso de cálculo
del tensor isótropo, hemos obtenido para el mismo un valor de:

Mij =

⎛⎝ 38,6 0,732 8,45
0,732 37,3 1,58
8,45 1,58 126

⎞⎠ (5.36)

en unidades de 1020 din·cm.
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La descomposición del tensor 5.36 nos da un 70% de componente isótropa frente
a un 30% de componente desviadora. El alto grado de la componente isótropa refleja
un gran cambio de volumen en la región fuente, como corresponde a una explosión.
Descompuesta la parte desviadora, obtenemos solamente un 2% de porcentaje para
una fuente de doble par. El mecanismo calculado es una falla inversa con el eje de
tensión totalmente vertical (Figura 5.44) y con una fuente en la que predomina el
dipolo linealmente compensado como correspondería a un foco irradiante de energía.
El momento sísmico escalar M0 total es de 0,974 × 1024din·cm con una magnitud
momento Mw de 5,3. Para la parte desviadora, M0 es 0,517 × 1024din·cm, al que
le corresponde una magnitud momento Mw de 5,1. En la Figura 5.45 podemos ver el
ajuste de los sismogramas observados y los sintéticos para las dos estaciones utilizadas,
donde se aprecia un buen ajuste sobre todo en la componente transversal.

Figura 5.44:Mecanismo focal y magnitud momento correspondientes al cálculo de TMS
total y desviador de la explosión del desierto de Nevada TENABO (Tabla 5.5).

En la segunda de las explosiones nucleares del desierto de Nevada que vamos a
analizar, explosión Bexar, trabajaremos con datos de estaciones más próximas. En
concreto, hemos obtenido datos de tres componente en banda ancha de las estaciones
GSC, ISA, PAS y SBC, con distancias epicentrales de 226, 265, 388 y 441 km, res-
pectivamente (Figura 5.43). El TMS isótropo calculado contiene un 84% de fuente de
cambio de volumen por un 16% de componente desviadora y tiene por elementos:

Mij =

⎛⎝ 4,26 −4,66 −5,32
−4,66 10,3 −0,315
−5,32 −0,315 0,736

⎞⎠ (5.37)

en unidades de 1020 din·cm.
El momento sísmico escalar M0 total es de 0,106× 1024din·cm con una magnitud

momento Mw de 4,7. Para la parte desviadora, M0 es 0,859 × 1023din·cm, al que le
corresponde una magnitud momento Mw de 4,6. Como vemos en la Figura 5.46, en el
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Figura 5.45: Comparación de sismográmas sintéticos (rojo) y observados (azul) en el
cálculo de la componente isótropa del tensor momento sísmico para la explosión nuclear
del desierto de Nevada TENABO (Tabla 5.5).

Figura 5.46:Mecanismo focal y magnitud momento correspondientes al cálculo de TMS
total y desviador de la explosión del desierto de Nevada BEXAR (Tabla 5.5).
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Figura 5.47: Comparación de sismográmas sintéticos (rojo) y observados (azul) en el
cálculo de la componente isótropa del tensor momento sísmico para la explosión nuclear
del desierto de Nevada BEXAR (Tabla 5.5).

tensor isótropo se pone de manifiesto el alto porcentaje de fuente dipolo linealmente
compensado con un eje de tensión bastante vertical. En este caso el mecanismo se
ajusta mejor a una implosión. En la Figura 5.47 vemos el ajuste de los sismogramas
observados con los sintéticos calculados con el TMS isótropo donde observamos una
muy buena correlación en todas las componentes.



Capítulo 6

Determinación en tiempo real
del Tensor Momento Sísmico

6.1. Introducción

El Tensor Momento Sísmico (TMS) es en la actualidad la mejor representación de
la fuente de un terremoto, y como hemos visto, su conocimiento nos permite obte-
ner características fundamentales necesarias en el proceso de discriminación de señales
sísmicas. Además, si este proceso se realiza en tiempo real, la información que propor-
ciona como son el mecanismo focal y el momento sísmico escalar, son fundamentales
para otros sistemas de alerta. El sistemas de alerta de tsunamis es un ejemplo, pu-
diendo además realizarse una primera interpretación tectónica de urgencia a los pocos
minutos de ocurrir un terremoto. Está rápida interpretación es de gran importancia
para las tareas de la Protección Civil.

A nivel regional y en procesos próximos al tiempo real, la Universidad de Berkeley
en California ha desarrollado un procedimiento para la determinación del TMS que
está produciendo resultados satisfactorios desde principios de los años noventa, Roma-
nowicz et al. (1993), Pasyanos et al. (1996). El proceso realiza una doble inversión, en
el dominio del tiempo y en el de la frecuencia, de ondas superficiales Love y Rayleigh
de periodo intermedio y produce resultados automáticos a los cinco minutos de ocu-
rrir el sismo. Este procedimiento ha sido integrado por la Universidad de California
dentro del proyecto REDI (Rapid Earthquake Data Integration Project), Gee et al.
(1996), que además del cálculo rápido del TMS proporciona en tiempo real mapas de
amplitudes observadas del movimiento del suelo. En el National Research Institute for
Earth Science and Disaster Prevention de Japón se han instalado también procesos
automáticos de determinación del TMS, obtenido mediante la inversión de la forma
de onda completa de los registros a nivel regional en las estaciones de banda ancha,
Kubo et al. (2002).

En Europa, el European-Mediterranean Seismological Centre (CSEM), a través
de GeoFordchungsZentrum en Alemania, calcula, aunque no en tiempo real, el TMS
de los terremotos del área Euro-Mediterránea utilizando las estaciones disponibles a
través de ORFEUS, Bock et al. (1994). Este servicio ha estado disponible en CSEM
hasta el trágico fallecimiento del Prof. Bock en el año 2000. Recientemente, el Servicio
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Sismológico Suizo (ETHZ) ha iniciado también el cálculo del TMS en el área Euro-
Mediterránea con el método descrito por Nabelek y Xia (1995), Braunmiller et al.
(2000). El Istituto Nazionale di Geofísica e Vulcanologia de Italia (INGV) calcula
también de forma sistemática el TMS de terremotos en el área Mediterránea, a los
pocos días (a veces horas) de ocurrir el evento, con los datos de la red MEDNET,
Morelli et al. (2000).

En España, el Instituto Andaluz de Geofísica (IAG) ha iniciado el Proyecto Tensor
Momento, formando un catalogo con TMS calculados de terremotos en el área Ibero-
Mogrebí, que en la actualidad contiene TMS desde el año 1984, hasta marzo de 2005
(www.ugr.es/∼iag/tensor/ ), Stich et al. (2003a). Buforn y Coca (2002) utilizando
ondas P registradas en las estaciones de corto periodo de la red sísmica del Instituto
Geográfico Nacional, calculan el TMS de cuatro terremotos de profundidad intermedia
en el sur de la Península en el periodo 1987-1992 y comparan los resultados con los
obtenidos mediante la modelización de las ondas P , usando un modelo clásico de
doble par de fuerzas. Stich et al. (2003b) calculan el TMS del terremoto de Adra
del año 1910, con registros digitales obtenidos de la recuperación y digitalización de
los registros analógicos de la época sobre papel ahumado, en cinco estaciones, en
un rango de distancias de 375 a 1843 km, utilizando una función fuente obtenida
de la deconvolución del terremoto principal con una réplica de magnitud 5,5. En la
actualidad, previo a esta Tesis, no existe en España ninguna institución que calcule de
forma casi instantánea y sistemática el TMS para todos los terremotos importantes de
la Península Ibérica, áreas próximas y Canarias. Así pues, el objetivo de esta parte de
la Tesis es la implementación y desarrollo de los procesos que permiten la obtención
de las características de la fuente sísmica mediante el cálculo del TMS en tiempo real,
cuestión ésta de fundamental importancia para la discriminación. Los procesos en los
que se basa el sistema proceden de una adaptación de los desarrollados por Dreger y
Helmberger (1993) en la Universidad de California. Los datos de entrada del sistema
son los registros en tiempo real de la red digital de banda ancha del Instituto Geográfico
Nacional, actualmente en plena operatividad.

Una vez puesto en funcionamiento el sistema y como resultado del periodo de test,
se ha obtenido de forma automática el TMS para 64 terremotos ocurridos en el área
(Apéndice F). Con objeto de verificar la bondad de las soluciones rápidas obtenidas
comparamos nuestros resultados con los que para estos mismos terremotos obtienen
en tiempo no real, con todos los datos disponibles, otras instituciones. También hace-
mos la comparación con los resultados que para algunos terremotos hemos obtenido
nosotros del cálculo con todas las estaciones disponibles (Apéndice G) y además con
el mecanismo focal calculado a partir de la observación de la polaridad de la onda P .
En el trabajo de Rueda y Mezcua (2005a) se realiza una descripción del método y un
avance de las comparaciones con otras fuentes de TMS con 22 terremotos localizados
hasta noviembre de 2003.

6.2. Cálculo del Tensor Momento Sísmico

El método utilizado por nosotros, está basado en la inversión del sismograma com-
pleto en baja frecuencia a distancias regionales y supone la existencia de una fuente
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sísmica puntual. La metodología de obtención del TMS, desarrollada en el Capítulo 4,
se basa en un esquema de inversión en el dominio del tiempo, que en forma matricial
podemos expresar:

d = G m (6.1)

Como hemos visto, d es un vector de dimensiones n, siendo n el número de ob-
servaciones. Cada observación es un registro en unidades de desplazamiento para una
estación y componente. G es la matriz de funciones de Green, de dimensiones n × 8,
y m es un vector de 6 elementos que son las componentes independientes del TMS
que queremos determinar. De esta forma, obtenidos los registros de un terremoto y
conocidas las funciones de Green correspondientes al medio de propagación es posible
obtener las componentes del TMS.

En la descomposición del TMS se tiene en cuenta únicamente su componente des-
viadora, considerando a priori nula la componente isótropa. Con el tensor así obtenido
se calculan los sismogramas sintéticos, ya que mediante la comparación con los reales
podremos definir la calidad de la inversión.

Suponemos también que la función temporal en la fuente puntual es común a
todos los elementos del TMS y además, que podemos sustituirla por una función
escalón. Cuando estamos utilizando ondas de largo periodo (entre 10 y 100 s), esta
simplificación se puede considerar válida generalmente para terremotos de magnitud
Mw < 7, aunque existen excepciones formadas por terremotos de magnitud menor
pero con una función fuente anómalamente lenta, que hace que esta consideración no
pueda adoptarse. Un ejemplo de estos últimos son los terremotos tsunami, Kanamori
(1972). Una primera opción para la determinación del TMS en estos casos, sería la
consideración de una aproximación a la función fuente obtenida mediante el método de
las funciones empíricas de Green, que consiste en la obtención de la función temporal
en la fuente mediante la deconvolución del registro del terremoto en cuestión con un
terremoto de magnitud menor, localizado en la misma zona y al que se le supone el
mismo mecanismo focal, Hartzell (1978), tarea que no es fácilmente automatizable.
Esta técnica se ha utilizado para la obtención de la función fuente del terremoto de
Argelia (6,6 Mw) de 21 de mayo de 2003 en el Apéndice B de esta misma Tesis.
Otra solución para el mismo problema sería el emplear registros de estaciones más
alejadas, en las que al considerarse entonces periodos entre 50 y 200 s podría hacerse
la suposición de fuente puntual, Fukuyama y Dreger (2000). Esta segunda opción
requiere el uso de sensores con mayor ancho de banda que los instalados actualmente
en la Red Sísmica del IGN.

Para grandes terremotos, Ekstrom et al. (1986) demuestran que a distancias tele-
sísmicas es suficiente contar con los datos de una única estación de tres componentes
para obtener el TMS con precisión suficiente. A distancias regionales, según Dreger y
Helmberger (1991), Fan y Wallace (1991) y Walter (1993), con una única estación es
posible también obtener el TMS de terremotos de magnitudes intermedias (menores de
5, 5 Mw) mediante el uso de modelos de velocidad simples pero muy bien calibrados.
En cambio para magnitudes mayores los efectos de directividad de la fuente se pueden
compensar con el uso de varias estaciones distribuidas acimutalmente.

La localización del centroide del exceso de esfuerzos, con su profundidad, se puede
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determinar haciendo una inversión para cada uno de los puntos de una rejilla de tres
dimensiones, situada alrededor del hipocentro que se ha calculado de forma previa
mediante la lectura de los tiempos de llegada de las distintas fases sísmicas a cada
una de las estaciones. Esta localización tiene de por si un error que puede afectar al
cálculo del TMS según veremos posteriormente. La situación del punto de la rejilla que
corresponda con una inversión de mayor calidad será la posición mas probable del cen-
troide, Dreger et al. (1998), Tajima et al. (2002). El centroide es entonces una posición
media de la fuente sísmica, de mayor definición que el hipocentro determinado por la
localización clásica con tiempos de llegada, ya que este último describe únicamente
el lugar donde se ha iniciado la ruptura. Un vector que uniera el hipocentro con el
centroide definiría entonces la directividad de la misma.

Para cuantificar la calidad del ajuste entre los datos observados y los registros
sintéticos y en definitiva obtener la calidad del TMS, definimos el término Reducción
de la Varianza (RV ) como:

RV =

⎡⎣1− nX
i=1

s
(di −Di)

2

d2i

⎤⎦ 100 (6.2)

siendo n el número de muestras consideradas, d el sismograma observado yD el registro
sintético. El valor así obtenido de RV para cada componente−estación es un parámetro
indicativo de la calidad del ajuste. El valor de RV total es el promedio de los RV de
todas las componentes de la totalidad de estaciones que intervienen en el cálculo del
TMS.

El TMS desviador obtenido se descompone de acuerdo con el procedimiento desa-
rrollado en el Capítulo 4, en el correspondiente a una fuente de doble par de fuerzas
y un dipolo compensado. Se calculan los porcentajes de contribución de cada uno de
estos modelos de fuente en la solución final. La fuente de doble par se expresa mediante
el acimut, buzamiento y deslizamiento de sus dos planos nodales.

Otro parámetro utilizado para la elección de la profundidad óptima es el cociente
entre la varianza y el porcentaje de componente de doble par. Este cociente se hace
mínimo en el entorno de la profundidad de prueba más probable.

Según Dreger y Helmberger (1993), el método utilizado para la obtención del TMS
puede tolerar un error en localización de hasta unos 15 kilómetros. Para comprobar que
las localizaciones de la Red Sísmica Nacional se encuentran dentro de este intervalo, con
la metodología desarrollada por Peters y Crosson (1972), hemos calculado el tamaño
del semieje mayor de la elipse de error que tendría el cálculo de un terremoto de
magnitud 3,0 localizado en cada uno de los vértices de una cuadrícula que cubre todo
el territorio. El modelo de corteza que hemos utilizado para ello es el mismo que se
emplea en las localizaciones rutinarias de la RSN. El resultado se muestra en la Figura
6.1, donde se aprecia que para todo el área de la Península, los valores en la actualidad
son inferiores a 15 km.

En las zonas marítimas, sobre todo en la parte atlántica, los valores del semieje
mayor de la elipse de error son mayores de 15 km. Esto es un problema de la geometría
de la red que podría afectar a los cálculos de TMS en estas zonas y que solamente sería
solucionable con la instalación de sismógrafos en el fondo marino (OBS). Entonces,
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Figura 6.1: Valores teóricos del semieje mayor de la elipse de error (en km) con el que
la Red Sísmica Nacional puede calcular un terremoto de magnitud 3,0.

en alguna ocasión, la no convergencia en el proceso de cálculo utilizado podría ser
atribuible al valor de la incertidumbre en su localización.

6.2.1. Cálculo de las Funciones de Green

Para el cálculo de las funciones de Green (FG) correspondientes a una fuente pura
en las tres fallas fundamentales: desgarre, vertical y normal de 45o, utilizaremos el
método de frecuencia-número de onda (F-N) que usa la integración de Filón y una
aproximación polinómica de las funciones de Bessel, Saikia (1994). Este método nos
permite además calcular sismogramas sintéticos a distancias regionales, teniendo en
cuenta el efecto de campo cercano que aparece en terremotos de magnitud moderada,
en el rango de distancias en las que trabajamos. En la Figura 6.2 se presentan estas
FG en unidades de desplazamiento en el dominio del tiempo, componentes radial (x),
vertical (z) y transversal (t), para una fuente situada a 8 km de profundidad y a 300
km de distancia epicentral. En la Figura 6.3 se muestran estas mismas FG a las que se
les ha aplicado un filtro paso banda de 0.02-0.05 Hz, para obtener dichas funciones en
baja frecuencia, de forma similar a la que posteriormente trataremos los sismogramas.

El proceso de inversión a distancias regionales, requiere el uso de modelos de tierra
muy bien calibrados, Dreger y Helmberger (1991), Fan y Wallace (1991) y Walter
(1993). Este último autor, concluye que el método de inversión usando el sismograma
completo es más sensible al modelo de tierra que a la localización. Pasyanos et al. (1996)
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Figura 6.2: Funciones de Green para las tres fallas fundamentales en unidades de
desplazamiento (Tabla 4.1), para una fuente situada a 8 km de profundidad y una
distancia epicentral de 300 km.

Figura 6.3: Funciones de Green para las tres fallas fundamentales en unidades de
desplazamiento (Tabla 4.1), a las que se les ha aplicado un filtro paso banda de 0,02−
0,05 Hz, para una fuente situada a 8 km de profundidad y una distancia epicentral de
300 km.
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también analizan esta cuestión, e indican que resulta suficiente con utilizar un modelo
simple de dos dimensiones, pero bien calibrado. El análisis de sensibilidad realizado
por Dreger y Helmberger (1993) muestra que los efectos de la no consideración de
heterogeneidades laterales en el modelo no aparecen en las ondas de largo periodo,
pero que estas sí son sensibles a la profundidad. La razón se encuentra en que las
variaciones laterales se concentran en las capas superiores del modelo, donde las ondas
internas, a periodos mayores de 10 s, son insensibles.

Figura 6.4: Zonas de aplicación de los distintos modelos de tierra empleados en el
cálculo de la biblioteca de funciones de Green.

Después de revisada la bibliografía al respecto y de realizar el proceso de calibrado
que se desarrolla en el apartado 6.4, hemos definido tres zonas con distintos modelos de
tierra, Figura 6.4. En primer lugar una zona general que abarca la península Ibérica,
norte de África y zonas próximas (14oW-6oE, 34oN-44oN), en la que se ha establecido
un modelo similar al empleado en la localización rutinaria en la Red Sísmica Nacional,
Mezcua y Martínez Solares (1983), Rueda (1995). Dentro de esta zona, definimos una
más pequeña que se corresponde con el Golfo de Cádiz (10oW-5oW, 35oN-38oN), para
el que se utiliza un modelo distinto que contempla sus peculiares características litos-
féricas, González et al. (1998b). Por último, para los terremotos en la zona de Canarias
(19oW-13oW, 27oN-30oN), se utiliza un modelo promedio de los proporcionados por
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Modelo Iberia
(14oW − 6oE, 34oN − 44oN)

Prof. [km] V [km/s] ρ [g/cm3]
> 0 4,50 2,40
≥ 2 6,10 2,71
≥ 11 6,40 2,85
≥ 23 6,90 3,00
≥ 31 8,00 3,44
≥ 40 8,10 3,44
≥ 59 8,20 3,44
≥ 90 8,50 3,44
≥ 151 8,55 3,44

Vp/Vs = 1,75
Qα = 450 Qβ = 200

Modelo Golfo de Cádiz
(10oW − 5oW, 35oN − 38oN)

Prof. [km] V [km/s] ρ [g/cm3]
> 0 4,90 2,40
≥ 3 5,50 2,71
≥ 11 6,00 3,00
≥ 18 6,20 3,44
≥ 25 7,00 3,44
≥ 31 8,00 3,44

Vp/Vs = 1,75
Qα = 600 Qβ = 250

Modelo Canarias
(19oW − 13oW, 27oN − 30oN)
Prof. [km] V [km/s] ρ [g/cm3]

> 0 4,20 2,40
≥ 4 6,30 2,75
≥ 12 7,50 2,85
≥ 18 8,00 3,44

Vp/Vs = 1,75
Qα = 450 Qβ = 200

Tabla 6.1: Modelos de tierra utilizados en el cálculo de la biblioteca de Funciones de
Green.
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Dañobeitia (1980) para cada una de las islas. En la Tabla 6.1 se dan los parámetros
que definen cada uno de los modelos. Cuando la trayectoria hipocentro-estación trans-
curre completamente por un solo modelo, se utiliza éste exclusivamente. Cuando la
trayectoria transcurre por varios modelos a la vez, se utiliza por defecto el modelo
Iberia.

El proceso de automatización que posteriormente describiremos, requiere de la dis-
posición inmediata de las ocho FG para una determinada distancia y profundidad. Con
este objetivo, se han calculado las FG previamente para fuentes situadas a distancias
epicentrales desde 45 a 400 km cada 5 km y a profundidades de 3 a 150 km cada 3 km
para los modelos Iberia y Golfo de Cádiz y de 3 a 39 km, también cada 3 km, para el
modelo Canarias. Las FG han sido también filtradas con los mismos filtros que poste-
riormente se utilizarán con los sismogramas y que dependerán de la magnitud mbLg
del terremoto (Tabla 6.2). De esta manera, hemos formado una biblioteca de FG, de
uso rápido, que se utilizará en la inversión automática dependiendo de la magnitud
del evento y de su trayectoria.

Baja frecuencia [Hz] Alta frecuencia [Hz]
mbLg > 3,5 0,02 0,10

5,0 > mbLg ≥ 3,5 0,02 0,05
mbLg ≥ 5,0 0,01 0,05

Tabla 6.2: Filtros aplicados a los sismogramas observados y a las Funciones de Green,
según la magnitud del terremoto.

6.2.2. El proceso del cálculo automático del Tensor Momento Sísmico

Nuestro procesamiento automático utiliza únicamente los datos de las tres estacio-
nes de banda ancha del Instituto Geográfico Nacional (Figura 3.10) más próximas al
epicentro, en un rango de distancias de 45 a 400 km, cuyo registro está almacenado en
tiempo real en la Unidad de Recepción Digital de Datos (Figura 3.17). En la Figura
6.5 podemos ver el diagrama de flujo de los procesos que nos conducen al cálculo auto-
mático del TMS. El arranque del procedimiento puede efectuarse de varias formas, en
primer lugar cuando el sistema automático de localización de eventos localiza un terre-
moto de magnitud igual o superior a 4,5 mbLg (proceso AUTOMATICO), o también
si el operador que realiza el análisis sísmico localiza un evento de magnitud superior
a 3,5 mbLg (proceso tdmt_mail). En estos dos casos, el resultado de la localización
es enviado automáticamente por correo electrónico al ordenador encargado del cálculo
del TMS. También existe un proceso manual llamado tensor que puede ejecutarse en
cualquier momento y desde cualquier ordenador, incluso fuera del entorno de la RSN,
y que envía este mismo correo electrónico con el que arranca el cálculo. En cualquiera
de los tres casos anteriores el mensaje de correo electrónico solo se envía si el epicentro
del terremoto está localizado dentro del área de la Península Ibérica o Canarias, cuyos
límites establecimos en la Figura 6.4.

En la actualidad, todo el software reside en la máquina llamada magerit, que forma
parte del sistema de adquisición y análisis de la RSN. Es un ordenador SUN SparcS-
tation 20 con sistema operativo Solaris 2.6 y al estar en el entorno de máquinas SAIC
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tiene acceso a la Unidad de Recepción Digital de Datos (Capítulo 3).

En la máquina magerit existe un proceso de acciones periódicas (cron) perma-
nentemente activo (ign_cron), que se autoejecuta cada tres minutos, arrancando el
proceso msg_scan_ign que a su vez analiza el buzón de correo electrónico (Figura
6.5). En el caso de encontrar un mensaje que corresponda a un terremoto de magni-
tud mayor o igual de 3,5 mbLg, localizado dentro de la zona de interés (Figura 6.4)
el proceso sched_ign crea un fichero de evento con los parámetros necesarios para el
inicio. En caso contrario borra el buzón y espera a la siguiente secuencia cron.

Este proceso sched_ign es el motor de todo el procedimiento de cálculo y maneja
cuatro subprocesos (Figura 6.5). Comienza su ejecución con el programa getdata_ign,
que obtiene las formas de onda con una frecuencia de muestreo de 100 mps de las
tres componente para todas las estaciones de la red de banda ancha, desde el minuto
entero anterior a la hora origen y con una duración de 300 segundos. Este subproceso
actúa directamente sobre la base de datos CSS3.0 de la Unidad de Recepción Digital
de Datos y devuelve los mismos en ficheros con formato SAC (Seismic Analysis Code).
A continuación sched_ign elige las tres estaciones más próximas que en el rango de
45 − 400 km participarán en la inversión y comprueba asimismo que para las tres
estaciones se dispone de registro en las tres componentes y que este es continuo y no
contiene errores. Si los datos no son completos elimina esta estación del proceso de
cálculo y toma la estación siguiente.

El subproceso que actúa a continuación, prepdata_ign (Figura 6.5), corrige los
sismogramas de respuesta instrumental, mediante la deconvolución en el dominio de
la frecuencia del sismograma con la función de respuesta adecuada para cada una
de las estaciones. Para realizar esta corrección, es necesario mantener actualizado, con
extremado rigor, un fichero con las respuestas instrumentales en forma de polos y ceros
para cada componente-estación. Una vez corregidos los sismogramas, estos son rotados
con objeto de transformar las componentes norte−sur y este−oeste en componentes
radial y tangencial a la dirección de propagación, y son integrados numéricamente para
obtener el registro en unidades de desplazamiento. A continuación los sismogramas son
filtrados, dependiendo de la magnitud mbLg del evento, de acuerdo a los parámetros
de la Tabla 6.2 y se reduce su muestreo a 1 mps. Todas estas operación se realizan
mediante rutinas preprogramadas en SAC. De esta forma automática, obtenemos el
registro de largo periodo, en desplazamiento, de las componentes vertical, radial y
tangencial de 300 segundos de duración desde el minuto entero de la hora origen,
que a distancias regionales se asegura que contiene el registro del terremoto completo,
incluidas las ondas superficiales Love y Rayleigh.

El subproceso prepsyn_ign que se ejecuta a continuación, acude a la biblioteca
adecuada para obtener las FG precalculadas de distancia más próxima a la correspon-
diente para cada una de las trayectorias y para todas las profundidades de cálculo. A
continuación, mediante la correlación cruzada del sismograma corregido con cada una
de las FG de las tres fallas fundamentales (desgarre, inversa y vertical) se obtiene el
valor del tiempo de sincronismo entre el sismograma observado y el sintético. Este es
un alineamiento automático y ya que no es posible realizarlo antes de la inversión con
el sismograma sintético correspondiente al mecanismo real, pueden existir pequeñas
faltas de sincronización.
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Figura 6.5: Diagrama de flujo de los procesos que intervienen en el cálculo en tiempo
real del Tensor Momento Sísmico.
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Figura 6.6: Cálculo en tiempo real del terremoto del 29 de enero de 2005 (4,8 Mw)
con epicentro localizado al suroeste de Bullas (Murcia).

Alineados en el tiempo sismogramas corregidos y FG se procede a la inversión
propiamente dicha con el subproceso invc_ign que realiza una inversión para cada
una de las profundidades para las que se calcularon las FG. De todos los cálculos
realizados se tomará como óptimo el correspondiente a aquel que arroje un valor
más alto del término Reducción de la Varianza (RV ecuación 6.2). De esta forma
obtenemos un vector con los seis elementos independientes del TMS. A continuación
invc_ign procede a la descomposición del tensor en el correspondiente a una fuente
pura de doble par y a un dipolo compensado (de acuerdo con el apartado 4.6.3) y
realiza el cálculo de los sismogramas sintéticos (apartado 4.6.5). Los resultados que se
obtienen como salida de todo el proceso son: reducción de la varianza (RV ) para cada
componente−estación, seis elementos independientes del TMS, acimut, deslizamiento
y buzamiento de los planos nodales para la fuente de doble par, momento sísmico
escalar (M0), magnitud momento (Mw), porcentaje de fuente de doble par, porcentaje
de fuente dipolo compensado, varianza del ajuste, reducción de la varianza para el
terremoto completo (RV ), cociente entre la varianza y el porcentaje de doble par y la
profundidad óptima del centroide.

El TMS obtenido con un valor de RV ≥ 50% puede considerarse de calidad su-
ficiente para una primera aproximación al conocimiento de la fuente. Los resultados
se comunican a través de mail a las instituciones interesadas y están disponibles a
través de la página WEB (www.ign.es/ign/IGN/BBDD_sismicos_CATMS.jsp) que
posteriormente describiremos. En la Figura 6.6 se muestra el resultado obtenido para
el cálculo automático del TMS del terremoto del 29 de enero de 2005 con epicentro
situado al suroeste de Bullas (Murcia) de magnitud 4,8 Mw. En el Apéndice F se in-
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cluyen los resultados de los cálculos en tiempo real de 64 terremotos obtenidos en el
periodo de test 2002-2005 y que serán objeto de un análisis posterior.

En la actualidad, el tiempo transcurrido desde que se produce la localización epi-
central, hasta que se obtiene el primer resultado automático es del orden de 4 minutos.

6.3. Experimento sintético

Con objeto de comprobar la calidad del procesamiento automático, se ha realizado
el siguiente experimento sintético. Se supone la ocurrencia de un terremoto de mag-
nitud Mw = 2,63; al que le corresponde un momento sísmico de M0 = 1,00 × 1020
din·cm, a una profundidad de 8 km, con mecanismo de falla inversa, casi pura y con el
100% de componente de doble par, como el de la Figura 6.7, en la que se muestra la
orientación de los planos de falla. Los valores de las componentes del TMS desviador
(traza nula) que corresponde a este escenario es, Jost y Herrmann (1989):

Mkj =

⎛⎝ 0 −0,220 −0,262
−0,220 −0,925 −0,163
−0,262 −0,163 0,925

⎞⎠ (6.3)

Figura 6.7: Representación del mecanismo focal del terremoto teórico utilizado en el
experimento sintético.

Los parámetros de los planos de falla y de los ejes de presión y tensión se muestran
en la Tabla 6.3:

Plano Acimut Buzamiento Deslizamiento Eje Acimut Inclinación
A 180o 40o 110o T 192,7 75,6
B 334,6o 52,8o 74o P 75,9 6,6

Tabla 6.3: Parámetros de los ejes de tensión (T) y presión (P) y de los planos de falla
del mecanismo focal del terremoto teórico utilizado en el experimento.

El terremoto es registrado en tres hipotéticas estaciones IGN1, IGN2 e IGN3. La
situación de las estaciones con respecto al epicentro del terremoto se muestra en la
Figura 6.8 en la que se indican las distancias epicentrales y los acimutes correspon-
dientes.

Con el modelo de tierra del área de la Península Ibérica (Tabla 6.1), el TMS de
la expresión 6.3 y mediante el método de frecuencia-número de onda de Saikia (1994)
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Figura 6.8: Disposición de las estaciones sísmicas con respecto al terremoto teórico.

Figura 6.9: Sismogramas sintéticos a los que se les ha añadido muestras reales de ruido
sísmico correspondientes al terremoto con TMS de la expresión 6.3 en las estaciones
que se distribuyen segun la Figura 6.8.
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Figura 6.10: Análisis del comportamiento de la Reducción de la Varianza (RV ) con la
profundidad para determinar la profundidad óptima del centroide de exceso de esfuerzos
en el experimento sintético.

para la generación de sismogramas regionales, se han calculado los sismogramas sin-
téticos hasta una frecuencia de 2,5 Hz para los tres emplazamientos: IGN1, IGN2 e
IGN3 de acuerdo con la distribución de la Figura 6.8. Hemos sumado a estos sismo-
gramas sintéticos muestras de ruido real de las estaciones: ESAC, EMUR y EBEN.
Estas muestras de ruido son el resultado de los promedios de la señal (sin terremoto)
registrada en estas estaciones a distintas horas del día y durante varios días, en el pe-
riodo de un mes. De esta forma hemos introducido una pequeña dispersión de origen
natural en los datos de entrada. En la Figura 6.9 se muestran estos sismogramas en
unidades de velocidad en las componentes tangencial, radial y vertical, junto con los
mismos registros a los que les aplicamos un filtro paso banda 0,02− 0,05 Hz.

El siguiente paso en la simulación será considerar estos sismogramas como proce-
dentes de una fuente sísmica desconocida e introducirlos en nuestro proceso automático
de determinación del TMS. Éste comienza convirtiendo los registros a unidades de des-
plazamiento, mediante integración y filtrado de acuerdo con los límites establecidos en
la Tabla 6.2. Las FG utilizadas serán, de las contenidas en la librería de Iberia y áreas
próximas, las más próximas a las distancias epicentrales que se muestran en la Figura
6.8 y que serán las de 100, 200 y 300 km para las estaciones IGN1, IGN2 e IGN3 res-
pectivamente. En el proceso automático la inversión se realiza para una profundidad
determinada. En nuestro caso las profundidades serán desde 3 km hasta 150 km cada
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3 km. Para cada una de estas profundidades se repite el proceso obteniéndose un valor
de reducción de la varianza (RV ). En la Figura 6.10 se muestra el gráfico que repre-
senta el comportamiento de RV con la profundidad. El máximo de RV se produce en
el cálculo de profundidad del centroide de 9 km, que es el más próximo a los 8 km de la
profundidad teórica. También observamos en esta figura como aumenta la componente
de desgarre y el porcentaje de fuente dipolo compensado según disminuye la reducción
de la varianza.

El resultado del cálculo se muestra en la Figura 6.11. El valor de RV para las
estaciones IGN1 e IGN3 supera el 80%, no así para IGN2 que es del 58%. El valor de
RV total es del 81%, considerándose el cálculo como óptimo. El mecanismo resultante
es prácticamente coincidente con el inicial de la Figura 6.7, obteniéndose un valor para
el momento sísmico escalar de M0 = 1,06× 1020din·cm, que es muy similar al teórico
de 1,00× 1020din·cm. El porcentaje de fuente de doble par obtenido es del 94% muy
próximo al 100% del teórico. Aunque un aumento en el ruido puede suponer un error
en el cálculo de este último parámetro, en nuestro caso, a pesar de haber introducido
ruido en los datos, el cálculo resulta óptimo. Podemos decir entonces que el resultado
final es que se ha obtenido de forma automática un TMS totalmente compatible con
los datos de entrada, lo que comprueba la bondad y reversibilidad del procedimiento.

Figura 6.11: Resultado del cálculo del Tensor Momento Sísmico en el experimento
sintético.
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6.4. Calibración de los modelos de tierra

Como hemos expuesto con anterioridad, el cálculo del TMS mediante inversión
requiere el uso de modelos de tierra bien calibrados, Dreger y Helmberger (1991),
Fan y Wallace (1991) y Walter (1993). Pasyanos et al. (1996) demuestran que para el
cálculo de las FG es suficiente con utilizar un modelo simple de dos dimensiones como
los utilizados por nosotros (Tabla 6.1).

La gran cantidad de trabajos de perfiles sísmicos de reflexión realizados en Es-
paña permitió a Mezcua y Martínez Solares (1983) definir un modelo de velocidades
promedio para toda la Península Ibérica que se utilizó en el cálculo del nuevo catálo-
go sísmico y que en la actualidad, completado por Rueda (1995) para profundidades
hasta 200 km, es el utilizado en las localizaciones rutinarias de la RSN. Una primera
calibración de este modelo ha sido realizada por Mezcua y Rueda (1993) mediante el
uso de las explosiones realizadas con motivo del proyecto ILIHA (Iberian Lithosphere
Heterogeneity and Anisotropy) poniéndose de manifiesto que el modelo promedio es
valido para una primera aproximación, pero existen ligeras discrepancias en la zona
este de la Península y sobre todo en la zona de las Béticas y el mar de Alborán, donde
se ponen de manifiesto las mayores discrepancias del modelo promedio, que resultan
necesario calibrar. Deducen un modelo medio para las Béticas, con una primera capa
de 5 km y velocidad 6,2 km/s, una segunda que llega hasta los 24 km, de velocidad
6,5 km/s, una tercera de 6 km y 6,9 km/s y debajo el manto con una velocidad de 7,9
km/s. La utilización en un futuro de distintos modelos dependiendo de cada trayec-
toria, según vayan siendo calibrados, permitirá completar la biblioteca de FG, siendo
éste un aspecto que mejorará la calidad de los resultados obtenidos en el cálculo del
TMS.

En este apartado realizamos la calibración del modelo de tierra para la región de
Alborán, ya que después de analizar los modelos obtenidos por otros autores hemos
constatado que ninguno de ellos constriñe de forma clara la profundidad del Moho.
Pretendemos resolver esta incertidumbre mediante la formación y el análisis de sec-
ciones de registro realizadas con terremotos, estudiando un perfil que cruce el Mar
de Alborán. El modelo obtenido será de utilización para el cálculo de las FG en las
trayectorias que transcurran por el mismo.

Es importante señalar, que esta calibración en Alborán pretende ser únicamente
un primer paso en el proceso de calibración de trayectorias, que paulatinamente se
deben realizar para mejorar los cálculos del TMS, al emplear las FG que corresponden
a modelos distintos para cada una de las trayectorias.

6.4.1. Revisión de los modelos de tierra en el dominio de Alborán

El primer experimento de sísmica de refracción en la zona de estudio fue realizado
dentro del Proyecto Geodinámico en el año 1974, donde se realizaron varios perfiles
sísmicos profundos que atravesaban el dominio de Alborán. De los resultados de estos
trabajos se dedujo que la velocidad media de las ondas Pn era de 7,5 km/s en el centro
de Alborán llegando a 7,9 km/s al este de la Isla del mismo nombre. Esta velocidad
obtenida parecía ya muy baja. La media de velocidad de la corteza era de 6,0 km/s a
6,3 km/s y la profundidad del Moho de 16 km, produciéndose el cambio a una corteza
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continental en el límite norte que corresponde con la costa del sur de Iberia (Grupo
de trabajo de perfiles sísmicos profundos en el Mar de Alborán, 1978).

En las Béticas, se han realizado varias campañas de perfiles durante los años 1974 a
1980. La raíz de la corteza se encuentra a 40 km, una capa de baja velocidad (7,8 km/s)
aparece por debajo del Moho (8,1 km/s) llegando hasta los 63 km de profundidad donde
aparece una velocidad de 8,3 km/s. Esta capa de baja velocidad ha sido relacionada
con un hundimiento del manto debajo de Alborán (Banda et al. 1993). Medialdea
et al. (1986) detecta a su vez en las Béticas, una corteza de espesor 30 km con una
baja velocidad en su parte superior. Los perfiles sísmicos de refracción que transcurren
paralelamente a la costa de Iberia muestran a su vez una corteza de 22 km de espesor.

El primer estudio tomográfico del área ha sido realizado por Blanco y Spakman
(1993) utilizando residuos de sismos regionales y telesismos. Un modelo inicial fue ob-
tenido por Spakman et al. (1993) consistente en una capa cortical de 33 km de espesor
con una velocidad media de 6,22 km/s, una segunda capa de 37 km con velocidad 7,85
km/s a los 51 km de profundidad y una tercera de 50 km con velocidad de 8,05 km/s
a los 70 km de profundidad. El resultado más interesante de estos estudios ha sido la
determinación de una zona de baja velocidad en una dirección NE-SW comenzando
en el Mar de Alborán y llegando hasta el Alto y Medio Atlas.

Gurria et al. (1997) realizan una tomografía con terremotos locales en la zona,
de la que extraen las siguientes conclusiones: existencia de una estructura de baja
velocidad extendiéndose por las Béticas, arco de Gibraltar y Rif; una alta velocidad a
una profundidad de 30 km en la costa de Málaga y una baja velocidad a un mínimo de
40 km de profundidad bajo Granada. Dañobeitia et al. (1998) realizan tomografía de la
zona utilizando datos de terremotos locales procedentes del registro en la Red Sísmica
Nacional y de la Red de la Universidad de Granada, los terremotos utilizados son 489
y se utilizan diversos modelos iniciales para llegar a definir un modelo para las Béticas
y parte norte del mar de Alborán con velocidad 5,65 km/s a 8 km incrementando
hasta 5,70 km/s a 11,5 km. Esta velocidad llega hasta los 17 km donde se produce un
pequeño incremento a 6,0 km/s hasta los 22 km. Aquí se produce un cambio a 6,55
km/s. El Moho se encuentra a 36 km de profundidad, siendo la velocidad debajo de él
de 7,95 km/s.

Serrano et al. (1998) hacen tomografía también en la región utilizando datos de 367
terremotos en un rango de profundidades de 0 a 100 km para el periodo 1983−1995. El
modelo inicial está compuesto por una capa de 10 km y velocidad 5,9 km/s, debajo otra
capa de 30 km y 6,7 km/s encima de un semiespacio con velocidad en la parte superior
de 7,8 km/s y un gradiente con la profundidad de 0,003 km/s/km. El modelo final
encuentra una estructura de velocidad lenta en el Mar de Alborán a una profundidad
de 10 km a 15 km y una transición en la profundidad del Moho entre las Béticas y el
Mar de Alborán de 38 km a 15 km que es interpretada en términos de una subducción.
En el rango de 50 km a 90 km de profundidad encuentran una estrecha zona de baja
velocidad que se extiende a lo largo de la línea de la costa norte del Mar de Alborán.

Analizando todos estos resultados podemos decir que los modelos de velocidad
obtenidos tanto por perfiles como por tomografía parecen completar con bastante
homogeneidad la zona de las Béticas, pero resultan escasos y a veces inconsistentes en
el Mar de Alborán. No podemos por tanto definir completamente un modelo para el
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dominio de Alborán partiendo de los resultados obtenidos por otros autores.
En el norte de África se han realizado numerosos estudios de perfiles de refracción

(Tadili et al. 1986, Ben Sari, 1987, Wigger et al. 1992). La velocidad de las ondas Pn
en el Atlas se encuentra en el rango de 7,8 km/s a 8,0 km/s con una profundidad de
la corteza de 30 km llegando a 40 km debajo del alto Atlas. Partiendo de residuos de
ondas P de telesismos Seeber et al. (1996) obtienen una alta velocidad en el Rif este y
una baja velocidad al oeste, esto mismo aparece en el Atlas. El modelo inicial utilizado
está formado por una corteza de 35 km de profundidad y velocidad media de 6,5 km/s
con dos capas más que llegan hasta los 150 km y 350 km con velocidades de 8,1 km/s
y 8,5 km/s respectivamente. En este estudio la corteza no está bien resuelta. Para el
rango de profundidades de 35 km a 150 km encuentran grandes variaciones laterales
de velocidad con una alta velocidad debajo de gran parte del Rif y baja velocidad en
la zona del Atlas.

6.4.2. Calibración del modelo de tierra de Aborán, mediante un es-
tudio de sísmica de refracción con el uso de fuentes pasivas

La energía que podemos generar con una explosión controlada es siempre limitada,
por eso, si utilizamos fuentes pasivas como pueden ser los terremotos, las posibilidades
de muestreo se amplían grandemente.

Si aplicamos el método de perfiles sísmicos directamente con la simple sustitución
de la explosión por una fuente pasiva como puede ser un terremoto, nos encontramos
con el inconveniente de que no conocemos el lugar ni la hora origen donde se producirá
el terremoto, con lo que difícilmente se podrán colocar previamente estaciones alineadas
siguiendo el perfil deseado.

La metodología desarrollada en esta Tesis y que resuelve esta limitación consiste
en seleccionar una estación sísmica en la que se hayan registrado multitud de terre-
motos con epicentro sensiblemente alineado, de esta forma se reproduce la situación
de un perfil sísmico a la inversa con ciertas limitaciones y correcciones necesarias que
posteriormente describiremos. En nuestro caso la estación sísmica ocupa el lugar de la
explosión en la metodología general y cada uno de los terremotos serían el equivalente
a la situación de cada uno de los sismómetros. Este método se puede aplicar en zonas
de gran sismicidad, donde es posible elegir entre una gran cantidad de sismos aquellos
que se ajustan al perfil a interpretar.

Una vez elegida la estación y los terremotos que compondrán el perfil, iniciaremos la
formación de la sección de registro. Las trazas de los sismogramas de cada terremoto
en la estación elegida se colocarán de acuerdo a su distancia epicentral y su hora
origen. El eje vertical de la sección de registro puede colocarse en tiempo reducido para
facilidad de la interpretación. Los terremotos habrán de ser clasificados previamente
por profundidades y los sismogramas referidos a una profundidad de referencia para
homogeneizar el perfil. Esta corrección de profundidad será de características similares
a la corrección por altura de estación.

Una vez formadas las distintas secciones de registro para cada rango de profundida-
des utilizaremos el software RAYINVR (Zelt y Smith, 1992) que resuelve el problema
directo y nos proporciona los tiempos de recorrido de fases Pg, Pn y PmP calculadas
con un modelo inicial introducido previamente. Al comparar las llegadas teóricas con
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las llegadas reales observadas en los sismogramas deduciremos la bondad del modelo
inicial o los cambios al mismo en un proceso iterativo que nos llevará a la determina-
ción de un modelo ajustado para la sección. Este modelo debe ser coherente con las
restantes secciones de registro para terremotos a distintas profundidades.

El modelo inicial será de capas planas y paralelas, cuando en fases sucesivas quere-
mos probar modelos más complejos con dos estructuras diferenciadas dentro del mismo
modelo y ya que no podemos formar el perfil inverso, deberemos actuar de la siguiente
forma:

1. Calcular los tiempos teóricos con el modelo complejo y uno de los que lo com-
ponen al que llamaremos simple.

2. Corregir los sismogramas en la diferencia de tiempos entre modelo complejo y el
simple.

3. Llevar a la sección de registro la dromocrónica del modelo simple para comparar
con las llegadas reales e iniciar el proceso iterativo.

Nuestro objetivo es el de formar un perfil sísmico con terremotos que atraviese
el Mar de Alborán y nos proporcione información sobre la estructura en la zona, de
forma que sirva para confirmar o rechazar los diversos modelos que por otras técnicas
diversos autores han postulado. En concreto es de interés mediante el análisis de la fase
PmP , onda P reflejada en el Moho, determinar la profundidad de éste en el Mar de
Alborán ya que no ha sido del todo constreñida en los estudios de estructura realizados
por otros métodos.

Después de analizar la sismicidad y la disposición de las estaciones sísmicas hemos
elegido la estación EGUA situada al sur de la provincia de Granada, en la localidad
de Guajar Faragüit, a 20 km de la costa, como estación de registro. Esta estación de
corto periodo situada a una altitud de 386 m está en funcionamiento desde el año 1991
proporcionando datos digitales de todos los terremotos del Mar de Alborán. El perfil
sísmico formado (Figura 6.12) está constituido por una franja que se extiende desde
los 37o a los 35o de latitud y con una anchura de 25 km a ambos lados de la estación
EGUA. En esta zona se han seleccionado aquellos terremotos que teniendo registro
digital sin saturación disponían de una buena calidad en la localización hipocentral.
Los terremotos han sido clasificados por profundidades, ya que se realizarán tres sec-
ciones de registro, una por cada rango de profundidades. En la Tabla 6.4 aparecen los
parámetros focales de los terremotos seleccionados con profundidades entre 0 km y 10
km, en la Tabla 6.5 los de profundidades entre 10 km y 20 km y en la Tabla 6.6 los de
profundidades de 20 km a 30 km.

Las secciones de registro son diagramas donde en el eje de abscisas colocamos la
distancia epicentral y en el de ordenadas el tiempo. A estos diagramas llevamos todos
los sismogramas de tal forma que al superponer en ellos la dromocrónica teórica se
puedan interpretar las distintas fases sísmicas observadas, producto de reflexiones y
refracciones en las discontinuidades que buscamos. Con objeto de facilitar la inter-
pretación, al igual que hacíamos con las dromocrónicas, podemos utilizar en el eje de
ordenadas el tiempo reducido (tred) que obedece a la expresión:
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Figura 6.12: Estación sísmica y terremotos seleccionados para la formación de las
secciones de registro en la calibración del modelo de tierra en Alborán.
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Fecha Hora Lat. N Long. W Prof. mbLg
21-08-91 09:16:57 35o26,7’ 3o48,5’ 9 3,5
30-03-92 22:27:41 35o30,3’ 3o38,3’ 9 3,2
30-10-92 21:09:54 35o40,0’ 3o39,5’ 3 3,4
07-01-97 10:09:13 36o29,4’ 3o23,3’ 7 2,8
19-03-97 02:57:42 36o02,1’ 3o41,6’ 10 2,9
08-04-97 15:55:24 36o27,5’ 3o26,7’ 3 2,7
25-04-97 07:18:28 36o27,0’ 3o25,7’ 2 3,0
27-04-97 07:22:59 36o29,4’ 3o27,9’ 2 2,7
14-06-97 12:40:19 35o24,8’ 3o18,9’ 9 3,1
23-07-97 13:17:08 35o49,1’ 3o41,9’ 2 3,1
03-08-97 12:39:35 36o47,6’ 3o19,6’ 3 3,0
13-08-97 08:29:05 35o51,1’ 3o37,4’ 9 2,8
13-12-97 20:37:11 36o33,6’ 3o31,2’ 2 2,8
30-01-98 08:10:16 35o37,8’ 3o24,0’ 6 2,5
03-02-98 05:11:05 36o35,9’ 3o27,0’ 4 2,2
02-10-98 15:46:11 36o22,1’ 3o26,4’ 2 2,5
20-10-98 23:02:32 35o05,9’ 3o45,0’ 9 3,0
20-10-98 22:50:58 35o12,0’ 3o42,0’ 1 2,5
13-11-98 16:23:04 36o35,4’ 3o22,1’ 5 2,8
07-03-99 01:49:27 36o33,6’ 3o38,4’ 8 2,1
20-03-99 18:31:04 35o41,3’ 3o30,0’ 2 2,6
24-03-99 06:27:31 35o52,8’ 3o45,6’ 5 2,9
24-03-99 08:59:13 36o39,0’ 3o32,9’ 3 2,2
02-04-99 12:54:51 35o42,5’ 3o19,1’ 9 2,2
11-06-99 14:30:52 36o40,8’ 3o34,7’ 2 2,6
04-09-99 13:52:46 35o32,4’ 3o38,4’ 2 2,2

Tabla 6.4: Parámetros hipocentrales de los terremotos seleccionados entre las profun-
didades de 0 a 10 km.
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Fecha Hora Lat. N Long. W Prof. mbLg
06-07-91 13:34:56 35o18,3’ 3o32,5’ 17 3,9
31-10-92 10:33:01 35o38,8’ 3o30,6’ 20 3,7
22-11-92 21:25:00 35o11,1’ 3o43,9’ 14 3,4
19-03-97 02:57:42 36o02,1’ 3o41,6’ 10 2,9
01-05-97 08:28:26 35o22,1’ 3o46,1’ 20 2,9
08-06-97 08:57:14 35o46,7’ 3o21,5’ 17 3,4
19-08-97 02:22:51 36o41,2’ 3o33,8’ 14 2,4
15-08-98 17:26:17 36o37,8’ 3o19,7’ 15 2,0
23-09-98 02:30:13 35o30,0’ 3o48,6’ 15 2,2
05-10-98 02:47:46 36o35,9’ 3o20,9’ 16 2,3
05-02-99 01:40:49 36o31,7’ 3o20,3’ 16 2,2
01-03-99 18:50:56 36o25,8’ 3o40,2’ 15 2,4
26-03-99 20:13:36 35o54,5’ 3o46,8’ 15 2,8
18-05-99 22:38:51 35o04,1’ 3o22,8’ 15 2,1
27-06-99 08:00:48 36o43,7’ 3o19,1’ 15 1,9
23-07-99 13:55:29 36o26,3’ 3o36,5’ 16 1,9
28-09-99 15:30:17 35o34,8’ 3o48,6’ 14 2,8

Tabla 6.5: Parámetros hipocentrales de los terremotos seleccionados entre las profun-
didades de 10 a 20 km.

Fecha Hora Lat. N Long. W Prof. mbLg
31-10-92 10:33:01 35o38,8’ 3o30,6’ 20 3,7
10-11-94 12:09:13 36o47,4’ 3o47,5’ 26 2,6
28-04-97 19:21:04 36o30,1’ 3o31,5’ 23 2,9
01-05-97 08:28:26 35o22,1’ 3o46,1’ 20 2,9

Tabla 6.6: Parámetros hipocentrales de los terremotos seleccionados entre las profun-
didades de 20 a 30 km.
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tred = t− d

vred
(6.4)

siendo d la distancia epicentral y vred la velocidad de reducción elegida.
Todas las formas de onda han sido extraídas de la Unidad de Recepción Digital

de Datos desde la hora origen, de tal forma que la primera muestra de cada uno de
los registro coincide con ese tiempo. Esto facilitará la formación de las secciones de
registro ya que cada sismograma se colocará en la sección con el origen situado en
esa primera muestra. Los sismogramas han sido normalizados a su amplitud máxima.
Hemos desarrollado un software para el paquete matemáticoMatlab 6.5 que permite
la formación de secciones de registro y su análisis.

La estación EGUA se encuentra situada a una altitud de 386 m sobre el nivel del
mar por lo que es necesario introducir una corrección a los tiempos de acuerdo a la
Figura 6.13.
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Figura 6.13: Corrección por altitud de la estación.

La expresión rigurosa de la corrección es (Coulomb y Jobert 1973):

δt = (h0 − he)
cos i0
v0

+ (h0 − hs)
cos i0

v
0
0

(6.5)

siendo: h0: altitud media del perfil, he: profundidad de referencia del terremoto, hs:
altitud de la estación, v0: velocidad en el hipocentro, v

0
0: velocidad superficial en la

estación, i0: ángulo de incidencia.
Otra corrección que será necesario realizar proviene de la diferencia de profundidad

entre cada uno de los terremotos y la profundidad utilizada en la resolución del pro-
blema directo para el cálculo de los tiempos teóricos de llegada de las distintas fases
sísmicas. Para calcular esta corrección se han elegido tres profundidades de referencia,
una para cada sección de registro, de 5 km, 15 km y 25 km a las que se calcularán cada
una de las dromocrónicas y que corresponden con la media del rango de profundida-
des en el que se encuentran los terremotos de cada sección. Será necesario referir los
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Figura 6.14: Sección de registro para los terremotos con profundidades entre 0 y 10
km (normalizados a 5 km) junto con las dromocrónicas correspondientes al modelo de
Alborán, con las tres hipótesis sobre la profundidad del Moho.

terremotos a esas profundidades de referencia dependiendo de la profundidad real de
cada hipocentro. La fórmula para esta corrección es la misma que para la corrección
por altura de estación.

De acuerdo con la revisión hecha al inicio de este apartado de todos los trabajos de
estudio de la estructura que se han realizado en la zona, partimos de un modelo para
la zona de las Béticas formado por cuatro capas de espesores 11 km, 10 km, 10 km y
29 km con velocidades de 5,8 km/s, 6,1 km/s, 6,4 km/s y 8,1 km/s respectivamente
y un semiespacio de velocidad 8,3 km/s. La profundidad del Moho en las Béticas será
de 31 km. Esta corteza tiene una zona de transición hacia otra de modelo oceánico en
Alborán formada por una capa de espesor en principio desconocido con velocidad 6,4
km/s que limita en su parte inferior con el Moho, otra capa de espesor hasta los 61 km
de profundidad de velocidad 8,1 km/s sobre un semiespacio de velocidad 8,3 km/s. Se
parte de tres hipótesis en cuanto a la profundidad del Moho en Alborán: 21 km, 25
km o 30 km.

Para determinar la profundidad del Moho en Alborán se ha formado la sección de
registro para los terremotos con profundidades entre 0 km y 10 km normalizados a 5
km y se han calculado las distintas dromocrónicas con el modelo de Alborán para las
fases Pg, Pn y PmP con distintas profundidades del Moho, Figura 6.14. La fase Pg no se
ve afectada por un cambio en la profundidad pero las fases Pn y PmP sí proporcionan
información sobre esta discontinuidad. La fase PmP al ser una fase reflejada tiene gran
amplitud y se ve con claridad en los sismogramas. Podemos decir que la profundidad
del Moho que mejor ajusta a las observaciones es la de 21 km.
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Figura 6.15: Trazado de rayos y dromocrónica en el modelo combinado de Béti-
cas+Alborán.

Ya tenemos un modelo inicial ajustado a las observaciones formado por la combi-
nación de un modelo para las Béticas y otro modelo distinto para la zona de Alborán.
En la Figura 6.15 se muestra este modelo combinado junto con el trazado de rayos
realizado con el programa RAYINVR para una profundidad de foco de 5 km. Este
trazado da origen a unas dromocrónicas para las fases Pg y PmP .

Tenemos que recordar que la situación real no es la de la Figura 6.15. En la vertical
del punto de tiro lo que nosotros tenemos realmente es la estación de registro, por lo
que no sería correcto superponer esta dromocrónica encima de los sismogramas para
realizar la interpretación. Existen fases que por la geometría del modelo no se pueden
generar y que sin embargo aparecen en nuestros sismogramas ya que éstos proceden
de una situación inversa a la calculada.

Para solucionar este problema tendremos que hacer una corrección más a los sismo-
gramas. Si corregimos por la diferencia entre los modelos conjunto y Alborán podremos
superponer únicamente el modelo de Alborán para hacer la interpretación. En la Figu-
ra 6.16 se muestran las diferencias entre los tiempos teóricos para las fases Pg y PmP
en los modelos conjunto y Alborán. Las correcciones así calculadas serán de −0,8 s pa-
ra los terremotos situados a menos de 70 km de la estación y de +3,5 s para distancias
mayores de 70 km. Esta corrección es importante y en definitiva corrige la sección de
registro de la influencia del modelo de las Béticas de tal forma que una vez efectuada
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Figura 6.16: Diferencias entre los tiempos teóricos de las principales fases calculadas
para los modelos de Béticas y de Béticas+Alborán.

es posible utilizar únicamente el modelo de Alborán para la interpretación.

En la Figura 6.17 se muestra la sección de registro con todas las correcciones descri-
tas, para profundidades de 0 km a 10 km, junto con la dromocrónica correspondiente
al modelo de Alborán para una profundidad de tiro de 5 km. La dromocrónica se
corresponde con las fases observadas dentro de los márgenes de error de la localización
lo que nos permite asegurar la bondad del modelo si además existe esa correlación en
las secciones de registro de 10 km a 20 km con tiro a 15 km de profundidad y en la
de 20 km a 30 km con tiro a 25 km. En las Figuras 6.18 y 6.19 se pueden ver esas
secciones de registro donde el ajuste es correcto también dentro de los márgenes de
error de la localización.

Hemos determinado la profundidad del Moho en Alborán con precisión. La uti-
lización de fuentes pasivas y en concreto el análisis de las fases PmP y Pn en las
secciones de registro formadas para distintas profundidades nos ha permitido obtener
para la profundidad del Moho en el Mar de Alborán valores entre 21 km y 25 km.
Estos resultados coinciden con los obtenidos mediante el modelado gravimétrico y de
flujo térmico por Torné et al. (2000). Con esta concreción y los valores obtenidos por
otros autores para Béticas y Alborán hemos definido el modelo de velocidad para la
trayectoria estudiada que pone de acuerdo los resultados de estudios de perfiles sísmi-
cos profundos, tomográficos y que está de acuerdo con las formas de onda registradas
para los terremotos de la zona. Este modelo calibrado podrá ser utilizado en el cálculo
de las FG de las trayectorias que atraviesen o transcurran por Alborán.
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Figura 6.17: Sección de registro para los terremotos con profundidad entre 0 y 10 km
(normalizados a 5 km) con todas las correciones, junto con la dromocrónica de las
principales fases sísmicas.

Figura 6.18: Sección de registro para los terremotos con profundidad entre 10 y 20 km
(normalizados a 15 km) con todas las correciones, junto con la dromocrónica de las
principales fases sísmicas.
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Figura 6.19: Sección de registro para los terremotos con profundidad entre 20 y 30 km
(normalizados a 25 km) con todas las correciones, junto con la dromocrónica de la
onda P directa.

6.5. Primeros resultados obtenidos en España para el cálcu-
lo en tiempo real del Tensor Momento Sísmico

Los procesos de cálculo en tiempo real del TMS han sido instalados en febrero de
2002, y desde esta fecha hasta agosto de 2005 se han calculado un total de 64 TMS
de terremotos en el área peninsular. En la Tabla 6.7 se muestran los parámetros de
localización de estos 64 terremotos para los que el cálculo en tiempo real del TMS se
ha obtenido con una reducción de la varianza mayor del 50%. En la Figura 6.20 se
muestra la distribución espacial de estos terremotos junto con la representación del
mecanismo focal en una proyección estereográfica de la esfera focal sobre un plano
tangente al hemisferio inferior. Se ha empleado un código de colores para distinguir los
distintos tipos de mecanismo: rojo para falla inversa, azul para falla normal y en negro
los terremotos de falla de desgarre. Las zonas coloreadas corresponden con direcciones
en compresión y las que se representan en blanco son zonas en dilatación. En la Tabla
6.8 figuran los valores de los elementos de TMS en unidades de 1020 din·cm, los valores
del momento sísmico M0 calculado también en din·cm, la magnitud momento Mw, el
porcentaje obtenido en la descomposición del TMS para una fuente de doble par de
fuerzas DP , la reducción de la varianza RV y la profundidad del centroide h. En la
Tabla 6.9 se muestran los valores de acimut, buzamiento y deslizamiento de los planos
nodales y de los ejes de tensión y presión, correspondientes a las 64 soluciones. En el
Apéndice F se han incluido todas las soluciones del cálculo en tiempo real del TMS
junto con las soluciones del mecanismo focal que otras instituciones han calculado para
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cada uno de los terremotos.

En la representación de los mecanismos focales de la Figura 6.20 podemos apreciar
en una primera visión de conjunto, que la totalidad de los terremotos ocurridos en el
interior de la península presentan un mecanismo en falla de desgarre o falla normal.
Todos los terremotos en falla inversa se sitúan fuera de la Península, al SW del Cabo
de San Vicente o en la zona más oriental próxima a Argel. También en las series de
Alhucemas iniciada el 24 de febrero de 2004 y en la de Alborán de febrero de 2003
aparecen algunos mecanismo en falla inversa, pero en número reducido.

El terremoto 01, localizado en las proximidades de Gergal (Almería), tiene un
mecanismo de falla normal con uno de los planos próximo a la vertical, la magnitud
momento calculada es de 4,6 y aunque la reducción de la varianza es del 79%, solamente
está calculado con una única estación. El terremoto 25, ocurrido el 16 de noviembre
de 2003 (4,0 Mw), ha sido calculado con tres estaciones y presenta un mecanismo
de falla normal con un 72% de reducción de la varianza. La incorporación de forma
progresiva a lo largo del tiempo de las nuevas estaciones de banda ancha a la base
de datos sísmicos, hace que terremotos de magnitud mayor, pero más antiguos, hayan
dispuesto de menos estaciones en el proceso de inversión (Apéndice F). El terremoto
07, localizado al sur de Argel en enero de 2003, conMw = 4,0, tiene mecanismo de falla
de desgarre con una ligera componente de falla normal, contraria a los mecanismos
obtenidos para los terremotos de mayo de 2003 y que posteriormente analizaremos.

En febrero de 2003 se han calculado 5 TMS correspondientes al terremoto principal
y cuatro réplicas ocurridos todos al suroeste de la isla de Alborán (sismos 10, 11, 12,
13 y 14). El terremoto principal 10, con una magnitud calculada de 4,9 Mw tiene un
mecanismo de falla de desgarre con fuerte componente de falla normal (Figura 6.20) y
con un 65% de porcentaje de doble par. Su cálculo está realizado con tres estaciones
con un ajuste óptimo del 83%. Dos de sus réplicas, sismos 11 y 12, que son las de mayor
magnitud (Mw 4,2 y 4,4 respectivamente), se corresponden también con mecanismos en
falla normal y planos orientados en la misma dirección que los del terremoto principal.
Sin embargo, las réplicas 13 y 14, de magnitudesMw 3,9 y 3,7 respectivamente, tienen
mecanismos de fuerte componente de falla inversa. El eje de presión de todos estos
mecanismos se encuentra orientado en dirección N-S como ya se puso de manifiesto
para los terremotos de esta zona en Mezcua y Rueda (1997) y posteriormente en Stich
et al. (2003a). La existencia de distintos mecanismos dentro de una misma serie, sobre
todo en el caso de terremotos de baja magnitud, puede explicarse como el resultado de
pequeños reajustes locales, relacionados con el terremoto principal, consecuencia del
desplazamiento infringido por este en la región focal y que puede afectar a pequeñas
fallas próximas. El centroide de exceso de esfuerzos del terremoto principal ha sido
localizado a 6 km de profundidad. Este dato reviste cierta importancia ya que en el
cálculo realizado por la Red Sísmica Nacional no se pudo determinar el parámetro
profundidad (Tabla 6.7), al no disponer de los datos de la estación de Alborán que no
estaba operativa en ese momento. Con posterioridad, en julio de 2005 han ocurrido
otros dos terremotos en la misma zona (61 y 62) con mecanismo de falla inversa y
desgarre respectivamente.

El terremoto 09, próximo a Espejo (Córdoba), de magnitud Mw 4,4, presenta un
mecanismo de desgarre con componente de falla normal. Se ha calculado con una única
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Figura 6.20: Representación del mecanismo focal de los 64 terremotos en los que se ha
determinado el Tensor Momento Sísmico en tiempo real. Se emplea un código de colores
para distinguir los distintos tipos de mecanismo: rojo para terremotos en falla inversa,
azul en los terremotos en falla normal y negro para los mecanismos de desgarre.
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Ref. Fecha Hora Lat. Lon. h mb Localización
01 2002-02-04 20:09:30 37,093 −2,537 1 5,1 (Lg) S. Gergal (A lmería)

02 2002-08-06 06:16:19 37,895 −1,836 4,8 (Lg) SW . Bullas (Murcia)

03 2002-08-06 11:55:16 37,903 −1,833 4 3,8 (Lg) SW . Bullas (Murcia)

04 2002-08-07 23:09:08 37,865 −1,843 3,6 (Lg) SW . Bullas (Murcia)

05 2002-12-10 13:51:31 36,151 −7,553 56 5,1 SE . Faro

06 2002-12-12 17:59:51 43,097 −0,276 4,1 (Lg) S. Pau (Francia)

07 2003-01-01 00:55:58 36,273 2,962 4,9 S. Argel (Argelia)

08 2003-01-23 10:13:18 41,541 −6,005 6 4,4 (Lg) Villa lcampo (Zamora)

09 2003-01-24 20:35:02 37,765 −4,637 7 4,6 (Lg) SW . Espejo (Córdoba)

10 2003-02-18 13:09:38 35,841 −3,528 5,0 SW . Isla de A lb orán

11 2003-02-19 00:33:53 35,876 −3,511 3,5 SW . Isla de A lb orán

12 2003-02-21 11:46:41 35,877 −3,483 4,3 W. Isla de A lborán

13 2003-02-21 12:06:52 35,834 −3,622 3,8 W. Isla de A lborán

14 2003-02-22 11:07:47 35,866 −3,560 4,2 W. Isla de A lborán

15 2003-04-09 05:48:52 37,871 −1,822 3 3,5 (Lg) NW . Lorca (Murcia)

16 2003-05-21 18:44:19 36,806 3,826 7,0 E. Argel (Argelia)

17 2003-05-27 17:11:33 36,801 3,609 27 6,1 NE. Argel (A rgelia)

18 2003-05-28 19:05:22 36,932 3,737 17 4,9 NE. Argel

19 2003-07-29 05:31:33 35,798 −10,611 85 5,6 SW . Cabo de San V icente

20 2003-09-16 11:02:48 39,393 0,014 10 4,2 (Lg) E. Valencia

21 2003-09-16 20:19:48 39,389 0,014 6 3,4 (Lg) E. Valencia

22 2003-09-21 09:58:55 39,393 0,035 9 4,2 (Lg) E. Valencia

23 2003-09-21 10:34:16 39,412 0,007 10 4,6 (Lg) E. Valencia

24 2003-10-12 07:08:45 37,044 3,417 4,4 NE. Argel

25 2003-11-16 21:36:13 37,571 −2,711 4,1 (Lg) S. Benamaurel (G ranada)

26 2004-02-24 02:27:46 35,142 −3,996 6,1 SW . A lhucemas (Marruecos)

27 2004-02-25 05:21:14 35,121 −3,930 5,1 S. A lhucemas (Marruecos)

28 2004-02-25 12:44:54 35,052 −3,861 5,2 SE . A lhucemas (Marruecos)

29 2004-02-25 16:33:29 35,170 −3,940 4,5 SW . A lhucemas (Marruecos)

30 2004-02-26 12:07:04 35,190 −4,064 5,4 SW . A lhucemas (Marruecos)

31 2004-02-27 00:59:01 35,138 −3,990 4,6 SW . A lhucemas (Marruecos)

32 2004-02-27 16:50:42 35,184 −3,919 4,8 S. A lhucemas (Marruecos)

33 2004-02-28 16:29:25 35,022 −4,013 23 5,0 SW . A lhucemas (Marruecos)

34 2004-03-02 20:36:27 35,147 −3,867 4,9 SE . A lhucemas (Marruecos)

35 2004-03-04 11:44:14 35,174 −3,992 4,3 SW . A lhucemas (Marruecos)

36 2004-03-07 06:37:52 35,060 −4,004 5,0 SW . A lhucemas (Marruecos)

37 2004-03-07 10:30:06 35,114 −3,892 3,7 S. A lhucemas (Marruecos)

38 2004-03-12 17:21:51 34,921 −4,051 5,1 SW . A lhucemas (Marruecos)

39 2004-03-15 12:39:13 35,119 −4,200 11 4,4 SW . A lhucemas (Marruecos)

40 2004-03-18 11:45:32 35,165 −4,225 4,1 SW . A lhucemas (Marruecos)

(continúa)

Tabla 6.7: Localización de los 64 terremotos en los que se ha determinado el Tensor
Momento Sísmico en tiempo real. En la columna mb se indica cuando ésta ha sido
calculada con la amplitud de la onda Lg o en su defecto con la onda P.
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Ref. Fecha Hora Lat. Lon. h mb Localización
41 2004-03-20 09:37:26 35,007 −4,148 5,2 SW . A lhucemas (Marruecos)

42 2004-04-06 01:53:09 35,059 −4,111 4,5 SW . A lhucemas (Marruecos)

43 2004-04-07 06:07:24 35,491 0,488 5,0 SE . Mostaganem (Argelia)

44 2004-05-23 00:29:45 35,157 −4,014 4,4 SW . A lhucemas (Marruecos)

45 2004-06-20 22:47:05 34,935 −3,875 4 4,5 S. A lhucemas (Marruecos)

46 2004-09-18 12:52:18 42,836 −1,434 6 4,6 (Lg) NE. Lizoáin (Navarra)

47 2004-09-21 15:48:05 42,336 2,156 4,1 (Lg) SW . Queralbs (G irona)

48 2004-09-30 13:09:07 42,813 −1,442 3,8 (Lg) NE. Lizoáin (Navarra)

49 2004-10-10 08:13:59 35,045 −3,988 6 4,5 SW . A lhucemas (Marruecos)

50 2004-12-02 17:50:43 34,917 −2,862 6 5,3 S. Nador (Marruecos)

51 2004-12-04 10:30:00 34,994 −3,004 6 5,3 S. Nador (Marruecos)

52 2004-12-05 08:31:02 36,872 3,371 19 5,0 NE. Argel

53 2004-12-09 07:46:02 34,960 −3,090 5,0 SW . Nador (Marruecos)

54 2004-12-13 14:16:12 36,256 −9,974 30 5,4 (Lg) SW . Cabo de San V icente

55 2005-01-03 11:34:16 36,677 −7,554 60 4,7 SE . Faro

56 2005-01-29 07:41:32 37,875 −1,784 4 4,7 (Lg) SW . Bullas (Murcia)

57 2005-02-03 11:40:34 37,821 −1,785 8 4,2 (Lg) SW . Bullas (Murcia)

58 2005-02-04 01:09:41 37,824 −1,803 6 3,6 (Lg) SW . Bullas (Murcia)

59 2005-03-22 09:03:13 34,929 −2,978 4 4,8 S. Nador (Marruecos)

60 2005-06-30 01:19:23 36,685 −1,565 5 3,8 (Lg) E. Cabo de Gata

61 2005-07-02 12:58:08 35,757 −3,496 3,9 (Lg) SW . Isla de A lb orán

62 2005-07-06 07:27:05 35,757 −3,499 3,5 (Lg) SW . Isla de A lb orán

63 2005-07-19 08:04:44 36,182 −11,593 56 5,5 SW . Cabo de San V icente

64 2005-07-20 19:54:07 36,926 0,767 30 5,0 NE. Mostaganem

Tabla 6.7 (continuación)

Ref. Mxx Mxy Mxz Myy Myz Mzz M0 Mw DP RV h

01 -206,5 517,7 623,6 553,2 180,0 -346,6 9,60e+22 4,6 91 79 12

02 -824,3 2451,9 2473,8 1735,6 1429,7 -911,2 3,96e+23 5,0 56 92 3

03 -1 ,2 65,6 36,3 32,7 11,3 -31,4 7,97e+21 3,9 48 76 6

04 -24,0 47,2 48,5 52,0 8,6 -27,9 8,17e+21 3,9 94 88 3

05 -224,0 408,0 430,8 -673,7 378,4 897,7 1,04e+23 4,6 57 52 6

06 63,5 60,4 85,1 -12,8 -5 ,3 -50,6 1,18e+22 4,0 71 82 3

07 -749,6 190,6 -432,3 803,8 356,3 -54,2 9,74e+22 4,6 84 76 21

08 -48,7 40,3 -13,3 74,3 -0 ,5 -25,5 7,57e+21 3,9 50 73 3

09 404,6 15,4 -193,1 -267,9 68,2 -136,6 3,89e+22 4,4 33 88 6

10 -2062,2 -460,2 -1457,2 2102,1 -925,9 -39,8 2,70e+23 4,9 65 83 6

(continúa)

Tabla 6.8: Componentes del Tensor Momento Sísmico en tiempo real en unidades de
din cm para los 64 terremotos calculados. DP: porcentaje de fuente de doble par de
fuerzas. RV: reducción de la varianza. h: profundidad del centroide.
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Ref. Mxx Mxy Mxz Myy Myz Mzz M0 Mw DP RV h

11 -68,9 -65,1 -77,4 184,4 -53,2 -115,5 1,97e+22 4,2 87 93 21

12 -174.7 -55,3 -118,0 336,7 -263,0 -161,9 4,07e+22 4,4 62 75 6

13 -48,3 0,6 -63,1 32,4 -1 ,7 15,8 7,08e+21 3,9 26 83 6

14 -31,4 -14,4 24,9 4,5 -24,0 26,9 4,67e+21 3,7 59 64 3

15 -3 ,6 15,5 -16,1 0,9 -3 ,8 2,7 2,29e+21 3,5 83 76 3

16 -714618,1 496183,1 -422496,7 298999,5 382081,2 415618,6 9,26e+25 6,6 34 56 30

17 -22848,0 -60,4 -11339,4 -2122,5 10316,6 24970,5 2,81e+24 5,6 67 51 18

18 -110,6 88,1 -86,5 -36,2 24,1 146,8 1,82e+22 4,1 81 79 24

19 -253,2 -5957,3 701,4 6170,8 2267,1 -5917,6 8,46e+23 5,3 42 85 33

20 -8 ,8 68,9 2,0 73,3 46,5 -64,5 1,03e+22 4,0 40 74 3

21 -5 ,2 5,9 1,5 9,1 -1 ,8 -3 ,9 9,87e+20 3,3 47 56 3

22 -31,2 148,3 -48,3 97,5 31,3 -66,3 1,78e+22 4,1 67 87 3

23 72,9 176,0 -6 ,6 143,2 6,9 -216,2 2,52e+22 4,2 51 91 3

24 -25,2 22,3 -92,9 -18,1 57,1 43,4 1,17e+22 4,0 100 67 18

25 -38,0 17,0 -66,0 106,2 28,0 -68,2 1,18e+22 4,0 77 72 3

26 -198362,1 207168,8 -51742,0 86706,6 67263,5 111655,4 2,65e+25 6,2 31 81 6

27 -214,0 606,9 41,9 146,9 16,0 67,0 6,34e+22 4,5 80 64 9

28 -4079,7 4738,9 -572,9 1521,1 2913,3 2558,6 6,53e+23 5,2 64 79 6

29 -106,7 67,2 -30,9 55,7 2,6 50,9 1,09e+22 4,0 21 67 9

30 -1336,8 1594,3 -53,1 798,5 221,6 538,3 1,93e+23 4,8 53 80 9

31 -136,1 247,1 12,6 143,9 -4 ,8 -7 ,8 2,84e+22 4,3 95 84 3

32 -256,2 530,2 100,7 105,1 94,2 151,1 5,84e+22 4,5 67 82 15

33 -165,4 119,0 -113,7 41,0 35,8 124,4 2,10e+22 4,2 28 79 6

34 -196,1 264,3 -45,0 194,6 181,2 1,4 3,77e+22 4,4 94 83 6

35 -30,0 43,6 3,5 11,0 2,9 19,0 4,87e+21 3,8 37 80 12

36 436,3 3272,3 168,8 796,4 0,9 -1232,8 3,28e+23 5,0 37 80 12

37 -6 ,9 20,0 1,0 5,2 6,1 1,7 2,19e+21 3,5 96 53 33

38 -175,1 1259,5 -94,2 1623,3 141,6 -1448,1 1,87e+23 4,8 30 82 9

39 -59,3 73,3 -14,3 29,1 24,9 30,2 9,05e+21 3,9 44 53 12

40 -46,7 54,6 16,8 -20,7 15,8 67,5 8,36e+21 3,9 71 58 9

41 -512,5 439,5 -122,0 459,0 2,8 53,4 6,65e+22 4,5 81 81 9

42 -175,5 91,7 -46,4 34,0 -63,2 141,4 2,00e+22 4,2 79 75 6

43 94,3 62,7 -30,0 -94,8 87,3 0,4 1,39e+22 4,1 37 58 18

44 -27,1 40,3 4,5 6,8 3,7 20,3 4,48e+21 3,7 32 68 24

45 -151,0 262,4 46,1 232,9 -10,0 -81,9 3,30e+22 4,3 60 69 24

46 595,3 219,9 -75,9 -64,7 -34,7 -530,6 6,02e+22 4,5 61 94 6

47 127,0 191,7 71,6 89,1 -128,2 -216,1 3,06e+22 4,3 96 80 3

48 98,2 29,5 -29,3 -16,8 -12,1 -81,4 9,87e+21 4,0 57 90 6

49 -3 ,3 88,9 2,4 -31,2 2,5 34,5 9,01e+21 3,9 36 53 9

50 53,3 2095,8 243,1 500,0 228,1 -553,4 2,12e+23 4,9 51 84 3

(continúa)
Tabla 6.8 (continuación)
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Ref. Mxx Mxy Mxz Myy Myz Mzz M0 Mw DP RV h

51 165,0 3812,1 260,8 1422,2 177,2 -1587,3 3,87e+23 5,0 32 87 3

52 -224,6 131,9 -416,4 136,5 -83,8 88,0 4,81e+22 4,4 71 50 30

53 -17,3 538,9 -80,2 171,6 278,0 -154,2 6,31e+22 4,5 84 77 3

54 -294,3 1920,9 -461,8 -782,4 -313,6 1076,7 2,14e+23 4,9 47 64 33

55 -51,4 71,5 74,0 -12,0 20,8 63,4 1,20e+22 4,0 97 51 57

56 -1439,3 402,0 -889,1 1325,6 197,8 113,6 1,64e+23 4,8 46 89 6

57 -127,3 219,3 -133,1 94,2 -75,7 33,0 2,90e+22 4,3 88 79 6

58 -44,4 83,7 -26,6 33,3 -27,8 11,0 1,00e+22 4,0 92 52 3

59 -17,9 282,9 117,6 85,9 287,6 -68,0 4,04e+22 4,4 35 87 3

60 -26,3 23,4 -28,7 -13,4 -0 ,6 39,7 5,10e+21 3,8 94 82 3

61 -148,5 58,8 -92,2 46,4 -18,7 102,0 1,68e+22 4,1 55 83 6

62 -81,9 -25,1 -9 ,3 68,3 -25,8 13,6 8,44e+21 3,9 85 61 24

63 -1036,3 429,6 46,4 311,2 137,8 725,1 9,73e+22 4,6 35 52 36

64 -15,7 5,5 3,9 25,9 18,3 -10,2 2,66e+21 3,6 9 52 6

Tabla 6.8 (continuación)

Plano A Plano B Eje T Eje P
Ref. Az. Buz. Des. Az. Buz. Des. Az. Buz. Az. Buz.

01 297o 76o -131o 191o 42o -21o 57o 20o 167o 44o

02 292o 82o -130o 194o 41o -12o 52o 26o 166o 39o

03 285o 76o -143o 184o 54o -17o 51o 14o 151o 36o

04 296o 75o -138o 193o 49o -20o 59o 16o 163o 40o

05 186o 54o 58o 53o 47o 127o 36o 64o 298o 4o

06 269o 74o -121o 155o 34o -29o 22o 23o 144o 51o

07 37o 85o -34o 131o 56o -174o 89o 19o 349o 27o

08 120o 79o -166o 27o 76o -11o 253o 2o 344o 18o

09 52o 82o -145o 317o 55o -10o 179o 18o 281o 30o

10 141o 85o -143o 48o 54o -6o 268o 21o 11o 29o

11 161o 62o -135o 47o 51o -36o 281o 6o 19o 51o

12 156o 75o -123o 44o 36o -26o 271o 23o 30o 49o

13 273o 77o 94o 77o 14o 74o 189o 58o 360o 32o

14 74o 69o 56o 316o 39o 146o 303o 53o 188o 17o

15 273o 84o 134o 9o 44o 8o 221o 35o 330o 26o

(continúa)

Tabla 6.9: Parámetros de orientación de los planos nodales y de los ejes de tensión (T)
y presión (P) de la componente de doble par de fuerzas obtenida en los 64 terremotos
cuyo Tensor Momento Sísmico se ha obtenido en tiempo real.
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Plano A Plano B Eje T Eje P
Ref. Az. Buz. Des. Az. Buz. Des. Az. Buz. Az. Buz.

16 219o 73o 54o 107o 39o 152o 90o 49o 335o 20o

17 251o 60o 72o 104o 34o 118o 123o 69o 354o 13o

18 246o 60o 101o 45o 32o 72o 183o 73o 328o 14o

19 6o 57o -125o 238o 46o -49o 120o 6o 221o 61o

20 354o 63o -58o 120o 40o -136o 61o 12o 311o 59o

21 202o 76o -22o 298o 69o -165o 251o 5o 159o 25o

22 106o 69o -157o 7o 69o -23o 237o 0o 327o 31o

23 324o 45o -85o 137o 45o -95o 231o 0o 323o 86o

24 238o 79o 93o 41o 11o 74o 152o 56o 325o 34o

25 26o 63o -46o 142o 50o -144o 86o 8o 347o 51o

26 200o 82o 23o 107o 67o 171o 65o 22o 331o 10o

27 98o 88o 176o 188o 86o 2o 53o 4o 143o 1o

28 202o 74o 36o 101o 56o 161o 67o 36o 328o 12o

29 293o 85o 162o 25o 72o 5o 248o 16o 340o 9o

30 197o 86o 8o 107o 82o 176o 62o 8o 332o 3o

31 285o 88o -178o 195o 88o -2o 240o 0o 150o 3o

32 98o 78o 164o 191o 75o 13o 54o 20o 145o 3o

33 255o 63o 102o 50o 29o 68o 190o 70o 336o 17o

34 198o 89o 29o 108o 61o 179o 67o 21o 329o 19o

35 102o 82o 171o 193o 81o 8o 58o 12o 148o 1o

36 272o 87o -176o 182o 86o -3o 47o 1o 137o 5o

37 189o 84o 16o 98o 74o 174o 54o 16o 322o 7o

38 345o 48o -73o 140o 45o -108o 63o 2o 326o 77o

39 198o 84o 21o 105o 69o 174o 64o 19o 330o 10o

40 73o 50o 120o 210o 48o 59o 50o 67o 142o 1o

41 114o 87o -171o 24o 81o -3o 248o 4o 340o 8o

42 277o 56o 129o 41o 50o 46o 245o 58o 341o 3o

43 65o 72o -157o 328o 68o -20o 196o 3o 288o 29o

44 99o 77o 165o 193o 75o 14o 56o 20o 146o 1o

45 289o 83o -170o 198o 80o -8o 63o 2o 154o 12o

46 108o 49o -88o 285o 41o -92o 197o 4o 37o 86o

47 161o 57o -50o 284o 50o -134o 224o 4o 128o 57o

48 108o 54o -85o 279o 36o -97o 194o 9o 39o 80o

49 176o 86o 4o 85o 86o 176o 41o 6o 131o 0o

50 93o 86o 175o 183o 85o 4o 48o 6o 138o 1o

51 275o 90o -176o 185o 86o -0o 50o 3o 140o 3o

52 284o 83o 114o 29o 25o 17o 219o 47o 354o 34o

53 1o 79o -30o 98o 61o -167o 52o 12o 316o 29o

54 260o 66o 151o 3o 64o 27o 221o 37o 312o 1o

55 85o 69o 127o 200o 42o 32o 38o 51o 149o 16o

(continúa)
Tabla 6.9 (continuación)
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Plano A Plano B Eje T Eje P
Ref. Az. Buz. Des. Az. Buz. Des. Az. Buz. Az. Buz.

56 35o 76o -21o 130o 70o -165o 84o 4o 352o 25o

57 281o 82o 149o 16o 60o 10o 235o 27o 332o 15o

58 280o 77o 161o 15o 71o 13o 237o 23o 328o 4o

59 356o 86o -49o 91o 41o -173o 54o 29o 301o 36o

60 253o 62o 111o 33o 34o 56o 202o 66o 328o 15o

61 277o 66o 117o 46o 36o 45o 227o 60o 347o 17o

62 323o 82o 160o 56o 70o 9o 278o 20o 11o 8o

63 95o 49o 120o 233o 49o 59o 75o 68o 345o 0o

64 330o 73o -119o 212o 33o -33o 82o 23o 206o 53o

Tabla 6.9 (continuación)

estación y presenta un bajo porcentaje de fuente de doble par. El 08, localizado en
Villalcampo (Zamora) conMw = 3,9 tiene también un mecanismo de falla de desgarre
con componente normal y un porcentaje de no doble par del 50% con dos estaciones
únicamente.

En la zona de Bullas (Murcia), se han calculado tres terremotos en agosto de 2002
(02, 03 y 04) con magnitudesMw 4,8, 3,8 y 3,6 respectivamente (Figura 6.20). Los tres
mecanismos están determinados con tres estaciones cada uno y se corresponden con
una falla de desgarre con alta componente de falla normal. El 9 de abril de 2003, el
terremoto 15, localizado al NW de Lorca es uno de los calculados con menor magnitud
(3,5 Mw), tiene un mecanismo en falla de desgarre con una pequeña componente
de falla inversa, pero por su baja magnitud está calculado con los datos de una única
estación. En enero de 2005, en esta misma zona, se han calculado otros tres mecanismos
(sismos 56, 57 y 58) en desgarre con una ligera componente de falla normal para el
terremoto principal (56) de magnitud 4,7 Mw y desgarre con pequeña componente de
inversa para las réplicas 57 y 58 de magnitudes 4,2 y 3,6 Mw respectivamente. Según
Rueda y Mezcua (2005), el análisis sismotectónico de las series de 2002 y 2005 ha
permitido determinar la existencia de dos fallas paralelas, con un posible efecto de
“disparo” de una con respecto a la otra. El terremoto 60, localizado al este del Cabo
de Gata (3,8 Mw), tiene un mecanismo de falla inversa con eje de presión SE-NW y
un porcentaje de fuente de doble par del 94%, para una reducción de la varianza del
82%.

El terremoto número 16, ocurrido el 21 de mayo de 2003, con epicentro localizado
al este de Argel, ha sido calculado con tres estaciones, dos en las Islas Baleares (EIBI y
ETOS) más la estación de Beniardá (EBEN) en Alicante (Apéndice F). Se ha calculado
para él una magnitud Mw de 6,6; siendo uno de los de mayor magnitud de todos los
TMS calculados. El mecanismo es de falla inversa con eje de presión orientado en
dirección NO-SE. La reducción de la varianza es del 56%, valor demasiado bajo. La
razón de esta aparente escasa correlación entre el sismograma real y el sintético, a
pesar de la gran magnitud del evento, está en la consideración de fuente puntual,
ya que los primeros estudios señalan que la función fuente de este terremoto es una
función compleja, incluso lenta, como se pone de manifiesto en el Apéndice B de esta
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misma Memoria y en el trabajo de Delouis y Vallée (2003). El cálculo en tiempo real
del TMS de este terremoto, junto con otras labores discriminantes cuya metodología
desarrollamos en el Apéndice B, hubieran podido conducir a la elaboración de una
alerta del pequeño tsunami ocasionado por este terremoto en las costas de las Islas
Baleares. Se ha calculado también TMS de tres réplicas de este terremoto, los eventos
17 y 18, ocurridos a los pocos días del terremoto principal, presentan mecanismos
muy similares al de este, en falla inversa; sin embargo, el terremoto 24 muestra un
mecanismo con un plano prácticamente vertical, conservándose la orientación de los
planos de falla. El terremoto 52 (5,0 Mw), ocurrido año y medio después, presenta
también el mismo mecanismo en falla inversa.

En el Pirineo y zonas próximas, todos los mecanismos calculados son en falla normal
(Figura 6.20). El terremoto número 06, localizado al sur de Pau (Francia), de magnitud
4,0Mw, tiene mecanismo de falla normal con eje de presión orientado en dirección SE-
NW. El 21 de septiembre de 2005, el terremoto de Queralbs (Girona) de Mw 4,1 tiene
también un mecanismo de falla normal y un alto porcentaje de fuente de doble par
(96%), con una reducción de la varianza del 80%. Los terremotos de Lizoáin del 18
y 30 de septiembre de 2005 (4,5 y 4,0 Mw) tienen el mismo tipo de mecanismo de
falla normal pura, con eje de presión totalmente vertical. Estos terremotos se estudian
en el Apéndice A de esta misma Tesis, donde el cálculo en tiempo real del TMS se
valora como una herramienta importante en la discriminación de una posible sismicidad
inducida asociada al proceso de llenado inicial del embalse de Itoiz (Navarra).

Los terremotos ocurridos al este de Valencia en septiembre de 2003, terremotos
20, 21, 22 y 23 (4,0, 3,6, 4,1 y 4,2 Mw respectivamente) presentan mecanismos en los
que destaca la componente normal (Figura 6.20). El terremoto 23, que es el de ma-
yor magnitud, tiene un mecanismo de falla normal pura con eje de tensión orientado
en dirección NE-SW y planos de falla de dirección NO-SE. El ajuste entre sismogra-
mas reales y sintéticos alcanza un alto valor de la reducción de la varianza del 91%
(Apéndice F). Según disminuye la magnitud de los restantes eventos aparece en su me-
canismo una componente mayor de falla desgarre, manteniéndose la dirección del eje
de tensión, siendo el terremoto 21 (3,6 Mw), calculado con dos estaciones únicamente,
el que mayor componente de desgarre presenta de los calculados en esta serie.

En el Océano Atlántico se han calculado cinco TMS, Figura 6.20. El terremoto 05
de magnitud 4,6Mw, localizado al sureste de Faro, tiene mecanismo de falla inversa con
planos orientados en dirección NE-SW. Se ha calculado una profundidad del centroide
de 6 km con solamente dos estaciones, que difiere de los 56 km que se obtuvieron
mediante la localización y un escaso 52% de reducción de la varianza. Sin embargo
para el terremoto 55 (4,0 Mw), con mecanismo también en falla inversa, localizado
asimismo al sureste de Faro, aunque más cercano a la costa, se ha determinado una
profundidad del centroide de 57 km con tres estaciones. Esta profundidad está más de
acuerdo con la de 60 km obtenida en el proceso de localización. Más hacia el oeste,
los terremotos 54 y 63 (4,9 y 4,6 Mw respectivamente) tienen un mecanismo de falla
inversa, mientras que el 19 (5,3 Mw) presenta un mecanismo en falla normal.

En Mostaganem (Argelia) el 7 de abril de 2004 (4,1 Mw) se ha calculado un TMS
que muestra una falla de desgarre con componente de falla normal y eje de presión
SNE-NSW. Tiene un bajo porcentaje de fuente de doble par del 37% y una escasa
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reducción de la varianza del 58%, a pesar de estar determinado con tres estaciones. El
terremoto 64 localizado en el mar al NE de Mostaganem (3,6Mw), es una falla normal,
pero también con el 9% solamente de fuente de doble par para un 52% de reducción
de la varianza. La precisión en el cálculo del TMS en estos dos últimos terremotos se
encuentra muy próxima al límite establecido del 50%.

En diciembre de 2004 comienza una serie de terremotos localizados al sur de Nador
(Marruecos) de los que se ha calculado TMS de cuatro terremotos (Figura 6.20). Los
terremotos 50 y 51 (4,9 y 5,0 Mw) muestran una falla de desgarre pura, con eje de
presión horizontal y orientado en la dirección SE-NW. En el terremoto 53 (4,5 Mw)
aparece una pequeña componente de falla normal, que se superpone al desgarre do-
minante. Esta componente es más acusada en el terremoto 59 de magnitud 4,4 Mw

ocurrido el 22 de marzo de 2005.
El 24 de febrero de 2004, ocurrió un terremoto localizado al SW de Alhucemas

(Marruecos) que ocasionó importantes daños y numerosas víctimas en la zona epicen-
tral. Este terremoto ha sido seguido de una larga y numerosa serie de réplicas, de las
cuales se ha determinado el TMS en tiempo real para 20 terremotos, incluido el sismo
principal. El mecanismo de este terremoto (número 26, 6,2 Mw) se corresponde con
una falla de desgarre con eje de presión horizontal y orientado en dirección NNW-SSE
(Figura 6.20). La profundidad del centroide es de 6 km, con una alta reducción de
la varianza del 81%. Las 19 réplicas para las que se ha calculado el TMS en tiempo
real se encuentran en el intervalo de magnitud 5,4− 3,7 Mw y los mecanismos corres-
pondientes son todos en falla de desgarre, igual que el terremotos principal, excepto
para los terremotos 40, 42, 33 y 28, en los que aparece una falla inversa y en el 38 que
presenta un mecanismo en falla normal.

Es importante destacar que el sistema de localización hipocentral de la Red Sísmica
Nacional no ha podido obtener la profundidad de 34 de los 64 terremotos (53%), Tabla
6.7, que además son los terremotos de mayor magnitud ocurridos en la región en los
últimos años. El proceso de cálculo en tiempo real del TMS ha permitido no solamente
obtener el mecanismo focal y el momento sísmico de todos estos terremotos, sino que
además proporciona la profundidad del centroide de exceso de esfuerzos, donde mejor
se ajustan los sismogramas sintéticos a los observados y que entonces resulta ser el
único estimador de la profundidad hipocentral disponible para estos terremotos.

6.6. Obtención de una relación entre Mw y mb y su in-
certidumbre

El objetivo que perseguimos en este apartado es la obtención, mediante un proceso
de regresión por mínimos cuadrados, de una expresión que relacione las magnitudes
momento Mw obtenidas en el cálculo en tiempo real del TMS con las magnitudes mb

proporcionadas por la Red Sísmica Nacional. Esta expresión será de uso en el área
Ibero-Mogrebí para convertir los valores de magnitud mb contenidos en el catálogo del
IGN en magnitud momento Mw. En Rueda y Mezcua (2002) se obtuvo una relación
entreMw y mbLg con datos de magnitud momento obtenidos mediante análisis espec-
tral, de aplicación solamente para la Península Ibérica. Hasta entonces era práctica
común el aplicar en España relaciones obtenidas por otros autores para terremotos
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ocurridos en otras zonas del mundo, ya que no se disponía de suficiente número de
datos de magnitud momento para terremotos del área Ibero-Mogrebí. Por ejemplo,
Rueda y Mezcua (2001) utilizan la relación de Johnston (1994) para convertir los da-
tos de magnitud mbLg del catálogo del IGN a magnitud momento Mw como paso
previo y necesario para el cálculo de la peligrosidad sísmica en Galicia.

Consideramos de acuerdo con Johnston (1994) que la regresión apropiada para
nuestro problema es la regresión cuadrática, desechando por consiguiente la regresión
lineal y la cúbica. Obtendremos pues mediante un proceso mínimo cuadrático, en el
que el numero de observaciones i supera al número de incógnitas, los parámetros a, b
y c del modelo matemático:

Mw = a+ b mb + c m2
b (6.6)

Además, realizaremos un estudio de las incertidumbres y su propagación para que
la formula obtenida no solamente proporcione el valor de Mw sino también el de su
incertidumbre Mw ±UMw para un 95% de nivel de confianza que es UMw = ± 2 σMw ,
siendo σMw la desviación estándar de la magnitud momento calculada mediante la
aplicación de la ley de propagación de las varianzas al modelo matemático 6.6.

Establecido el modelo y planteadas las i ecuaciones posibles en forma matricial,
una por cada pareja de magnitudes:

⎛⎜⎜⎜⎜⎜⎜⎝

Mw1

Mw2

·
·
·

Mwi

⎞⎟⎟⎟⎟⎟⎟⎠ =

⎛⎜⎜⎜⎜⎜⎜⎝

1 mb1 m2
b1

1 mb2 m2
b2

· · ·
· · ·
· · ·
1 mbi m2

bi

⎞⎟⎟⎟⎟⎟⎟⎠
⎛⎝a
b
c

⎞⎠ (6.7)

y = A x

siendo A la matriz de los coeficientes e y el vector de términos independientes. La
solución mínimo cuadrática es, Strang y Borre (1997):

x =
¡
ATA

¢−1
AT y (6.8)

x es el vector de parámetros que buscamos.
Si se dispone de la desviación estándar o incertidumbre de cada observación σ, o

su cuadrado en forma de las varianzas σ2, es posible introducir una matriz diagonal
de pesos P inversamente proporcionales a las varianzas. De esta forma, entonces, la
solución mínimo cuadrática será:

x =
¡
ATPA

¢−1
ATP y (6.9)

Para el análisis de las incertidumbres asociadas a la estimación mínimo cuadrática
comenzaremos obteniendo el vector de residuos v:

v = Ax− y (6.10)

y con éste calculamos la varianza de referencia σ20:
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σ20 =
vTP v

r
(6.11)

siendo r el número de grados de libertad: número de ecuaciones i menos número de
parámetros a determinar.

Cuando el residuo es muy alto, la observación se puede considerar errónea y debe ser
eliminada dentro del proceso iterativo. Pero ¿a partir de qué cantidad se puede realizar
esta consideración? Utilizaremos para resolver esta cuestión el criterio de Chauvenet
que define el límite del residuo l como un tanto z de la desviación estándar de referencia
σ0:

l = ± z σ0 (6.12)

Entrando de forma inversa en la tabla de la integral de la distribución Gaussiana
de probabilidad, con el valor de la probabilidad calculado según:

P (z, σ0) = 1−
0,5

número de observaciones
(6.13)

obtendremos el valor de z, que como hemos visto depende del número de observaciones
y de la calidad de los datos de entrada. z suele variar entre 1,5 y 3. Todas las obser-
vaciones con residuo mayor que ± l procede eliminarlas del cálculo antes de iniciar la
siguiente iteración.

Una vez eliminados todos los datos erróneos, obtendremos los nuevos parámetros
con su matriz simétrica varianza covarianza o matriz de error:

ε = σ20
¡
ATA

¢−1
=

⎛⎝ σ2a σa,b σa,c
σb,a σ2b σb,c
σc,a σc,b σ2c

⎞⎠ (6.14)

En la diagonal de esta matriz se encuentran las varianzas de los parámetros cal-
culados, el resto son las covarianzas. La raíz cuadrada de los elementos de la diagonal
principal son las desviaciones estándar o incertidumbres de los parámetros calculados.

Además, es posible calcular a partir de esta matriz varianza covarianza los coefi-
cientes de correlación ρa,b, ρa,c y ρb,c entre cada pareja de parámetros:

ρa,b =

¯̄̄̄
σa,b
σa σb

¯̄̄̄
ρa,b =

¯̄̄̄
σb,c
σb σc

¯̄̄̄
ρa,c =

¯̄̄̄
σa,c
σa σc

¯̄̄̄
(6.15)

Un coeficiente próximo a la unidad significa una gran correlación.
Para obtener la varianza y como consecuencia la incertidumbre σMw del valor de

Mw aplicaremos la ley de propagación de las varianzas al modelo matemático 6.6,
obteniendo:

σ2Mw
= σ2a

µ
∂Mw

∂a

¶2
+ σ2b

µ
∂Mw

∂b

¶2
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µ
∂Mw
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+ (6.16)
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Después de desarrollar cada una de las derivadas parciales obtenemos que la des-
viación estándar σMw o incertidumbre de la magnitud momento calculada es:

σMw =
q
σ2a + 2 σa,b mb +

¡
σ2b + σa,c

¢
mb + 2 σb,c mb + σ2c mb (6.17)

Para una distribución normal de los errores del 95% del límite de confianza se
calcula la incertidumbre expandida UMw de tal forma que:

UMw = ± 2 σMw (6.18)

En nuestro caso, disponemos de 64 valores de Mw (Tabla 6.8) correspondientes
a terremotos en los que se ha calculado el TMS en tiempo real y de los cuales la
Red Sísmica Nacional ha calculado el correspondiente valor de mb, ya sea mediante
la medida de amplitud en la onda Lg o por medidas sobre la onda P (Tabla 6.7).
Una vez formadas las 64 ecuaciones, se ha calculado inicialmente el vector x que
contiene los parámetros a, b y c y el vector de residuos v. La varianza de referencia
σ20 para esta primera iteración resulta ser de 0,08. La probabilidad Gaussiana para 64
observaciones es de 0,99, correspondiéndole un valor para z de 2,4; l toma el valor de
0,70 y por consiguiente siguiendo el criterio de Chauvenet todas las observaciones con
residuo mayor que el límite ± l serán eliminadas en la entrada a la siguiente iteración.
De esta forma se elimina el terremoto 64 que tiene una magnitud mb de 5,0 y una Mw

calculada a través del TMS de 3,6.
En la siguiente iteración la varianza de referencia σ20 pasa a ser de 0,07 y el lími-

te de Chauvenet 0,64. No existe ya ningún residuo mayor que este límite, luego los
parámetros así calculados nos definen la relación buscada, válida para magnitudes mb

entre 3,4 y 7,0.

Mw = 4,74− 0,87 mb + 0,17 m
2
b (6.19)

La matriz simétrica varianza covarianza ε o matriz de error toma el valor:

ε =

⎛⎝ 1,01 −0,42 0,04
−0,42 0,17 −0,02
0,04 −0,02 0,01

⎞⎠ (6.20)

con lo que las desviaciones estándar de los parámetros son: σa = ±1,00, σb = ±0,42
y σc = ±0,04. Los coeficientes de correlación entre los parámetros son: ρa,b = 0,99,
ρa,c = 0,97 y ρb,c = 0,99, lo que indica una alta correlación entre los mismos.

Aplicando la ley de propagación de las varianzas desarrollada en 6.16 y 6.17, se
obtiene la ecuación que proporciona la desviación estándar de la magnitud Mw calcu-
lada:

σMw =
q
1,007− 0,834 mb + 0,259 m

2
b − 0,036 m3

b + 0,002 m
4
b (6.21)

En la Figura 6.21 podemos ver en línea roja el ajuste realizado junto con las
observaciones de mb y Mw para cada uno de los terremotos seleccionados. Se señala
el terremoto 64 que ha sido eliminado del cálculo en la segunda iteración y en línea
de color gris se han trazado los límites de las desviaciones estándar +σMw y −σMw .
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Figura 6.21: Resultado del ajuste Mw −mb realizado para el conjunto de los valores
de magnitud mb calculada con amplitud de la onda P (puntos de color naranja) junto
con los calculados con la onda Lg (puntos de color amarillo). En línea de color gris
se representan los límites de las desviaciones estándar del ajuste +σMw y −σMw . La
línea de color azul representa el ajuste de Johnston (1994) para mbLg.

También se dibuja en línea azul la relación de Johnston (1994) apreciándose claramente
que para terremotos de baja magnitud la relación obtenida se ajusta mejor a las
observaciones españolas.

El resultado final del ajuste para un nivel de confianza del 95% es:

Mw =
£
4,74− 0,87 mb + 0,17 m

2
b

¤
± (6.22)

±
∙
2
q
1,007− 0,834 mb + 0,259 m

2
b − 0,036 m3

b + 0,002 m
4
b

¸

Esta relación es válida para convertir los valores de magnitud mb del catálogo
del IGN a valores de Mw independientemente de la naturaleza de la onda que se ha
utilizado para el cálculo de la mb. Si en las observaciones de entrada nos quedamos
exclusivamente con los datos de magnitud mb calculada a partir de la onda P (puntos
de color naranja en la figura 6.21) obtenemos una relación con una varianza menor
σ20 = 0,08, con 40 observaciones:
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Mw =
£
4,85− 0,97 mb + 0,18 m

2
b

¤
± (6.23)

±
∙
2
q
2,254− 1,762 mb + 0,517 m

2
b − 0,068 m3

b + 0,003 m
4
b

¸
Si ahora realizamos el ajuste con los datos de magnitud mb obtenida con amplitud

de la onda Lg (puntos de color amarillo en la figura 6.21) obtenemos una varianza de
σ20 = 0,04 para un total de 22 observaciones:

Mw =
£
0,77 + 0,98 mbLg − 0,04 mbLg

2
¤
± (6.24)

±
h
2
p
5,858− 5,475 mbLg + 1,915 mbLg2 − 0,297 mbLg3 + 0,017 mbLg4

i
Esta relación es válida para el intervalo de magnitud mbLg 3,4− 5,4.
La varianza obtenida para la relación de Mw y mb de la onda P es el doble de la

que resulta del ajuste conmbLg. Desde hace unos años, en el catálogo sísmico del IGN,
para los terremotos que tienen su epicentro en zonas con un defecto en la propagación
de la onda Lg, la magnitud mb que se considera es la calculada a partir de la amplitud
de la onda P , cálculo que se realiza con una gran incertidumbre. Esta falta de precisión
en el cálculo de mb se pone de manifiesto en nuestros resultados. Además, a partir de
marzo de 2002 se ha realizado un cambio en la fórmula de la magnitud mbLg con la
que se han producido todos los cálculos a partir de Mezcua y Martínez Solares (1983)
y hasta esa fecha. Este cambio hace que las relaciones obtenidas aquí solamente sean
válidas para los terremotos posteriores.

6.7. Comparación para algunos terremotos entre el Ten-
sor Momento Sísmico calculado en tiempo real y el
obtenido utilizando los datos de todas las estaciones
disponibles

Hemos querido comprobar, con algunos casos para nuestra región, cual es la in-
fluencia que tiene sobre el cálculo del TMS el aumento en el número de estaciones
empleadas en la inversión. Para ello hemos recalculado 9 TMS con todas las estaciones
posibles, cuya representación del mecanismo focal se muestra en la Figura 6.22. En la
Tabla 6.10 se muestran junto al número de estaciones utilizado (NE), los valores de
los elementos de TMS en unidades de 1020 din·cm, el momento sísmico M0 calculado
también en din·cm, la magnitud momentoMw, el porcentaje obtenido en la descompo-
sición del TMS de mecanismo de doble par de fuerzas DP , el porcentaje de reducción
de la varianza RV y la profundidad del centroide h. En el Apéndice G aparecen los
resultados de la inversión para cada uno de estos terremotos junto con la comparación
de los sismogramas sintéticos y observados en los que se puede apreciar la calidad
de la inversión. En la Tabla 6.11 se muestran los valores de acimut, buzamiento y
deslizamiento de los planos nodales y de los ejes de tensión (T ) y presión (P ) de la
componente de doble par para cada uno de los TMS recalculados.
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Figura 6.22: Representación de los mecanismos focales y magnitud momento Mw para
cada uno de los terremotos en los que se ha recalculado el TMS.

Ref. NE Mxx Mxy Mxz Myy Myz Mzz M0 Mw DP RV h

02 5 -26,0 68,1 41,5 32,1 -0 ,6 -6 ,0 8,50e+21 3,9 92 52 3

20 6 -83,1 153,4 71,3 92,0 -26,7 -8 ,9 1,92e+22 4,2 81 69 3

22 8 -1238,4 238,0 -240,2 1410,0 -375,2 -171,6 1,41e+23 4,7 70 74 9

23 4 97,4 30,8 -36,4 -13,3 -12,0 -84,1 1,02e+22 4,0 62 87 6

46 5 604,5 233,7 -99,7 -14,0 59,2 -590,5 6,49e+22 4,5 77 93 6

48 9 65,0 168,9 -46,2 154,3 -57,2 -219,2 2,62e+22 4,2 56 75 3

56 10 -19,4 151,3 4,9 103,3 -71,2 -83,9 1,84e+22 4,1 42 77 3

57 8 -14,0 69,2 45,0 76,5 -42,9 -62,5 1,17e+22 4,0 96 82 3

58 4 -971,0 2369,1 3463,9 1768,0 1368,6 -797,0 4,66e+23 5,1 83 90 3

Tabla 6.10: Componentes del Tensor Momento Sísmico para los terremotos recalculados
en unidades de din cm. NE: número de estaciones utilizadas, DP: porcentaje de fuente
de doble par. RV: reducción de la varianza. h: profundidad del centroide.
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Plano A Plano B Eje T Eje P
Ref. Az. Buz. Des. Az. Buz. Des. Az. Buz. Az. Buz.

02 283o 84o -151o 190o 62o -7o 53o 15o 150o 25o

20 287o 78o -162o 193o 72o -13o 59o 4o 151o 21o

22 310o 88o 163o 40o 73o 2o 265o 13o 357o 10o

23 106o 56o -88o 282o 34o -93o 195o 11o 23o 79o

46 99o 49o -103o 298o 42o -76o 198o 3o 307o 80o

48 142o 53o -91o 323o 37o -89o 233o 8o 47o 82o

56 184o 74o -35o 285o 57o -160o 238o 11o 140o 36o

57 186o 63o -42o 298o 53o -146o 244o 6o 148o 48o

58 291o 84o -125o 193o 35o -11o 49o 30o 169o 41o

Tabla 6.11: Parámetros de orientación de los planos nodales y de los ejes de tensión
(T) y presión (P) de la componente de doble par obtenida en los terremotos cuyo TMS
se ha recalculado.

Al terremoto número 02, localizado en Bullas (Murcia) le hemos añadido en el
recálculo una única estación disponible (EIBI). El resultado es prácticamente idéntico
al cálculo en tiempo real en todos los parámetros, únicamente se observa un aumento
en el porcentaje de fuente de doble par que pasa del 56% al 83%. El terremoto 23
(4,2 Mw), perteneciente a la serie localizada al este de Valencia, se ha recalculado con
un total de 9 estaciones, con una buena cobertura acimutal al disponerse de estaciones
en las Islas Baleares que ya se utilizaron en el cálculo en tiempo real, obteniéndose el
mismo resultado, que se corresponde con una falla normal pura, con planos orientados
en dirección SE-NW. Otros terremotos de esta misma serie, números 20 y 22 (4,0 y
4,1 Mw respectivamente) se han recalculado también con 8 y 10 estaciones respectiva-
mente (Figura 6.22 y Apéndice G). Los resultados en estos casos muestran el mismo
tipo de falla normal y la misma orientación de los planos, pero un buzamiento en
sentido contrario, mientras que en el cálculo en tiempo real el plano que consideramos
como plano de falla, con dirección N-S, buza hacia el oeste, en el recálculo aparece en
dirección este. Los porcentajes de fuente de doble par también se ven afectados, por
ejemplo, en el terremoto 20 obtenemos en el recálculo solamente un 4% de porcentaje
de fuente dipolo compensado mientras que en el cálculo en tiempo real se obtuvo un
60%. El terremoto 46, con epicentro en Lizoáin (Navarra) ha sido recalculado con 5
estaciones. Los resultados no varían en ningún parámetro y lo mismo ocurre para su
réplica (terremoto 48).

En la serie de Bullas (Murcia) de enero de 2005, hemos recalculado los tres terre-
motos de mayor magnitud (56, 57 y 58). El terremoto 56 (4,8 Mw) se ha recalculado
con 8 estaciones obteniéndose una buena cobertura acimutal y el mecanismo resultante
muestra una falla de desgarre con una muy débil componente en falla inversa, a una
profundidad de 9 km. Los planos nodales están orientados en la misma forma que en el
cálculo en tiempo real, con buzamiento coincidente. En las réplicas 57 y 58 (4,3 y 4,0
Mw) el mecanismo también es coincidente en falla de desgarre, con similar orientación
de los planos, pero con buzamiento en sentido contrario. En estos últimos casos, la
magnitud momento disminuye en una décima, pasando a ser 4,2 y 3,9 Mw respecti-
vamente y aparece una ligera componente de falla normal, mientras que en el cálculo
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en tiempo real esta pequeña componente era en falla inversa. Los altos porcentajes de
fuente de doble par obtenidos en tiempo real se mantienen.

Como resultado final de esta comparación, podemos concluir que los mecanismos
obtenidos en el cálculo del TMS en tiempo real son coincidentes en la definición del tipo
de falla y momento sísmico con los recalculados. La orientación de los planos nodales y
ejes de presión y tensión son en todos los casos analizados similares. No obstante, hay
parámetros que son muy sensibles a la cobertura acimutal de estaciones, como son el
porcentaje de componente de doble par que se obtiene de la descomposición del TMS
y en algunos casos el buzamiento de planos próximos a la vertical que pueden hacer
cambiar la pequeña componente de movimiento vertical que suelen tener las fallas de
desgarre.

6.8. Comparación para algunos terremotos del mecanis-
mo focal procedente de la determinación en tiempo
real del Tensor Momento Sísmico y el obtenido me-
diante el método de la polaridad de la onda P

Hemos considerado necesario comprobar la diferencia que existe entre el método
de cálculo del mecanismo focal que hasta ahora hemos venido utilizando (polaridad de
la onda P ), con el resultado del mecanismo correspondiente a la fuente de doble par
que se obtiene de la descomposición del TMS. Para ello hemos calculado el mecanismo
focal por polaridades de algunos terremotos, mediante el método numérico basado en
el algoritmo de Brillinger et al. (1980). Este método permite estimar la orientación de
ejes y planos de falla (Udías y Buforn, 1988) a partir de la polaridad del primer impulso
de la onda P en un conjunto de estaciones. El modelo de tierra que hemos utilizado
es un modelo promedio que consta de una capa con un espesor de 30 km, velocidad
para las ondas P en la superficie de 5,0 km/s y un gradiente de 0,083 km/s/km y a
continuación un semiespacio con velocidad 8,0 km/s en su parte superior y gradiente
de 0,00185 km/s/km.

En la Figura 6.23 se presenta el resultado del cálculo de estos mecanismos focales en
una proyección estereográfica sobre el hemisferio inferior, junto con las observaciones
de polaridad de la onda P . En la Tabla 6.12 se muestran los valores obtenidos para la
orientación de los planos y los ejes, junto con el índice estadístico de acierto.

En el proceso de cálculo es necesario introducir un mecanismo inicial. En nuestro
caso se ha introducido el resultante del cálculo en tiempo real del TMS, ya que aunque
la mayoría de los cálculos convergía a una solución óptima con independencia del
mecanismo inicial, en algunos terremotos que solamente tienen observaciones en un
cuadrante de la esfera focal (como los terremotos 05 y 07, Figura 6.23) solamente se
producía esta convergencia en el caso de suponer el mecanismo obtenido por TMS
como mecanismo inicial.

El mecanismo por polaridades del terremoto 01 (Figura 6.23): falla normal y eje
de presión S-N, resulta prácticamente coincidente con el calculado mediante TMS
(Apéndice F), a pesar de haberse realizado éste con una única estación. Planos y
ejes tienen la misma orientación. El terremoto número 05 por polaridades tiene una
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Figura 6.23: Mecanismos focales calculados mediante el método numérico basado en
el algoritmo de Brillinger et al. (1980) y la observación de la polaridad de la onda
P . Se indica la posición del eje de tensión (T) y presión (P). Los puntos con fondo
blanco son observaciones en dilatación y los negros se corresponden con observaciones
en compresión.
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Plano A Plano B Eje P Eje T
Ref. In. Az. Buz. Des. Az. Buz. Des. Az. Buz. Az. Buz.

01 0,76 196o 54o -39o 311o 59o -137o 166o 51o 72o 3o

05 0,87 223o 61o 76o 15o 32o 114o 302o 15o 164o 70o

06 0,89 271o 45o -115o 124o 50o -68o 99o 73o 198o 3o

07 0,82 172o 44o 7o 267o 85o 134o 30o 27o 140o 35o

08 1,00 200o 66o -9o 293o 82o -156o 159o 22o 64o 11o

09 1,00 162o 82o 179o 72o 89o 8o 117o 5o 26o 6o

10 0,79 56o 80o -10o 147o 80o -170o 12o 14o 282o 0o

19 1,00 151o 67o -176o 59o 86o -23o 12o 19o 107o 13o

20 1,00 200o 47o -7o 295o 85o -136o 167o 33o 59o 25o

21 0,88 170o 49o -50o 298o 54o -127o 148o 61o 53o 3o

22 0,94 182o 55o -36o 295o 61o -139o 151o 48o 57o 3o

23 0,73 165o 45o -68o 315o 50o -111o 159o 74o 60o 3o

Tabla 6.12: Parámetros de orientación de los planos nodales y de los ejes de tensión
(T) y presión (P) del mecanismo focal calculado mediante observaciones de polaridad
de la onda P. In: Índice de acierto.

solución poco consistente, (Figura 6.23), pero coincidente con el cálculo en tiempo real,
falla inversa con poca componente de desgarre. El terremoto 06 con epicentro en Pau
(Francia) tiene un mecanismo por polaridades determinado con muchas observaciones
y un valor de 0,89 para el índice de acierto. Muestra un mecanismo en falla normal
(Figura 6.23) muy parecido al obtenido en tiempo real por el TMS (Apéndice F) con
solamente dos estaciones. El terremoto 07 tiene en ambos métodos un mecanismo en
falla de desgarre, pero mientras que por polaridades muestra una pequeña componente
de falla inversa con una solución de muy baja calidad, mediante el cálculo del TMS
aparece una componente de falla normal. La orientación de los planos también muestra
diferencias, mientras que por polaridades el plano E-W es prácticamente vertical, en
el TMS es el plano NE-SW el que tiene un buzamiento próximo a los 90o.

El terremoto 08 tiene un mecanismo por polaridades en falla de desgarre con eje de
presión orientado en dirección SE-NW (Figura 6.23), índice de acierto de 1,00 y una
buena cobertura acimutal que coincide con el obtenido por inversión del TMS con los
datos de dos estaciones (Apéndice F). En el terremoto 09, que por polaridades está
determinado con una excelente cobertura acimutal, el cálculo en tiempo real del TMS
con una única estación proporciona un mecanismo en desgarre. Los planos y ejes están
orientados en la misma dirección, pero por polaridades aparece una componente de
falla inversa mientras que el TMS resulta en falla normal. El mecanismo del terremoto
10 es coincidente por los dos métodos.

El cálculo con polaridades del terremoto 19 muestra un mecanismo de desgarre con
una gran incertidumbre (Figura 6.23). La profundidad obtenida por el cálculo hipo-
central de 85 km hace que las observaciones de polaridad se distribuyan en el exterior
de la esfera focal, ya que tienen un gran ángulo de incidencia. Esta circunstancia se
traduce en una gran incertidumbre en la determinación del buzamiento de los planos
nodales. La profundidad obtenida para el centroide en el cálculo automático del TMS
es de 33 km. Calculados los ángulos de incidencia para esta profundidad de foco y tras-
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ladadas las observaciones al mecanismo obtenido mediante TMS, hemos comprobado
que esta solución es perfectamente compatible con las observaciones de polaridad, por
lo que consideramos como profundidad hipocentral más probable la de 33 km, con un
mecanismo en falla normal como muestra el TMS.

Los terremotos 20, 21, 22 y 23, todos con epicentro al este de Valencia, tienen un
mecanismo calculado mediante polaridades que corresponde con una falla normal, con
ligera componente de desgarre, que es menos acusada en el terremoto 23. Esta misma
circunstancia se observa en el cálculo en tiempo real del TMS (Figura 6.23).

A la vista de todos estos cálculos, podemos concluir que las soluciones para la com-
ponente de doble par obtenidas de la descomposición del TMS calculado en tiempo
real, generalmente se ajustan al cálculo mediante el método de polaridades de la onda
P . En terremotos de profundidad intermedia, por consiguiente con ángulos de inciden-
cia elevados, el cálculo mediante polaridades obtiene con poca precisión el buzamiento
de los planos nodales. Este es el motivo de las mayores diferencias encontradas entre
los resultados obtenidos por los dos métodos.

6.9. Comparación de los resultados obtenidos del tensor
momento sísmico en tiempo real con los proporcio-
nados por otras instituciones en tiempo diferido

Con objeto de poder evaluar la calidad de los resultados obtenidos mediante el
proceso de inversión en tiempo real del TMS, hemos obtenido de diversas referencias
los datos de los TMS que han obtenido otras instituciones, para los 64 terremotos
que nosotros hemos calculado. En las Figuras 6.24, 6.25, 6.26 y 6.27 se presenta el
resultado de esta comparación. Todos los terremotos han sido al menos calculados por
otra institución, excepto los números: 15, 24, 35, 37, 40, 43, 44, 61, 62 y 64; lo que
hacen un total de 54 terremotos a comparar, que creemos que es una muestra suficiente
para evaluar inicialmente los resultados obtenidos.

El Instituto Andaluz de Geofísica (IAG) ha iniciado el proyecto Tensor Momento en
el que ha calculado en tiempo no real el TMS para terremotos del área Ibero-Mogrebí
desde 1984 hasta marzo de 2005, utilizando para cada terremoto un gran número de
estaciones de todas las instituciones que tienen instrumentación de banda ancha en el
área, Stich et al. (2003a). Con cierta regularidad, esta página es actualizada.

A nivel internacional son cuatro las instituciones que calculan el TMS: el Eid-
genössische Technische Hochschule Zürich de Suiza (ETHZ), el Istituto Nazionale di
Geofisica e Vulcanologia de Italia (INGV), la Universidad de Harvard en los Esta-
dos Unidos (HARVARD) y el National Earthquake Information Center también de
los Estados Unidos (NEIC-USGS). Todos estos cálculos han sido realizados en tiempo
diferido mediante un proceso de inversión bastante similar, con un gran número de es-
taciones a distancias regionales y telesísmicas y por esta razón solamente están dados
los terremotos de mayor magnitud.

Las direcciones de Internet donde se pueden consultar los cálculos de cada una de
estas instituciones se muestran en la Tabla 6.13.

El terremoto 01 (Figura 6.24), con epicentro al sur de Gergal (Almería), para el
que nosotros obtenemos una falla normal y eje de presión SE-NO, el IAG, ETHZ e
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Institución Dirección Internet
IAG www.ugr.es/~iag/tensor/
ETHZ www.seismo.ethz.ch/mt/
INGV mednet.ingv.it/events/QRCMT/Welcome.html
HARVARD www.seismology.harvard.edu/CMTsearch.html
USGS neic.usgs.gov/neis/sopar/

Tabla 6.13: Direcciones de Internet donde se pueden consultar las soluciones del Tensor
Momento Sísmico que en tiempo no real realizan otras instituciones.

INGV dan el mismo mecanismo con una mayor componente de falla normal, pero con
la misma orientación. HARVARD obtiene también falla normal pero con orientación
NE-SW. Las magnitudes momento Mw oscilan entre 4,6 calculada por nosotros de
forma automática a 4,9 obtenida por Harvard y ETHZ. El cálculo en tiempo real
del TMS, en este caso con una única estación, resulta más afectado en el valor de la
magnitud que en el del mecanismo.

Para el terremoto número 02 localizado en Bullas (Murcia), Figura 6.24, nuestro
cálculo en falla de desgarre con ligera componente de falla normal coincide con el del
INGV. El IAG obtiene mayor componente de falla normal, mientras que el ETHZ
calcula una falla normal con un plano prácticamente vertical. Nuestra magnitud Mw

se encuentra en la media de las obtenidas por las otras instituciones. Los terremotos 03
y 04, ocurridos en la misma zona, solamente han sido calculados por el IAG, dándose
la misma circunstancia que en el caso anterior: el IAG obtiene mayor componente de
falla normal que nosotros pero la orientación de los planos y ejes es coincidente.

Para el terremoto número 05, el cálculo en tiempo real refleja una falla inversa
con poca componente de desgarre. En la misma solución coinciden ETHZ, INGV y
HARVARD (Figura 6.24). El IAG, calcula para este mismo terremoto un mecanismo
en falla inversa con un plano vertical. En cuanto a las magnitudes la nuestra de 4,6
resulta ser la mas baja, ya que las demás instituciones calculan entre 5,0 y 5,1Mw. La
solución obtenida mediante el cálculo automático del TMS parece en este caso también
ajustarse mejor en mecanismo que en magnitud.

El terremoto número 06 localizado en el Pirineo, al sur de Pau, es calculado por el
IAG y el ETHZ como una falla normal con un plano vertical y con menos componente
de desgarre que la que nosotros obtenemos (Figura 6.24). Las magnitudes coinciden en
nuestro cálculo con el de IAG, siendo superior la de ETHZ. Para el terremoto número
07, nuestro cálculo en tiempo real obtiene un mecanismo en falla de desgarre con una
ligera componente normal. Los cálculos del IAG y del ETHZ son en falla inversa con
un plano vertical NW-SE. A pesar de las discrepancias, la orientación de los planos
nodales es coincidente.

El cálculo en tiempo real del TMS para los terremotos 08 y 09 tiene una buena
comparación con los cálculos del IAG y del ETHZ. Se trata de mecanismos en falla
de desgarre con ligera componente de falla normal, en los que se ajustan bien las
orientaciones. El terremoto 10, localizado en el Mar de Alborán, tiene un mecanismo
de desgarre con una fuerte componente de falla normal, similar a la solución de INGV
y HARVARD. Esta componente es menos acusada en las soluciones del ETHZ e IAG.
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La magnitud es de 4,9Mw, igual que la de INGV, está en una posición intermedia entre
4,8 del IAG y 5,0 de ETHZ y HARVARD. La orientación de los planos es coincidente
en todas las soluciones. Los terremotos 11 y 12, réplicas del 10, tienen también solución
de falla normal pero con menor componente de desgarre que el terremoto principal,
característica que se pone asimismo de manifiesto en los cálculos del IAG (Figura 6.24).
Para los terremotos 13 y 14, réplicas también del 10, obtenemos soluciones automáticas
bastante diferentes de las obtenidas por el IAG. Para el IAG los mecanismos de estos
terremotos son similares a los de las réplicas 11 y 12, mientras que para nosotros, en la
solución automática del terremoto 14 aparece una falla inversa y en la del 13 una falla
vertical. La incertidumbre obtenida en estos eventos que son de baja magnitud, pone de
manifiesto el límite a partir del cual una solución automática podría considerarse fiable
en esta zona, que con la actual configuración de la red sísmica podríamos considerar
en torno a 4,0 Mw.

El terremoto 16 (Figura 6.24) localizado en la costa de Argelia, tiene un mecanismo
de falla inversa y pequeña componente de desgarre y una magnitud Mw = 6,6; ha
sido calculado también por el IAG, ETHZ, INGV, HARVARD y USGS. Todas las
instituciones coinciden con nuestro cálculo en falla inversa, aunque en nuestra solución
aparece una baja componente de doble par que no se manifiesta en las soluciones
del resto de las instituciones. La consideración de fuente puntual en nuestro cálculo
automático podría ser el origen de la aparición de esta diferencia. La magnitud obtenida
resulta ser la más pequeña de todas ellas, que llegan hasta el valor de 7,0Mw calculado
por ETHZ. Los terremotos 17 y 18 (Figura 6.25), réplicas del anterior, tienen las
mismas características en su comparación con el resto de agencias: coincidencia en el
mecanismo, aparición de componente dipolo compensado y magnitud menor en una o
dos décimas que el resto de las agencias, únicamente en el terremoto 18, el cálculo del
ETHZ muestra un mecanismo en falla normal que es claramente erróneo.

Para el terremoto 19, calculado con dos estaciones al suroeste del Cabo de San
Vicente, obtenemos un mecanismo en falla normal, mientras que el resto de las ins-
tituciones obtienen una falla de desgarre, como la que nosotros hemos obtenido por
polaridades. La profundidad que obtenemos nosotros es de 33 km mientras que la del
IAG es de 60 km y la de ETHZ de 69 km. Esta diferencia en la profundidad, motivada
por la escasez de estaciones, puede ser el origen de la discrepancia.

Los terremotos 20, 21, 22 y 23, Figura 6.25, todos con epicentro al este de Valencia,
tienen un mecanismo en el que predomina la componente de falla normal, de forma
más acusada en el 20 y el 23. Esta misma circunstancia se ve reflejada en los cálculos
del IAG y del ETHZ, obteniéndose una óptima comparación. La magnitud del cálculo
en tiempo real es una o dos décimas inferior a la del resto de agencias. El terremoto
25, localizado en Benamaurel (Granada) tiene un mecanismo determinado por el TMS
en tiempo real de falla normal que coincide perfectamente con la solución de ETHZ e
IAG.

El terremoto principal de la serie de Alhucemas de febrero de 2004 (número 26 en la
Figura 6.25), de magnitud 6,2 Mw, tiene un mecanismo de falla de desgarre con ligera
componente de falla inversa, igual que las soluciones del resto de las instituciones.
Únicamente en el calculado por el INGV predomina la componente normal sobre la
de desgarre. La mayoría de las réplicas de este terremoto calculadas tienen el mismo
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Figura 6.24: Comparación de los resultados del Tensor Momento Sísmico en tiempo real
y los obtenidos en tiempo diferido por otras instituciones para los terremotos 1− 16.
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Figura 6.25: Comparación de los resultados del Tensor Momento Sísmico en tiempo real
y los obtenidos en tiempo diferido por otras instituciones para los terremotos 17− 32.
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tipo de mecanismo y un resultado similar en la comparación con las otras instituciones
(terremotos 27, 28, 29, 30, 31, 32, 34, 35, 36, 37, 39, 40, 41, 44, 45 y 49, de las Figuras
6.25, 6.26 y 6.27). En los terremotos 33 y 42 (Figura 6.26), que a diferencia de en el
resto de terremotos nosotros obtenemos un mecanismo en falla inversa, el IAG obtiene
un resultado similar también en falla inversa. Incluso, en el terremoto 38, que es el
único de la serie en el que el cálculo en tiempo real muestra un mecanismo en falla
normal, las soluciones del IAG y del ETHZ presentan este mismo tipo de falla. Por
regla general el mecanismo correspondiente al TMS calculado en tiempo real para los
terremotos de la serie de Alhucemas se ajusta con bastante similitud al calculado por
el resto de las agencias, y con mayor grado de correlación al calculado por el IAG.

Los terremotos 46 y 48, Figura 6.26, con epicentro en Lizoáin (Navarra) tienen un
mecanismo de pura falla normal, solución igual que la del IAG y ETHZ. HARVARD
también calcula una falla normal para el terremoto 46 pero con los planos orientados en
distinta dirección. En general, la magnitud calculada por nosotros es una o dos décimas
inferior a la calculada por el resto de instituciones. El terremoto 47, localizado en la
provincia de Girona tiene también mecanismo de falla normal igual que los cálculos
que hacen IAG y ETHZ.

Los terremotos 50, 51 53 y 59 (Figura 6.27) han sido localizados en Nador (Ma-
rruecos). Los tres primeros tienen un mecanismo en falla de desgarre de forma similar
al cálculo de las otras instituciones y en el número 59 aparece una falla normal. Este
resultado coincide con el obtenido por el IAG. El terremoto 52, con epicentro al noreste
de Argel, tiene un mecanismo en falla inversa del mismo tipo que los terremotos 16,
17, 18 y 24, sin embargo, el ETHZ calcula un mecanismo en falla normal que no parece
ajustarse a lo esperado en esta zona.

En el Golfo de Cádiz y suroeste del Cabo de San Vicente, los terremotos 54, 55 y
63 tienen un mecanismo de falla inversa, con un plano en dirección E-W y el otro N-S.
Para los dos primeros, la comparación con los resultados obtenidos por IAG, ETHZ y
HARVARD son satisfactorios, mientras que para el terremoto 63 el ETHZ calcula un
mecanismo con mayor presencia de desgarre, pero con componente de falla inversa y
la misma orientación de planos que la obtenida por nosotros.

Los terremotos ocurridos en Bullas (Murcia) en enero y febrero de 2005 (Figura
6.27) tienen un mecanismo con un predominio claro de la componente de desgarre,
igual que sucede en los cálculos que hacen el resto de las instituciones. Por último, el
terremoto 60, localizado al este del Cabo de Gata, tiene un mecanismo en falla inversa
que coincide con el calculado por el ETHZ.

En términos generales, podemos decir que la forma del mecanismo focal que se
obtiene en el cálculo en tiempo real del TMS coincide con un alto grado de similitud con
los cálculos que realizan otras instituciones que utilizan todos los registros disponibles
y una función fuente con una duración ajustable en cada caso. La profundidad del
centroide en algunos casos en los que el cálculo se ha realizado con menos de tres
estaciones ha sido peor definida. En cuanto al porcentaje de componente de doble par
y de dipolo compensado, solamente se produce una buena correlación para algunos
terremotos. Es en este último parámetro donde mayores diferencias se producen del
total de las comparaciones realizadas.

En cuanto a la magnitud Mw, en general, las obtenidas mediante el cálculo en
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Figura 6.26: Comparación de los resultados del Tensor Momento Sísmico en tiempo real
y los obtenidos en tiempo diferido por otras instituciones para los terremotos 33− 48.
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Figura 6.27: Comparación de los resultados del Tensor Momento Sísmico en tiempo real
y los obtenidos en tiempo diferido por otras instituciones para los terremotos 49− 64.
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Figura 6.28: Comparación de la magnitud momento Mw calculada mediante el TMS
en tiempo real y la que proporcionan las distintas agencias.
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tiempo real de TMS son menores en algunas décimas a las que suministran las otras
agencias (Figura 6.28). Esta diferencia es menos acusada en la comparación con la
magnitudMw que calcula el IAG, sobre todo en magnitudes menores de 4,5. El origen
de esta diferencia puede encontrarse en el uso de funciones de respuesta nominales para
las estaciones sísmicas. Al realizar las calibraciones de las estaciones EMOS y ESAC
(Capítulo 3) se observó que existen pequeñas diferencias entre la curva de respuesta
nominal y la curva de respuesta real (Figura 3.15). Esta diferencia se acusa en mayor
medida en los límites de la misma en baja y en alta frecuencia. El hecho de que
la diferencia de magnitud sea menor con los cálculos realizados por el IAG, puede
estar motivado por que esta institución, sobre todo en los terremotos más recientes,
utiliza de forma sistemática los datos de las estaciones del IGN, con sus respectivas
respuestas nominales. También esta diferencia de magnitudes se podría asociar con el
uso de tres estaciones únicamente en el proceso de inversión y con el posible efecto
de directividad de la fuente, pero esto no explicaría el aparente sistematismo de la
misma. Esta cuestión deberá ser abordada en el futuro, ya que además, al comparar
las magnitudes entre ETHZ e IAG (Figura 6.29) también observamos que se produce
un sistematismo similar.
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Figura 6.29: Comparación de las magnitudes momento Mw dadas por el Eidgenössische
Technische Hochschule Zürich de Suiza (ETHZ) y el Instituto Andaluz de Geofísica
(IAG).
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6.10. Información del Tensor Momento Sísmico en tiem-
po real en el servidor WEB del Instituto Geográfico
Nacional y en el del Centro Euro-Mediterráneo de
Sismología

Los resultados del cálculo en tiempo real del TMS, se han enlazado de forma
automática con el servidor WEB del Instituto Geográfico Nacional. Si el cálculo en
tiempo real del TMS arroja un valor para la reducción de la varianza mayor o igual
del 50%, se añade automáticamente una línea con los resultados del momento sísmico
M0, la magnitud momento Mw y los enlaces al fichero de parámetros (PT ), al ajus-
te de sismogramas (AS), mecanismo focal (MF ) y al catálogo de tensores (CT ), a
la tabla CÁLCULO AUTOMÁTICO DEL TENSOR MOMENTO SÍSMICO, que se
puede visitar en la dirección WEB del Instituto Geográfico Nacional www.ign.es, según
se muestra en la Figura 6.30. También se puede acceder a esta misma información a
través de la WEB del Ministerio de Fomento www.mfom.es.

Figura 6.30: Página WEB del Instituto Geográfico Nacional (www.ign.es) con nuestro
cálculo en tiempo real del Tensor Momento Sísmico del terremoto del 4 de diciembre
de 2004 (Mw = 5,0).

El fichero de parámetros (PT ) contiene los datos de localización, profundidad del
centroide, valores de las componentes del TMS y los porcentajes de fuente de doble
par y de vector dipolo compensado, además de los datos de varianza y reducción
de la varianza que permiten deducir la calidad del cálculo. En el enlace ajuste de
sismogramas (AS) se visualiza un fichero imagen con el ajuste de los sismogramas
sintéticos y los observados y los datos del TMS. Esta imagen, de una forma rápida
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e intuitiva, nos permite ver la calidad del cálculo realizado. En el fichero imagen
mecanismo focal (MF ) se encuentra un mapa de la zona epicentral, realizado de forma
automática con el software GMT (Wessel y Smith, 1995), en el que se muestra la
representación del mecanismo focal que corresponde con el TMS calculado. Por último,
en el enlace catálogo TMS (CT ) se muestra el mecanismo recién calculado, situado
en un mapa de la zona epicentral, realizado también con el software GMT, donde se
representa por magnitud y profundidad la sismicidad junto con todos los mecanismos
focales que se corresponden con TMS calculados anteriormente en la región.

Figura 6.31: Página WEB del Centro Euro-Mediterráneo de Sismología CSEM
(www.csem.org) en la que aparecen los resultados del TMS que para el terremoto del 4
de diciembre de 2004 (Mw = 5,0) han calculado distintas instituciones en el mundo,
incluido el nuestro.

El Centro Euro-Mediterráneo de Sismología CSEM (European-Mediterranean Seis-
mological Centre) es un organismo dependiente del Consejo de Europa al que perte-
necen todas las instituciones europeas con interés en Sismología y en general en las
ciencias de la tierra y que se encarga entre otras labores de las localizaciones epicen-
trales de forma rápida, que permiten a dicho Consejo acudir de forma inmediata con
la ayuda internacional en caso de terremoto catastrófico en cualquier parte del mundo.
El IGN, desde el año 1994, es miembro nodal del CSEM encargado junto con el Labo-
ratoire de Détection Geophysique del Comisariado de la Energía Atómica de Francia
de las localizaciones epicentrales rápidas, con los datos que suministran el resto de
las agencias (CSEM, 1994). En el cálculo del TMS el CSEM inició en el año 1995 el
cálculo en tiempo no real de terremotos de magnitud superior a 5,5 a través de Geo-
FordchungsZentrum en Alemania, utilizando las estaciones disponibles en ORFEUS,
Bock et al. (1994). El desgraciado fallecimiento en accidente aéreo del profesor Bock
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terminó con estos cálculos. Recientemente, el CSEM ha incluido en el apartado de de-
terminaciones rápidas de su servidor WEB (www.emsc.org) los cálculos del TMS que
hacen varias instituciones como son: el Servicio Sismológico Suizo (ETHZ), la Univer-
sidad de Harvard, el Istituto Nazionale di Geofísica e Vulcanologia de Italia (INGV),
el U.S. Geological Survey (USGS), el Centro de Alerta de Tsunamis de la Polinesia
Francesa (CPPT) y el Instituto Geográfico Nacional de España, que participa con el
cálculo en tiempo real del TMS desarrollado en esta Tesis (Figura 6.31).



Capítulo 7

Conclusiones

La diferenciación del proceso físico que se produce en la generación de un terremoto
y una explosión resulta ser la base de su discriminación. La fuente generadora de
una explosión es un centro de energía con una simetría esférica, mientras que un
terremoto tectónico es producto de una dislocación sobre una falla, más acorde con el
resultado de aplicar sobre la misma un doble par de fuerzas sin momento resultante. Si
intentamos modelizar mediante sistemas de fuerzas ambos procesos físicos, en el caso
de la explosión sería un conjunto de tres dipolos opuestos, mientras que el terremoto
estaría formado por un conjunto de pares de fuerzas sin momento resultante. Por otra
parte, el terremoto ocurre a mayor profundidad que la explosión, por lo que el camino
recorrido por las ondas también será diferente. Fuente y camino son los dos aspectos
que harán que el sismograma observado tenga características distintas y que son las
queremos detectar. Queremos obtener las propiedades de la fuente sísmica mediante el
análisis de las señales registradas en estaciones remotas y para ello, una vez estudiados
sus aspectos matemáticos, determinamos su naturaleza de forma remota mediante
el estudio del Tensor Momento Sísmico y por las medidas de amplitud y frecuencia
realizadas en los sismogramas.

El sismograma es una representación temporal de un parámetro del movimiento
del suelo (desplazamiento, velocidad o aceleración) y es fruto de la convolución de este
movimiento con la respuesta del aparato de registro. Si las medidas que realizamos en
los sismogramas son las que determinarán la naturaleza del evento, el conocimiento
exhaustivo de la respuesta instrumental es fundamental en las labores de discrimina-
ción.

La participación de España como miembro activo en la Conferencia de Seguridad y
Desarme de las Naciones Unidas, lleva consigo la colaboración al más alto nivel en las
tareas de monitorización y discriminación que el Sistema Internacional de Vigilancia
tiene encomendadas. En cuanto a la monitorización sísmica, el Dispositivo Sísmico
de Sonseca es un potente detector de toda la actividad de la región y es por esta
razón una de las piezas fundamentales de este sistema a nivel mundial. En las labores
de la discriminación esta Tesis supone el primer trabajo en el área, tanto para la
discriminación de grandes explosiones como para aquella que analiza los eventos de
menor magnitud. Entre las principales conclusiones que extraemos de este trabajo,
destacamos:

209
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La determinación de la componente isótropa del Tensor Momento Sísmico (TMS)
se muestra como un potente discriminante de explosiones nucleares. Para explo-
siones de magnitudes menores, el alto contenido de ruido en los registros puede
ocasionar la aparición de una componente isótropa que no existe realmente en
la fuente. Para estos eventos, un alto contenido de componente de no doble par
en el TMS desviador puede indicar también un origen artificial.

El desarrollo del cálculo automático del TMS que hemos realizado supone, que
por primera vez en nuestra región se facilita información de forma inmedia-
ta del momento sísmico escalar y del tipo de mecanismo focal responsable. La
conexión automática de este cálculo con los servidores WEB del Instituto Geo-
gráfico Nacional y del Centro Euro-Mediterráneo de Sismología proporciona a
la comunidad científica esta valiosa información de forma inmediata. El análisis
de nuestros resultados con los obtenidos por otras instituciones que realizan el
cálculo en tiempo no real y con el cálculo del mecanismo focal por el método de
polaridades de la onda P arroja resultados óptimos, sobre todo en el reconoci-
miento del tipo de falla responsable. De esta forma, nuestro cálculo permite la
realización de las primeras interpretaciones sismotectónicas de urgencia y es el
primer paso para un futuro sistema de alerta de tsunamis en las costas españolas.

Aunque es posible el uso de modelos simples estratificados de corteza para el
cálculo del TMS, estos modelos tienen que estar muy bien calibrados.

El uso de explosiones con localización y tiempo bien conocidos es una herramien-
ta potente para la calibración del modelo, pero también lo es la formación de
secciones de registros con terremotos y su interpretación con técnicas de perfi-
les sísmicos de refracción, como hemos puesto de manifiesto en la formación e
interpretación de la sección de registro que cruza el Mar de Alborán y que nos
ha permitido constreñir la profundidad del Moho en la zona a valores entre 21
y 25 km. El cálculo en tiempo real del TMS utiliza varios modelos de corteza
dependiendo de la trayectoria.

Entre los años 2002 y 2005 hemos calculado el TMS en tiempo real de 64 terremo-
tos de la región, lo que nos ha permitido obtener mediante regresión cuadrática
la primera relación entre la magnitud momentoMw y la magnitud mb del catálo-
go del Instituto Geográfico Nacional, válida para todo el área. Esta expresión se
podrá utilizar en los cálculos de peligrosidad sísmica en lugar de usar relaciones
obtenidas por otros autores en otras regiones del mundo, como es práctica común
en la actualidad.

La contaminación de los catálogos sísmicos por localizaciones de explosiones no
identificadas es un problema no resuelto a nivel global en España y que puede afectar
de forma importante a los estudios de peligrosidad sísmica y sismotectónica. Actuando
por un lado con los datos del Dispositivo Sísmico de Sonseca y de forma general
con los de la red sísmica de banda ancha, nosotros hemos introducido una serie de
discriminantes que permiten distinguir este tipo de eventos mediante el análisis de la
varianza y pendiente espectral y de la relación de amplitudes máximas de la onda Lg
en distintas bandas de frecuencia y con el tratamiento de espectrogramas.
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En el análisis con los datos del Dispositivo Sísmico de Sonseca hemos obtenido la
función lineal discriminante (FLD) que separa terremotos y explosiones utilizan-
do la varianza y pendiente espectral de las ondas P y Lg. El resultado demuestra
con un acierto del 89% de los casos estudiados, que el discriminante que analiza
la varianza en función de la pendiente espectral es el mejor separador de am-
bas poblaciones. Hemos introducido un sistema de votaciones que hacen que la
decisión final se alcance con un índice de acierto del 90%. El uso de la función
cuadrática discriminante (FCD) y de clasificadores por vecinos más próximos no
supone una mejora sustancial en los resultados.

El espectrograma es una imagen espectral del contenido completo de un registro.
Utilizando técnicas de correlación de imagen, hemos desarrollado, utilizando tam-
bién los datos del Dispositivo Sísmico de Sonseca, un procedimiento que reconoce
de forma automática la explosión realizada en la cantera de Puertollano (Ciudad
Real) de otras voladuras efectuadas en otras explotaciones de la Península. Para
ello, una vez seleccionado un espectrograma correspondiente a una explosión en
Puertollano como patrón, calculamos el máximo coeficiente de correlación con
cada uno de otros 60 espectrogramas de los que 30 se corresponden con explo-
siones en Puertollano y otros 30 son explosiones en otras explotaciones. De esta
forma, obtenemos un valor mínimo del máximo coeficiente de correlación a partir
del cual un nuevo evento puede considerarse como perteneciente a la cantera de
Puertollano o no. En los 60 casos analizados se ha obtenido un 92% de acierto.

La mayoría de las explosiones químicas que se realizan en las canteras a cielo
abierto o las obras públicas en España son eventos de baja magnitud, con lo que
el nivel de detección del Dispositivo Sísmico de Sonseca no permite su discrimi-
nación cuando la distancia epicentral es mayor de 250 km. Para extender esta
capacidad a todo el área, aplicamos el discriminante que analiza la varianza y
la pendiente espectral de la onda Lg a 200 registros en distintas estaciones de
la red de banda ancha. También hemos aplicado a estos eventos el discriminante
que utiliza el logaritmo del cociente de la amplitud máxima de la onda Lg en
las bandas de frecuencia de 1− 2 Hz con 6− 8 Hz y de 1− 2 Hz con 7− 9 Hz.
Hemos obtenido las correspondientes FLC para cada uno de los discriminantes
y una decisión final en función de un sistema de votación similar al utilizado con
los datos de Sonseca. El resultado final muestra que en el 84% de los casos se
produce un acierto en la determinación remota de la naturaleza del evento.

7.1. Futuras investigaciones

El desarrollo de esta Tesis y sus conclusiones son el origen de una serie de futuras
investigaciones que expresamos a continuación y que mejorarán sin duda en el futuro
los resultados obtenidos por nosotros:

En cuanto a los datos, debemos profundizar en el conocimiento de la respuesta
instrumental mediante calibraciones, no solamente de aquellos instrumentos que
se encuentran instalados en la actualidad en nuestras redes sino también en
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aquellos que aun habiendo dejado de registrar han sido testigos de la historia
sísmica de nuestra región.

Hemos constatado la importancia de disponer de una base de datos común en
la que se encuentran almacenados todos los datos disponibles del Instituto Geo-
gráfico Nacional. Su existencia ha facilitado en gran medida los trabajos. Pero
es necesario añadir a esta base de datos el conjunto de metadatos que nos pro-
porcionen los detalles de calidad de los registros que tratamos. Por otra parte, la
formación de una Infraestructura de Datos Espaciales (IDE) Geofísica permitiría
la conexión de las distintas bases de datos de todos los organismos y la posibilidad
de facilitar el uso conjunto de los datos en las labores de discriminación.

La calibración de los modelos de tierra para el cálculo del TMS es una de las
labores que deben ser desarrolladas en el futuro. Debemos disponer de un modelo
que se ajuste con la mayor precisión posible a cada una de las trayectorias, por
lo que es necesario ampliar el conocimiento actual mediante la realización e
interpretación de múltiples secciones de registro.

La consideración de fuente puntual en el cálculo del TMS limita su aplicación
a terremotos de magnitud Mw menor de 7. El uso de otro tipo de fuente no es
fácilmente automatizable, por lo que debe ser objeto de futuras investigaciones
que permitirán incluso la determinación del TMS de los posibles terremotos que
aun teniendo magnitud menor de 7 están originados por una fuente lenta.

Todas las técnicas discriminantes que determinan la naturaleza del evento me-
diante medidas de amplitud y frecuencia realizadas en los sismogramas y que
se resuelven con el cálculo de una función discriminante, son procesos que van
adquiriendo conocimiento con el paso del tiempo y que pueden llegar a perfeccio-
narse mediante la regionalización. En futuras investigaciones ésta será una labor
a desarrollar tanto en la obtención de distintas FLD para cada región epicentral
con los datos del Dispositivo Sísmico de Sonseca, como también de una FLD
para cada una de las estaciones de la red de banda ancha y cada uno de los
discriminante estudiados.

Consideramos necesario extender la técnica del reconocimiento de explosiones
mediante correlación de espectrogramas al resto de las explotaciones más impor-
tantes. Deberemos trabajar en la formación de una librería de espectrogramas
patrones de cada una de las explotaciones.

Todas estas aportaciones, permitirán al Instituto Geográfico Nacional ahondar en
la participación de España como miembro activo de pleno derecho en la Conferencia
de Seguridad y Desarme de las Naciones Unidas de Ginebra, de acuerdo con el Tratado
de Prohibición Completa de Ensayos Nucleares.



Apéndice A

Discriminación de fuentes
sísmicas inducidas por grandes
embalses

A.1. Introducción

Desde que en los años 40 se observara la sismicidad inducida por el llenado del
embalse de Mead en Boulder (USA), han sido numerosos los estudios en los que se ha
demostrado la asociación entre el llenado y/o vaciado de una presa y el aumento en la
sismicidad, sobre todo durante el proceso inicial. También existen casos de sismicidad
prolongada en el tiempo asociada a las fluctuaciones del nivel de agua embalsada,
después de alcanzarse el llenado inicial, Simpson et al. (1988).

La sismicidad inicial por el llenado de un embalse es el resultado de dos efectos. El
primero corresponde a la carga de agua y depende del tipo del régimen de esfuerzos
dominantes en la zona. Puede suceder que el peso del agua se sume a los esfuerzos
tectónicos acumulados llegándose antes a superar el nivel de resistencia del material de
la corteza y producirse entonces el terremoto, Figura A.1(a). El segundo es el efecto
retardado, que se corresponde con la respuesta poroelástica de los materiales de la
capa litosférica bajo y en torno al mismo a la presión ejercida por el embalse.

Esta respuesta retardada poroelástica, según Talwani (1997), es una respuesta con-
junta y tiene tres fases. En una primera fase instantánea la presión intersticial aumenta
en el material de esas primeras capas litosféricas por el peso de la carga del agua, ya
que se dan en el material condiciones que dificultan el drenaje. La roca contiene flui-
do en sus espacios intersticiales, no drena, con lo que aumenta la presión intersticial
y disminuye la resistencia a la fricción. Entonces, los esfuerzos tectónicos actuantes
normalmente en la zona provocan la rotura a un nivel esfuerzos acumulados más bajo
que los que tendría en una situación “sin embalse”, Figura A.1(b). En esa situación
(en ausencia de embalse) se tardaría más tiempo en alcanzar el nivel de resistencia.
En una segunda fase, cuando el fluido empieza a disiparse por las fracturas existentes,
empieza a producirse una disminución en la presión y por lo tanto un aumento de la
resistencia, lo que lleva consigo una disminución de la sismicidad, a veces hasta los
niveles anteriores al llenado. La duración de estas dos primeras fases y su retardo en
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Figura A.1: Distintos modelos de generación de la sismicidad inducida por el llenado
de un embalse.

relación a la curva de llenado del embalse, dependen de las propiedades hidromecá-
nicas, composición química, tectónica etc. La tercera y última fase de esa respuesta
inicial, se corresponde con la difusión de la presión intersticial. La ocurrencia o no de
esta tercera fase, así como su retraso con respecto al llenado inicial, depende de la
permeabilidad y compresibilidad de las rocas y de la viscosidad del fluido intersticial.
En esta fase también se produce una disminución de la resistencia a la fractura y por
lo tanto sismicidad asociada.

Generalmente, la respuesta inicial es una respuesta conjunta de las tres fases expli-
cadas anteriormente y ha sido estudiada por Rajendran y Talwani (1992) en la presa
de Monticello (USA). Espacialmente, la respuesta se caracteriza por producir una es-
tabilidad en la parte más profunda del embalse, localizándose la sismicidad asociada
en la periferia del mismo. Los terremotos ocurren durante meses o años a partir del
inicio del llenado y terminan cuando cesa la respuesta poroelástica. En la literatu-
ra sismológica hay muchos ejemplos de este tipo de sismicidad inicial, Gupta (1992):
Mead, Nurek, Manic-3, Kariba, Hsinfengkiang, Jocaessee, en todos estos ejemplos se
produce un incremento en la sismicidad, por encima de los niveles previos al llenado,
con grandes terremotos, hasta que pasado un periodo de tiempo se vuelve a los niveles
de sismicidad anteriores. La sismicidad aparece localizada siempre en los bordes del
embalse. Pero como hemos señalado con anterioridad, en algunas presas la sismicidad
continúa por muchos años o incluso muchas décadas después del llenado inicial. Los
terremotos ocurren bastante tiempo después de que el proceso de sismicidad inicial ha
terminado y por lo tanto la respuesta conjunta al llenado inicial se ha estabilizado.
Esta sismicidad prolongada, según Simpson et al. (1988), es consecuencia de las varia-
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ciones cíclicas en la presión intersticial, que provocan los grandes cambios en los niveles
de agua. Se requiere la existencia de fallas y depende de la frecuencia y amplitud del
llenado-vaciado, de la difusividad hidráulica y según Roeloffs (1988) de la dimensión y
situación del embalse con respecto a las fallas y de su naturaleza (inversas, normales
o desgarre). Determinadas frecuencias de llenado-vaciado tienen un efecto estabiliza-
dor, pero hay otras frecuencias que tienen el efecto contrario, dependiendo además de
la profundidad del embalse y de las características de los materiales. Conociendo las
fallas existentes y la curva de volumen de agua embalsada, según Bell y Nur (1977)
es posible modelizar el campo de presión intersticial bajo el embalse. Modificando la
curva de llenado del embalse se podría actuar sobre la presión, evitando que esta se
focalice en zonas tectónicamente débiles.

No es muy corriente esta sismicidad prolongada, pero hay dos casos muy estudiados
como son los del embalse Mead (USA) por Carder (1945) y Koyna (India) por Talwani
(1995), donde los cambios en el nivel de agua embalsada son muy grandes en relación al
volumen mínimo embalsado. La sismicidad en el caso de Mead desapareció al variar la
frecuencia de llenado-vaciado por la construcción de otra presa aguas arriba, mientras
que la de Koyna continúa hasta la actualidad.

En España han sido varios los casos estudiados de sismicidad inducida por embalses.
Los más conocidos son los de Canelles, estudiado por López Marinas (1980), Camarillas
(excepción a nivel mundial por su poca altura) por García Yagüe (1973) y Almendra
por García Yagüe (1975) y Buforn (1977), siendo tres casos claros de sismicidad inicial,
relacionada con el primer llenado. Torcal et al. (2005) plantean el caso de la presa de
Tous como un caso de sismicidad prolongada despues del llenado inicial y relacionan
la actividad sísmica con el nivel de agua embalsada.

En este Apéndice, vamos a analizar varios discriminantes para sismicidad inducida,
aplicándolos a los dos últimos casos probables ocurridos en España. El primero de ellos,
en el embalse de Ricobayo sobre el río Esla, en la cuenca del Duero, se correspondería
con un posible caso de sismicidad prolongada. El segundo es la sismicidad ocurrida
con el inicio del primer llenado de la presa de Itoiz, construida sobre el río Irati en la
cuenca del Ebro.

A.2. Terremotos ocurridos en enero de 2003 en el embalse
de Ricobayo (Zamora)

El día 12 de enero a las 15 horas 56 minutos (tiempo universal) ocurrió un terremoto
de magnitud 4,3 mbLg con epicentro localizado en la población de Ricobayo, al este de
Villalcampo (Zamora), que fue sentido con intensidad máxima IV EMS en una amplia
zona que abarca las poblaciones del entorno de la presa de Ricobayo. A este terremoto
le siguieron numerosas réplicas, hasta que el día 23 de enero a las 11 horas 13 minutos
(tiempo universal) ocurrió un nuevo terremoto de magnitud 4,4 mbLg, sentido con
intensidad IV-V EMS, con localización próxima al primer evento y seguido también
de réplicas. Hasta el día 31 de enero de 2003, se localizaron un total de 30 terremotos
en la zona.

En el momento de ocurrir estos terremotos, las estaciones de la Red Sísmica Na-
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cional más próximas a la zona epicentral son las de ECAL Calabor (Zamora) a 75 km
y ELOB Lobios (Ourense) a 174 km para estaciones de banda ancha, y la de ERUA
La Rúa (Ourense) a 134 km, que es una estación analógica de corto periodo. Esto
quiere decir, que la zona se encuentra con escasa cobertura instrumental, lo que se ha
traducido en una pobre localización, sobre todo de los terremotos de menor magnitud,
acusándose más esta deficiencia en la determinación de la profundidad.

A.2.1. Encuadre geológico

La depresión del Duero, se encuentra enclavada sobre el Macizo Hespérico, que está
formado por terrenos que conforman un afloramiento continuo y ocupan la mayor parte
de la zona occidental de la Península Ibérica. El Macizo, que se encuentra limitado por
otros terrenos de edad mesozoica y terciaria, Alonso Gavilán et al. (1983), forma parte
de la cadena Hercínica de Europa, cuya traza puede observarse desde Centroeuropa
hasta el extremo norocidental de Francia siguiendo una tendencia general de este a
oeste. A continuación se oculta bajo el Océano Atlántico formando un amplio arco que
conecta con la costa noroccidental de la Península Ibérica. A partir de aquí, entra en
la Península Ibérica diferenciándose en varias zonas con elongación norte sur.

Sinclinorio de Carbajales

Zona de estudio

12 enero

23 enero

Embalse de
Ricobayo

Figura A.2: Síntesis geológica de la zona del embalse de Ricobayo. Extracto del Mapa
Geológico Nacional (IGME).

La zona de estudio, dominada por deformaciones hercínicas intensas, se encuen-
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tra situada al sur del sinclinorio de Carbajales, Figura A.2, que comienza al norte de
Bragança en Portugal y termina bajo el terciario de la meseta, Quiroga et al. (1982).
El accidente más importante que lo afecta es una falla inversa, en ocasiones cabal-
gante, que lo discurre longitudinalmente. Una banda de cuarcitas atraviesa la zona
en dirección noroeste-sureste dividiéndola en dos regiones diferenciadas: al suroeste
constituida por materiales graníticos y metamórficos y al noreste por materiales pa-
leozoicos. Al este aparece el terciario, que se apoya directamente sobre el granito en
las proximidades de la zona de estudio. Las direcciones más frecuentes de fracturación
son NW-SE, N-S y NNE-SSE, estas últimas causadas por el plegamiento alpino y que
siguen en parte los cursos de los ríos Duero y Esla.

A.2.2. Sismicidad de la región

La región en la que ocurren estos terremotos, se caracteriza por ser de las sísmi-
camente más estables de la Península Ibérica. Así lo pone de manifiesto el mapa de
peligrosidad sísmica de la vigente Norma Sismorresistente NCSE (2002).

En la Figura A.3 se muestra la sismicidad histórica (hasta 1940) junto con la
sismicidad instrumental previa a la ocurrencia del terremoto del 12 de enero de 2003.
La sismicidad del siglo XIX es la revisada por Martínez Solares y Mezcua (2002) en su
nuevo catálogo que sitúa tres terremotos en la provincia de Zamora. Dos de ellos, en
1852 y en 1899 de intensidades IV-V y V MSK respectivamente en las proximidades
de Puebla de Sanabria, al noroeste de la provincia, y otro en 1853 de intensidad V-VI
MSK situado al sur de la capital. Este último, en el catalogo de Mezcua y Martínez
Solares (1983), estaba situado en Zamora capital.

La diferencia en la catalogación de este último terremoto y su proximidad a la zona
de estudio nos ha llevado a hacer un análisis más profundo del mismo. Se ha revisado
la documentación histórica que existe sobre el mismo (Rodríguez de la Torre, 1990),
haciéndose una nueva evaluación de intensidades. Utilizando el método de Bakun y
Wentworth (1997), en la forma descrita por Mezcua et al. (2004), localizamos este
terremoto 30 km al sur de Zamora, con una magnitud de 5,5 Mw (Figura A.4).

En el catálogo de Mezcua y Martínez Solares (1983) se localizaba un terremoto
en el año 1936 de intensidad III MSK en las proximidades de Salamanca, aunque
literalmente se situaba en Zamora. Una revisión de la documentación disponible nos ha
permitido situar correctamente este terremoto en las proximidades de Zamora capital.

En época instrumental, Figura A.3, destacan los terremotos que tuvieron lugar en
1961. Ocurrieron 7 terremotos entre las magnitudes 3,9 y 5,2 mbLg, en un periodo
de tiempo de diez meses, que están catalogados en distintas zonas de la provincia.
Las características de la red sísmica en 1961 hizo que estos terremotos solamente se
registraran en los observatorios del IGN de Toledo, Alicante, Málaga y Almería. En el
trabajo realizado por Payo (1962) se estudia el terremoto principal, localizándolo en
las proximidades de la población de Gállegos del Río a una profundidad de unos 100
kilómetros, calculada usando el método de Esteban Carrasco (1959). Este método se
basa en la resolución del problema geométrico de la determinación del centro de una
esfera que es tangente a otras tres, centradas en las estaciones sísmicas. Sin embargo
la isosista que presenta en el mismo trabajo sitúa la curva pleistosista de intensidad VI
(escala Wood-Neumann) en el entorno del embalse de Ricobayo, como se muestra en
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Figura A.3: Sismicidad histórica e instrumental previa a la ocurrencia de los terremotos
de 2003. Con un cuadrado blanco se señala la estación sísmica de ECAL, la más
próxima a la zona epicentral.
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Figura A.4: Localización del terremoto de 29 de agosto de 1853 (estrella) a partir de
los datos macrosísmicos, con el método de Bakun y Wentworth (1977).

la Figura A.5. Payo (1962) atribuye la diferencia entre el epicentro calculado y el ma-
crosísmico a la profundidad anómala del terremoto. Analizando los datos disponibles,
creemos que la profundidad encontrada por Payo (1962) es errónea, por la imprecisión
del método utilizado y por la insuficiencia de estaciones que registraron el terremoto
(la más cercana a 250 km), no habiéndose encontrado en los sismogramas ninguna fase
de profundidad.

Por otra parte estimamos que la dispersión epicentral de los terremotos de 1961, que
se pone de manifiesto en la Figura A.3, es fruto de la imprecisión en la localización. La
isosista del terremoto principal, Figura A.5, refleja claramente que la región epicentral
está situada en el entorno del embalse de Ricobayo (aunque en el mapa no aparece
el citado embalse), como ocurre con las isosistas de los terremotos del 12 y del 23 de
enero de 2003 (Figura A.6). Además la forma de las mismas tiene similitud con la
de 1961, extendiéndose a lo largo de las cuencas de los ríos Esla y Duero con mayor
intensidad, como consecuencia posiblemente de un aumento de la amplificación sufrido
por la acumulación de material sedimentario en dichas cuencas. Podemos pues decir
que todo parece indicar que los terremotos de 1961 y los ocurridos en la actualidad
estuvieran asociados al mismo accidente tectónico.

Con la instalación de la red sísmica analógica con registro digital en los años 80
(Capítulo 3), y actualmente con la instalación de las nuevas estaciones digitales de
banda ancha, las localizaciones en la zona adquieren mayor precisión. Esto hace que
en la Figura A.3 se distingan claramente para este periodo dos zonas con actividad
sísmica instrumental dentro de la provincia. Por un lado la zona situada al noroeste, en
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Figura A.5: Mapa de isosistas, en la escala Wood-Neumann, del terremoto del 10 de
febrero de 1961, Payo (1962).
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Figura A.6: Isosistas en la escala EMS de los terremotos del 12 de enero ( 4,3 mbLg) y
23 de enero de 2003 ( 4,4 mbLg). Los datos de la zona portuguesa han sido facilitados
por el Instituto de Meteorología de Portugal.
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el entorno de Puebla de Sanabria, alejada de la zona de estudio y por otro la situada
en el entorno del embalse de Ricobayo. Esta última, con una dirección aproximada
NE-SW.

A.2.3. La serie sísmica de enero de 2003

En la Figura A.7(arriba) se muestra la distribución temporal por magnitud de la
serie sísmica iniciada el 12 de enero de 2003, hasta el 15 de febrero de 2005. Se aprecia
que la actividad ha sido decreciente hasta julio de 2004, fecha en la que ha cesado. Se
destaca en esta misma figura, la duración de la campaña de microsismicidad realizada
en la zona desde agosto a diciembre de 2003 y que posteriormente describiremos. En
la misma Figura A.7(abajo) se ha representado la sismicidad hasta el día 31 de enero
de 2003, se observan dos máximos en la actividad, centrada en los dos terremotos de
mayor magnitud.

Se ha calculado el parámetro b de la relación de Gutenberg y Richter (1954),
mediante el ajuste mínimo cuadrático del logaritmo del número acumulativo de terre-
motos por magnitud, obteniéndose un valor de 0,59 con un coeficiente de regresión R2

de 0,97.
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Figura A.7: Distribución temporal de los terremotos ocurridos en Ricobayo (Zamora)
desde el día 12 de enero de 2003 hasta el 15 de febrero de 2005 (arriba) y hasta el 31
de enero de 2003 (abajo). En color amarillo se señala la duración de la campaña de
microsismicidad realizada en la zona.
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El valor del parámetro b está relacionado con las características físicas del material
en el que se produce la fractura. Un valor de 0,59 como el obtenido, se corresponde con
una zona cohesionada y homogénea, poco fracturada y por lo tanto apta para soportar
grandes tensiones. Mecánicamente, este proceso tipo I de la clasificación de Mogi (1963)
para la generación de una serie de terremotos, se explica con la consideración de un
volumen homogéneo, que debido a un proceso tectónico ha ido acumulando esfuerzos.
Al ser el medio homogéneo no hay liberación de pequeños esfuerzos, es decir, no hay
sismos premonitorios. Cuando la tensión acumulada excede a la resistencia de la roca
se libera la energía en forma de terremoto, seguido por un ajuste en forma de réplicas.

Figura A.8:Mapa de epicentros de la actividad sísmica próxima al embalse de Ricobayo
(Zamora) desde el 12 de enero de 2003.

En cuanto a la localización de los epicentros, Figura A.8, los terremotos tienen una
alineación sensiblemente en dirección NNE-SSW, que coincide con la dirección de la
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cuenca del río Esla. Los dos terremotos principales se localizan al oeste de Ricobayo, a
escasa distancia de la presa. Los semiejes mayores de las elipses del error en localización,
orientadas generalmente con acimut en la dirección del río, varían de unos 4 km para
los terremotos principales a 16 km para la réplica peor localizada. En cuanto a las
profundidades que varían de 1 km a 11 km, sus errores oscilan de 2 km a 12 km.
Desgraciadamente la estación sísmica digital de banda ancha de Calabor (Zamora),
Figura A.3, los días del inicio de la actividad sísmica tuvo problemas en la transmisión
satélite con lo que no registró los terremotos, siendo entonces la estación más próxima
la analógica situada en A Rúa (Ourense) a 130 km de la zona epicentral. Esta puede ser
la causa de la falta de precisión, sobre todo en el parámetro profundidad. No obstante,
y aunque no se puedan extraer conclusiones sobre direcciones en profundidad, podemos
asegurar que la actividad sísmica es muy superficial.

A partir del tamaño del área pleistosista de intensidad IV EMS se ha calculado,
mediante el ajuste de Johnston (1994), la magnitud momento Mw de cada uno de los
dos terremotos principales de enero de 2003, obteniéndose valores muy superiores a
los obtenidos por otros métodos. La razón de esta sobrevaloración está en que ambos
terremotos fueron sentidos con intensidad IV EMS en un área más grande de lo usual
debido a un efecto de amplificación superficial motivado por la geología y la poca
profundidad del terremoto, poniéndose en evidencia una baja atenuación en la zona.

A.2.4. Estado de esfuerzos

Mediante la inversión en el dominio del tiempo desarrollada en capítulos anteriores,
se ha obtenido el Tensor Momento Sísmico para cada uno de los terremotos principales.
En el caso del terremoto de 12 de enero se ha utilizado la estación de Lobios (Ourense),
situada a 175 km, aplicándole un filtro que deja pasar frecuencias entre 0,02 Hz y
0,10 Hz. El resultado obtenido se muestra en la Figura A.9, donde se observa la buena
correlación entre el sismograma observado y el sintético (línea de trazos) con una
reducción de la varianza del 79%. El momento sísmico escalarM0 es 2,76×1021 din·cm,
al que le corresponde una magnitud momento Mw de 3,6 (Tabla A.1). El mecanismo
focal calculado se corresponde con una falla de desgarre, con gran componente de
falla normal. El eje de presión se encuentra orientado en dirección SSE-NNW con una
inclinación de unos 45o. De los dos posibles planos de falla, el orientado en dirección
este-oeste es prácticamente vertical, mientras que el orientado en dirección SSE-NNW
tiene un buzamiento de 33o.

Para comprobar la bondad del cálculo anterior, se ha utilizado también para la
determinación únicamente del mecanismo focal, el método numérico basado en el al-
goritmo de Brillinger et al. (1980). Este método permite estimar la orientación de ejes
y planos de falla así como sus desviaciones estándar, Udías y Buforn (1988), a partir
de las polaridades observadas de la onda P en un conjunto de estaciones. El resultado
obtenido, Figura A.10, se corresponde con una falla de desgarre con eje de presión hori-
zontal orientado en dirección SSE-NNW y planos de falla verticales, habiendo utilizado
23 observaciones con un índice de acierto de 0,87 (Tabla A.2).

El mismo proceso aplicado al registro del terremoto del 23 de enero en las estaciones
de Arriondas (Asturias) a 206 km y Mazaricos (A Coruña) a 291 km nos conduce al
resultado mostrado en la Figura A.9. En este caso el momento sísmico escalar M0
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Figura A.9: Cálculo del Tensor Momento Sísmico para los dos terremotos principales
de la serie de Ricobayo 2003.

12-enero-2003 23-enero-2003
Acimut 275o ; 160o 120o ; 27o

Deslizamiento −120o ; −29o −166o ; −11o
Buzamiento 74o ; 33o 79o ; 76o

M0 [din·cm] 2,76× 1021 7,57× 1021
Mw 3,6 3,9
DP 98% 50%
DIP 2% 50%
RED.VAR 79% 73%

Tabla A.1: Acimut, deslizamiento y buzamiento de los planos de falla, momento sísmico
(Mo), magnitud momento (Mw), porcentaje de fuente de doble par (DP), porcentaje
de fuente dipolo compensado (DIP) y reducción de la varianza (RED.VAR), obtenidos
mediante la descomposición del Tensor Momento Sísmico.
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23 Enero 200312 Enero 2003

Figura A.10: Mecanismos focales de los terremotos principales de la serie de Ricobayo
2003, calculados con el método de la polaridad de la onda P.

12-enero-2003 23-enero-2003
Plano A Acimut 117o 200o

Deslizamiento −178o −9o
Buzamiento 87o 66o

Plano B Acimut 26o 293o

Deslizamiento −3o −156o
Buzamiento 88o 82o

Eje P Acimut 341o 159o

Buzamiento 3o 22o

Eje T Acimut 72o 64o

Buzamiento 1o 11o

Número observaciones 23 19

Índice acierto 0,87 1,00

Tabla A.2: Resultados del cálculo de los mecanismo focales de los terremotos principales
de la serie de Ricobayo 2003, con el método de la polaridad de la onda P.
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obtenido es 7,57 × 1021 din·cm y una magnitud momento Mw de 3,9 (Tabla A.1). El
ajuste en este caso también es bueno con un porcentaje de reducción de la varianza del
74%. El mecanismo resulta ser una falla de desgarre con ligera componente de falla
normal, eje de presión orientado en dirección norte-sur, y planos de falla verticales,
uno en dirección SE-NW y el otro en dirección SSW-NNE. La componente de no
doble par alcanza el 50% y supondría un mecanismo en la fuente con características
de cambio de volumen, más que de un doble par de fuerzas que correspondería a un
terremoto tectónico puro. La falta de estaciones y la escasa magnitud del terremoto
no nos permite afirmar, sin ninguna duda, este último resultado.

Aplicando también el método de polaridades, obtenemos para el terremoto del 23
de enero un mecanismo muy similar al obtenido por modelización, un mecanismo de
falla de desgarre con componente normal y eje de presión orientado en dirección SSW-
NNE, Figura A.10. En esta ocasión se han utilizado 19 observaciones, con un índice
de acierto de 1 (Tabla A.2).

Resumiendo, podemos afirmar que el mecanismo dominante en ambos terremotos
se corresponde con una falla de desgarre con componente de falla normal y eje de pre-
sión orientado en dirección SSW-NNE. Este mecanismo es compatible con un régimen
extensivo de esfuerzos como según Herraiz et al. (2000) corresponde a esta zona de la
Península Ibérica.

A.2.5. Campaña de microsismicidad

Con el fin de poder caracterizar mejor la falla responsable de la actividad sísmica,
se desplegó en la zona una red sísmica portátil, con 4 equipos de registro digital
descritos en el Capitulo 3. La duración de la campaña ha sido desde el 1 de agosto al
18 de diciembre de 2003, aunque no en todo momento han estado todos los equipos
operativos. Inicialmente se instalaron dos equipos (ZMUL y ZVIL), a ambos lados del
río Esla (Figura A.11), con sensores de banda ancha Güralp CMG-3T enterrados para
disminuir el nivel de ruido. Durante los meses de agosto y septiembre del mismo año,
se instalaron otras dos estaciones más alejadas de la presa (ZCAR y ZALM), la última
con sensor de corto periodo Lennartz LE-3D (Figura A.11). Las coordenadas de estas
estaciones junto con la fecha de instalación, se muestran en la Tabla A.3.

Estación Población Longitud Latitud Instalación Sensor
ZMUL Muelas del Pan −5,95409 41,51315 31-jul-2003 CMG-3T
ZVIL Villalcampo −6,03012 41,53996 31-jul-2003 CMG-3T
ZCAR Carbajales de Alba −5,98724 41,57322 28-ago-2003 CMG-3T
ZALM Almendra −5,94030 41,57265 18-sep-2003 LE-3D

Tabla A.3: Coordenadas, fecha de instalación y tipo de sensor, de las estaciones de la
red sísmica de microsismicidad desplegada en la zona del embalse de Ricobayo.

Durante todo el tiempo de duración de la campaña, se han recogido los datos del
registro continuo de las tres componentes en formato digital y se han enviado al Servicio
de Datos Sísmicos del IGN donde han sido introducidos en la Unidad de Recepción
Digital de Datos (Capítulo 3) para su análisis. Las localizaciones hipocentrales han sido
realizadas por este Servicio, con el mismo procedimiento utilizado para el conjunto de
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Figura A.11: Terremotos localizados por el Servicio de Datos Sísmicos del IGN, durante
la campaña de microsismicidad en el periodo del 1 agosto al 18 de diciembre de 2003.
Con un triángulo negro se señala la localización de las estaciones instaladas.

la red y que se ha descrito en el Capítulo 3. Los datos de la red de microsismicidad,
en muchas ocasiones han permitido poder localizar con mayor precisión, sobre todo en
el parámetro profundidad, aquellos terremotos que con la red nacional disponían de
grandes elipses de error. Para analizar esta mejora, se ha tomado el evento de mayor
magnitud de los registrados en la zona durante la campaña. Se trata del terremoto
del día 21 de septiembre de 2003 a las 0 horas 15 minutos, de magnitud 3,0 mbLg.
La relocalización con los datos de la red nacional junto con los de las estaciones de la
campaña de microsismicidad, desplazan el epicentro 2,7 km al noreste, con una elipse
de error de 3,8 × 2,3 km (prácticamente igual que la que tenia), pero donde la mejora
resulta evidente es en la profundidad, que ha pasado de 3,2 a 5,9 km, reduciéndose el
error de 4,9 a 1,2 km.

Durante el periodo de la campaña han sido muchísimos los problemas con la ins-
trumentación. Desde falta de alimentación hasta averías en el sistema de registro y
GPS han hecho que los resultados no sean homogéneos para todo el periodo. De hecho
el análisis de las elipses de error en el epicentro no muestran una mejora sustancial.
No así en la profundidad, donde el hecho de tener, aunque sea un registro solamente
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en las proximidades del hipocentro, hace que se pueda calcular este parámetro con
mayor precisión. En cuanto a la detección la mejora es sustancial. Mientras que con
los datos de la red nacional solamente se habían localizado 10 terremotos, al añadirle
los datos de las estaciones de microsismicidad ha sido posible detectar 234 eventos,
de los cuales se han localizado 133, para el mismo periodo de tiempo. En la Figura
A.11 se muestra el mapa de los epicentros localizados. Gran parte de la sismicidad de
pequeña magnitud se concentra en la zona este del embalse, con una dirección NNE-
SSW, coincidente con la dirección de la sismicidad global de la serie representada en
la Figura A.8. En los terremotos de mayor magnitud se observa mayor dispersión. No
se observan alineaciones en profundidad. La poca duración de la campaña, las averías
en la instrumentación, unido al hecho lamentable de que la instalación de los equi-
pos se realizó después de 6 meses desde que ocurriera el terremoto principal, ha sido
determinante en el escaso resultado obtenido con la campaña de microsismicidad.

A.2.6. Análisis de la sismicidad y su relación con la curva de llenado
del embalse

La presa de Ricobayo, construida por Iberduero (actualmente Iberdrola) en el año
1935 sobre el río Esla, es una presa de gravedad curva, de 95 m de altura sobre
cimientos, que cierra un vaso en terreno primario formado por pizarras, cuarcitas y
granitos, originando un embalse de 1200 hm3. Durante muchos años ha sido el mayor
embalse de España. El cierre está realizado en materiales graníticos fisurados con
una longitud de coronación de 360 m. Se trata de un salto de agua para producción
eléctrica, lo que conlleva unos regímenes de llenado y vaciado acordes con la demanda
de energía.

La distribución epicentral de los terremotos ocurridos en la zona, pone en evidencia
la existencia de una falla activa en la proximidad del embalse, Figura A.8, con la posi-
bilidad de estar ante un caso de sismicidad inducida. Para que exista esta sismicidad
inducida tiene que existir acumulación de esfuerzos tectónicos que son liberados de
una forma favorecida por la influencia del embalse. La presa de Ricobayo se encuentra
en una zona sísmicamente poco activa, pero el único antecedente histórico ocurrido
antes de la construcción de la presa en 1853 con intensidad V-VI MSK, señala que en
la zona han ocurrido terremotos con un periodo de recurrencia muy grande.

A partir de los datos semanales del volumen de agua embalsada desde el año 1970,
Figura A.12, facilitados por Iberdrola hasta enero de 2003 y posteriormente actualiza-
dos con el boletín hidrológico semanal del Ministerio de Medio Ambiente, se observa
que la media de los cambios en el nivel de agua embalsada (750 hm3) son muy gran-
des en relación al volumen mínimo medio embalsado (300 hm3). Lamentablemente no
disponemos de datos anteriores al año 1970 que nos permitiera analizar la posibilidad
de la relación de los terremotos de 1936 y 1961 con el ciclo de llenado.

Desde el sismo del año 1961 hasta 1980 no se localiza ningún terremoto en la zona.
La falta de actividad sísmica ha podido ser enmascarada por la escasa detectabilidad
de la Red Sísmica durante esa época. A partir del año 1980 y gradualmente con
la instalación de nueva instrumentación sísmica en España empiezan a localizarse
terremotos próximos al embalse. En la Figura A.13 se muestra la curva de llenado del
embalse junto con la actividad sísmica en la zona desde el año 1980. La mayoría de
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Figura A.12: Volumen de agua embalsada por la Presa de Ricobayo (Zamora). Da-
tos facilitados por Iberdrola, hasta enero de 2003 y actualizados mediante el boletin
hidrológico del Ministerio de Medio Ambiente.

los terremotos ocurren en máximos o mínimos de la curva, aunque existen muchos de
estos puntos sin sismicidad asociada.

Analizando la misma gráfica únicamente a partir de enero de 2000, Figura A.14,
observamos que la actividad de los últimos cinco años podría estar asociada a los tres
llenados que se han producido. El periodo de tiempo analizado es muy corto para poder
extraer conclusiones a este respecto, aunque reconociendo que hay ciclos de llenado-
vaciado sin sismicidad, parece existir una relación entre la sismicidad y el volumen de
agua embalsada, sobre todo en los últimos años que es cuando la historia sísmica es
más completa.

Si observamos la gráfica de volumen de agua embalsada, junto con el número
acumulativo de sismos ocurridos en los últimos cinco años, Figura A.15, observamos
un cierto paralelismo como ocurre en todos los casos de sismicidad inducida estudiados.
El número de terremotos aumenta con el llenado con un retraso variable.

Una característica que es común a la mayoría de los casos de sismicidad inducida
es el hecho de que se produzca un cambio en los parámetros de sismicidad con respecto
a los que existían en la zona previamente a la construcción de la presa. El parámetro
b = 0,59 obtenido para la serie de 2003 es muy parecido al valor b = 0,55 que para
la zona se obtuvo en el Análisis Sismotectónico de la Península Ibérica, Baleares y
Canarias realizado por el Grupo de trabajo Sobre el Mapa Sismotectónico (1992).
Esto parecería contradecir la hipótesis de sismicidad inducida, pero hay que destacar
que este cálculo realizado en el año 1992 incluía los terremotos que hasta esa fecha
figuraban en el catálogo con valores de magnitud y que para esta zona comienzan en
1961. Todos los terremotos utilizados en el cálculo son posteriores a la construcción de
la presa. Entonces, esa constancia del parámetro b podría suponer la confirmación de
la igualdad en el origen de la actividad sísmica de 1961 y la de 2003.
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Figura A.13: Curva de llenado del embalse de Ricobayo junto con la actividad sís-
mica próxima desde enero del año 1980. El tamaño del símbolo es proporcional a la
magnitud.
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Figura A.14: Curva de llenado del embalse de Ricobayo, junto con la actividad sís-
mica próxima desde enero del año 2000. El tamaño del símbolo es proporcional a la
magnitud.
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Figura A.15: Volumen de agua embalsada en Ricobayo, junto con el número acumulado
de sismos.

Otro parámetro que se considera importante conocer para la posible asociación
con el efecto de la variación del volumen de agua embalsada es el mecanismo focal
de los terremotos. El obtenido para los dos terremotos mayores de la serie de 2003
se corresponde con una falla de desgarre con una gran componente de movimiento en
falla normal, compatible con un régimen extensivo de esfuerzos como según Herraiz
et al. (2000) corresponde a esta zona. Esto quiere decir que los esfuerzos que han
provocado estos terremotos tienen las mismas características que los propios tectónicos
que se acumulan en la zona (como es característico en la sismicidad inducida por
embalses), además el eje de presión tiene la orientación del empuje general SSE-NNW
que la placa Africana ejerce sobre la placa Euroasiática. La dirección definida por las
réplicas, SSW-NNE, obtenida también en la campaña de microsismicidad, coincide
con la dirección de planos bastante verticales de los mecanismos calculados, se obtiene
entonces un desplazamiento sinextral en la falla. La cartografía geológica del Instituto
Geológico Minero de España (Quiroga et al. 1982) no señala fallas en la zona de estudio
pero indica que la dirección obtenida en los mecanismos focales corresponde con una
probable fracturación.

La profundidad del foco calculada por la inversión del Tensor Momento Sísmico es
de 3 km para el sismo de 12 de enero y de 6 km para el de 23 de enero. Estos valores
confirman los obtenidos por localización con tiempos de llegada y ponen de manifiesto
la superficialidad de los focos.

En la mayoría de los casos de sismicidad inducida estudiados, la serie sísmica es
del tipo II de la clasificación de Mogi (1963), produciéndose numerosos sismos premo-
nitorios. El valor de b de estos premonitores es superior al de las réplicas, al contrario
que en la sismicidad natural. En el caso de Ricobayo no se producen premonitorios.
En la sismicidad natural, a un valor alto de b (de 0,6 a 0,8) le corresponde un valor
bajo del cociente c entre la magnitud de la mayor de las réplicas o premonitorios (M1)
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y la del terremoto principal (M0) de 0,6 a 0,7. Según Gupta (1992) en la sismicidad
inducida sucede lo contrario. En los datos de Ricobayo a un valor alto obtenido de
b = 0,6 le corresponde un cociente también alto c = 0,9 compatible entonces con casos
de sismicidad inducida. Además no se cumple la ley de Båth (1965), M0−M1 = 1,2
que en el caso de Ricobayo es de 0,1. Esta ley tampoco se cumple en los terremotos
de 1961.

A.2.7. Discusión

La distribución epicentral de los terremotos ocurridos en enero de 2003 pone de
manifiesto la existencia de una falla activa en el entorno de la presa de Ricobayo, que
transcurre en dirección SSW-NNE, coincidente con la dirección de la cuenca del río
Esla. El mecanismo focal de los dos terremotos principales se corresponde con una
falla de desgarre sinextral con componente de falla normal y eje de presión orientado
en dirección SSE-NNW. Las isosistas reflejan una baja atenuación en la dirección del
río y tienen características similares a las del terremoto principal de magnitud 5,2 de
la serie ocurrida en febrero de 1961. Este hecho podría indicar que es la misma falla
la responsable de los dos periodos de actividad sísmica.

El análisis de los parámetros de sismicidad de la serie iniciada en enero de 2003
indica que podría tratarse de un caso de sismicidad inducida, aunque contrariamente
a lo ocurrido aquí, en la mayoría de los casos de sismicidad inducida estudiados se han
producido gran cantidad de sismos premonitorios. Esta posible discrepancia podría
explicarse por las características geomecánicas del material subyacente al embalse.

Del análisis de la curva de volumen de agua embalsada y su relación con los terre-
motos localizados se deduce que podríamos estar ante un caso de sismicidad inducida
de carácter prolongado. Los terremotos ocurren en los máximos y mínimos de esta
curva, aunque no en todos ellos existe sismicidad. El relativo paralelismo de la cur-
va, en los últimos cinco años, con el número acumulativo de sismos parece confirmar
la relación entre terremotos y embalse. Existen modelos que relacionan la sismicidad
prolongada con la frecuencia de los ciclos de llenado-vaciado en embalses donde las va-
riaciones del nivel de agua en vaciado-llenado son grandes con respecto al nivel mínimo
embalsado, como es el caso del embalse de Ricobayo.

Lamentablemente, no disponemos de datos de nivel de agua embalsada con ante-
rioridad al año 1970, que nos permita analizar su posible relación con la sismicidad
de 1936 y 1961. Si se dispusiera de estos datos, se podría obtener las frecuencias de
llenado-vaciado coincidentes en 1961, 2003 y probablemente 1936, que han hecho que
en esos tres periodos se acumulen esfuerzos en el entorno de la falla activa y que se-
guramente no se han dado en otras épocas de vaciado-llenado, coincidentes con calma
sísmica. Tampoco los datos de sismicidad son completos ya que la instrumentación
sísmica ha ido variando a lo largo del tiempo.

Los estudios de discriminación sísmica realizados conducen a la consideración de
que el caso de los terremotos ocurridos en las proximidades del embalse de Ricobayo
podría ser un caso de sismicidad inducida de carácter prolongado, consecuencia de la
disminución de la resistencia de las rocas, en el entorno de una falla activa, por el
aumento de la presión intersticial fruto del vaciado-llenado del embalse. Esta hipótesis
podría verse confirmada en los próximos ciclos de llenado-vaciado.
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A.3. Terremotos ocurridos en septiembre de 2004 en el
embalse de Itoiz (Navarra)

El 18 de septiembre de 2004, a las 12 horas 52 minutos (tiempo universal) ocurrió un
terremoto de magnitud 4,6mbLg, ampliamente sentido en la zona epicentral, localizado
a 8 km de la presa de Itoiz (Navarra), de reciente construcción, y que se encuentra en
fase de llenado inicial. A este terremoto le ha seguido una serie de réplicas, localizándose
un total de 210 hasta el 16 de enero de 2005.

A.3.1. Encuadre geológico

De forma clásica, en la cadena pirenaica se consideran tres dominios estructurales:
la Zona Axial Paleozóica, la Zona Nor-Pirenaica y la Zona Sur-Pirenaica. El límite
norte de la Zona Axial es la falla Nor-Pirenaica. La falla de Estella, de orientación
NE-SW, es la separación de dos zonas estructuralmente distintas: al oeste la zona
Vasco-Cantábrica y al este la zona Sur-Pirenaica en la que se encuentra la cuenca de
Pamplona, en la que dominan los materiales eocenos. Por el sur, la cuenca de Pamplona
limita con la Depresión del Ebro a lo largo de cabalgamientos E-W, bien definidos y
enmascarados en superficie, a veces, por fallas normales, Olivera y Gallart (1987),
mientras que por el este, el accidente de Monreal la separa de la Montaña Oriental
(Faci et al. 1997), en la que se encuentra nuestra zona de estudio.

La Montaña Oriental Navarra, se encuentra afectada por tres cabalgamientos im-
portantes. Al norte el de Roncesvalles, al sur el de las sierras de Illón y Leyre y en el
centro el de Aoiz, de dirección general WNW-ESE en el que el macizo de Oroz-Betelu,
situado al norte, es el cabalgante.

La región de Navarra es pues una zona compleja, que marca la transición hacia
el oeste de las estructuras pirenaicas. Se pueden distinguir dos direcciones estructura-
les de importancia. La primera es la dominada por la falla de Estella, de orientación
NE-SW, marcada por una alineación de diapiros salinos y recortada por fallas y ple-
gamientos de orientación NW-SE a lo largo de la zona Vasco-Cantábrica. La otra
estructura a destacar es de orientación general E-W y se corresponde con el límite
entre la zona Sur-Pirenaica y la Depresión del Ebro. Esta última estructura es la do-
minante en nuestra zona de estudio, donde los plegamientos tienen esta dirección y las
fallas son predominantemente normales.

A.3.2. Sismicidad de la región

En la Figura A.16 se muestra una explotación del catálogo de sismos próximos
del Instituto Geográfico Nacional en la que se representan los terremotos históricos
catalogados en Navarra y áreas próximas, con intensidad mayor de V (EMS). La
sismicidad se concentra principalmente en la zona del Pirineo, estando situada la más
importante en territorio francés. En el interior de Navarra, el terremoto de 1903 es el
de mayor intensidad, con epicentro situado en Pamplona e intensidad VI (EMS). Los
terremotos de 1885 en Leitza, 1918 en Burguete y 1934 en Elizondo tienen asignada
una intensidad de V (EMS).
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Figura A.16: Terremotos con intensidad mayor de V (EMS) en la época histórica. Se
incluye el terremoto de 1887 con intensidad IV (EMS) catalogado en Aoiz.
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Fuera de los límites de Navarra, señalamos la ocurrencia de dos terremotos. El
primero el 18 de marzo de 1817, con intensidad VII-VIII (EMS), está localizado en
Arnedillo (La Rioja) con una magnitud calculada por Martínez Solares y Mezcua
(2002) de 5,7 Mw. El terremoto del 10 de julio de 1923, con epicentro en Martes
(Huesca), ha sido estudiado por Rey Pastor (1931) que le asigna una intensidad de
VIII y ya en aquella época lo asocia a movimientos de consolidación de las fallas
SNW-NSE, que limitan la canal por la que transcurre el río Aragón.

Martínez Solares y Mezcua (2002) incluyen en su catálogo un sismo con epicentro
en la localidad de Aoiz, ocurrido el 12 de marzo de 1887, con intensidad IV y que
procede de la rectificación de una localización errónea incluida en Mezcua y Martínez
Solares (1983), fruto a su vez de un error cometido por Galbis (1932). Las fuentes
originales consultadas (Rodríguez de la Torre, 1990) se refieren a una noticia aparecida
en el diario La Correspondencia de España, en el que se recoge que el Alcalde de Aoiz
telegrafió al día siguiente comunicando: “anoche se observó un pequeño movimiento
de trepidación y ruido subterráneo, sin que causara desperfectos. El vecindario está
consternado y acampado en las inmediaciones del pueblo, sin atreverse a entrar en sus
casas por temor a que se reproduzca el fenómeno”. Este terremoto es el antecedente
histórico más próximo a nuestra zona de estudio, y se incluye en la Figura A.16.

La sismicidad instrumental registrada en Navarra puede considerarse moderada,
con dos concentraciones de sismos. La primera a lo largo de la zona fronteriza, siguiendo
la dirección de la cadena pirenaica y la otra en el entorno de Pamplona, con una
dirección aproximadamente paralela (Figura A.17).
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Figura A.17: Sismicidad histórica e instrumental hasta el año 2003.
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Hasta que en el año 1951 se instalan los primeros sensores sísmicos en el obser-
vatorio de Logroño, en la zona de estudio no existe un control instrumental de la
localización epicentral. Podemos considerar entonces este año como el inicio de la sis-
mología instrumental en la zona.

El nivel de detección de la red sísmica del Instituto Geográfico Nacional no es
homogéneo desde el inicio de la sismología instrumental. En 1984 se inició una nueva
configuración de la red, con registro digital y alto nivel de detección que hace que la
sismicidad localizada a partir de esta fecha sea de mayor precisión, con terremotos
localizados de magnitudes más bajas. La instalación en el año 1986 de la estación de
Cripán (Álava) y posteriormente en 1992 la de Elizondo (Navarra) asegura un nivel
de detección por encima de magnitud 3,0 mbLg (Mezcua, 1995). Recientemente se
ha instalado una nueva red de banda ancha con un gran rango dinámico que asegura
niveles de detección en la zona por encima de magnitud 2,2 mbLg. Una de estas nuevas
estaciones está instalada en la cima del monte Alkurruntz, en el municipio de Valle de
Baztán (Navarra), a 45 km de distancia de la zona de estudio.

El primer terremoto instrumentalmente localizado en la zona es el de 2 de sep-
tiembre de 1956 de magnitud 4,1 mbLg, que fue sentido en Pamplona, Figura A.18.
El cálculo epicentral que figura en el catálogo de Mezcua y Martínez Solares (1983)
es el proporcionado por el Bureau Central International de Séismologie de la Unión
Internacional de Geodesia y Geofísica, ya que en el proceso de localización Mezcua y
Martínez Solares (1983) no obtuvieron resultados concordantes. La precisión epicen-
tral de esta localización es pues escasa y aunque la población que figura en el catálogo
como zona epicentral es Aoiz, podríamos considerar hasta unos 25 km como valor del
radio de la región de incertidumbre.

Hasta el año 1982 no ocurre en Navarra ningún terremoto de magnitud mayor de
4,0 mbLg. El 22 de mayo de este año 1982, en Puente la Reina se localizó un terremoto
de magnitud 4,5 mbLg. Este terremoto es el de mayor magnitud de los catalogados
en Navarra con anterioridad a la serie de estudio. El mismo día, otro terremoto de
magnitud 4,2 mb se localizó en Pamplona y el 22 de junio en Irurtzun un terremoto
de magnitud 4,4 mbLg fue seguido de una larga serie de réplicas. Hasta el año 1996
no ocurre otro terremoto de magnitud igual o superior a 4,0 mbLg. En este año,
el 25 de febrero, un terremoto de magnitud 4,0 mbLg tuvo su epicentro al suroeste
de Pamplona. En 1998, el 27 de octubre en Lizárraga se localiza otro terremoto de
magnitud 4,0 mbLg. Este terremoto es el último localizado de magnitud superior a
4,0 mbLg, anterior a la serie objeto de este estudio.

En cuanto a la sismicidad reciente en el entorno de la presa de Itoiz y de pequeña
magnitud, previa a los terremotos objeto de estudio, se caracteriza por la ocurrencia
aislada de pequeños sismos, el mayor de ellos de magnitud 2,6 mbLg. Entre enero de
1985 y el 16 de septiembre de 2004 se han localizado 12 terremotos de magnitudes
desde 1,1 a 2,6 mbLg en un radio de 10 km alrededor de la presa de Itoiz.

A.3.3. La serie sísmica de septiembre de 2004

El día 16 de septiembre de 2004, se empezaron a localizar pequeños terremotos
premonitorios en las proximidades de la localidad de Nagore. El mayor de ellos de
magnitud 3,3 mbLg. Pero es el día 18, a las 12 horas 52 minutos (tiempo universal),
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Figura A.18: Sismicidad instrumental previa a los terremotos objeto de este estudio.
Se señala el terremoto de 1956 ( 4,1 mb) como el terremoto más importante de los
próximos a la zona de estudio.
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cuando un terremoto de magnitud 4,6 mbLg, con epicentro al noreste de Lizoain, se
dejó sentir ampliamente en la zona epicentral, con una intensidad máxima de V (EMS)
en las localidades de Lizoain, Urroz y Aoiz. Este terremoto ha sido seguido por una
larga serie de réplicas, habiéndose localizado hasta el día 16 de enero de 2005 un total
de 210 terremotos. En la Figura A.19 se muestra la distribución temporal de la serie,
en la que se aprecia la disminución gradual en el nivel de magnitud de los terremotos,
que parece indicar que esta serie sísmica se encuentra en su estadio final, dentro de un
posible ciclo de actividad.
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Figura A.19: Distribución temporal de la serie sísmica.

En la Tabla A.4 se presentan los parámetros de localización de los terremotos de
magnitud mayor de 3,0 mbLg. El parámetro profundidad es el peor determinado, ya
que la estación más próxima a la zona epicentral es la situada en Alkurruntz a 45 km
de distancia.

Se ha calculado el parámetro b de la relación de Gutenberg-Richter para la serie
completa, obteniéndose un valor de 0,8. El valor regional, obtenido en el Análisis
Sismotectónico de la Península Ibérica, Baleares y Canarias, realizado por el Grupo
de Trabajo sobre el Mapa Sismotectónico (1992), de 0,9 se encuentra muy próximo al
calculado, lo que confirma que esta serie no puede distinguirse de la sismicidad regional
de la zona. Un valor alto del parámetro b como el obtenido, se corresponde con zonas
poco cohesionadas, muy fracturadas y por lo tanto poco apta para soportar grandes
tensiones.

En la Figura A.20 se muestra la distribución epicentral de la serie de terremotos
clasificados por magnitud, junto con los mecanismos focales calculados que describire-
mos posteriormente. No se observa ninguna alineación apreciable. Las elipses de error
de la localización tienen semiejes del orden de 3 km en horizontal para el caso más
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Fecha Hora Longitud Latitud Profundidad Magnitud Intensidad
[TU] [km] [mbLg] [EMS]

16-sep-04 19:17:06 −1,4533 42,8567 6 3,3 III
17-sep-04 02:58:55 −1,4533 42,8483 7 3,1 III
18-sep-04 12:52:17 −1,4350 42,8367 6 4,6 V
18-sep-04 12:55:07 −1,4233 42,8467 6 3,4
18-sep-04 19:58:28 −1,3600 42,8917 11 3,0
30-sep-04 13:09:07 −1,4433 42,8133 3,8 III
7-oct-04 06:16:30 −1,3950 42,8367 3 3,5 IV
9-nov-04 11:26:18 −1,4533 42,8550 5 3,0 II-III

Tabla A.4: Parámetros de localización hipocentral de los terremotos de la serie sísmica
de magnitud mayor de 3,0 mbLg.

favorable (el terremoto de mayor magnitud) y de 15 km para los terremotos de menor
magnitud. En profundidad el error oscila entre los ±4 km del terremoto principal a
±15 km para los casos más desfavorables. Es evidente que con estos errores en lo-
calización epicentral no es posible interpretar a esta escala ninguna alineación como
posible dirección de la traza de la falla responsable y menos aun intentar correlacionar-
la con accidentes tectónicos presentes en la superficie. Se ha intentado también buscar
alineaciones en profundidad que permitieran encontrar el posible plano de falla. La
poca precisión del parámetro profundidad ha hecho que esto no fuera posible con las
localizaciones individuales realizadas para cada uno de los eventos.

En la misma Figura A.20 se representan también las fallas cartografiadas en el
Mapa Geológico de Navarra 1:25000, que son todas fallas normales. Sin embargo,
dado que existe una falla normal cartografiada con dirección E-W, que cruza parte de
la cola del embalse, junto a la serie sísmica, es posible señalar que esta proximidad
puede hacerlas compatibles y relacionadas. También en la parte occidental de la zona
epicentral, hay unas pequeñas fallas normales con dirección NE-SW.

Con el fin de paliar la incertidumbre que la falta de precisión hipocentral individual
ocasiona en la caracterización de la falla responsable, se han relocalizado los terremo-
tos de magnitud mayor de 2,5 mbLg (16 eventos). Se ha utilizado la metodología de
localización conjunta, Pujol (2000), que minimiza el efecto de la no inclusión de varia-
ciones laterales en el modelo clásico de velocidades. El resultado de esta relocalización
se muestra en la Figura A.21 en la que se puede apreciar una orientación de los epi-
centros en dirección NW-SE. La proyección de los hipocentros sobre los planos 1 y 2
parece indicar un buzamiento del plano de falla de unos 45o hacia el oeste.

En la Figura A.22 podemos ver la curva de llenado del embalse de Itoiz, desde
su inicio, junto con la evolución de la sismicidad localizada para la serie. Al tratarse
solamente de un episodio sísmico, no parece prudente extraer conclusiones sobre su
posible relación, ya que admitido el modelo de Reid como causante del ciclo sísmico,
es necesario al menos la comprobación de un ciclo completo.
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18-sep-2004  4,5 Mw

30-sep-2004  4,0 Mw

Figura A.20: Mapa de epicentros de la serie sísmica junto con los mecanismos focales
calculados para los terremotos de mayor magnitud. Se representan con trazo negro las
fallas cartografiadas en el Mapa Geológico de Navarra a escala 1:25000.
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Figura A.21: Resultado de la localización conjunta de los terremotos de magnitud ma-
yor de 2.5 mbLg.
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Figura A.22: Distribución temporal de la sismicidad localizada, junto con la curva de
llenado del embalse.

A.3.4. Estado de esfuerzos

Mediante un proceso de inversión en el dominio del tiempo desarrollado en capítulos
anteriores, se ha obtenido el Tensor Momento Sísmico para los dos terremotos de mayor
magnitud de la serie.

En la Figura A.23 podemos ver el resultado de la inversión para el terremoto del
18 de septiembre a las 12:52 (4,6 mbLg). El cálculo se ha realizado con 5 estaciones,
resultando un ajuste óptimo con una reducción de varianza del 93%. Los parámetros
obtenidos para los planos de falla, momento sísmicoM0 y magnitud momento Mw, así
como los porcentajes de fuente de doble par se presentan en la Tabla A.5. La magnitud
momento es Mw = 4,51. El mecanismo resultante es el de una falla normal, con
una componente muy ligera de desgarre sinextral, eje de presión vertical y la tensión
horizontal, orientada en dirección N-S. De acuerdo con la distribución en profundidad
de las réplicas relocalizadas que se muestra en la Figura A.21, consideramos que el
plano de falla es el orientado con un acimut de 118o en dirección NW-SE, buzamiento
de 42o y deslizamiento -76o, con una caída entonces del bloque sur.

Sismo Acimut Desliz. Buz. M0 Mw RV DP

18-sep 12:52 118o -76o 42o 6,49× 1015 4,51 93% 77%
30-sep 13:09 102o -93o 34o 1,02× 1015 3,97 87% 62%

Tabla A.5: Plano de falla deducido y valores del momento sísmico Mo, magnitud mo-
mento Mw, reducción de la varianza RV y porcentaje de fuente de doble par DP
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Tangencial Radial Vertical

EALK_f0.05.data  Azimut=352 Distancia=43 Amp Max=7.72e-04 cm
Reduccion de la Varianza=96.1

30.00 sec

ETOR_f0.05.data  Azimut=193 Distancia=230 Amp Max=1.34e-04 cm
Reduccion de la Varianza=96.2

30.00 sec

EPOB_f0.05.data  Azimut=128 Distancia=265 Amp Max=1.82e-04 cm
Reduccion de la Varianza=88.5

30.00 sec
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Reduccion de la Varianza=75.8
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Azimut= 99 ; 298

Deslizamiento= -103 ; -76

Buzamiento= 49 ; 42

Mo= 6.49e+22

Mw= 4.5

Porcentaje doble par= 77

Porcentaje dipolo= 23

Porcentaje isometrico= 0 no calculado

Varianza= 2.65e-10

Reduccion de la varianza= 93.06

Varianza/Porcentaje doble par= 3.42e-12
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18-sep-2004  12:52

Figura A.23: Cálculo del Tensor Momento Sísmico del terremoto de 18 de septiembre
de 2004 4,51 Mw.
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Porcentaje doble par= 62
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Figura A.24: Cálculo del Tensor Momento Sísmico del terremoto de 30 de septiembre
de 2004 3,97 Mw.
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El cálculo del terremoto del 30 de septiembre a las 13:09 (3,8 mbLg) arroja un
resultado similar. Por tener menor magnitud ha sido calculado únicamente con 4 esta-
ciones (Figura A.24), obteniéndose una reducción de la varianza del 87% (Tabla A.5).
La magnitud momento es Mw = 3,97. El mecanismo se corresponde en este caso con
una falla norma pura, con eje de presión vertical y eje de tensión también N-S. El plano
de falla, orientado con acimut 102o tiene un buzamiento de 34o y un deslizamiento de
-93o.

El alto porcentaje de fuente de doble par obtenido, indica que existe poca compo-
nente de cambio de volumen en la fuente, obedeciendo la misma en gran parte a un
modelo clásico de doble par de fuerzas sin momento resultante.

En el trabajo de Olivera y Gallart (1987), se estudian 4 terremotos ocurridos en
el año 1982 con epicentro al suroeste de Pamplona. Los mecanismos focales obtenidos
por estos autores muestran una falla normal con un plano orientado en dirección E-W
y el otro en dirección NW-SE. Optan por la elección del plano E-W como plano de
falla (normal con desgarre dextral) al tener éste una orientación paralela al contacto
entre la cuenca de Pamplona y la Depresión del Ebro, no obstante, no descartan la
otra solución posible que es la del plano con orientación NW-SE (normal con desgarre
sinextral) ya que según señalan, esta orientación es común a estructuras más al oeste y
en la misma cuenca de Pamplona existen movimientos a nivel de cobertera compatibles
con esta dirección. La poca precisión en la localización de las réplicas no les permite
discernir el verdadero plano de falla mediante el estudio en tres dimensiones de las
mismas.

Estos son los únicos mecanismos focales calculados en Navarra. En otros puntos
de la cadena Pirenaica se han obtenido también soluciones focales que manifiestan
movimientos en falla normal, con mayor o menor componente de desgarre, como ocurre
en la región de mayor actividad sísmica de Arette-Arudy. No se ha obtenido ningún
mecanismo en falla inversa, como podría corresponder a un estado regional de esfuerzos
N-S, general en la Península Ibérica. Interpretamos entonces que estos terremotos de
magnitud moderada parecen obedecer mas bien a estados locales de esfuerzos.

A.3.5. Estudio del registro de los movimientos sísmicos fuertes

La instrumentación sísmica de la presa de Itoiz consistente en tres acelerógrafos,
instalados uno en la coronación otro a media altura y el último en el fondo, coincidente
con el campo libre, han registrado los terremotos principales de la serie. Además, el
Instituto Geográfico Nacional, en las primeras horas después del terremoto principal,
instaló otro acelerógrafo en el interior de un edificio de oficinas próximo a la propia
presa. Con los registros en las componentes horizontales de los terremotos principales
de la serie, se han calculado los espectros de respuesta para el 5% del amortiguamiento
crítico que se muestran en la Figura A.25. Se añade a estos gráficos el espectro de diseño
de la actual Norma de Construcción Sismorresistente (NCSE 2002). Los espectros
de respuesta de los acelerógrafos oficina, coronación y mitad de la estructura, están
claramente afectados por el comportamiento dinámico de la propia estructura, sobre
todo en las altas frecuencias, mientras que el espectro del instrumento del fondo, que
está en campo libre, no está alterado. Este espectro de respuesta se ha comparado con
el correspondiente a la NCSE 2002 y se puede ver que está dentro del teórico predicho,
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por lo que podemos decir que la Norma NCSE 2002, se ajusta a las características de
la sismicidad observada.
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Figura A.25: Espectro de respuesta de los cuatro emplazamientos en los que se dispone
de registros de aceleración. Se incluyen en color azul los espectros de diseño de la
Norma de Construcción Sismorresistente NCSE 2002.

A.3.6. Discusión

El análisis de la sismicidad histórica e instrumental previa de la zona, muestra un
comportamiento de sismicidad moderada en el entorno de Itoiz, con terremotos de
características similares al ocurrido en esta serie. Los terremotos de 1887 (IV EMS) y
de 1956 (4,1 mbLg) próximos a Itoiz son dos antecedentes que nos permiten deducir
que el nivel de la sismicidad actual es del mismo orden que la ocurrida en el pasado.

Desde el punto de vista geológico, la zona de Itoiz se encuentra dominada por la es-
tructura de orientación general E-W definida por el límite entre la Zona Sur-Pirenaica
y la Depresión del Ebro. Los plegamientos tienen esta dirección y las fallas son predo-
minantemente normales. Esta consideración coincide con el resultado obtenido en el
cálculo de los mecanismo focales de los terremotos principales de la serie. La localiza-
ción conjunta de los terremotos de mayor magnitud y el resultado de los mecanismos
focales, nos ha permitido deducir que el terremoto principal (4,51 Mw) se correspon-
de con una rotura a 6 km de profundidad en falla normal, con pequeña componente
de desgarre sinextral, buzamiento de 42o, deslizamiento de -76o y acimut 118o. Este
estado de esfuerzos obtenido, de características distensivas, coincide con el obtenido
anteriormente para la zona por otros autores.

El resultado del parámetro b de la serie sísmica (0,80) es similar al valor regional
obtenido con anterioridad, lo que supone en principio una pequeña variación en los
parámetros elásticos. No obstante, el alto valor de este parámetro refleja que se trata
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de una zona muy fracturada, poco apta para soportar grandes tensiones tectónicas.
Es decir, pequeñas variaciones de estos parámetros elásticos, como el que podría pro-
ducir el llenado de un embalse, podrían suponer una rotura a igualdad de tensiones.
Sin embargo esta circunstancia indica también que el terremoto máximo que pueda
producirse está limitado en cuanto al valor de magnitud.

El hecho de que solamente se haya producido un episodio sísmico desde el inicio del
llenado del embalse no permite extraer conclusiones sobre una posible relación entre
el proceso de llenado−vaciado y la sismicidad, por lo que se ha iniciado la instalación
de una red de microsismicidad capaz de detectar terremotos de pequeña magnitud y
que permita la localización hipocentral precisa de todos los eventos que ocurran en
el futuro, para así poder caracterizar la falla o conjunto de fallas responsables de la
sismicidad.

El estudio de los espectros de respuesta nos ha permitido comprobar que el espectro
de diseño que se presenta en la actual Norma de Construcción Sismorresistente NCSE
2002 es aplicable para la zona.

A.4. Conclusiones

La discriminación de una fuente sísmica inducida requiere en primer lugar la in-
dudable caracterización de la falla responsable. Para ello es necesario disponer de
instrumentación sísmica próxima a la zona epicentral que permita obtener los pará-
metros de localización con elipses de error de pequeños semiejes. En la actualidad,
es necesaria la densificación de la Red Sísmica Nacional mediante el despliegue inme-
diato de aparatos portátiles a la zona afectada en el caso de ocurrencia de un sismo
potencialmente inducido.

La dificultad en la discriminación radica en el propio origen de la misma, al resultar
ser los esfuerzos tectónicos que normalmente actúan en la zona los que hacen romper el
material a niveles de resistencia menores. Esto significa que la fuente sísmica tiene una
característica tectónica pura, con escasa componente isótropa que se pudiera asociar
a un cambio de volumen. Solamente en los casos en que esta sismicidad estuviera
provocada por colapsos o cambios volumétricos bruscos en el material, la componente
isótropa sería un buen discriminante.

En casos de sismicidad inducida de carácter prolongado, el análisis de la frecuencia
del llenado-vaciado puede proporcionar herramientas para el control de la sismicidad.
En la sismicidad asociada al llenado inicial, el estudio de la transferencia de esfuerzos
después del primer terremoto, junto con la variación de los parámetros elásticos que
controlan la fricción, pueden proporcionar información sobre los posibles futuros te-
rremotos. En cualquier caso, resulta imprescindible para el análisis contar con datos
de estaciones de microsismicidad próximas desplegadas en la zona.
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Apéndice B

Discriminación de fuentes
sísmicas tsunamigénicas. Sistema
de Alerta de Tsunamis para las
costas españolas

B.1. Introducción

La mayoría de los fenómenos asociados a un terremoto y que generan los daños
ocurren de forma inmediata a la generación del terremoto. Deslizamiento de tierras,
colapso de edificios, incendios, etcétera, suceden cuando todavía están llegando ondas
sísmicas al emplazamiento, por lo que la alerta sísmica, aunque de vital importancia
para la rápida distribución de la ayuda posterior, tiene poco valor para la mitigación
de estos desastres. Únicamente el fenómeno del tsunami, que a veces acompaña al
terremoto, es predecible, ya que su velocidad de propagación por el agua es mucho
menor que la velocidad de propagación de las ondas sísmicas por el interior de la
tierra. Esto permite que sea posible el desarrollo de sistemas de alerta de tsunamis,
con gran eficiencia, como los ya instalados en el Pacifico por el Centre Polynésien de
Prévention des Tsunamis (Francia), por el Japan Meteorological Agency (Japón) y
por el National Oceanic and Atmospheric Administration (EE.UU.).

Los modernos sistemas de comunicaciones, sobre todo vía satélite, han permitido la
facil acccesibilidad en los últimos años a una nueva instrumentación sísmica de banda
ancha. La ventaja principal de poseer datos de banda ancha en tiempo real consiste,
en que es posible entonces implementar procesos automáticos, que proporcionen infor-
mación rápida, sobre las características tanto físicas como geométricas de la fuente, y
de esta forma facilitar el diseño de sistemas de alerta mucho más completos.

249



250 Juan José Rueda Núñez

B.2. Generación y propagación de tsunamis

Entre las causas más frecuentes que podemos citar, como responsables de la ocu-
rrencia de un tsunami, están los terremotos. Estos producen, en determinadas condicio-
nes, unos desplazamientos verticales del fondo marino o desplazamientos horizontales
sobre interfaces inclinadas, que inducen en la masa de agua suprayacente un movimien-
to que se propaga en forma de ondas. Estas ondas, de carácter estacionario, alcanzan
la costa y dependiendo de la geometría e inclinación de la plataforma continental,
amplifican su amplitud o no, generando inundación en las regiones litorales.

El problema de la generación de los desplazamientos elásticos producidos por una
falla, supone en primer lugar el conocimiento de la geometría de la ruptura para poder
obtener dichos desplazamientos por alguno de los métodos clásicos actualmente en
uso. Pueden obtenerse soluciones analíticas para los desplazamientos según se apliquen
distintas teorías (por ejemplo Mansiha y Smylie, 1971; Okada, 1985). En particular,
este último autor proporciona los desplazamientos en la superficie, en este caso el fondo
marino, producidos por una falla de unas determinadas características geométricas.

Una vez se ha producido la deformación del suelo oceánico, la masa de agua que
está encima sufre un desplazamiento con relación al resto, generándose una ola que
se transmite siguiendo la teoría de las ondas largas. Esta teoría es válida cuando la
longitud de onda es mucho mayor que la profundidad de la capa de agua por la que se
propaga, lo que se puede aplicar a la región de la fuente de la mayoría de los tsunamis.
Esto se traduce en que se puede despreciar la aceleración vertical, mientras se supone
que la velocidad horizontal es uniforme. Es decir, la columna de agua desde el fondo
a la superficie se mueve uniformemente. La ecuación de movimiento o conservación de
la cantidad de movimiento puede escribirse:

∂V

∂t
+ (V ∇) V = −g ∇h− c

V |V |
d+ h

(B.1)

donde V es el vector de velocidad horizontal promediado con la profundidad, h es la
elevación del agua sobre el nivel medio del mar o altura del tsunami, d es la profundidad
del agua y g la aceleración de la gravedad. El sentido físico de los términos que aparecen
en la expresión anterior es el siguiente: el primer término del primer miembro es la
aceleración local, mientras que el segundo representa el término de advección no lineal.
En el segundo miembro, el primer término representa el gradiente de presión o fuerza
restauradora debida a la gravedad, y el último término está relacionado con la fricción
c sobre el fondo, siendo este coeficiente adimensional.

Cuando la amplitud del tsunami h es muy pequeña en comparación con la profun-
didad del agua, se puede usar la aproximación de pequeñas amplitudes. Si, además, se
ignora el rozamiento sobre el fondo, la ecuación se puede linealizar, resultando:

∂V

∂t
= −g ∇h (B.2)

Esta linealización es válida por tanto en océanos profundos, o lo que es lo mismo,
para pequeñas amplitudes de tsunami. Dado que la cantidad de deslizamiento sobre
la falla y la deformación producida en ella están linealmente relacionadas, la amplitud
del tsunami también está relacionada linealmente con el deslizamiento inducido por el
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terremoto en la superficie de la falla, lo que permite extrapolar la altura de tsunami
para otros deslizamientos sobre el mismo tipo de falla.

Si consideramos el fenómeno completo de generación y propagación de tsunamis,
incluyendo el acoplamiento posible entre la capa líquida del océano y la tierra elástica,
se deduce según los estudios de Yamashita y Sato (1974), Ward (1980), entre otros,
que este acoplamiento es muy débil y puede despreciarse, especialmente en el rango de
frecuencias de interés. En particular, para longitudes de onda entre 100− 1000 Km, la
velocidad de fase de la onda de tsunami es independiente de la longitud de onda:

V =
p
g d (B.3)

Esto significa que la escala de longitud horizontal (la longitud de onda) es más
grande que la profundidad (λ≫ d), el movimiento vertical del agua es mucho más
pequeño que en la dirección horizontal, por lo que puede despreciarse. En otras pala-
bras, la masa total de agua desde el fondo a la superficie se mueve uniformemente. A
éste tipo de ondas se las denomina ondas largas u ondas en aguas someras. La longitud
de onda del tsunami viene caracterizada por la dimensión de la fuente, que en el caso
de grandes terremotos es del orden de varios centenares de kilómetros. Por otra parte,
como la profundidad media de los océanos es del orden de 5 km, siempre se podrá
considerar la aproximación de ondas largas para los tsunamis de grandes terremotos.

En cambio, cuando el tamaño de la fuente es pequeño, del mismo orden que la
profundidad, la solución para la velocidad es :

V =

s
g λ

2π
tanh

µ
2π d

λ

¶
(B.4)

Para ondas de periodo superior a los 1000 s, esta velocidad es distinta de la anterior
aproximación de ondas largas.

En la Figura B.1 podemos observar una representación de la relación entre la
longitud de onda, la velocidad del tsunami y la profundidad del fondo marino.

Figura B.1: Relación entre la profundidad del fondo marino, la longitud de onda y la
velocidad del tsunami.
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Cuando el tsunami se aproxima a una onda larga, es decir que viaja con velocidad√
g d y se conoce la batimetría, se pueden determinar los caminos de propagación

del tsunami mediante la utilización de la técnica de trazado de rayos de la óptica
geométrica, determinándose así la posible difracción, refracción y su impacto en la
propagación y focalización de la energía. Modelizamos asi la llegada del tsunami a las
costas.

B.3. Caracterización de tsunamis

En el estudio de tsunamis es necesario establecer una clasificación que permita
cuantificar un tsunami por su tamaño y en relación con otros ocurridos. Existe la
posibilidad de medir el tsunami por la altura de inundación sobre el terreno, o de
forma instrumental, mediante la observación de la altura de la ola según se registra en
un mareógrafo. Estas observaciones se relacionan generalmente con las características
del terremoto responsable del tsunami.

A principio de los años 40, los científicos japoneses diseñaron una escala de magni-
tud del tsunami teniendo en cuenta la evidente correlación entre la altura de inundación
y la longitud de costa en la que se percibe el tsunami. Así, se estableció por compa-
ración, que la magnitud máxima mT = 4 correspondía con los efectos del tsunami de
Sanrku (Japón) de 1896, mientras que mT = 3 correspondía con los efectos observados
para el tsunami de Showa (Japón) de 1933. Esta definición de magnitud es totalmente
subjetiva, pues se establece el valor por comparación de efectos con descripciones de
otros tsunamis y se corresponde más con la definición que en sismología se hace de la
intensidad sísmica.

Si tenemos en cuenta la altura máxima de inundación, determinada por los vestigios
que aparecen en el terreno, se puede definir la magnitud, Iida (1958):

mT = logH (B.5)

siendo H la altura máxima de inundación expresada en metros. De manera similar,
Soloviev (1970) define una relación entre la magnitud del tsunami y la altura de inun-
dación promedio h para todas las observaciones:

mT = log
√
2h (B.6)

estando h expresado en metros.
Otras veces, se tiene en cuenta la distancia desde el foco al lugar en el que se efectúa

la observación, resultando la expresión, Hatori(1995):

mT = 0,008L+ 2,7 logH + 0,31 (B.7)

donde L es la distancia del foco al lugar de observación, expresada en Km. Una relación
de m y H para distintos tsunamis del mundo se presenta en la Figura B.2.

Por otra parte, si tenemos en cuenta las características energéticas del terremoto
responsable del tsunami, es posible relacionar la magnitud de éste con la del tsunami
correspondiente. Koyama y Kosuga (1985) proponen una relación lineal entre ambas
magnitudes de la siguiente forma:
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Figura B.2: Escala de magnitud tsunami en función de la semiamplitud de la onda del
tsunami y de la distancia desde el epicentro.

mT = 3,9MS − 28,6 (B.8)

donde MS es la magnitud del terremoto generador del tsunami calculada a partir de
las ondas superficiales.

Abe (1979) consideró que una forma directa de identificar un terremoto tsunami-
génico es mediante la comparación de su magnitud sísmica con una magnitud basada
en la observación del tsunami. Para ello, se define una nueva magnitud de tsunami
MT , relacionándola con la magnitud Mw del terremoto responsable del tsunami. La
expresión general es del tipo:

MT = logH +B (B.9)

donde MT es la magnitud del tsunami, H es la máxima altura de tsunami registrada
en mareógrafos y B la corrección por distancia que permite igualar el valor de MT y
Mw.

B.4. El peligro de tsunamis en las costas españolas

Del análisis de los catálogos de tsunamis en las costas españolas de Campos (1992)
y el más reciente del Instituto Geográfico Nacional, Carreño et al. (1998), se observa
que el peligro de tsunamis en las costas españolas, se reduce fundamentalmente a dos
fuentes tsunamigénicas de localización distinta, aunque con el mismo origen tectónico,
(Figura B.3). En primer lugar los grandes terremotos ocurridos en el extremo oriental
de la falla Azores-Gibraltar, con epicentro al suroeste del Cabo de San Vicente, pueden
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producir importantes tsunamis en las costas ibéricas, como se puso de manifiesto en el
terremoto de 1755 (Figura B.4) con alturas máximas de 15 metros y que ocasionó unas
1200 víctimas mortales en España, Martínez Solares (2001). En época instrumental,
el terremoto de 28 de febrero de 1969 de magnitud Mw = 7,9, ocasionó un tsunami
registrado en los mareógrafos de la Península y Canarias. El tiempo transcurrido desde
la hora origen del terremoto hasta que la ola llega a la costa peninsular para esta fuente
es de unos 25 minutos, siendo de 45 minutos el tiempo de llegada a la costa española
más próxima.

Figura B.3: Principales fuentes tsunamigénicas que afectan a las costas españolas. Se
señalan los epicentros de los terremotos que han provocado tsunamis junto con el año
de ocurrencia y su magnitud tsunami.

La segunda fuente tsunamigénica en orden de importancia, se encuentra en los
grandes terremotos que ocurren en el contacto entre las placas africana y euroasiática,
en la zona próxima a la costa de Argelia. Estos terremotos provocan tsunamis que
afectan a las costas españolas en un tiempo mínimo de 40 minutos desde la hora origen
del sismo. En época histórica, este fenómeno ya fue observado en el terremoto de 31
de enero de 1756 y más recientemente en los terremotos de Orleansville de 1954 y de
El Asnam de 1980, con un tsunami registrado instrumentalmente en los mareógrafos.
Por último, el 21 de mayo de 2003 se produjo un tsunami que alcanzo una máxima
elevación de 2 metros en la costa balear y que fue provocado por un terremoto con
epicentro al este de Argel, de magnitud Mw = 6,6. Este tsunami provocó daños en
algunas embarcaciones ancladas en los puertos de las Islas Baleares y fue apreciado
también en la costa peninsular.

Definidas estas dos fuentes tsunamigénicas como las más importantes, hay que
puntualizar que cualquier otro gran terremoto, con epicentro marino y desplazamiento
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Figura B.4: Zona inundada en la ciudad de Cádiz, a consecuencia del tsunami provo-
cado por el terremoto del 1 de noviembre de 1755, según Campos (1992).

predominantemente vertical del fondo, es susceptible de producir tsunami en nuestras
costas.

B.5. Características de las fuentes sísmicas tsunamigéni-
cas. Terremoto tsunami

Podemos considerar tres etapas en el desarrollo de un tsunami, Mezcua (2002),
que comienza con la generación instantánea de una onda en el agua, debida al des-
plazamiento producido en el fondo marino como consecuencia de una fuente sísmica
próxima. En segundo lugar la propagación de dicha onda por el mar, incluso en ocasio-
nes a grandes distancias y por último la llegada de la onda a la plataforma continental,
donde como consecuencia de la disminución de profundidad e irregularidades del fondo
se producen grandes distorsiones en el perfil de la onda, provocándose su rotura al al-
canzar la costa, con la consiguiente inundación. Pueden producirse tsunamis también
por deslizamientos en la plataforma marina ocasionados por perdida de estabilidad, o
por deslizamientos y caídas sobre el mar de grandes masas de tierra, que pierden la
condición de equilibrio, como consecuencia de la modificación en el reparto de masas
que se produce en erupciones volcánicas, con gran aporte de material magmático en
las zonas próximas a la costa.
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Atendiendo exclusivamente a los tsunamis ocasionados por terremotos, podemos
decir que no todas las fuentes sísmicas son generadoras de tsunami. Terremotos super-
ficiales con epicentro marino, falla de inclinación y con un momento sísmico escalar por
encima de 1020N·m pueden considerarse inicialmente como tsunamigénicos. La ampli-
tud del tsunami en alta mar es una función lineal del momento sísmico escalar del
terremoto. El mecanismo focal del terremoto es fundamental para la consideración del
tsunami, para que éste se produzca el mecanismo tiene que manifestar una componente
vertical capaz de provocar desplazamientos del fondo marino en esa dirección.

Pero existen también otros terremotos que sin alcanzar una gran magnitud mb

provocan también grandes tsunamis. En estos casos, el tsunami provocado es despro-
porcionado para la baja magnitud mb del evento. Son los conocidos como terremotos
tsunami, Kanamori (1972), y se caracterizan por tener una función temporal en la
fuente de gran duración y por consiguiente una lenta liberación del momento sísmi-
co, por eso reciben el nombre de terremotos lentos. La magnitud mb determinada en
los procesos automáticos de localización es baja, sin embargo el momento sísmico es
importante (consecuentemente también la magnitud momento Mw), además, la lenta
liberación puede provocar un acoplamiento que hace que el tsunami tenga mayores
alturas de inundación que otro terremoto con igual momento sísmico pero con una
fuente más rápida. Los dos ejemplos recientes más significativos son los del terremoto
de Nicaragua de 2 de septiembre de 1992 de magnitud 5.3 mb, Kanamori y Kikuchi
(1993) y el de Java de 2 de junio de 1994 de magnitud 5.5mb, Tanioka y Satake (1994).

Fukao (1979) propuso un modelo de generación de terremoto tsunami basado en
el cambio de mecanismo focal durante la ruptura, que supone un levantamiento y
ruptura del borde convexo de la placa buzante. Esta ruptura, asociada al mecanismo
de falla inversa que se da en el proceso de buzamiento, acentúa el desplazamiento
del fondo marino. Como además el material que se rompe es de origen sedimentario,
viene caracterizado por un módulo de cizalla anormalmente bajo. Esto implica un gran
desplazamiento para un momento sísmico estándar, si lo comparamos con un terremoto
de idéntico momento sísmico pero ocurrido en un terreno consolidado.

B.6. Discriminantes de fuentes sísmicas tsunamigénicas

Definimos como discriminantes aquellas características de la fuente sísmica que
una vez determinadas, nos permitirán decidir sobre la potencialidad tsunamigénica
del terremoto que acaba de ocurrir.

B.6.1. Localización

Este primer discriminante resulta en principio evidente. Todo aquel terremoto con
epicentro marino es potencialmente tsunamigénico, pero además aquellos terremotos
próximos a la costa también pueden producir desplazamientos del fondo marino con
consecuencias tsunamigénicas.

Los sistemas automáticos de localización, resultan de gran importancia en estas la-
bores de discriminación. El sistema automático de localización del Instituto Geográfico
Nacional, descrito en el Capítulo 4, es capaz de efectuar localizaciones sucesivas según
se encuentran llegando los datos a la Unidad de Recepción Digital de Datos, de tal
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Figura B.5: Salida impresa del cálculo automático del epicentro del terremoto de 21
de mayo de 2003 Mw = 6,6, localizado al este de Argel. La magnitud mb calculada
automáticamente fue de 5,9.
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forma que se dispone de una localización automática preliminar a los 13 minutos (para
el caso más desfavorable) de terremotos con epicentro marino a distancias regionales.
Para terremotos de magnitud por encima de 4,0 mb, los parámetros de localización
epicentral longitud y latitud se calculan automáticamente con gran precisión, ya que
la identificación automática de fases es de gran calidad, sin embargo, el cálculo de la
magnitud mb mediante la medida automática de la amplitud de la fase Lg tiene muy
poca precisión. Incluso para terremotos de gran magnitud, la estimación de ésta se
encuentra afectada por problemas de saturación de la propia escala, con lo que el error
en este parámetro puede ser de consideración. El la Figura B.5 se incluye la salida del
cálculo automático del terremoto de Argel de 21 de mayo de 2003, al que el sistema
automático asignó una magnitud de 5,9 mb, a pesar de tener una magnitud momento
Mw = 6,6.

B.6.2. Momento sísmico escalar

Al ser este el parámetro que mejor define la energía liberada por el terremoto,
es fundamental su utilización en las labores de discriminación. Por regla general, en
los centros internacionales de alerta de tsunamis del Pacifico, el umbral de alerta por
tsunami se establece en 1020N·m, equivalente a una magnitud Mw = 7,27. Todos
aquellos terremotos con momento sísmico igual o mayor son en principio, atendiendo
únicamente a su tamaño, potencialmente tsunamigénicos.
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Figura B.6: Esquema de obtención del mecanismo focal y del momento sísmico escalar,
mediante la descomposición del Tensor Momento Sísmico obtenido por inversión en el
dominio del tiempo, desarrollado en el Capítulo 5.
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La estimación automática del tensor momento sísmico en la red sísmica del Institu-
to Geográfico Nacional, ha sido desarrollada en el Capítulo 5. Este proceso automático
proporciona el mecanismo focal y el momento sísmico escalar, mediante la inversión
en el dominio del tiempo, de los sismogramas previamente filtrados, de terremotos con
epicentro marino a los 2 minutos de producirse la localización automática. La profun-
didad del centroide también es un parámetro de importancia para la discriminación,
ya que un terremoto profundo disminuye su capacidad tsunamigénica. Un esquema de
su funcionamiento se muestra en la Figura B.6.

B.6.3. Mecanismo Focal

Un terremoto poco profundo, con mecanismo focal que muestre componente verti-
cal de desplazamiento, es capaz de generar un tsunami. No obstante, las fallas inversas
de pequeño ángulo, características de las cuencas del frente de subducción, son las
que generan mayores tsunamis. Fukao (1979) propuso un modelo de mecanismo focal
cambiante durante el proceso de ruptura que acentúa el desplazamiento vertical del
fondo marino y que sería generador de terremotos tsunami.

B.6.4. Comportamiento de la magnitud manto con el periodo

Un terremoto tsunami, Kanamori (1972), se caracteriza por tener una baja velo-
cidad de liberación del momento sísmico. Esto se traduce en una función temporal en
la fuente de gran duración. Es lo que conocemos como una “fuente lenta”. Terremotos
con este tipo de fuente tienen un gran momento sísmico escalar, a pesar de no tener
una magnitud mb elevada, ya que ésta se mide en un máximo de amplitud de una onda
interna, sin tener en cuenta el total de energía liberada. La lenta liberación del mo-
mento sísmico se pone en evidencia por un incremento continuo del momento sísmico
con el periodo.

Okal y Talandier (1989) definen la magnitud manto Mm como una magnitud de-
pendiente de la frecuencia y que está basada en el espectro de amplitudes de las ondas
Rayleigh. Esta magnitud entonces está directamente relacionada con el momento sís-
mico. El comportamiento de esta magnitud con el periodo es utilizado con éxito por
Schindelé et al. (1995) como un discriminante para detectar terremotos tsunami. La
lentitud en el proceso de ruptura se pone de manifiesto en un aumento de la magnitud
manto con el periodo.

Según la definicion de la magnitud manto Mm:

Mm = logM0 − 13 (B.10)

siendo M0 el momento sísmico escalar, expresado en N·m.
Si consideramos el espectro de las ondas Rayleigh para la determinación de M0, la

amplitud espectral X a una frecuencia determinada para una distancia epicentral
∆ es, Kanamori y Stewart (1976):
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donde a es el radio de la tierra y U la velocidad de grupo.
El primer término es el efecto de la propagación, en el que intervienen la atenuación

anelástica a lo largo del camino recorrido por el rayo y el efecto del ensanchamiento
del frente de onda. El segundo témino es el debido a la excitación, en el que interviene
el momento sísmico M0, y una combinación entre los coeficientes de excitación Ki

(que dependen a su vez de la profundidad y de la frecuencia) y unos parámetros
trigonométricos sR, pR, qR que describen la geometria de la falla.

Despejando M0 en la ecuación B.11 y sustituyendo en B.10:

logM0 =Mm + 13 = logX ( ) +CD + CS +C (B.12)

Podremos obtener la magnitud manto Mm para cada una de las frecuencias ,
mediante el logaritmo de la amplitud expectral X ( ), corregido por distancia CD y
por la característica de la fuente CS .

C es una constante de valor:

C = log

Ãp
2/π

a

!
= −3,902 (B.13)

siendo a el radio de la tierra en kilómetros.
De las ecuación B.12 y B.11 obtenemos la corrección por distancia CD:

CD =
1

2
log sen ∆+

a ∆

2 U Q
log e (B.14)

Para el cálculo de esta corrección es necesario disponer de valores de la velocidad
de grupo U y del coeficiente de disipación específica Q. Obtenemos estos valores con
precisión suficiente de la regionalización de los mismos que han realizado Okal y Talan-
dier (1989) con los trabajos previos de Canas y Mitchell (1978), Mitchell y Yu (1980),
Nakanishi (1981) y Hwang y Mitchell (1987). En concreto para la Península Ibérica y
áreas próximas los valores se muestran en la Tabla B.1.

T [s] U [km/s] Q T [s] U [km/s] Q T [s] U [km/s] Q

35 4,046 200 70 3,958 149 145 3,715 155
38 4,061 191 78 3,919 145 167 3,673 168
42 4,063 181 87 3,879 143 193 3,631 187
46 4,055 173 90 3,836 142 223 3,601 209
51 4,043 166 111 3,794 144 259 3,620 239
56 4,023 159 127 3,753 148 300 3,742 271
63 3,992 153

Tabla B.1: Valores de la velocidad de grupo U y del coeficiente de disipación específica
Q para la Península Ibérica y áreas próximas, obtenido de Okal y Taladier (1989).
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Del mismo modo la correción por fuente CS es:

CS = − log
Ã¯̄̄̄
¯sRK0l

−1/2 − pRK2l
3/2 − iqRK1l

1/2

U

¯̄̄̄
¯
!

(B.15)

La realización de esta corrección de forma rigurosa requiere del conocimiento de la
geometría de la falla responsable. Okal y Talandier (1989) realizan una aproximación
mediante un ajuste de los coeficientes calculados para un rango de profundidades de
10 a 75 km y un total de 6480 geometrías distintas. El resultado del ajuste permite
utilizar para la corrección CS la expresión:

CS = 1,6163 θ
3 − 0,83322 θ2 + 0,42861 θ + 3,7411 (B.16)

siendo

θ = logT − 1,8209 (B.17)

En el trabajo de Schindelé et al. (1995) se analiza con este procedimiento el com-
portamiento de la magnitud manto para un total de 8 terremotos que han ocasionado
tsunami. Seis de ellos se han cobrado un total de más de 2500 victimas: Nicaragua (2
de septiembre de 1992), Flores (12 de diciembre de 1992), Hokkaido (12 de julio de
1993), Java (2 de junio de 1994), Kuriles (4 de octubre de 1994) y Mindoro (14 de
noviembre de 1994). Los otros dos: Guam (8 de agosto de 1993) y Halmahera (21 de
enero de 1994) han causado daños de gran importancia. Los terremotos de Nicaragua
y Java de magnitudes mb 5.3 y 5.5 son reconocidos como terremotos tsunami.

Nosotros hemos desarrollado un software en código SAC (Seismic Analysis Code)
que permite realizar el análisis del comportamiento del momento sísmico (estimado a
través de la magnitud manto) en función del periodo. El objetivo es que este proceso
nos permita discriminar posibles terremotos tsunami en el entorno de la Península
Ibérica. Para comprobar con registros sísmicos diferentes a en nuestra región, hemos
aplicado este software a dos terremotos localizados en el Oceano Pacífico, que en su
día generaron tsunami: el 2 de septiembre de 1992 en Nicaragua, que es un terremoto
tsunami y el 8 de agosto de 1993 en Guam (Indonesia). Los datos sísmicos de banda
ancha utilizados se han obtenido de la base de datos de la red IRIS, segun el procedi-
miento descrito en el Capítulo 4. Los registros en velocidad son corregidos de respuesta
instrumental, filtrados e integrados para obtener unidades de desplazamiento. El es-
pectro de amplitudes se corrige de acuerdo al procedimiento descrito anteriormente y
se calcula el momento sísmico en función del periodo. En la Tabla B.2 se muestran los
parámetros de localización de estos dos terremotos y en la Figura B.7 su situación con
respecto a las estaciones utilizadas.

Fecha Latitud Longitud Prof mb MS M0 [N·m] Mw

2-09-1992 11,74 −87,34 10 5,3 7,2 3,4× 1020 7,7 Nicaragua
8-08-1993 12,96 144,78 59 7,2 8,1 5,2× 1020 7,8 Guam

Tabla B.2: Parámetros de los terremotos en los que se analiza el comportamiento de
la magnitud manto con el periodo.
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Terremoto de Nicaragua de 2 de septiembre de 1992

Se trata de un terremoto que apenas fue sentido por la población de la costa
Nicaraguense, alcanzandose solamente una intensidad máxima de III (Mercalli). Unos
40 minutos despues de la hora origen, un tsunami de 4 m alcanzó la costa en una
longitud de unos 200 km, con una altura de inundación máxima de 10.7 m, Satake et
al. (1993), ocasionando la muerte a 170 personas.

MAJO

OGS

UNM

CCM

GUAM

mb=7.2   Mw=7.8
8-agosto-1993

NICARAGUA

mb=5.3   Mw=7.7
2-septiembre-1992

O  c  é  a  n  o

 P  a  c  í  f  i  c  o 

Figura B.7: Terremotos tsunamigénicos en los que se analiza el comportamiento de la
magnitud manto con el periodo. El terremoto de Nicaragua es un terremoto tsunami.
Con un círculo blanco se representan las estaciones de banda ancha utilizadas en el
cálculo.

El análisis de las magnitudes del evento nos indica que nos encontramos claramente
ante un terremoto tsunami.

La primera estación utilizada UNM pertenece al Instituto de Geofísica de la Univer-
sidad Nacional Autónoma de Mexico, se encuentra a 1443 km de distancia epicentral
y 304o de acimut (Figura B.7). Al registro en velocidad de la componente vertical
de banda ancha se le aplica la corrección instrumental y se integra para obtener des-
plazamiento. A continuación se aplica un filtro paso bajo de 10 Hz para eliminar las
altas frecuencias y se construye el espectro de amplitudes. De acuerdo con la expresión
B.12, el logaritmo de estas amplitudes se corrige por distancia y por características
de la fuente. El resultado se muestra en la Figura B.8, en la que podemos ver como
resultado final el gráfico del comportamiento del logarítmo del momento sísmico con
el periodo. Aunque se produce una ligera caida en el entorno de 160 s de periodo, la
tendencia es claramente ascendente, como corresponderia a un terremoto tsunami.

El mismo tratamiento se aplica a la estacion CCM (distancia 2886 km y acimut
353o, Figura B.7). Esta estación pertenece a la red sísmica de la Universidad de St.
Louis en Missouri (EE.UU.), en ella, la tendencia ascendente es todavía más acusada
según se muestra en la Figura B.9.

El discriminante aplicado indica que nos encontramos ante un terremoto tsunami.
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Figura B.8: Análisis del comportamiento del logaritmo del momento sísmico con el pe-
riodo, en la estación UNM, para el terremoto tsunami de Nicaragua de 2 de septiembre
de 1992.

Figura B.9: Análisis del comportamiento del logaritmo del momento sísmico con el pe-
riodo, en la estación CCM, para el terremoto tsunami de Nicaragua de 2 de septiembre
de 1992.
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Figura B.10: Análisis del comportamiento del logaritmo del momento sísmico con el
periodo, en la estación MAJO, para el terremoto de Guam de 8 de agosto de 1993.

Figura B.11: Análisis del comportamiento del logaritmo del momento sísmico con el
periodo, en la estación OGS, para el terremoto de Guam de 8 de agosto de 1993.
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Terremoto de Guam de 8 de agosto de 1993

Se trata de un terremoto de gran magnitud (7,8 Mw) que causó daños impor-
tantes en la isla de Guam. Se generó un tsunami que alcanzó amplitudes de 1 m en
mareógrafos del sur de Japón.

La primera estación utilizada OGS pertenece al Earthquake Research Institute de
la Universidad de Tokyo (Japón), se encuentra a 1583 km de distancia epicentral y 350o

de acimut. La segunda estación (MAJO) pertenece a Japan Meteorological Agency de
Japón y está localizada a 2639 km de distancia epicentral y 347o de acimut (Figura
B.7).

En las Figuras B.10 y B.11 puede comprobarse que el comportamiento del logarit-
mo del momento sísmico con el periodo no es ascendente, siendo claramente distinto al
resultado obtenido en los análisis efectuados para el terremoto tsunami de Nicaragua.

De la comparación entre las magnitudes de la Tabla B.2 deducimos que en el caso
del terremoto de Guam no nos encontramos en un terremoto Tsunami, como asi lo
refleja también el análisis realizado.

B.6.5. Comportamiento de la energía radiada con el momento sísmi-
co escalar

Para medir el tamaño de un terremoto, el momento sísmico escalar es el mejor
representante. El conocimiento del Tensor Momento Sísmico es crucial para la inter-
pretación tectónica, sin embargo, para describir el potencial de daño que un terremoto
puede ocasionar en las estructuras, la medida de la energía radiada es un parámetro
de mayor importancia. La energía radiada representa la energía de todas las ondas
radiadas por un terremoto. La energía es entonces otra medida física del terremoto
y se obtiene a partir de la amplitud en las altas frecuencias del espectro de potencia
del registro en velocidad, mientras que el momento está relacionado con la amplitud
de la parte plana del espectro del registro de desplazamiento. El momento es entonces
una medida del área de ruptura mientras que la energía mide la capacidad de daño
de un terremoto. Es evidente entonces que una relación entre el momento sísmico y
la energía reflejará la naturaleza de la fuente, poniéndose de manifiesto mediante la
misma fuentes anómalas.

Esta característica ha sido utilizada por Newman y Okal (1998) para desarrollar
un discriminante de terremotos tsunami. Basándose en el mismo concepto del clásico
discriminante mb :Ms capáz de detectar anomalías en la fuente, definen el parámetro
Θ, descriptor del contenido espectral , sin dimensiones, como:

Θ = log

µ
E

M0

¶
(B.18)

Despues de aplicar este algorítmo a mas de 500 registros de 52 terremotos con
epicentro marino, deducen Newman y Okal (1998), que un terremoto tsunami, con
una ruptura lenta, produce valores de Θ del orden de una unidad más bajos que el
promedio, que se sitúa en un valor de Θ = −4,80. Recientemente, Weinstein y Okal
(2005), analizando 3192 registros de 118 terremotos obtienen resultados similares.
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La medida de la energía radiada ha sido siempre menos efectiva que la del momento
sísmico ya que para estimar este último bastaba con disponer de una estación de largo
periodo que registrase frecuencias por debajo de la frecuencia esquina. Para la medida
de la energía es necesario disponer de estaciones de banda ancha que proporcionen
información por debajo y por encima de la frecuencia esquina. Es por esta razón,
por la que históricamente la energía ha sido siempre determinada mediante fórmulas
empíricas que la relacionaban con la magnitud.

Broatwright y Choy (1986) desarrollan un procedimiento para estimar la energía
radiada por un terremoto a partir de registros telesísmicos de ondas internas, mediante
la medida del flujo de energía de la onda P, obtenido por integración del registro de
velocidad al cuadrado, corrigiendo de los efectos de propagación y fuente:

∗ = ρ α

∞Z
0

u̇2 (t) dt (B.19)

donde ρ es la densidad, α la velocidad de la onda P y u̇ (t) el registro en unidades de
velocidad.

A distancias regionales, Boatwright y Fletcher (1984), revisado posteriormente por
Boatwright et al. (2002), determinan la energía radiada mediante el uso del registro de
ondas S. La energía, en el dominio del tiempo t o de la frecuencia puede expresarse
como:

ES = 4πC
2r2ρβ

∞Z
0

u̇2 (t) dt = 4πC2r2ρβ

∞Z
0

u̇2 ( ) d (B.20)

donde C es la corrección por el patrón de radiación y por amplificación en la superficie
libre, r es la distancia hipocentral, ρ es la densidad y β la velocidad de la onda S.

El cálculo de la energía radiada, a distancias regionales, requiere un conocimiento
exhaustivo del ensanchamiento del frente de onda, de las condiciones locales de am-
plificación, del patrón de radiación y de la profundidad, que hacen que no siempre sea
posible su estimación, sobre todo de forma automática.

B.7. El tsunami generado por el terremoto de Argel de
21 de mayo de 2003

El 21 de mayo de 2003, a las 18 horas 44 minutos (tiempo universal), ocurrió un
terremoto en la costa argelina, próximo a la ciudad de Boumerdes, a unos 50 km al
este de Argel, Figura B.12. Los edificios de la zona epicentral, incluso los de recien-
te construcción, fueron destruidos, ocasionando millares de heridos y 2278 victimas
mortales. La localidad de Zemmouri es la que sufrió los mayores daños, quedando
prácticamente destruida. Es el segundo mayor terremoto en Argelia de los últimos 20
años, Yelles-Chaouche et al. (2003) Aunque el cálculo automático del Instituto Geo-
gráfico Nacional, Figura B.5, evaluó una magnitud mb = 5,9, la revisión del mismo
proporcionó una magnitud mb = 7,0. El epicentro ha sido localizado en el mar, Figura
B.12, a unos 300 Km de la costa sur de la isla de Mallorca.
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Figura B.12: Terremoto de Argel de 21 de mayo de 2003 6,6 Mw y réplicas. Se mues-
tran los mecanismos focales obtenidos mediante la determinación rápida del tensor
momento sísmico y las estaciones de banda ancha utilizadas en su cálculo.



268 Juan José Rueda Núñez

El mareógrafo del Instituto Español de Oceanografía instalado en el puerto de
Palma de Mallorca, registró a los 50 minutos de la hora origen un tsunami con una
altura máxima del nivel del mar de 70 cm, con periodos de 20 minutos, Figura B.13.
También se registró en los mareógrafos del Instituto Geográfico Nacional de Alicante
y Almería (Figura B.14), alcanzándose alturas de 5 cm en el puerto de Almería y de
50 cm en el interior del puerto de Alicante. En el mareógrafo instalado en el exterior
de este puerto, el nivel del agua alcanzó una altura de 10 cm sobre el nivel medio. Este
tsunami ocasionó algunos daños en embarcaciones ancladas en los puertos de la islas
Baleares, con pérdidas económicas importantes.

Figura B.13: Registro en el mareógrafo del puerto de Palma de Mallorca del tsunami
generado por el terremoto de 21 de mayo de 2003.

A los pocos minutos de localizarse el evento, el sistema de determinación automá-
tica del Tensor Momento Sísmico, con los datos de las estaciones de Mallorca (ETOS),
Ibiza (EIBI) y Beniardá-Alicante (EBEN), Figura B.12, calculó un momento sísmico
de 9,26 × 1018 N·m, al que corresponde una magnitud momento Mw = 6,6 y un me-
canismo en falla inversa con eje de presión orientado en dirección SSE-NNW (Figura
B.15). Estos parámetros determinados automáticamente, coinciden con los calculados
con posterioridad por las agencias internacionales.

Aunque el tipo de mecanismo focal es apropiado para la generación de tsunami, el
valor del momento sísmico no hace pensar en esta posibilidad. De hecho, en el trabajo
de Hébert y Alasset (2003), los autores muestran sorpresa por la generación de un
tsunami para un terremoto con este momento sísmico y sugieren la posibilidad de la
existencia de deslizamientos submarinos.

La aplicación del algoritmo que analiza el comportamiento de la magnitud manto
con el periodo en la estación EBEN (Beniardá, Alicante), nos muestra (Figura B.16)
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Figura B.14: Registro de los mareógrafos de Almería y Alicante (Interior del puerto y
dique exterior) del tsunami producido por el terremoto de 21 de mayo de 2003.
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Figura B.15: Determinación automática del tensor momento sísmico del terremoto de
21 de mayo de 2003. En línea discontinua de color rojo se muestran los sismogramas
sintéticos.
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Figura B.16: Comportamiento del logaritmo del momento sísmico con el periodo para
el terremoto de Argelia de 21 de mayo de 2003 Mw = 6,6 en la estación EBEN
(Beniardá, Alicante).

que el momento sísmico tiende a aumentar con el periodo de forma clara. Esto nos
indica que estamos ante la presencia de una fuente lenta y un comportamiento de
posible terremoto tsunami.

Para confirmar esta característica de la fuente, hemos desarrollado en SAC un
código para obtener la función temporal de la fuente, utilizando el método de las
funciones empíricas de Green desarrollado por Hartzell (1978). Este método utiliza
dos sismogramas registrados en la misma estación, para dos terremotos que se supone
tienen el mismo hipocentro y diferente magnitud.

El sismograma de un terremoto registrado en una estación, es el fruto de la con-
volución de tres funciones temporales. La primera, I (t), es la función de respuesta del
aparato de registro, G (t) es la función de Green que contempla la propagación del
medio, con los efectos de atenuación y ensanchamiento del frente de onda y u (t) es la
función temporal de desplazamiento en el foco, que caracteriza la fuente.

Para el primer terremoto:

S1 (t) = I (t) ∗G (t) ∗ u1(t) (B.21)

Para el segundo:

S2 (t) = I (t) ∗G (t) ∗ u2(t) (B.22)

Al suponer el mismo hipocentro y estación, las funciones I (t) y G (t) son idénticas
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para los dos terremotos, además, se supone que los dos terremotos tienen el mismo
mecanismo focal, con lo que el patrón de radiación es el mismo. La diferencia entre
los dos sismogramas es debida únicamente a la función temporal de la fuente sísmica
u(t).

Si suponemos que el segundo terremoto es mucho menor que el primero, como
corresponde a un terremoto principal y a una de sus réplicas, se puede considerar que
la función temporal en la fuente de la réplica es puntual, del tipo Delta de Dirac,
cuya transformada de Fourier es la unidad. Podemos considerar entonces el terremoto
menor como la función de Green del terremoto mayor. Haciendo entonces el cociente
de las expresiones B.21 y B.22 en el dominio de la frecuencia:

S1 ( )

S2 ( )
= U1 ( ) (B.23)

Mediante la deconvolución del sismograma del terremoto principal con su réplica
obtenemos U1 ( ), cuya transformada inversa de Fourier nos proporcionará la función
temporal en la fuente u1(t) del terremoto principal.

El proceso de cálculo comienza con la integración de los sismogramas de banda
ancha para obtener registro de desplazamiento. La diferencia de magnitudes entre
los terremotos seleccionados, según Mori y Frankel (1990), debe estar entre 1,5 y 2
unidades de magnitud. A continuación se filtra la señal con un filtro paso banda de
frecuencia 0,05− 1,0 Hz. Con el fin de estabilizar la deconvolución, según Roumelioti
et al. (2003), se debe utilizar un filtro de agua (Clayton y Wiggins, 1976) al 1%.

Hemos aplicado este método considerando el terremoto principal ocurrido el 21
de mayo de 2003 a las 18:44 y una réplica ocurrida el 20 de mayo de 2003 a las
02:15 de magnitud mb = 5,5. El resultado se muestra en la Figura B.17 donde se
observa una función fuente de unos 30 segundos de duración, poniéndose de manifiesto
la existencia de al menos tres subfuentes. Estas características son similares a las
obtenidas por Delouis y Vallée (2003) a distancias telesísmicas, con una longitud de la
rotura de aproximadamente 50 km, produciéndose un claro efecto de directividad. La
lentitud de la fuente, junto con este efecto de directividad han podido ser las causas
del acoplamiento tierra-agua, origen del tsunami.

El cálculo de la energía radiada que hace el USGS con estaciones a distancias
telesísmicas, arroja un valor de 2,2 × 1014 N·m. Con los distintos valores que para el
momento sísmico obtienen varios autores, incluido el que obtenemos nosotros en este
trabajo, hemos calculado el parámetro Θ, de acuerdo con la fórmula B.18, que refleja
el comportamiento de la energía radiada con el momento sísmico (Tabla B.3)

De los siete valores de Θ calculados, solamente dos resultan por encima del límite
de Θ = −4,80 fijado por Newman y Okal (1998). El resto de los valores muestran un
comportamiento anómalo de la fuente, como corresponde a un terremoto tsunami.

Con los datos del modelo digital de elevaciones del fondo del mar y con las carácte-
rísticas de la fuente obtenidas del Tensor Momento Sísmico calculado, hemos simulado
en colaboración con la Universidad de Cantabria, la propagación del tsunami supo-
niendo únicamente un ascenso vertical en el plano de falla de duración 1 minuto. En
la Figura B.18 podemos ver el resultado de esta simulación, en el que se aprecia la
llegada del tsunami a la ciudad de Palma a los 45 minutos desde la hora origen y a los
55 minutos a la costa peninsular y a la zona sur de la isla de Cerdeña.
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Figura B.17: Cálculo de la función temporal en la fuente del terremoto de Argelia de
21 de mayo de 2003 Mw = 6,6, con el método de las funciones de Green empíricas.

Autor M0 [N·m] Θ

NEIC 1,3× 1019 −4,77
Harvard 2,0× 1019 −4,96
LDG Papeete 3,7× 1019 −5,23
SED 3,74× 1019 −5,23
Yagi (2003) 2,38× 1019 −5,03
Delouis y Vallée (2003) 2,38× 1019 −5,03
Este trabajo 0,93× 1019 −4,63

Tabla B.3: Cálculo del comportamiento de la energía radiada con el momento sísmico,
del terremoto de Argelia de 21 de mayo de 2003, para cada uno de los valores del
momento sísmico que proporcionan distintos autores.
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Figura B.18: Simulación del tsunami generado por el terremoto de Argel de 21 de mayo
de 2003. (Realizado en colaboración con la Universidad de Cantabria)
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B.8. El tsunami generado por el terremoto de Sumatra
(Indonesia) de 26 de diciembre de 2004

La región de Indonesia es una de las zonas de mayor actividad sísmica del mundo. El
día 26 de diciembre de 2004, a las 0 horas 58 minutos, ha ocurrido uno de los terremotos
mayores de los últimos 100 años (9,0 Mw), solamente comparable con los terremotos
de 1952 en Kamchatka (9,0 Mw), 1957 en las Islas Andreanof (9,1 Mw), 1960 en Chile
(9,5Mw) y 1964 en Alaska (9,2Mw). Este terremoto ha sido seguido por una larga serie
de réplicas (Figura B.19) alguna de las cuales ha alcanzado la magnitud de 7,0 Mw.
El terremoto ha generado un tsunami que ha afectado gravemente a varios estados
de la zona: Indonesia, Sri Lanka, India, Tahilandia, Somalia, Myanmar, Malaysia,
Maldives, Tanzania y Bangladesh. En estos países, el tsunami ha tenido consecuencias
catastróficas y ha provocado la campaña de ayuda humanitaria más importante jamás
realizada en el mundo hasta la actualidad.
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Figura B.19: Terremoto del 26 de diciembre de 2004 ( 9,0 Mw) y réplicas de magnitud
mayor de 5,0 Mw localizadas por el EMSC (European-Mediterranean Seismological
Centre) hasta el 31 de enero de 2005. Se muestra también la situación de las estaciones
PALK y COCO utilizadas para el análisis del comportamiento del momento sísmico
con el periodo.

Desde el punto de vista tectónico, nos encontramos en la zona de colisión entre
la placa Indo-Australiana con la placa de Burma. El contacto se realiza en forma de
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subducción, con un empuje SW-NE a velocidad media de unos 5 cm/año, a lo largo
de una línea paralela a la falla de Sumatra, que en el relieve marino se manifienta en
forma de una gran fosa. La placa Indo-Australiana se introduce por debajo de la de
Burma, creando una zona de deformación que ha sido origen de grandes terremotos:
1833 (9 Mw), 1861 (8,5 Mw), 1881 (8 Mw) y 1941 (8 Mw), los dos últimos también
han generado tsunami. Se trata pues de una zona con un alto índice de peligrosidad
sísmica y de tsunamis, además con una elevada vulnerabilidad.

Si se observa las zonas de rotura de los sucesivos grandes terremotos que han
afectado a la zona de subducción, entre los terremotos de 1861 y 1881 existe una región
de unos 900 km sin romper, que coincide con la zona epicentral en la que se localiza el
terremoto actual. Del estudio preliminar del proceso de ruptura que realizan Borges et
al. (2005), se deduce que el terremoto está formado por tres subeventos, distribuidos
entre profundidades de 5 a 20 km, con una duración total de 210 s, longitud de rotura
próxima a los 1000 km con deslizamientos de hasta 9 m y velocidad de ruptura de
3,0 km/s, aunque esta modelización solamente resuelve el 25% del momento sísmico. El
mecanismo focal calculado por la Universidad de Harvard muestra una falla inversa con
eje de presión orientado en dirección SW-NE (coincidente con la dirección del empuje
de la placa Indo-Australiana con la de Burma) y un plano de falla prácticamente
vertical (Figura B.19), con un momento sísmico escalar total de M0 = 4,0× 1022 N·m,
al que le corresponde una magnitud momento de 9,0 Mw. El U.S. Geological Survey
ha calculado una energía radiada de 1,1× 1017 N·m.

Figura B.20: Comportamiento del logaritmo del momento sísmico con el periodo para
el terremoto de Sumatra de 26 de diciembre de 2004 Mw = 9,0, en la estación de
COCO (Isla de Cocos, Australia).
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Figura B.21: Comportamiento del logaritmo del momento sísmico con el periodo para
el terremoto de Sumatra de 26 de diciembre de 2004 Mw = 9,0, en la estación de
PALK (Sri Lanka).

Para estudiar el comportamiento del momento sísmico con el periodo, hemos utili-
zado los datos de dos estaciones de banda ancha del océano Índico, obtenidos a través
de la red IRIS. La estación PALK (Figura B.19) se localiza en Sri Lanka, mientras que
COCO está situada en la isla de Cocos (Australia). Ambas estaciones se encuentran a
1700 km de distancia epicentral. El resultado presentado en las Figuras B.20 y B.21,
refleja la existencia de una fuente de cierta lentitud. El parámetro Θ que muestra el
comportamiento de la energía radiada con el momento sísmico, calculado según la ex-
presión B.18, tiene un valor de Θ = −5,56, que al ser inferior al límite de −4,80 fijado
por Newman y Okal (1998) refleja también un comportamiento anómalo de la fuente.

El momento sísmico por encima de 1020 N·m y el mecanismo focal en falla inversa
son dos parámetros que reflejan por si solos la capácidad tsunamigénica del terremoto.
Además la ligera lentitud en la fuente, han provocado la generación de uno de los
tsunamis mas destructores de la historia.

Desgraciadamente, en el océano Índico no existe ningún sistema de alerta de tsu-
namis capaz de obtener en tiempo real estos parámetros de discriminación, que sin
duda hubiera supuesto la salvación de miles de las ahora víctimas.

El 28 de marzo de 2005, a las 16 horas 9 minutos (T.U.) ocurrió una réplica de
magnitud 8,1Mw al que le corresponde un momento sísmico escalar de 1,5×1021 N·m,
con un mecanismo focal idéntico al del 26 de diciembre de 2004. El tamaño de este
terremoto y su epicentro marino hizo saltar todas las alarmas de tsunami en la zona,
pero para sorpresa general no hubo generación del mismo. En la Figura B.22 podemos
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Figura B.22: Comportamiento del logaritmo del momento sísmico con el periodo para
la réplica de magnitud 8,1Mw ocurrida el 28 de marzo de 2005, en la que no se produjo
tsunami.

comprobar que, utilizando la misma estación PALK, ahora no se pone de manifiesto
una lentitud en la fuente. El momento sísmico no aumenta con el periodo. Además
la energía radiada de 3,7 × 1016 N·m nos permite calcular para el parámetro Θ un
valor de −4,60, que se sitúa muy por encima del límite definido por Newman y Okal
(1998). En definitiva, en la diferencia en las características de la fuente, que es posible
detectar mediante el análisis de los registros, se encuentra el motivo por el cual dos
grandes terremotos, con un mecanismo focal similar, localizados en la misma región
fuente, tienen características tsunamigénicas distintas.

B.9. Sistemas de alerta de tsunamis en el mundo

Describimos a continuación un resumen sobre las características de los principales
sistemas de alerta de tsunamis que, primordialmente en el océano Pacífico, se encuen-
tran operativos. Todos los sistemas se fundamentan en los datos de estaciones sísmicas
para dar una alerta rápida y en datos del nivel del mar para confirmar y seguir el
tsunami o anular la alerta. La rapidez es tan importante en la emisión de las alertas
como en su cancelación.

Existen distintos niveles de sistemas de alerta: el que cubre todo el Pacífico (Centro
de alerta de tsunamis del Pacífico) necesita una hora para dar una alerta, por lo que es
útil para poblaciones situadas a más de 750 km del epicentro; los sistemas regionales
como los de EE.UU., Japón, Rusia y Polinesia Francesa, proporcionan alertas apro-
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ximadamente a los 10 minutos de producirse el sismo (útil para poblaciones situadas
entre 100 y 750 km de la fuente). Otros sistemas locales, como los establecidos por
Japón, Grecia, Italia y Chile, vigilan una determinada fuente tsunamigénica y dan sus
alertas a los 5 minutos aproximadamente.

B.9.1. Centro de alerta de tsunamis del Pacífico (PTWC)

Establecido por la agencia americana NOAA (National Oceanic and Atmospheric
Administration) en Ewa Beach (Hawai) en 1949, proporciona alerta de tsunamis dis-
tantes (“teletsunamis”) para la mayor parte de los países de la cuenca del Pacífico, en
un tiempo de alrededor de una hora. Requiere la transmisión de datos en tiempo real
de estaciones sísmicas y mareográficas de distintos países. Es también la sede de los
sistemas de alerta regional y local del área de Hawai, que proporcionan alertas más
rápidas cuando se produce un tsunami más local.

Utiliza su propia red de sensores sísmicos y de medición del nivel del mar que son
transmitidos telemétricamente en tiempo real. Desde el año 1995 están instalando en
alta mar sensores de presión en el fondo marino, cuya señal se transmite por el agua
mediante telemetría acústica a una boya próxima que transmite los datos a través del
satélite GOES al PTWC. Los datos proporcionados por estos sensores son los más
fiables en la actualidad para poder confirmar o anular una alerta de tsunami.

B.9.2. Centro de alerta de tsunamis de Alaska y la Costa Occidental
de EE.UU.

Situado en Palmer, Alaska, emite alertas en un periodo de entre 10 y 15 minutos
para tsunamis generados en las costas de Alaska y la costa occidental de Norteamérica,
utilizando los datos de sus propios sensores sísmicos y mareográficos.

Dentro del Programa Nacional para Reducción del Riesgo de Tsunamis de EE.UU.,
en la actualidad existe una red de 6 estaciones (DART: Deep Ocean Assessment and
Reporting of Tsunamis) para detección de tsunamis en alta mar, situadas en las zonas
tsunamigénicas del área. Cada estación está constituida por un sensor de presión en
el fondo marino, cuya señal se transmite por el agua mediante telemetría acústica a
una boya próxima que transmite los datos a través del satélite GOES al PTWC. Los
datos proporcionados por estos sensores, que permiten detectar un tsunami a partir
de 1 cm de sobreelevación, son los más fiables en la actualidad para poder confirmar
o anular una alerta.

B.9.3. Centro de alerta de tsunamis de Japón

Las costas Japonesas son a nivel mundial las mas castigadas por la ocurrencia de
tsunamis. En Japón se espera que cada diez años como media ocurra un tsunami de
características catastróficas, con grandes pérdidas de vidas humanas y económicas.
Por otro lado, cada año se registran varios tsunamis de pequeña magnitud. Uno de los
problemas de los tsunamis en Japón se debe a la cercanía de las fuentes de generación
a las zonas costeras, en algunos casos alcanzando la costa en tan solo uno o dos
minutos. Debido a esto, Japón ha desarrollado un centro de prevención de tsunamis
que funciona bajo el control de técnicos las 24 horas del día, los 365 días del año. El
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sistema de alerta actual es el resultado de ir incorporando mejoras durante los últimos
40 años y se caracteriza por una alta fiabilidad, dado que frecuentemente está siendo
verificado y ajustado con tsunamis de pequeña y gran magnitud.

Se emiten alertas en función de los parámetros del terremoto a partir de 180 es-
taciones sísmicas y 80 mareográficas. Además se cuenta con sensores de presión y
mareógrafos en los puertos, todos transmitiendo en tiempo real.

A partir del momento sísmico y mediante una base de datos generada previamente
con mas de 100.000 simulaciones numéricas, se generan las alertas en un tiempo de
tres minutos, las cuales se van verificando con la red de mareógrafos. Estas alertas
siguen un estricto protocolo de aviso a diferentes centros e instituciones y finalmente
si procede, aparecen sobreimpresas en las pantallas de televisión de los habitantes de
la costa.

En este momento se plantean mejoras en el sistema, como son una nueva base de
datos de simulaciones con modelos numéricos de última generación y la reducción del
tiempo de cálculo del Tensor Momento Sísmico.

B.9.4. Centro de alerta de Rusia

Está formado por tres centros regionales. Cada uno de ellos capacitado para generar
alertas.

Se utilizan instrumentos especialmente diseñados para detectar los terremotos de
magnitud superior a 7 a distancias de 150 a 2000 km de la costa.

B.9.5. Centro de alerta de la Polinesia Francesa

Pertenece al Laboratoire de Detection et de Geophysique (LDG) de Francia. El
centro se encuentra en Papeete y cuenta con los datos de 8 estaciones de corto periodo,
tres de largo y tres mareógrafos. Difunde alertas con cinco niveles de peligrosidad.

En el centro, se ha desarrollado un sistema llamado TREMORS (Sistema de eva-
luación en tiempo real del peligro de tsunamis por el momento sísmico) que con los
datos de una única estación de banda ancha, detecta y localiza un terremoto y a conti-
nuación le estima su momento sísmico. La estimación del momento se realiza mediante
el cálculo de la magnitud manto para las ondas Rayleigh y Love de largo periodo. El
sistema, mediante el comportamiento de la magnitud manto con la frecuencia, detecta
también terremotos tsunami.

El LDG comercializa el sistema TREMORS del cual se tienen ya varias unidades
instaladas, entre ellas en Chile, Colombia, Perú, Corea y Portugal.

B.9.6. Sistema de alarma de maremotos de Grecia

El sistema griego está diseñado para detectar tsunamis de origen cercano. Se com-
pone de una serie de estaciones sísmicas y una red de mareógrafos entre las islas. El
sistema detecta el epicentro y magnitud en 2 minutos, luego verifica anomalías en el
nivel del mar en los mareógrafos.
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B.9.7. Sistema de alarma de maremotos de Chile

Depende del Servicio Hidrográfico y Oceanográfico de la Armada. Cuenta con los
datos de 31 estaciones sísmicas de corto periodo, un sistema TREMORS y 19 esta-
ciones mareográficas, 7 de ellas conectadas en tiempo real vía satélite. Con el fin de
incrementar la capacidad de estimar el impacto en la costa y agilizar las alarmas, es-
tán desarrollando modelos de simulación y poniendo en marcha al menos una estación
DART como las utilizadas en la costa Oeste de Estados Unidos, lo que consideran im-
prescindible para disponer de un verdadero sistema operacional de alerta de tsunamis.

B.9.8. Sistema de alarma de maremotos de Nicaragua

Cuenta con datos de 20 estaciones sísmica de corto periodo y una estación de banda
ancha. Se está desarrollando un sistema de sirenas para alertas.

B.9.9. Sistema de alarma de la República de Corea

Cuenta con 8 estaciones de banda ancha, 12 de corto periodo y un sistema TRE-
MORS. Se ha instalado también un sistema de vigilancia del nivel del mar en tiempo
real, en una isla situada frente a la costa oriental.

B.10. Diseño de un sistema de alerta de tsunamis para
las costas españolas

A pesar de la peligrosidad existente, España no cuenta con un sistema de alerta
de tsunamis. Despues de analizar los sistemas existente en otros países y de estudiar y
desarrollar varios discriminantes de fuentes tsunamigénicas, estamos en condiciones de
elaborar el diseño de un sistema de alerta de tsunamis para las costas españolas, que
podría contribuir ante un evento de este tipo a la mitigación de los daños económicos
y a la salvación de vidas humanas.

Atendiendo a las distintas fases del tsunami, un sistema de alerta debe analizar en
tiempo real la fuente del terremoto, para evaluar de forma automática su potencial
tsunamigénico. A continuación el sistema debe confirmar o desmentir su propagación
en alta mar y por último se debe estimar altura inundable en cada uno de los puntos
de interés.

De acuerdo con el apartado B.4, en el que se analizaba la peligrosidad de tsunamis,
los maremotos que puedan afectar a las costas españolas se corresponderán con terre-
motos cuyo epicentro se encuentre a distancias regionales, principalmente localizados
al suroeste del Cabo de San Vicente o en las costas de Argelia, con lo que los tiempos
de propagación son muy reducidos. Para trayectorias con profundidades promedio de
2 km, la velocidad aproximada de la ola es de unos 500 km/h.

La detección de una fuente tsunamigénica comienza con el cálculo automático de
la localización y magnitud mb del evento, a partir de los datos en tiempo real de
la red sísmica digital de banda ancha del IGN. Si se supera un cierto umbral, que
podríamos fijar en una magnitud de 5,0 mb, se calculará de forma automática también
el Tensor Momento Sísmico, cuya descomposición nos proporcionará el mecanismo
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Figura B.23: Diagrama de flujo de un sistema de alerta de tsunamis para las costas
españolas.

focal y el momento sísmico. En el caso de superarse el valor para M0 de 1020 N·m, ser
un epicentro marino y además poseer un mecanismo focal con movimiento vertical, el
sistema declarará automáticamente un posible tsunami. En el caso de que se den las
dos últimas condiciones, pero el momento no supere el umbral fijado, se entrará en el
proceso de detección de posible terremoto tsunami, mediante el análisis automático del
comportamiento de la magnitud manto con el momento. Si la curva tiene pendiente
positiva se declarará asimismo un posible tsunami. En la Figura B.23 se presenta el
diagrama de flujo de este sístema de alerta.

El uso de sensores de presión, situados en el fondo del mar, con conexión vía
satélite, mediante antenas instaladas en boyas que flotan en la superficie, Figura B.24
permitiría la confirmación de un posible tsunami mediante la observación instantánea
de las variaciones del nivel del mar. Esta tecnología ha sido desarrollada por el U.S.
National Oceanic and Atmospheric Administration (NOAA) habiéndose instalado seis
aparatos de este tipo en el océano Pacífico, Eble y González (1991), González et al.
(1998a). En la actualidad, NOAA planea ampliar esta red con 32 sensores más, dando
cobertura a todo el Pacífico y el Caribe, en un futuro también al Índico, dentro del
Global Earth Observation System of Systems en el que participa también la Unión
Europea. Recientemente se están haciendo ensayos con boyas de las que se define su
posición absoluta en tres dimensiones mediante el uso de la constelación GPS, Harigae
et al. (2005).

La situación de estos sensores es clave para la definición del tiempo que se dispon-
dría desde que se declara la alerta tsunami hasta que la primera ola llega a la costa. En
el diseño de un sistema de alerta de tsunamis para las costas españolas debería contar-
se al menos con 6 sensores de este tipo instalados estratégicamente, Figura B.25. Por
último podría realizarse automáticamente una simulación de la propagación, que nos
diera rápidamente una primera aproximación de las alturas que el tsunami alcanzaría
en los distintos puntos de la costa.

Desde que se produce un terremoto, el tiempo a partir de la hora origen, en el que
cada uno de los procesos estan concluidos se muestra en la Tabla B.4 y Figura B.23.
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No Proceso Tiempo desde la hora origen
1 Localización automática del Terremoto 130

2 Cálculo del Tensor Momento Sísmico 150

3 Detección de Terremoto Tsunami 160

4 Comprobación en sensor de presión 170

5 Declaración de Alerta 170

Tabla B.4: Tiempo desde la hora origen del terremoto en el que los distintos procesos
que intervienen en la alerta estarían concluidos

Como vemos, la comprobación en el sensor de presión se podría hacer a los 17 minutos
desde la hora origen, con lo que la distancia idónea de situación del mismo será de
unos 150 kilómetros desde la zona potencialmente tsunamigénica, Figura B.25. Una
mayor distancia supondrá un retardo mayor en la declaración de alerta.

Una actuación encaminada a reducir el tiempo empleado en la localización auto-
mática del evento, repercutiría muy favorablemente en la optimización del tiempo de
alerta.

Figura B.24: Sensor de presión instalado en el fondo del mar, que transmite la señal
mediante sonar a una boya que a su vez dispone de una conexión vía satélite. (Dibujo
F. Naveiras).
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Figura B.25: Posible distribución de los sensores de presión instalados en alta mar.
(Dibujo F. Naveiras).

B.11. Conclusiones

El peligro de Tsunamis en las costa españolas, en su conjunto, puede considerarse
moderado, aunque existen dos fuentes tsunamigénicas de importancia: una situada
al SW del Cabo de San Vicente y otra en la parte norte de Argelia, que pueden ser
origen de tsunamis con características destructoras. Los tiempos de propagación de
estos tsunamis son tan cortos que hacen que un sistema de alerta de tsunamis para
las costas españolas tenga solamente una aplicación limitada.

El sistema desarrollado en esta Tesis para la determinación automática del ten-
sor momento sísmico, que proporciona una estimación inmediata del momento sísmico
escalar y del mecanismo focal, permite en la actualidad evaluar las posibilidades tsu-
namigénicas de un evento, a los pocos minutos de localizarse el mismo. Asimismo,
el análisis del comportamiento de la magnitud manto con el periodo y de la energía
radiada con el momento sísmico nos permite realizar la discriminación de posibles te-
rremotos tsunami, generadores de tsunami a pesar del bajo nivel de momento sísmico
alcanzado.

Un sistema de alerta de tsunamis para las costas españolas, además de todo este
desarrollo descrito, ya operativo, tendría que disponer de datos en tiempo real de nivel
del mar proporcionados por al menos seis sensores de presión situados estratégicamen-
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te. Estos sensores deben transmitir sus datos en tiempo real, para confirmar con datos
instrumentales la posible propagación del tsunami y por consiguiente la alerta.

El análisis del terremoto de Argelia de 23 de mayo de 2003 nos permite decir que nos
encontramos ante un posible caso de terremoto tsunami, con una fuente anómalamente
lenta capaz de generar tsunami.



Apéndice C

Cálculos discriminantes con el
Dispositivo Sísmico de Sonseca

C.1. Localización de los 220 eventos utilizados

No Fecha Hora Lat. Lon. h mbLg Loc. terremoto
T001 2003/10/04 20:59:13 40,5110 −2,0436 1,5 STA M . DEL VAL.CU

T002 2003/10/06 23:47:30 40,5078 −2,0694 1,4 W STA M. DEL VAL.CU

T003 2003/10/10 02:48:17 40,5404 −2,0224 1,5 S MASEGOSA .CU

T004 2003/10/10 22:41:31 40,5252 −2,0600 1,5 NW STA M . DEL VAL.CU

T005 2003/10/11 02:18:34 40,5656 −2,0302 1,2 NW MASEGOSA.CU

T006 2003/10/13 15:14:29 40,5211 −2,0692 4 2,5 NW STA M . DEL VAL.CU

T007 2003/10/13 20:22:29 40,5113 −2,0808 2,0 W STA M. DEL VAL.CU

T008 2003/10/15 18:19:41 40,5367 −2,0735 11 2,3 S BETETA.CU

T009 2003/10/17 23:17:40 40,5434 −2,0010 1,6 SE MASEGOSA.CU

T010 2003/10/21 20:46:14 40,5220 −2,0856 1,4 NW STA M . DEL VAL.CU

T011 2003/10/21 21:34:31 40,5408 −2,0960 11 1,3 NW STA M . DEL VAL.CU

T012 2003/10/21 23:01:59 40,5121 −2,0878 1,7 NW STA M . DEL VAL.CU

T013 2003/10/22 00:15:45 40,5250 −2,0748 1,6 NW STA M . DEL VAL.CU

T014 2003/10/23 22:24:22 39,1581 −2,6301 17 1,3 SW VILLARROBLEDO.AB

T015 2003/10/28 20:44:40 38,4540 −1,6283 1,5 SE HELLÍN .AB

T016 2003/11/02 00:44:09 40,5153 −2,0543 1,4 NW STA M . DEL VAL.CU

T017 2003/11/03 19:11:28 40,5380 −2,0727 10 2,3 NW STA M . DEL VAL.CU

T018 2003/11/08 18:59:39 40,5243 −2,0710 1,7 S BETETA.CU

T019 2003/11/09 19:02:27 38,8594 −2,4071 1,4 NE EL BALLESTERO.AB

(Continúa)

Tabla C.1: Localización de los 110 terremotos utilizados en el análisis discriminante
con el Dispositivo Sísmico de Sonseca
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No Fecha Hora Lat. Lon. h mbLg Loc. terremoto
T020 2003/11/10 01:49:47 40,5405 −2,0470 1,6 W MASEGOSA.CU

T021 2003/11/11 03:07:09 40,5322 −2,0539 1,8 SW MASEGOSA.CU

T022 2003/11/17 02:20:23 40,5064 −2,0759 2,1 W STA M. DEL VAL.CU

T023 2003/11/22 03:43:40 40,5177 −2,0999 1,8 NW STA M . DEL VAL.CU

T024 2003/11/25 00:15:10 39,2616 −2,8785 1,0 SW SOCUÉLLAMOS.CR

T025 2003/12/11 05:20:27 38,7911 −2,8560 2,1 NE VILLAHERMOSA .CR

T026 2003/12/12 02:17:34 38,7497 −2,8366 23 1,9 SE VILLAHERMOSA.CR

T027 2003/12/14 04:50:36 38,9920 −2,9280 5 1,4 W RUIDERA.CR

T028 2003/12/15 23:52:49 38,6899 −3,2941 1,5 NE TORRENUEVA.CR

T029 2003/12/26 16:42:06 39,7823 −3,2064 7 2,1 NE C. DE ALMAGUER.TO

T030 2004/01/19 03:04:01 39,8230 −3,2030 8 3,4 NW C. DE ALMAGUER.TO

T031 2004/01/19 03:09:24 39,7917 −3,2220 11 1,8 NW C. DE ALMAGUER.TO

T032 2004/01/19 03:11:26 39,7894 −3,1949 9 2,2 NW C. DE ALMAGUER.TO

T033 2004/01/19 09:01:25 39,8125 −3,2386 10 2,4 NW C. DE ALMAGUER.TO

T034 2004/01/21 01:58:44 39,6815 −2,5954 22 1,5 E FUENT. DE HARO.CU

T035 2004/01/21 03:12:31 39,8229 −2,2348 10 1,4 NW ALBALADEJO .CU

T036 2004/02/09 00:36:51 39,0884 −3,0718 9 2,4 SE ARGAM . DE ALBA .CR

T037 2004/02/10 00:58:36 40,3544 −2,7956 1,2 SW BUENDÍA .CU

T038 2004/02/10 02:43:25 39,8215 −3,1993 8 3,5 NW C. DE ALMAGUER.TO

T039 2004/02/10 04:06:55 39,8325 −3,2154 1,8 NW C. DE ALMAGUER.TO

T040 2004/02/10 04:11:24 39,7911 −3,1979 1,9 NW C. DE ALMAGUER.TO

T041 2004/02/14 10:02:22 38,9968 −2,9429 8 2,2 NW RUIDERA.CR

T042 2004/02/14 10:40:02 38,9835 −2,9554 11 2,4 W RUIDERA.CR

T043 2004/02/14 17:13:47 38,9929 −2,9413 17 1,5 NW RUIDERA.CR

T044 2004/02/14 18:46:09 38,9732 −2,9565 5 1,3 W RUIDERA.CR

T045 2004/02/15 23:55:51 38,9879 −2,9417 11 2,0 NW RUIDERA.CR

T046 2004/03/18 01:20:19 38,7549 −2,8779 0,7 VILLAHERMOSA.CR

T047 2004/03/26 02:11:12 40,3464 −2,7579 1,9 S BUENDÍA .CU

T048 2004/04/12 01:06:30 39,0564 −2,9138 22 1,0 NW RUIDERA.CR

T049 2004/04/29 17:15:41 40,0454 −2,9502 1 2,1 NE TARANCÓN.CU

T050 2004/05/24 06:57:00 38,4473 −3,4912 11 1,9 S ALMURADIEL.CR

T051 2004/06/02 04:01:28 38,9913 −2,9079 1,3 NW RUIDERA.CR

T052 2004/06/02 04:09:15 38,9941 −2,9214 12 1,4 NW RUIDERA.CR

T053 2004/06/03 01:28:24 38,9837 −2,9442 1,1 W RUIDERA.CR

T054 2004/07/04 08:08:28 38,7481 −2,8300 20 2,2 E VILLAHERMOSA.CR

T055 2004/07/08 19:21:58 38,8039 −2,8929 1,7 NW VILLAHERMOSA .CR

T056 2004/07/18 15:49:06 42,8015 −7,1974 2,6 NE TRIACASTELA.LU

T057 2004/07/18 15:52:50 42,7964 −7,1833 2,7 NE TRIACASTELA.LU

T058 2004/07/18 16:10:46 42,7970 −7,2024 10 2,7 NE TRIACASTELA.LU

T059 2004/07/19 09:17:20 37,8017 −1,4874 22 3,0 N TOTANA.MU

T060 2004/07/19 23:06:00 37,4039 −2,2446 6 2,0 W PARTALOA.GR

T061 2004/07/29 04:42:01 42,7950 −7,1820 11 2,5 NE TRIACASTELA.LU

T062 2004/08/01 03:56:09 39,2804 −2,9530 1,4 SE ARENALES.CR

T063 2004/08/02 22:50:10 38,7631 −2,6967 19 0,9 NE MONTIEL.AB

T064 2004/08/03 18:17:30 37,0151 −3,8972 10 2,6 N ARENAS DEL REY .GR

(Continúa)
Tabla C.1 (Terremotos continuación)
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No Fecha Hora Lat. Lon. h mbLg Loc. terremoto
T065 2004/08/10 07:28:32 38,9811 −2,9208 11 2,2 W RUIDERA.CR

T066 2004/08/10 07:38:53 38,9901 −2,8690 11 1,3 NW RUIDERA.CR

T067 2004/08/10 07:41:31 39,0152 −2,8949 7 2,0 NW RUIDERA.CR

T068 2004/08/10 07:51:22 38,9571 −2,9105 10 1,4 SW RUIDERA.CR

T069 2004/08/10 08:07:15 38,9623 −2,9295 8 1,7 SW RUIDERA.CR

T070 2004/08/10 08:10:26 38,9785 −2,9353 1 1,5 SW RUIDERA.CR

T071 2004/08/10 08:13:27 38,9967 −2,8928 3 1,4 NW RUIDERA.CR

T072 2004/08/10 09:08:46 38,9748 −2,8924 15 1,6 W RUIDERA.CR

T073 2004/08/10 09:36:51 38,9800 −2,9180 1,3 W RUIDERA.CR

T074 2004/08/10 15:38:41 37,9562 −0,6489 7 2,5 SE TORREVIEJA

T075 2004/08/11 01:18:23 36,5013 −3,5256 2 3,1 S MOTRIL

T076 2004/08/15 05:43:00 38,9221 −1,9577 1,8 SW ALBACETE.AB

T077 2004/08/18 07:51:58 38,3833 −2,6989 11 1,7 NE LA P. DE SEGURA.J

T078 2004/08/22 16:40:37 37,8960 −5,3941 2,3 NW HORNACHUELOS.CO

T079 2004/08/23 21:14:37 38,5963 −0,8413 19 1,5 S VILLENA.A

T080 2004/08/25 13:39:11 39,2040 −2,1459 11 2,8 SE LA RODA.AB

T081 2004/08/27 07:00:50 41,0863 −2,0505 11 2,4 SW MOCHALES.GU

T082 2004/08/28 18:25:52 41,0927 −2,0440 11 1,9 W MONCHALES.GU

T083 2004/09/02 10:18:50 40,2564 −3,6622 1,6 NE PINTO .M

T084 2004/10/18 01:30:08 39,9216 −3,2071 1,4 E VILLATOBAS.TO

T085 2004/11/07 18:44:37 38,7565 −2,8278 20 1,9 E VILLAHERMOSA.CR

T086 2004/11/07 20:49:42 39,3297 −3,8086 12 1,7 SW URDA.TO

T087 2004/11/18 03:01:58 38,0967 −2,3953 2 2,3 SW NERPIO .AB

T088 2004/11/19 03:50:59 38,1273 −2,4219 14 1,9 SW NERPIO .AB

T089 2004/11/23 03:21:06 37,9688 −4,8866 5 2,4 NW CÓRDOBA.CO

T090 2004/12/25 23:05:59 40,0566 −3,3261 11 1,7 NE VILLARRUBIA .TO

T091 2005/02/20 13:26:01 38,0187 −6,0054 11 3,9 SE P. DEL MAESTRE.BA

T092 2005/03/28 07:15:02 38,8269 −3,1630 11 1,9 SE S. C . DEL VALLE.CR

T093 2005/05/08 01:52:12 38,7479 −2,9199 15 1,8 E FUENLLANA.CR

T094 2005/05/31 22:13:51 39,8188 −3,2546 11 1,6 NW CORRAL DE A.TO

T095 2005/06/05 04:25:33 38,8149 −0,9847 10 2,0 SE ALMANSA.AB

T096 2005/06/19 23:46:03 39,9519 −3,3015 7 1,8 NE VILLATOBAS.TO

T097 2005/07/13 20:14:48 40,4954 −1,6417 3 2,7 SW BRONCHALES.TE

T098 2005/07/17 05:51:35 38,3122 −6,6933 2,2 SE JEREZ DE LOS C..BA

T099 2005/07/17 18:02:17 40,5563 −1,5992 5 2,0 E ORIHUELA DEL T .TE

T100 2005/07/23 09:14:04 37,9953 −4,3660 6 2,6 SE MONTORO .CO

T101 2005/08/06 22:20:05 39,3917 −2,6113 5 2,7 NW EL PROVENCIO .CU

T102 2005/08/23 00:15:32 40,1127 −3,2254 1,3 W F. DE TAJO .M

T103 2005/09/20 03:24:11 40,2203 −2,3484 7 2,3 SW V. DE D. GARCÍA .CU

T104 2005/09/26 16:36:03 39,3005 −2,7762 14 2,3 NE SOCUÉLLAMOS.CR

T105 2005/10/01 21:32:02 39,8363 −1,5363 7 2,6 SW HENAREJOS.CU

T106 2005/10/07 00:20:39 40,4927 −1,1840 5 2,5 NW CELADAS.TE

T107 2005/10/07 00:26:13 40,4868 −1,1707 7 2,3 NW CELADAS.TE

T108 2005/10/17 03:50:00 39,2719 −2,5509 6 1,8 E VILLARROBLEDO.AB

T109 2005/11/09 22:16:04 38,2408 −3,7415 4 2,0 NW GUARROMÁN.J

T110 2005/11/14 08:12:16 38,2518 −3,7454 1,6 NE B. DE LA ENCINA.J

Tabla C.1 (Terremotos continuación)
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No Fecha Hora Lat. Lon. h mbLg Loc. explosión
E001 2004/07/05 11:38:53 38,6629 −4,1353 0 1,9 SW PUERTOLLANO.CR

E002 2004/07/06 12:46:46 38,2002 −4,9638 0 1,9 NE ESPIEL.CO

E003 2004/07/06 14:02:49 38,6697 −4,1387 0 1,8 PUERTOLLANO.CR

E004 2004/07/07 10:39:44 39,4822 −2,8556 0 1,7 SE MOTA DEL CUERVO .CU

E005 2004/07/07 11:52:10 38,6679 −4,1247 0 1,7 SW PUERTOLLANO.CR

E006 2004/07/07 12:47:10 38,1804 −4,9754 0 1,9 SE ESPIEL.CO

E007 2004/07/09 12:33:12 39,3891 −3,7651 0 1,4 SW URDA.TO

E008 2004/07/12 11:21:14 39,5129 −2,8130 0 1,5 MOTA DEL CUERVO.CU

E009 2004/07/12 11:53:55 38,6750 −4,1549 0 1,6 PUERTOLLANO.CR

E010 2004/07/12 12:47:55 38,1521 −4,9934 0 1,7 ESPIEL.CO

E011 2004/07/13 11:43:07 38,6655 −4,1512 0 1,7 PUERTOLLANO.CR

E012 2004/07/13 11:50:54 38,6032 −4,9001 0 1,7 SANTA EUFEMIA.CO

E013 2004/07/13 12:08:14 38,6230 −4,9043 0 1,3 SANTA EUFEMIA.CO

E014 2004/07/13 12:47:17 38,1873 −4,9613 0 1,6 ESPIEL.CO

E015 2004/07/14 09:56:59 39,0011 −3,1404 0 1,7 NE LA SOLANA.CR

E016 2004/07/14 11:31:18 38,6407 −4,1372 0 1,6 PUERTOLLANO.CR

E017 2004/07/14 12:48:42 38,2016 −4,9594 0 1,4 NE ESPIEL.CO

E018 2004/07/14 13:07:21 39,6819 −4,2867 0 1,1 MENASALVAS.TO

E019 2004/07/15 11:29:45 38,6919 −4,1568 0 1,8 PUERTOLLANO.CR

E020 2004/07/15 12:14:28 38,5217 −3,8203 0 1,4 PUERTOLLANO.CR

E021 2004/07/15 12:48:36 39,9648 −2,8105 0 1,6 N SAELICES.GU

E022 2004/07/15 12:55:28 38,1866 −4,9576 0 1,8 E ESPIEL.CO

E023 2004/07/15 12:37:48 38,4993 −3,8497 0 1,2 MESTANZA .CR

E024 2004/07/15 15:43:29 39,4027 −3,6867 0 1,4 URDA.TO

E025 2004/07/16 07:49:03 39,8299 −3,6628 0 1,4 NE VILLAMUELAS.TO

E026 2004/07/16 11:36:44 38,6529 −4,1202 0 1,6 S PUERTOLLANO.CR

E027 2004/07/16 13:10:55 38,2768 −5,0953 0 2,0 E BELMEZ.CO

E028 2004/07/16 13:48:19 39,1194 −5,0370 0 1,6 S H . DEL DUQUE.BA

E029 2004/07/16 11:59:47 38,5510 −3,8161 0 1,1 N S. L . DE CALATRAVA.CR

E030 2004/07/19 10:29:28 39,3895 −3,0909 0 1,7 CAMPO DE CRIPTANA.CR

E031 2004/07/19 11:32:06 38,6318 −4,1312 0 0,9 PUERTOLLANO.CR

E032 2004/07/19 12:46:58 38,1931 −4,9650 0 1,9 E ESPIEL.CO

E033 2004/07/20 10:41:36 38,9615 −3,2786 0 1,7 LA SOLANA.CR

E034 2004/07/20 11:41:00 38,6268 −4,1593 0 1,5 PUERTOLLANO.CR

E035 2004/07/20 12:48:32 38,1595 −4,9471 0 1,6 SE ESPIEL.CO

E036 2004/07/21 08:10:17 39,8853 −3,6723 0 1,2 YEPES.TO

E037 2004/07/21 07:43:19 39,8744 −3,6597 0 1,1 VILLASEQUILLA.TO

E038 2004/07/21 10:45:20 39,4121 −3,0540 0 1,3 CAMPO DE CRIPTANA.CR

E039 2004/07/21 11:31:05 38,6542 −4,1271 0 1,7 PUERTOLLANO.CR

E040 2004/07/21 12:49:17 38,1768 −4,9454 0 1,4 ESPIEL.CO

E041 2004/07/22 10:13:40 38,6514 −4,7815 0 1,4 ALAMILLO .CR

E042 2004/07/22 12:38:59 39,2158 −3,8447 0 1,3 MALAGÓN.CR

E043 2004/07/22 12:47:46 38,1992 −4,9632 0 1,9 ESPIEL.CO

E044 2004/07/22 12:56:38 39,4623 −2,8229 0 1,6 STA M . DE LOS LLANOS.CU

(continúa)

Tabla C.2: Localización de las 110 explosiones utilizadas en el análisis discriminante
con el Dispositivo Sísmico de Sonseca
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No Fecha Hora Lat. Lon. h mbLg Loc. explosión
E045 2004/07/23 10:54:52 38,1702 −4,9644 0 1,4 ESPIEL.CO

E046 2004/07/26 10:15:24 39,4160 −3,0840 0 1,5 CAMPO DE CRIPTANA.CR

E047 2004/07/27 11:43:58 39,0128 −3,2070 0 1,7 N LA SOLANA.CR

E048 2004/07/27 11:53:08 40,0510 −3,9007 0 1,3 YUNCLER.TO

E049 2004/07/27 11:32:10 38,9431 −3,9708 0 1,5 POBLETE.CR

E050 2004/07/28 11:04:13 39,5197 −2,8307 0 1,7 E MOTA DEL CUERVO.CU

E051 2004/07/28 11:37:45 40,6550 −4,7505 0 1,1 LA COLILLA.AV

E052 2004/07/29 07:22:43 39,9066 −3,6639 0 1,4 YEPES.TO

E053 2004/07/29 12:32:39 38,2035 −4,9673 0 2,0 NE ESPIEL.CO

E054 2004/07/30 12:35:14 38,2357 −4,9926 0 1,5 N ESPIEL.CO

E055 2004/08/02 12:09:32 40,2680 −3,3097 0 0,5 TIELMES.M

E056 2004/08/02 13:01:05 39,4476 −3,1031 0 2,1 CAMPO DE CRIPTANA.CR

E057 2004/08/03 10:26:20 39,2304 −3,8538 0 1,0 N MALAGÓN.CR

E058 2004/08/04 11:51:51 40,2682 −3,3103 0 1,6 S VALDILECHA.M

E059 2004/08/05 10:01:18 39,4740 −2,9228 0 1,3 SW MOTA DEL CUERVO .CU

E060 2004/08/05 12:49:20 39,1132 −5,0334 0 1,2 SE H. DEL DUQUE.BA

E061 2004/08/06 08:02:53 39,8655 −3,6153 0 1,3 VALDECARABANOS.TO

E062 2004/08/06 10:31:09 40,0572 −3,5873 0 1,3 ARANJUEZ.M

E063 2004/08/09 10:05:11 38,9510 −3,2013 0 1,6 LA SOLANA.CR

E064 2004/08/09 12:32:31 40,0695 −3,5607 0 1,3 NE ARANJUEZ.M

E065 2004/08/16 12:09:44 39,9543 −2,8597 0 1,7 SE TRIBALDOS.CU

E066 2004/08/17 10:19:55 38,9744 −3,1702 0 1,6 LA SOLANA.CR

E067 2004/08/17 11:36:30 38,6539 −4,1394 0 2,1 PUERTOLLANO.CR

E068 2004/08/17 11:38:14 39,4189 −3,0689 0 1,5 CAMPO DE CRIPTANA.CR

E069 2004/08/18 10:27:34 39,2146 −3,8974 0 1,3 NW MALAGÓN.CR

E070 2004/08/18 11:37:01 39,4439 −3,0915 0 2,0 N CAMPO DE CRIPTANA.CR

E071 2004/08/18 11:39:29 38,6502 −4,1427 0 2,0 SE PUERTOLLANO.CR

E072 2004/08/19 11:39:05 38,6381 −4,1442 0 1,8 PUERTOLLANO.CR

E073 2004/08/21 12:25:54 40,0368 −3,2800 0 1,6 OCAÑA.TO

E074 2004/08/23 11:44:21 38,6644 −4,1629 0 1,9 SW PUERTOLLANO.CR

E075 2004/08/23 12:13:46 38,6402 −2,8312 0 1,5 ALBALADEJO .CR

E076 2004/08/24 10:39:14 38,5928 −4,8928 0 1,9 SE SANTA EUFEMIA.CO

E077 2004/08/24 10:54:08 38,5890 −4,9039 0 1,7 S SANTA EUFEMIA .CO

E078 2004/08/24 11:30:33 38,6432 −4,1876 0 1,9 SW PUERTOLLANO.CR

E079 2004/08/24 12:39:36 38,2031 −4,9794 0 1,3 NE ESPIEL.CO

E080 2004/08/25 14:24:32 40,6638 −4,7716 0 1,3 NW LA COLILLA.AV

E081 2004/08/26 07:44:55 39,9340 −3,7237 0 1,6 N VILLASEQUILLA.TO

E082 2004/08/26 08:32:27 39,9124 −3,6711 0 1,5 NW YEPES.TO

E083 2004/08/26 11:34:14 38,6473 −4,1425 0 1,8 S PUERTOLLANO.CR

E084 2004/08/26 11:58:32 40,2219 −3,3639 0 1,8 SE MORATA DE TAJUÑA.M

E085 2004/08/26 12:32:48 38,1351 −4,9811 0 1,8 SE ESPIEL.CO

E086 2004/08/26 12:13:05 39,9016 −2,8414 0 1,1 SW SAELICES.CU

E087 2004/08/27 11:37:26 38,6493 −4,1360 0 2,0 PUERTOLLANO.CR

E088 2004/08/27 12:08:52 39,4340 −3,0906 0 1,6 CAMPO DE CRIPTANA.CR

E089 2004/08/27 12:30:54 38,1752 −4,9613 0 1,8 SE ESPIEL.CO

E090 2004/08/30 11:30:45 38,6600 −4,1647 0 2,0 PUERTOLLANO.CR

(continúa)
Tabla C.2 (Explosiones continuación)
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No Fecha Hora Lat. Lon. h mbLg Loc. explosión
E091 2004/08/30 11:51:53 40,7817 −3,7912 0 1,9 SOTO DEL REAL.M

E092 2004/08/30 12:02:49 40,3574 −3,3263 0 1,1 POZUELO DEL REY .M

E093 2004/08/30 12:33:46 38,1578 −4,9589 0 1,4 SE ESPIEL.CO

E094 2004/08/30 13:09:09 39,3996 −3,7083 0 1,2 URDA.TO

E095 2004/08/30 13:28:01 41,2036 −1,1699 0 1,9 ALADREN.Z

E096 2004/08/31 10:04:45 39,0056 −3,2071 0 1,7 MANZANARES.CR

E097 2004/08/31 12:19:52 40,2812 −3,3207 0 1,2 VALDILECHA.M

E098 2004/08/31 12:32:13 38,2403 −4,9612 0 1,7 ESPIEL.CO

E099 2004/09/01 12:31:43 38,2140 −4,9542 0 1,6 ESPIEL.CO

E100 2004/09/01 12:41:06 38,6487 −4,1339 0 1,3 PUERTOLLANO.CR

E101 2004/09/02 08:03:02 38,8909 −4,0290 0 1,6 NW CAÑADA DE C.CR

E102 2004/09/02 08:09:51 38,5787 −4,9099 0 1,6 SW SANTA EUFEMIA.CO

E103 2004/09/02 11:31:36 38,6623 −4,1668 0 2,1 SW PUERTOLLANO.CR

E104 2004/09/02 12:33:34 38,1663 −4,9414 0 1,4 ESPIEL

E105 2004/09/03 11:32:46 38,6350 −4,1256 0 1,7 SW PUERTOLLANO.CR

E106 2004/09/03 12:34:37 38,2181 −4,9354 0 1,8 ESPIEL.CO

E107 2004/09/03 13:01:52 39,5279 −2,8748 0 1,6 MOTA DEL CUERVO.CU

E108 2004/09/03 12:03:19 40,6593 −4,4762 0 1,6 E ÁVILA .AV

E109 2005/11/07 11:58:45 39,4644 −3,1291 0 1,8 N CAMPO DE CRIPTANA.CR

E110 2005/11/07 12:27:41 38,6423 −4,1479 0 1,9 NW HINOJOSAS DE C.CR

Tabla C.2 (Explosiones continuación)

C.2. Salidas gráficas del cálculo discriminante

Por cuestiones de espacio, a continuación se incluyen las salidas gráficas de los
cálculos discriminantes únicamente para 20 eventos de los 220 analizados: 10 terre-
motos y 10 explosiones. En el CD-ROM adjunto a la presente Tesis se incluyen la
totalidad de las salidas gráficas en ficheros con formato postscript.
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C.3. Resultados del cálculo discriminante

A continuación, en la Tabla C.3, se incluye la relación de resultados obtenidos en el
cálculo discriminante para los 110 terremotos y las 110 explosiones analizadas. Azo. :
Acimut en grados, d : distancia en kilómetros, S/R : relación señal a ruido, V ar. :
varianza espectral, Pend. : pendiente espectral. El número de evento comienza con la
letra T para los terremotos y con la letra E para las explosiones, según el criterio de
los analistas de la RSN.

Onda P Onda Lg
No d Azo. S/R V ar. Pend. S/R V ar. Pend.

T001 196 59 12 0,259 0,158 56 0,225 0,050
T002 186 60 15 0,496 0,181 310 0,104 0,074
T003 192 59 12 0,276 0,129 60 0,163 0,108
T004 187 59 5 0,255 0,155 108 0,104 0,065
T005 192 59 12 0,315 0,155 100 0,165 0,099
T006 187 59 446 0,123 0,155 14214 0,124 0,073
T007 185 59 25 0,302 0,136 620 0,118 0,037
T008 187 59 39 0,233 0,128 4230 0,148 0,075
T009 189 59 12 0,292 0,087 83 0,198 0,129
T010 186 59 6 0,266 0,136 64 0,187 0,122
T011 186 59 11 0,373 0,192 278 0,158 0,078
T012 185 59 18 0,373 0,136 2428 0,102 0,064
T013 187 59 43 0,209 0,150 1536 0,121 0,044
T014 128 116 37 0,290 0,164 240 0,148 0,103
T015 243 123 5 0,273 0,112 23 0,130 0,064
T016 188 60 598 0,413 0,135 14591 0,102 0,108
T017 187 50 81 0,326 0,132 2105 0,088 0,077
T018 188 58 22 0,233 0,199 628 0,135 0,074
T019 162 123 4 0,290 0,146 114 0,104 0,099
T020 190 59 55 0,217 0,188 514 0,159 0,067
T021 190 59 1177 0,275 0,171 23800 0,142 0,073
T022 186 60 75 0,340 0,167 4335 0,135 0,124
T023 185 59 32 0,252 0,203 882 0,148 0,078
T024 104 116 61 0,311 0,132 689 0,179 0,133
T025 137 135 36 0,327 0,185 33657 0,171 −0,010
T026 141 136 31 0,222 0,123 10207 0,118 −0,020
T027 117 130 11948 0,435 0,190 65715 0,148 0,148
T028 124 152 22 0,287 0,107 1014 0,364 0,064
T029 66 79 23 0,197 0,134 611 0,141 0,094
T030 66 76 46750 0,174 0,106 3890370 0,185 0,104

(continúa)

Tabla C.3: Resultados del cálculo discriminante para los 110 terremotos y las 110
explosiones analizadas.
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Onda P Onda Lg
No d Azo. S/R V ar. Pend. S/R V ar. Pend.

T031 66 80 997 0,286 0,188 15787 0,115 0,219
T032 66 76 371 0,226 0,212 4593 0,205 0,150
T033 65 75 14 0,250 0,142 444 0,166 0,091
T034 119 90 630 0,159 0,107 3167 0,157 0,146
T035 151 83 159 0,322 0,139 2501 0,158 0,019
T036 101 130 31859 0,295 0,162 410094 0,152 0,063
T037 125 52 9 0,327 0,074 470 0,159 0,102
T038 67 76 33786 0,233 0,040 868041 0,135 0,022
T039 66 74 25 0,167 0,202 409 0,190 0,181
T040 67 78 70 0,249 0,182 728 0,210 0,126
T041 116 130 415 0,255 0,131 15739 0,138 0,080
T042 116 131 2031 0,159 0,148 8949 0,117 0,046
T043 116 130 73 0,151 0,182 297 0,093 0,109
T044 116 131 198 0,416 0,161 815 0,203 0,060
T045 116 131 664 0,207 0,179 31242 0,228 0,104
T046 139 136 7 0,290 0,111 92 0,153 0,072
T047 126 51 31 0,228 0,143 1000 0,178 0,084
T048 114 127 4 0,467 0,032 112 0,210 0,027
T049 97 64 32 0,249 0,137 4660 0,122 0,126
T050 143 163 6 0,325 0,134 401 0,153 0,148
T051 118 129 19 0,414 0,106 70 0,214 0,124
T052 117 130 16 0,305 0,099 43 0,147 0,102
T053 117 131 26 0,367 0,186 53 0,196 0,120
T054 142 136 103 0,225 0,164 18693 0,157 0,067
T055 134 136 32 0,301 0,129 353 0,107 0,120
T056 441 323 10 0,289 0,022 168 0,200 −0,112
T057 439 323 93 0,318 0,103 226 0,079 −0,029
T058 441 323 11 0,283 0,075 316 0,167 −0,073
T059 299 133 204 0,160 −0,083 2186 0,107 −0,103
T060 292 149 36 0,186 −0,051 681 0,139 −0,070
T061 440 323 15 0,290 0,085 34 0,203 −0,037
T062 97 116 97 0,259 0,148 477 0,154 0,161
T063 149 132 4 0,394 0,004 34 0,226 0,097
T064 295 179 123 0,235 0,000 50261 0,158 −0,108
T065 118 130 625 0,277 0,143 2377 0,149 0,138
T066 118 128 149 0,178 0,194 439 0,156 0,099
T067 121 128 13 0,283 0,233 46 0,123 0,077
T068 121 131 23 0,229 0,136 31 0,172 0,160
T069 119 131 209 0,158 0,113 299 0,156 0,120
T070 118 131 20 0,415 0,173 146 0,143 0,205
T071 119 128 61 0,339 0,179 80 0,172 0,135
T072 121 130 104 0,217 0,137 278 0,138 0,157
T073 119 130 27 0,224 0,144 168 0,195 0,143

(continúa)
Tabla C.3 (continuación)
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Onda P Onda Lg
No d Azo. S/R V ar. Pend. S/R V ar. Pend.

T074 346 122 29 0,254 −0,065 94 0,169 −0,142
T075 354 174 1281 0,154 −0,004 51598 0,126 −0,071
T076 192 115 242 0,199 0,161 762 0,127 0,083
T077 180 142 3 0,300 0,052 106 0,123 0,103
T078 230 214 7 0,300 0,169 643 0,114 0,031
T079 294 113 10 0,402 0,000 77 0,150 −0,047
T080 166 108 2025 0,206 0,017 7652 0,137 0,010
T081 226 45 138 0,143 0,066 617 0,090 0,034
T082 226 45 95 0,203 0,072 1046 0,161 0,059
T083 69 22 157 0,337 0,140 105 0,141 0,102
T084 70 67 17 0,322 0,225 584 0,153 0,275
T085 141 136 31 0,157 0,142 15865 0,166 0,053
T086 40 161 17 0,211 0,203 1259 0,220 0,113
T087 222 142 142 0,102 −0,036 2699 0,232 −0,087
T088 218 142 35 0,223 0,060 2864 0,180 0,016
T089 206 203 102 0,122 0,078 8431 0,199 0,064
T090 69 52 275 0,289 0,149 17146 0,162 0,189
T091 255 225 14148 0,096 −0,003 8273218 0,097 −0,049
T092 117 143 4 0,334 0,131 1049 0,285 −0,042
T093 137 138 493 0,273 0,158 23209 0,147 0,086
T094 63 75 32 0,627 0,274 776 0,261 0,128
T095 274 109 23 0,300 0,012 337 0,147 −0,092
T096 64 61 10 0,386 0,184 507 0,161 0,146
T097 218 65 439 0,220 0,026 8134 0,187 −0,006
T098 281 238 6 0,229 0,107 258 0,136 0,021
T099 224 63 340 0,228 0,118 650 0,126 0,045
T100 190 191 87 0,217 0,117 8625 0,124 0,008
T101 120 105 2459 0,133 0,121 629562 0,143 0,111
T102 80 52 5 0,296 0,163 44 0,197 0,146
T103 151 66 155 0,265 0,123 44923 0,297 −0,058
T104 110 112 265 0,333 0,096 2952 0,172 0,163
T105 209 84 1737 0,203 0,015 9940 0,103 0,022
T106 254 68 4888 0,161 −0,040 6684 0,108 −0,085
T107 255 68 1619 0,178 −0,006 1653 0,117 −0,045
T108 129 110 232 0,202 0,114 1843 0,161 0,131
T109 160 173 70 0,303 0,162 27087 0,145 0,025
T110 159 173 2 0,333 0,217 81 0,170 0,041
E001 113 188 115 0,374 0,163 392 0,408 0,020
E002 185 208 56 0,365 0,010 423 0,258 −0,030
E003 113 188 755 0,363 0,174 747 0,102 −0,030
E004 98 102 51 0,377 0,009 51 0,470 −0,084
E005 113 187 68 0,444 0,213 3388 0,160 −0,086
E006 188 208 9 0,453 0,099 98 0,367 −0,111

(continúa)
Tabla C.3 (continuación)
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Onda P Onda Lg
No d Azo. S/R V ar. Pend. S/R V ar. Pend.

E007 36 152 3 0,368 0,167 34 0,338 0,190
E008 100 100 12 0,567 0,077 34 0,395 0,037
E009 112 189 219 0,549 0,099 83 0,359 −0,014
E010 191 208 18 0,505 0,130 153 0,241 −0,022
E011 113 188 337 0,468 0,158 719 0,234 −0,085
E012 144 215 39 0,217 0,130 295 0,204 −0,078
E013 142 215 7 0,280 0,112 57 0,251 −0,129
E014 186 208 22 0,402 0,057 117 0,369 −0,118
E015 103 136 13 0,391 0,171 207 0,409 −0,062
E016 116 188 49 0,348 0,151 89 0,239 0,007
E017 185 208 21 0,435 0,087 123 0,454 −0,062
E018 28 272 1 0,297 0,127 10 0,328 0,133
E019 110 189 47 0,709 0,085 20 0,442 −0,010
E020 129 174 145 0,233 0,044 134 0,190 −0,032
E021 104 72 15 0,589 0,060 290 0,257 −0,044
E022 186 208 8 0,300 0,081 88 0,199 −0,070
E023 131 176 12 0,373 0,138 18 0,212 0,112
E024 38 142 3 0,372 0,166 24 0,395 0,152
E025 31 56 2 0,484 0,217 6 0,321 0,167
E026 114 187 25 0,396 0,238 1363 0,370 −0,062
E027 184 213 11 0,440 0,071 30 0,369 0,005
E028 111 237 186 0,402 0,192 264 0,269 0,044
E029 125 174 12 0,254 0,087 11 0,296 0,012
E030 81 113 12 0,425 0,122 20 0,298 0,052
E031 117 187 31 0,541 0,197 62 0,238 −0,013
E032 186 208 25 0,533 0,085 147 0,473 −0,097
E033 99 143 20 0,425 0,064 46 0,458 −0,002
E034 118 188 57 0,526 0,136 6083 0,222 −0,050
E035 189 207 21 0,285 0,082 70 0,243 −0,078
E036 34 47 3 0,650 0,114 20 0,368 0,060
E037 34 49 1 0,536 0,229 17 0,434 0,052
E038 83 110 5 0,317 0,175 10 0,314 0,031
E039 114 187 79 0,391 0,169 2966 0,232 −0,033
E040 187 207 18 0,309 0,077 93 0,277 0,014
E041 134 212 18 0,435 0,114 13 0,269 0,049
E042 52 169 13 0,345 0,171 173 0,328 0,103
E043 185 208 20 0,483 0,104 85 0,277 0,003
E044 101 103 18 0,321 0,106 119 0,286 0,019
E045 188 208 4 0,370 0,090 28 0,356 −0,026
E046 81 110 17 0,468 0,144 27 0,223 0,062
E047 98 138 45 0,414 0,216 211 0,209 −0,080
E048 42 7 3 0,312 −0,010 15 0,318 −0,026
E049 81 180 24 0,381 0,082 16 0,201 0,056

(continúa)
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Onda P Onda Lg
No d Azo. S/R V ar. Pend. S/R V ar. Pend.

E050 99 100 79 0,348 0,099 103 0,330 −0,047
E051 128 329 18 0,305 0,176 51 0,238 0,036
E052 36 45 2 0,500 0,194 17 0,479 0,123
E053 185 208 30 0,494 0,058 167 0,273 −0,049
E054 183 210 5 0,405 0,112 33 0,406 0,013
E055 86 40 41 0,248 0,088 35 0,326 0,047
E056 78 109 53 0,401 0,139 133 0,289 0,006
E057 50 169 12 0,425 0,192 80 0,270 0,155
E058 86 40 19 0,367 −0,023 14 0,228 −0,017
E059 92 104 14 0,369 0,156 28 0,373 −0,029
E060 111 236 9 0,424 0,191 10 0,335 0,092
E061 37 54 2 0,452 0,127 10 0,324 0,043
E062 53 37 10 0,410 0,113 68 0,305 0,099
E063 104 140 23 0,389 −0,012 160 0,294 −0,052
E064 56 38 58 0,310 0,253 711 0,287 0,072
E065 99 71 45 0,374 −0,045 185 0,247 −0,148
E066 103 138 137 0,352 0,157 586 0,193 −0,122
E067 114 188 784 0,484 0,210 12685 0,321 0,017
E068 82 110 13 0,314 0,207 23 0,233 0,108
E069 51 174 22 0,316 0,196 109 0,363 0,238
E070 79 109 45 0,328 0,164 100 0,305 0,056
E071 115 188 49 0,488 0,136 769 0,246 −0,075
E072 116 188 57 0,288 0,105 5222 0,167 −0,081
E073 71 55 10 0,397 0,168 298 0,314 0,180
E074 113 189 67 0,450 0,123 1152 0,422 −0,036
E075 151 139 85 0,417 −0,015 98 0,447 −0,068
E076 144 214 11 0,352 −0,056 114 0,312 −0,211
E077 145 214 19 0,486 −0,037 123 0,279 −0,172
E078 116 190 329 0,260 0,186 1419 0,302 −0,010
E079 186 209 13 0,302 0,176 85 0,226 0,061
E080 130 328 35 0,560 0,204 77 0,365 0,126
E081 35 35 3 0,612 0,075 37 0,392 −0,002
E082 36 43 3 0,489 0,141 30 0,533 0,030
E083 115 188 251 0,284 0,060 2297 0,200 −0,058
E084 79 40 35 0,522 0,065 26 0,341 0,012
E085 192 208 16 0,347 0,005 181 0,213 −0,107
E086 99 75 12 0,591 0,091 17 0,292 0,118
E087 115 188 77 0,386 0,165 941 0,209 −0,092
E088 80 109 9 0,378 0,155 10 0,319 0,028
E089 188 208 33 0,484 0,063 296 0,367 −0,080
E090 114 189 94 0,711 0,225 56 0,243 0,020
E091 124 7 161 0,253 0,107 425 0,187 −0,070
E092 93 35 10 0,419 0,166 7 0,468 0,153

(continúa)
Tabla C.3 (continuación)
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Onda P Onda Lg
No d Azo. S/R V ar. Pend. S/R V ar. Pend.

E093 189 207 12 0,343 0,131 123 0,288 0,007
E094 38 144 3 0,508 0,221 12 0,288 0,186
E095 292 53 14 0,241 0,004 11 0,291 −0,069
E096 99 138 33 0,157 0,168 366 0,289 −0,127
E097 87 39 21 0,618 0,110 11 0,203 0,054
E098 181 209 12 0,298 0,084 55 0,218 −0,120
E099 183 208 27 0,387 0,156 157 0,282 −0,016
E100 115 187 341 0,446 0,134 3098 0,310 −0,040
E101 87 184 19 0,479 0,152 22 0,286 0,069
E102 147 214 11 0,228 0,164 102 0,324 −0,008
E103 114 189 143 0,497 0,152 243 0,369 −0,005
E104 188 207 15 0,589 0,147 74 0,237 −0,037
E105 116 187 54 0,357 0,064 138 0,255 −0,062
E106 182 208 20 0,388 −0,004 353 0,270 −0,124
E107 95 100 87 0,268 0,087 52 0,315 0,045
E108 118 338 594 0,157 0,131 393 0,113 0,016
E109 75 108 12 0,321 0,162 64 0,193 −0,036
E110 116 188 79 0,344 0,079 689 0,540 −0,075

Tabla C.3 (continuación)

C.4. Sistema de decisión

A continuación, en la Tabla C.5, resumimos el resultado del sistema de votación
de los seis elementos discriminantes analizados, que nos conducen a la decisión sobre
la naturaleza de cada uno de los 220 eventos de estudio.

El voto es +1 cuando el discriminante indica Terremoto, y -1 cuando señala ex-
plosión. υ : varianza espectral, ρ : pendiente espectral, υ − ρ : varianza espectral
versus pendiente espectral, Op. : naturaleza del evento segun el analista de la RSN
(T=terremoto, E=explosión), Ac. : acierto Si o No. La columna Total se corresponde
con la suma de votos pesados de acuerdo con la Tabla C.4.

Peso votos onda P Peso votos onda Lg
υ ρ υ − ρ υ ρ υ − ρ

0,3 0 0,3 0,8 0,1 1

Tabla C.4: Pesos de los votos de cada uno de los discriminantes analizados
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Votos onda P Votos onda Lg
No υ ρ υ − ρ υ ρ υ − ρ Total Decisión Op. Ac.

T001 1 1 1 1 1 1 2,5 Terremoto 100% T Si
T002 −1 1 −1 1 1 1 1,3 Terremoto 76% T Si
T003 1 1 1 1 1 1 2,5 Terremoto 100% T Si
T004 1 1 1 1 1 1 2,5 Terremoto 100% T Si
T005 1 1 1 1 1 1 2,5 Terremoto 100% T Si
T006 1 1 1 1 1 1 2,5 Terremoto 100% T Si
T007 1 1 1 1 1 1 2,5 Terremoto 100% T Si
T008 1 1 1 1 1 1 2,5 Terremoto 100% T Si
T009 1 1 1 1 1 1 2,5 Terremoto 100% T Si
T010 1 −1 1 1 1 1 2,5 Terremoto 100% T Si
T011 −1 1 −1 1 1 1 1,3 Terremoto 76% T Si
T012 −1 1 −1 1 1 1 1,3 Terremoto 76% T Si
T013 1 1 1 1 1 1 2,5 Terremoto 100% T Si
T014 1 1 1 1 1 1 2,5 Terremoto 100% T Si
T015 1 1 1 1 1 1 2,5 Terremoto 100% T Si
T016 −1 −1 −1 1 1 1 1,3 Terremoto 76% T Si
T017 1 1 1 1 1 1 2,5 Terremoto 100% T Si
T018 1 1 1 1 1 1 2,5 Terremoto 100% T Si
T019 1 1 1 1 1 1 2,5 Terremoto 100% T Si
T020 1 1 1 1 1 1 2,5 Terremoto 100% T Si
T021 1 1 1 1 1 1 2,5 Terremoto 100% T Si
T022 −1 1 1 1 1 1 1,9 Terremoto 88% T Si
T023 1 1 1 1 1 1 2,5 Terremoto 100% T Si
T024 1 1 1 1 1 1 2,5 Terremoto 100% T Si
T025 1 1 1 1 −1 1 2,3 Terremoto 96% T Si
T026 1 1 1 1 −1 1 2,3 Terremoto 96% T Si
T027 −1 1 −1 1 1 1 1,3 Terremoto 76% T Si
T028 1 1 1 −1 1 −1 −1,1 Explosión 72% T No
T029 1 −1 1 1 1 1 2,5 Terremoto 100% T Si
T030 1 1 1 1 1 1 2,5 Terremoto 100% T Si
T031 1 −1 1 1 1 1 2,5 Terremoto 100% T Si
T032 1 1 1 1 1 1 2,5 Terremoto 100% T Si
T033 1 1 1 1 1 1 2,5 Terremoto 100% T Si
T034 1 1 1 1 1 1 2,5 Terremoto 100% T Si
T035 1 −1 1 1 −1 1 2,3 Terremoto 96% T Si
T036 1 1 1 1 1 1 2,5 Terremoto 100% T Si
T037 1 1 −1 1 1 1 1,9 Terremoto 88% T Si
T038 1 −1 1 1 −1 1 2,3 Terremoto 96% T Si
T039 1 −1 1 1 1 1 2,5 Terremoto 100% T Si
T040 1 1 1 1 1 1 2,5 Terremoto 100% T Si
T041 1 1 1 1 1 1 2,5 Terremoto 100% T Si
T042 1 1 1 1 1 1 2,5 Terremoto 100% T Si

(continúa)

Tabla C.5: Resultados del cálculo discriminante para los 110 terremotos y las 110
explosiones analizadas (-1 fallo, 1 acierto).
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Votos onda P Votos onda Lg
No υ ρ υ − ρ υ ρ υ − ρ Total Decisión Op. Ac.

T043 1 1 1 1 1 1 2,5 Terremoto 100% T Si
T044 −1 1 −1 1 1 1 1,3 Terremoto 76% T Si
T045 1 1 1 1 1 1 2,5 Terremoto 100% T Si
T046 1 1 1 1 1 1 2,5 Terremoto 100% T Si
T047 1 −1 1 1 1 1 2,5 Terremoto 100% T Si
T048 −1 1 −1 1 −1 1 1,1 Terremoto 72% T Si
T049 1 −1 1 1 1 1 2,5 Terremoto 100% T Si
T050 1 1 1 1 1 1 2,5 Terremoto 100% T Si
T051 −1 1 −1 1 1 1 1,3 Terremoto 76% T Si
T052 1 −1 1 1 1 1 2,5 Terremoto 100% T Si
T053 −1 −1 −1 1 1 1 1,3 Terremoto 76% T Si
T054 1 1 1 1 1 1 2,5 Terremoto 100% T Si
T055 1 1 1 1 1 1 2,5 Terremoto 100% T Si
T056 1 1 1 1 −1 −1 0,3 Terremoto 56% T Si
T057 1 −1 1 1 −1 1 2,3 Terremoto 96% T Si
T058 1 −1 1 1 −1 1 2,3 Terremoto 96% T Si
T059 1 −1 1 1 −1 1 2,3 Terremoto 96% T Si
T060 1 −1 1 1 −1 1 2,3 Terremoto 96% T Si
T061 1 −1 1 1 −1 −1 0,3 Terremoto 56% T Si
T062 1 −1 1 1 1 1 2,5 Terremoto 100% T Si
T063 −1 1 −1 1 1 1 1,3 Terremoto 76% T Si
T064 1 −1 1 1 −1 1 2,3 Terremoto 96% T Si
T065 1 −1 1 1 1 1 2,5 Terremoto 100% T Si
T066 1 1 1 1 1 1 2,5 Terremoto 100% T Si
T067 1 1 1 1 1 1 2,5 Terremoto 100% T Si
T068 1 1 1 1 1 1 2,5 Terremoto 100% T Si
T069 1 1 1 1 1 1 2,5 Terremoto 100% T Si
T070 −1 −1 −1 1 1 1 1,3 Terremoto 76% T Si
T071 1 1 1 1 1 1 2,5 Terremoto 100% T Si
T072 1 1 1 1 1 1 2,5 Terremoto 100% T Si
T073 1 1 1 1 1 1 2,5 Terremoto 100% T Si
T074 1 1 1 1 −1 −1 0,3 Terremoto 56% T Si
T075 1 −1 1 1 −1 1 2,3 Terremoto 96% T Si
T076 1 −1 1 1 1 1 2,5 Terremoto 100% T Si
T077 1 1 1 1 1 1 2,5 Terremoto 100% T Si
T078 1 −1 1 1 −1 1 2,3 Terremoto 96% T Si
T079 −1 1 −1 1 −1 1 1,1 Terremoto 72% T Si
T080 1 −1 1 1 −1 1 2,3 Terremoto 96% T Si
T081 1 −1 1 1 1 1 2,5 Terremoto 100% T Si
T082 1 −1 1 1 1 1 2,5 Terremoto 100% T Si
T083 1 −1 1 1 1 1 2,5 Terremoto 100% T Si
T084 1 1 1 1 1 1 2,5 Terremoto 100% T Si

(continúa)
Tabla C.5 (continuación)
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Votos onda P Votos onda Lg
No υ ρ υ − ρ υ ρ υ − ρ Total Decisión Op. Ac.

T085 1 1 1 1 1 1 2,5 Terremoto 100% T Si
T086 1 1 1 1 1 1 2,5 Terremoto 100% T Si
T087 1 1 1 −1 −1 −1 −1,3 Explosión 76% T No
T088 1 −1 1 1 −1 1 2,3 Terremoto 96% T Si
T089 1 −1 1 1 1 1 2,5 Terremoto 100% T Si
T090 1 −1 1 1 1 1 2,5 Terremoto 100% T Si
T091 1 1 1 1 −1 1 2,3 Terremoto 96% T Si
T092 1 −1 1 −1 −1 −1 −1,3 Explosión 76% T No
T093 1 1 1 1 1 1 2,5 Terremoto 100% T Si
T094 −1 1 −1 −1 1 1 −0,3 Explosión 56% T No
T095 1 1 1 1 −1 1 2,3 Terremoto 96% T Si
T096 −1 −1 −1 1 1 1 1,3 Terremoto 76% T Si
T097 1 1 1 1 −1 1 2,3 Terremoto 96% T Si
T098 1 −1 1 1 −1 1 2,3 Terremoto 96% T Si
T099 1 −1 1 1 1 1 2,5 Terremoto 100% T Si
T100 1 −1 1 1 −1 1 2,3 Terremoto 96% T Si
T101 1 −1 1 1 1 1 2,5 Terremoto 100% T Si
T102 1 1 1 1 1 1 2,5 Terremoto 100% T Si
T103 1 1 1 −1 −1 −1 −1,3 Explosión 76% T No
T104 1 1 −1 1 1 1 1,9 Terremoto 88% T Si
T105 1 −1 1 1 −1 1 2,3 Terremoto 96% T Si
T106 1 −1 1 1 −1 1 2,3 Terremoto 96% T Si
T107 1 −1 1 1 −1 1 2,3 Terremoto 96% T Si
T108 1 −1 1 1 1 1 2,5 Terremoto 100% T Si
T109 1 −1 1 1 −1 1 2,3 Terremoto 96% T Si
T110 1 1 1 1 1 1 2,5 Terremoto 100% T Si
E001 −1 1 −1 −1 −1 −1 −2,5 Explosión 100% E Si
E002 −1 1 −1 −1 −1 −1 −2,5 Explosión 100% E Si
E003 −1 −1 −1 1 −1 1 1,1 Terremoto 72% E No
E004 −1 1 −1 −1 −1 −1 −2,5 Explosión 100% E Si
E005 −1 −1 −1 1 −1 1 1,1 Terremoto 72% E No
E006 −1 1 −1 −1 −1 −1 −2,5 Explosión 100% E Si
E007 −1 −1 −1 −1 1 −1 −2,3 Explosión 96% E Si
E008 −1 1 −1 −1 1 −1 −2,3 Explosión 96% E Si
E009 −1 −1 −1 −1 −1 −1 −2,5 Explosión 100% E Si
E010 −1 −1 −1 −1 −1 −1 −2,5 Explosión 100% E Si
E011 −1 1 −1 −1 −1 −1 −2,5 Explosión 100% E Si
E012 1 1 1 1 −1 −1 0,3 Terremoto 56% E No
E013 1 1 1 −1 −1 −1 −1,3 Explosión 76% E Si
E014 −1 −1 −1 −1 −1 −1 −2,5 Explosión 100% E Si
E015 −1 −1 −1 −1 −1 −1 −2,5 Explosión 100% E Si
E016 −1 1 −1 −1 −1 −1 −2,5 Explosión 100% E Si

(continúa)
Tabla C.5 (continuación)
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Votos onda P Votos onda Lg
No υ ρ υ − ρ υ ρ υ − ρ Total Decisión Op. Ac.

E017 −1 1 −1 −1 −1 −1 −2,5 Explosión 100% E Si
E018 1 −1 1 −1 1 −1 −1,1 Explosión 72% E Si
E019 −1 1 −1 −1 −1 −1 −2,5 Explosión 100% E Si
E020 1 −1 1 1 −1 1 2,3 Terremoto 96% E No
E021 −1 −1 −1 −1 −1 −1 −2,5 Explosión 100% E Si
E022 1 −1 1 1 −1 −1 0,3 Terremoto 56% E No
E023 −1 −1 −1 1 1 1 1,3 Terremoto 76% E No
E024 −1 1 −1 −1 1 −1 −2,3 Explosión 96% E Si
E025 −1 1 −1 −1 1 −1 −2,3 Explosión 96% E Si
E026 −1 1 −1 −1 −1 −1 −2,5 Explosión 100% E Si
E027 −1 1 −1 −1 −1 −1 −2,5 Explosión 100% E Si
E028 −1 −1 −1 −1 1 −1 −2,3 Explosión 96% E Si
E029 1 1 1 −1 −1 −1 −1,3 Explosión 76% E Si
E030 −1 −1 −1 −1 1 −1 −2,3 Explosión 96% E Si
E031 −1 1 −1 −1 −1 −1 −2,5 Explosión 100% E Si
E032 −1 1 −1 −1 −1 −1 −2,5 Explosión 100% E Si
E033 −1 −1 −1 −1 −1 −1 −2,5 Explosión 100% E Si
E034 −1 −1 −1 1 −1 −1 −0,9 Explosión 68% E Si
E035 1 1 1 −1 −1 −1 −1,3 Explosión 76% E Si
E036 −1 −1 −1 −1 1 −1 −2,3 Explosión 96% E Si
E037 −1 −1 −1 −1 1 −1 −2,3 Explosión 96% E Si
E038 1 1 1 −1 −1 −1 −1,3 Explosión 76% E Si
E039 −1 1 −1 −1 −1 −1 −2,5 Explosión 100% E Si
E040 1 1 1 −1 −1 −1 −1,3 Explosión 76% E Si
E041 −1 −1 −1 −1 1 −1 −2,3 Explosión 96% E Si
E042 −1 −1 1 −1 1 −1 −1,7 Explosión 84% E Si
E043 −1 1 −1 −1 −1 −1 −2,5 Explosión 100% E Si
E044 1 −1 1 −1 −1 −1 −1,3 Explosión 76% E Si
E045 −1 −1 −1 −1 −1 −1 −2,5 Explosión 100% E Si
E046 −1 −1 −1 1 1 1 1,3 Terremoto 76% E No
E047 −1 1 −1 1 −1 −1 −0,9 Explosión 68% E Si
E048 1 1 −1 −1 −1 −1 −1,9 Explosión 88% E Si
E049 −1 −1 −1 1 1 1 1,3 Terremoto 76% E No
E050 −1 −1 −1 −1 −1 −1 −2,5 Explosión 100% E Si
E051 1 −1 1 −1 1 −1 −1,1 Explosión 72% E Si
E052 −1 1 −1 −1 1 −1 −2,3 Explosión 96% E Si
E053 −1 1 −1 −1 −1 −1 −2,5 Explosión 100% E Si
E054 −1 −1 −1 −1 −1 −1 −2,5 Explosión 100% E Si
E055 1 −1 1 −1 1 −1 −1,1 Explosión 72% E Si
E056 −1 −1 −1 −1 −1 −1 −2,5 Explosión 100% E Si
E057 −1 1 −1 −1 1 1 −0,3 Explosión 56% E Si
E058 −1 1 −1 1 −1 −1 −0,9 Explosión 68% E Si

(continúa)
Tabla C.5 (continuación)
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Votos onda P Votos onda Lg
No υ ρ υ − ρ υ ρ υ − ρ Total Decisión Op. Ac.

E059 −1 −1 −1 −1 −1 −1 −2,5 Explosión 100% E Si
E060 −1 1 −1 −1 1 −1 −2,3 Explosión 96% E Si
E061 −1 1 −1 −1 1 −1 −2,3 Explosión 96% E Si
E062 −1 1 −1 −1 1 −1 −2,3 Explosión 96% E Si
E063 −1 −1 −1 −1 −1 −1 −2,5 Explosión 100% E Si
E064 1 −1 1 −1 1 −1 −1,1 Explosión 72% E Si
E065 −1 1 −1 −1 −1 −1 −2,5 Explosión 100% E Si
E066 −1 −1 −1 1 −1 −1 −0,9 Explosión 68% E Si
E067 −1 1 −1 −1 −1 −1 −2,5 Explosión 100% E Si
E068 1 1 1 −1 1 1 0,9 Terremoto 68% E No
E069 1 1 1 −1 1 −1 −1,1 Explosión 72% E Si
E070 1 1 1 −1 1 −1 −1,1 Explosión 72% E Si
E071 −1 1 −1 −1 −1 −1 −2,5 Explosión 100% E Si
E072 1 1 1 1 −1 1 2,3 Terremoto 96% E No
E073 −1 −1 −1 −1 1 −1 −2,3 Explosión 96% E Si
E074 −1 1 −1 −1 −1 −1 −2,5 Explosión 100% E Si
E075 −1 1 −1 −1 −1 −1 −2,5 Explosión 100% E Si
E076 −1 −1 −1 −1 −1 −1 −2,5 Explosión 100% E Si
E077 −1 −1 −1 −1 −1 −1 −2,5 Explosión 100% E Si
E078 1 −1 1 −1 −1 −1 −1,3 Explosión 76% E Si
E079 1 1 1 1 1 1 2,5 Terremoto 100% E No
E080 −1 1 −1 −1 1 −1 −2,3 Explosión 96% E Si
E081 −1 1 −1 −1 −1 −1 −2,5 Explosión 100% E Si
E082 −1 −1 −1 −1 −1 −1 −2,5 Explosión 100% E Si
E083 1 1 1 1 −1 −1 0,3 Terremoto 56% E No
E084 −1 −1 −1 −1 −1 −1 −2,5 Explosión 100% E Si
E085 −1 −1 −1 1 −1 −1 −0,9 Explosión 68% E Si
E086 −1 −1 −1 −1 1 −1 −2,3 Explosión 96% E Si
E087 −1 −1 −1 1 −1 −1 −0,9 Explosión 68% E Si
E088 −1 1 −1 −1 −1 −1 −2,5 Explosión 100% E Si
E089 −1 1 −1 −1 −1 −1 −2,5 Explosión 100% E Si
E090 −1 −1 −1 −1 −1 −1 −2,5 Explosión 100% E Si
E091 1 1 1 1 −1 1 2,3 Terremoto 96% E No
E092 −1 −1 −1 −1 1 −1 −2,3 Explosión 96% E Si
E093 −1 1 −1 −1 −1 −1 −2,5 Explosión 100% E Si
E094 −1 1 −1 −1 1 1 −0,3 Explosión 56% E Si
E095 1 1 1 −1 −1 −1 −1,3 Explosión 76% E Si
E096 1 −1 1 −1 −1 −1 −1,3 Explosión 76% E Si
E097 −1 1 −1 1 1 1 1,3 Terremoto 76% E No
E098 1 −1 1 1 −1 −1 0,3 Terremoto 56% E No
E099 −1 −1 −1 −1 −1 −1 −2,5 Explosión 100% E Si
E100 −1 1 −1 −1 −1 −1 −2,5 Explosión 100% E Si

(continúa)
Tabla C.5 (continuación)
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Votos onda P Votos onda Lg
No υ ρ υ − ρ υ ρ υ − ρ Total Decisión Op. Ac.

E101 −1 1 −1 −1 1 −1 −2,3 Explosión 96% E Si
E102 1 1 1 −1 −1 −1 −1,3 Explosión 76% E Si
E103 −1 1 −1 −1 −1 −1 −2,5 Explosión 100% E Si
E104 −1 1 −1 −1 −1 −1 −2,5 Explosión 100% E Si
E105 −1 1 −1 −1 −1 −1 −2,5 Explosión 100% E Si
E106 −1 −1 −1 −1 −1 −1 −2,5 Explosión 100% E Si
E107 1 −1 1 −1 1 −1 −1,1 Explosión 72% E Si
E108 1 −1 1 1 −1 1 2,3 Terremoto 96% E No
E109 1 1 1 1 −1 1 2,3 Terremoto 96% E No
E110 −1 1 −1 −1 −1 −1 −2,5 Explosión 100% E Si

Tabla C.5 (continuación)



Apéndice D

Espectrogramas de los registros
del Dispositivo Sísmico de
Sonseca

D.1. Localización y máximo de la función correlación de
las explosiones de la cantera de Puertollano (Ciudad
Real)

No Fecha Hora Lat. Lon. mbLg Cor.
PAT 2004/08/17 11:36:30 38,6539 −4,1394 2,1 1,00
P01 2004/08/18 11:39:29 38,6502 −4,1427 2,0 0,27
P02 2004/08/19 11:39:05 38,6381 −4,1442 1,8 0,52
P03 2004/08/23 11:44:21 38,6644 −4,1629 1,9 0,43
P04 2004/08/24 11:30:33 38,6432 −4,1876 1,9 0,28
P05 2004/08/26 11:34:14 38,6473 −4,1425 1,8 0,49
P06 2004/08/27 11:37:26 38,6493 −4,1360 2,0 0,42
P07 2004/09/01 12:41:06 38,6487 −4,1339 1,3 0,49
P08 2004/09/02 11:31:36 38,6623 −4,1668 2,1 0,26
P09 2005/10/04 11:32:38 38,6664 −4,1382 1,8 0,36
P10 2005/10/05 11:39:48 38,6477 −4,1476 1,8 0,26
P11 2005/10/07 11:27:43 38,6554 −4,1419 1,6 0,43
P12 2005/10/10 11:33:00 38,6540 −4,1336 1,7 0,31
P13 2005/10/11 11:34:14 38,6550 −4,1350 1,8 0,43
P14 2005/10/14 11:26:23 38,6458 −4,1437 1,6 0,43
P15 2005/10/18 11:33:07 38,6490 −4,1349 1,7 0,38

(continúa)

Tabla D.1: Localización de las explosiones de la cantera de Puertollano (Ciudad Real)
utilizadas en análisis de los espectrogramas del Dispositivo Sísmico de Sonseca. El
evento PAT es el seleccionado como patrón. Cor.: valor máximo del coeficiente de
correlación.
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No Fecha Hora Lat. Lon. mbLg Cor.
P16 2005/10/19 11:48:29 38,6465 −4,1280 1,7 0,45
P17 2005/10/21 11:39:00 38,6470 −4,1347 2,1 0,49
P18 2005/10/24 11:30:23 38,6505 −4,1316 1,7 0,52
P19 2005/10/27 11:29:50 38,6530 −4,1484 1,8 0,34
P20 2005/10/28 11:34:18 38,6664 −4,1440 1,8 0,45
P21 2005/10/28 11:46:01 38,6635 −4,1427 1,7 0,34
P22 2005/10/31 12:37:51 38,6653 −4,1162 1,6 0,40
P23 2005/11/07 12:27:41 38,6423 −4,1479 1,9 0,36
P24 2005/11/08 12:27:48 38,6560 −4,1429 2,0 0,52
P25 2005/11/10 12:32:45 38,6808 −4,1400 2,1 0,47
P26 2005/11/11 12:32:52 38,6653 −4,1489 1,6 0,34
P27 2005/11/21 12:33:35 38,6657 −4,1408 1,9 0,42
P28 2005/11/22 12:38:50 38,6355 −4,1340 1,9 0,45
P29 2005/11/24 12:27:40 38,6666 −4,1377 2,0 0,42
P30 2005/11/28 12:43:51 38,6635 −4,1449 1,7 0,35

Tabla D.1: (Explosiones en Puertollano continuación)

D.2. Localización y máximo de la función correlación de
la explosión patrón en Puertollano con las explosio-
nes en otras canteras

No Fecha Hora Lat. Lon. mbLg Cor. Localización
M01 2004/08/16 12:09:44 39,9543 −2,8597 1,7 0,17 TRIBALDOS.CU

M02 2004/08/17 10:19:55 38,9744 −3,1702 1,6 0,31 LA SOLANA.CR

M03 2004/08/17 11:38:14 39,4189 −3,0689 1,5 0,20 C. DE CRIPTANA.CR

M04 2004/08/18 10:27:34 39,2146 −3,8974 1,3 0,24 MALAGÓN.CR

M05 2004/08/18 11:37:01 39,4439 −3,0915 2,0 0,19 C. DE CRIPTANA.CR

M06 2004/08/21 12:25:54 40,0368 −3,2800 1,6 0,23 OCAÑA.TO

M07 2004/08/23 12:13:46 38,6402 −2,8312 1,5 0,19 ALBALADEJO .CR

M08 2004/08/24 10:39:14 38,5928 −4,8928 1,9 0,27 SANTA EUFEMIA.CO

M09 2004/08/24 10:54:08 38,5890 −4,9039 1,7 0,17 SANTA EUFEMIA.CO

M10 2004/08/24 12:39:36 38,2031 −4,9794 1,3 0,19 ESPIEL.CO

(continúa)

Tabla D.2: Localización de las explosiones en otras canteras distintas de la de Puerto-
llano (Ciudad Real) utilizadas en análisis de los espectrogramas del Dispositivo Sísmico
de Sonseca. Cor.: valor máximo del coeficiente de correlación.
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No Fecha Hora Lat. Lon. mbLg Cor. Localización
M11 2004/08/25 14:24:32 40,6638 −4,7716 1,3 0,19 LA COLILLA.AV

M12 2004/08/26 07:44:55 39,9340 −3,7237 1,6 0,19 VILLASEQUILLA.TO

M13 2004/08/26 08:32:27 39,9124 −3,6711 1,5 0,18 YEPES.TO

M14 2004/08/26 11:58:32 40,2219 −3,3639 1,8 0,16 M. DE TAJUÑA.M

M15 2004/08/26 12:13:05 39,9016 −2,8414 1,1 0,18 SAELICES.CU

M16 2004/08/26 12:32:48 38,1351 −4,9811 1,8 0,19 ESPIEL.CO

M17 2004/08/27 12:08:52 39,4340 −3,0906 1,6 0,20 C. DE CRIPTANA.CR

M18 2004/08/27 12:30:54 38,1752 −4,9613 1,8 0,24 ESPIEL.CO

M19 2004/08/30 11:51:53 40,7817 −3,7912 1,9 0,26 SOTO DEL REAL.M

M20 2004/08/30 12:02:49 40,3574 −3,3263 1,1 0,17 POZUELO DEL REY .M

M21 2004/08/30 12:33:46 38,1578 −4,9589 1,4 0,19 ESPIEL.CO

M22 2004/08/30 13:09:09 39,3996 −3,7083 1,2 0,21 URDA.TO

M23 2004/08/30 13:28:01 41,2036 −1,1699 1,9 0,21 ALADREN.Z

M24 2004/08/31 12:19:52 40,2812 −3,3207 1,2 0,19 VALDILECHA.M

M25 2004/08/31 12:32:13 38,2403 −4,9612 1,7 0,17 ESPIEL.CO

M26 2004/09/01 12:31:43 38,2140 −4,9542 1,6 0,28 ESPIEL.CO

M27 2004/09/02 08:03:02 38,8909 −4,0290 1,6 0,20 C. DE CALATRAVA.CR

M28 2004/09/02 08:09:51 38,5787 −4,9099 1,6 0,18 SANTA EUFEMIA.CO

M29 2004/09/02 12:33:34 38,1663 −4,9414 1,4 0,20 ESPIEL

M30 2004/09/03 13:01:52 39,5279 −2,8748 1,6 0,18 M. DEL CUERVO.CU

Tabla D.2: (Explosiones en otras canteras continuación)

D.3. Análisis de correlación

Por cuestiones de espacio, a continuación se incluyen los espectrogramas y las
correlaciones con el evento patrón únicamente de 12 eventos de los 60 analizados: 6 se
corresponden con explosiones en la cantera de Puertollano y otros 6 son explosiones
en otras canteras. En el CD-ROM adjunto a la presente Tesis se incluyen la totalidad
de las salidas gráficas en ficheros con formato postscript.
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Apéndice E

Cálculos discriminantes con los
datos de las estaciones VSAT

E.1. Localización de los 94 eventos utilizados

No Fecha Hora Lat. Lon. h mbLg Loc. terremoto
TE01 2004/08/03 18:17:30 37,0207 −3,9030 7 2,7 SE CACÍN .GR

TE02 2004/08/03 21:09:11 35,2550 −4,3198 3,5 W ALHUCEMAS

TE03 2004/08/03 21:39:13 37,3470 −8,4730 10 1,9 NE MONCHIQUE.PORT

TE04 2004/08/04 07:03:38 37,0150 −3,9818 1,9 NE A. DE GRANADA.GR

TE05 2004/08/06 17:25:16 37,4261 −7,7673 12 2,0 SE ALMODOVAR.PORT

TE06 2004/08/06 20:46:40 36,5076 −7,6617 41 3,8 SE FARO

TE07 2004/08/07 02:50:20 35,1800 −4,0536 3,9 SW ALHUCEMAS.MAC

TE08 2004/08/08 05:41:18 37,9548 −0,6607 10 2,0 SE TORREVIEJA

TE09 2004/08/09 00:49:51 42,2996 1,0520 5 1,7 SE GERRI DE LA SAL.L

TE10 2004/08/10 00:49:54 35,3877 −4,0766 3,4 NW ALHUCEMAS

TE11 2004/08/10 07:28:31 38,9810 −2,9252 11 2,2 W RUIDERA.CR

TE12 2004/08/10 07:41:31 39,0116 −2,8886 7 1,9 N RUIDERA.CR

TE13 2004/08/10 15:38:41 37,9575 −0,6495 7 2,5 SE TORREVIEJA

TE14 2004/08/10 16:22:14 36,7914 −7,0756 29 4,3 SW HUELVA

TE15 2004/08/10 20:31:44 43,5891 −6,0708 10 1,9 NE CUDILLERO

TE16 2004/08/11 01:18:23 36,5061 −3,5025 3,2 S GRANADA

TE17 2004/08/11 18:05:23 39,0828 −2,6998 10 2,2 NE O. DE MONTIEL.AB

TE18 2004/08/14 01:55:43 34,9166 −3,8935 4,1 S ALHUCEMAS.MAC

TE19 2004/08/15 14:11:38 35,9995 −4,7535 95 1,7 E CEUTA

TE20 2004/08/17 07:09:44 35,8277 −6,7860 2,4 SW CABO TRAFALGAR

(Continúa)

Tabla E.1: Localización de los 50 terremotos utilizados en el análisis discriminante con
los datos de las estaciones VSAT.
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No Fecha Hora Lat. Lon. h mbLg Loc. terremoto
TE21 2004/08/18 01:36:26 42,4446 0,5779 8 2,0 SW LASPAÚLES.HU

TE22 2004/08/19 01:02:15 36,2817 −5,3116 8 2,6 NE SAN ROQUE.CA

TE23 2004/08/19 04:43:06 36,2617 −5,3112 11 1,6 NE SAN ROQUE.CA

TE24 2004/08/19 16:10:15 28,3084 −16,6933 4 2,1 E STGO. DEL TEIDE.TF

TE25 2004/08/21 03:17:27 28,1112 −16,6170 4 2,5 NW VILAFLOR.TF

TE26 2004/08/21 06:02:14 36,3701 −3,8724 14 2,0 SE MÁLAGA

TE27 2004/08/21 13:46:58 35,2842 −4,3915 2,7 NW ALHUCEMAS

TE28 2004/08/21 17:27:44 37,3799 −8,4727 10 1,8 NE MONCHIQUE.PORT

TE29 2004/08/22 10:12:37 40,9538 1,5877 10 3,0 SE TARRAGONA

TE30 2004/08/22 16:40:38 37,9021 −5,3976 4 2,2 NW HORNACHUELOS.CO

TE31 2004/08/23 04:28:15 35,7660 −4,6189 70 3,0 NE TETUÁN

TE32 2004/08/24 18:02:20 35,3153 −4,3054 2,6 W ALHUCEMAS

TE33 2004/08/25 13:39:11 39,2087 −2,1572 11 2,8 NE LA RODA.AB

TE34 2004/08/25 14:47:54 40,9989 1,5628 1,9 SE TARRAGONA

TE35 2004/08/27 07:00:49 41,0826 −2,0477 14 2,3 SW MOCHALES.GU

TE36 2004/08/27 09:54:01 43,0822 −0,6351 6 2,1 SW PAU.FR

TE37 2004/08/27 13:39:23 29,4440 −17,0049 2,2 NW S. C . DE TENERIFE

TE38 2004/08/27 22:34:59 36,6829 −4,6766 54 2,8 N A. EL GRANDE.MA

TE39 2004/08/28 18:25:52 41,0893 −2,0372 11 1,9 SW MONCHALES.GU

TE40 2004/08/28 18:40:49 42,2641 −7,3294 14 2,1 SE RABAL.OU

TE41 2004/08/30 01:26:09 36,5792 −7,1428 21 1,9 W CÁDIZ

TE42 2004/08/30 23:36:07 35,1932 −4,1145 2,0 W ALHUCEMAS

TE43 2004/08/31 08:54:54 35,4619 −3,9205 2,5 N ALHUCEMAS

TE44 2004/08/31 15:34:47 36,7249 −7,3601 2,4 SE FARO

TE45 2004/09/01 10:08:04 36,7112 −7,4150 2,4 SE FARO

TE46 2004/09/02 01:57:18 36,5402 −7,5503 21 2,1 SE FARO

TE47 2005/12/01 02:24:17 42,8327 0,2242 2,4 W B. DE LUCHON.FR

TE48 2005/12/03 05:45:27 39,4647 −0,5971 8 1,8 SW LORIGUILLA.V

TE49 2005/12/06 02:56:50 43,1265 −0,7964 10 2,1 SW PAU.FR

TE50 2005/12/09 05:05:10 42,8160 −7,2332 10 1,9 N TRIACASTELA.LU

Tabla E.1 (Terremotos continuación)

No Fecha Hora Lat. Lon. mbLg Loc. explosión
EX01 2004/08/04 11:45:04 41,6468 −0,8869 1,9 ZARAGOZA.Z

EX02 2004/08/04 11:51:02 41,5705 −0,7750 1,9 SE ZARAGOZA.Z

EX03 2004/08/04 12:04:27 39,4244 −0,6265 1,9 E GODELLETA.V

EX04 2004/08/04 16:22:14 43,0363 −6,3472 2,0 VILLABLINO .LE

EX05 2004/08/05 08:50:05 42,6427 −1,2668 1,9 N LIEDENA.NA

EX06 2004/08/05 11:18:47 41,2520 1,9070 1,9 E SITGES.B

EX07 2004/08/11 11:40:22 41,2872 1,1950 2,0 SE MONTBLANC.T

(continúa)

Tabla E.2: Localización de las 44 explosiones utilizadas en el análisis discriminante
con los datos de las estaciones VSAT.
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No Fecha Hora Lat. Lon. mbLg Loc. explosión
EX08 2004/08/12 11:12:13 42,6515 −1,6237 1,9 UNZUE.NA

EX09 2004/08/13 13:32:56 42,7611 −2,4591 2,1 MAEZTU.VI

EX10 2004/08/16 13:19:01 41,5716 −0,8069 1,9 W EL BURGO DE EBRO.Z

EX11 2004/08/17 11:36:30 38,6539 −4,1394 2,1 PUERTOLLANO.CR

EX12 2004/08/17 13:17:46 41,2377 1,8468 1,9 SITGES.B

EX13 2004/08/18 11:37:01 39,4439 −3,0915 2,0 N CAMPO DE CRIPTANA.CR

EX14 2004/08/18 17:34:09 42,3858 −6,7753 1,9 SE C . DE VALDEORRAS.OU

EX15 2004/08/19 11:02:53 41,2570 1,1785 2,1 ALCOVER.T

EX16 2004/08/20 10:58:51 42,6502 −1,6725 2,0 TIRAFU.NA

EX17 2004/08/20 12:15:59 42,8689 −5,4694 1,9 E ROBLES DE LA VALCUEVA.LE

EX18 2004/08/23 11:44:21 38,6644 −4,1629 1,9 SW PUERTOLLANO.CR

EX19 2004/08/24 10:05:30 42,6357 −1,6932 1,9 SW TIEBAS.NA

EX20 2004/08/24 10:39:14 38,5928 −4,8928 1,9 SE SANTA EUFEMIA.CO

EX21 2004/08/24 11:28:05 43,0149 −6,2049 1,9 NW CABRILLANES.LE

EX22 2004/08/24 11:30:33 38,6432 −4,1876 1,9 SW PUERTOLLANO.CR

EX23 2004/08/24 11:57:26 42,0779 −1,8926 2,2 NW FITERO .NA

EX24 2004/08/25 10:05:11 42,8994 −5,5570 1,9 NE LA POLA DE GORDÓN.LE

EX25 2004/08/25 11:30:32 42,6720 −1,6395 1,9 NW UNZUE.NA

EX26 2004/08/26 10:55:35 42,3345 −6,7934 1,9 SE C . DE VALDEORRAS.OU

EX27 2004/08/26 11:29:26 43,3948 −5,8562 1,9 OVIEDO .O

EX28 2004/08/26 12:42:14 41,2131 1,8643 2,2 SE SITGES.B

EX29 2004/08/27 11:37:26 38,6493 −4,1360 2,0 PUERTOLLANO.CR

EX30 2004/08/30 11:30:45 38,6600 −4,1647 2,0 PUERTOLLANO.CR

EX31 2004/08/30 11:51:53 40,7817 −3,7912 1,9 SOTO DEL REAL.M

EX32 2004/08/30 13:28:01 41,2036 −1,1699 1,9 ALADREN.Z

EX33 2004/09/01 15:53:15 42,3696 −6,8121 2,0 C. DE VALDEORRAS.OU

EX34 2005/11/30 12:37:31 42,9024 −6,3369 1,9 NE SANT JOAN DE MORÓ.CS

EX35 2005/11/30 13:01:51 42,7604 −2,5307 1,8 W MAEZTU.VI

EX36 2005/11/30 13:37:30 39,5124 −2,7921 1,9 NE STA M . DE LOS LLANOS.CU

EX37 2005/11/30 16:51:17 42,9508 −6,4076 1,8 W VILLABLINO .LE

EX38 2005/12/01 13:26:25 42,9401 −6,2754 1,8 E VILLABLINO .LE

EX39 2005/12/01 14:03:38 42,7289 −1,6163 1,9 E BERIÁIN .NA

EX40 2005/12/02 13:07:22 42,7536 −2,5433 1,8 W MAEZTU.VI

EX41 2005/12/07 13:35:20 42,9696 −6,3102 1,8 N VILLABLINO .LE

EX42 2005/12/12 12:34:45 38,6522 −4,1691 1,8 NE CABEZARRUBIA .CR

EX43 2005/12/12 12:46:02 42,9699 −6,2492 2,0 NE VILLABLINO .LE

EX44 2005/12/13 10:49:48 41,3963 −0,2428 1,9 NE ALBORGE.Z

Tabla E.2 (Explosiones continuación)
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E.2. Salidas gráficas del cálculo discriminante

Por cuestiones de espacio, a continuación se incluyen las salidas gráficas de los
cálculos discriminantes únicamente para 20 registros de los 94 analizados: 10 terre-
motos y 10 explosiones. En el CD-ROM adjunto a la presente Tesis se incluyen la
totalidad de las salidas gráficas en ficheros con formato postscript.
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E.3. Resultados del cálculo discriminante

A continuación se incluye la relación de resultados obtenidos en el cálculo discri-
minante de la onda Lg con los datos de las estaciones VSAT para los 200 registros
analizados: 100 se corresponden con 50 terremotos y los otros 100 con 44 explosiones.
Est. : estación de cálculo, Azo. : acimut en grados, d : distancia epicentral en kiló-
metros, V ar. : varianza espectral, Pend. : pendiente espectral, ζ6−8 : logaritmo del
cociente de las amplitudes máximas de la onda Lg en los rangos de frecuencia 1 − 2
Hz y 6 − 8 Hz, ζ7−9 : logaritmo del cociente de las amplitudes máximas de la onda
Lg en los rangos de frecuencia 1 − 2 Hz y 7 − 9 Hz. El número de evento comienza
con las letras TE para los terremotos y con las letras EX para las explosiones, según
el criterio de los analistas de la RSN.

No Est. d Az. V ar. Pend. ζ6−8 ζ7−9
TE01 EADA 112 32 0,186 −0,192 0,183 0,202

EMIJ 92 57 0,215 −0,279 0,434 0,572
EQES 113 220 0,199 −0,196 −0,386 −0,190

TE02 EMIJ 152 164 0,119 −0,257 0,194 0,318
TE03 EGRO 85 260 0,154 −0,135 −0,653 −0,400

EMIN 161 256 0,177 −0,191 −0,533 −0,479
TE04 EMIJ 87 54 0,300 −0,259 0,096 0,148

EQES 118 222 0,217 −0,220 −0,350 −0,342
TE05 EBAD 155 203 0,226 −0,156 −0,715 −0,536
TE06 EGRO 113 187 0,239 −0,001 −0,887 −0,738

EMIN 163 212 0,136 0,009 −0,986 −0,916
ESPR 164 256 0,139 −0,226 −0,100 −0,007

TE07 EMLI 101 261 0,177 −0,254 −0,327 −0,220
TE08 EBEN 91 204 0,157 −0,276 0,256 0,454

EMUR 52 76 0,166 −0,264 −0,270 −0,097
ETOB 109 134 0,259 −0,303 −0,267 −0,105

TE09 EJON 150 263 0,160 −0,148 −0,464 −0,492
EPOB 103 0 0,261 −0,055 −0,473 −0,542
ESAC 142 63 0,242 −0,103 −0,168 −0,143

TE10 EMIJ 145 154 0,077 −0,201 −0,381 −0,301
TE11 EQES 131 5 0,155 −0,076 −0,553 −0,431

ETOB 124 287 0,112 −0,066 −0,374 −0,470
TE12 EQES 135 6 0,152 −0,095 −0,462 −0,423

ETOB 123 289 0,136 −0,098 −0,395 −0,371
TE13 EBEN 91 203 0,217 −0,311 0,409 0,552

ETOB 110 134 0,264 −0,377 −0,116 0,001

(continúa)

Tabla E.3: Resultados del cálculo discriminante con los datos de las estaciones VSAT
para los 200 registros analizados (100 registros de 50 terremotos y otros 100 de 44
explosiones).
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No Est. d Az. V ar. Pend. ζ6−8 ζ7−9
TE14 EGRO 88 158 0,136 −0,020 −0,613 −0,681

EMIN 115 200 0,292 −0,154 −0,667 −0,666
ESPR 112 266 0,195 −0,401 −0,451 −0,185

TE15 EPON 92 71 0,154 −0,077 −1,042 −0,833
TE16 EMIJ 110 93 0,201 −0,170 −0,092 −0,095

EMLI 142 338 0,189 −0,100 −0,413 −0,341
EQES 151 196 0,249 −0,265 0,075 0,161

TE17 EQES 145 12 0,185 −0,047 −0,440 −0,455
ETOB 111 296 0,168 −0,056 −0,668 −0,609

TE18 EMLI 98 240 0,203 −0,222 0,542 0,535
TE19 EMIJ 86 175 0,122 −0,153 −0,009 0,022
TE20 ESPR 133 213 0,169 −0,156 −0,141 −0,182
TE21 EPOB 123 341 0,164 −0,152 −0,479 −0,374

ESAC 116 49 0,183 −0,190 −0,032 0,123
TE22 EMIJ 62 238 0,086 −0,224 −0,087 0,003

ESPR 79 146 0,234 −0,354 0,522 0,718
TE23 EMIJ 58 234 0,144 −0,240 −0,115 0,025

ESPR 84 143 0,439 −0,387 0,672 0,755
TE24 CRAJ 12 313 0,164 −0,155 −0,611 −0,568

EBAJ 40 236 0,173 −0,217 0,094 0,158
EGOM 55 68 0,350 −0,161 −0,465 −0,085

TE25 CRAJ 9 239 0,176 −0,056 −0,988 −1,008
TE26 EMIJ 86 103 0,173 −0,105 −0,792 −0,705
TE27 EMIJ 135 164 0,161 −0,177 −0,247 −0,250
TE28 EGRO 87 260 0,130 −0,075 −0,744 −0,575

EMIN 162 255 0,208 −0,130 −0,595 −0,580
TE29 EPOB 64 135 0,182 −0,103 −0,415 −0,173
TE30 EADA 210 339 0,193 −0,025 −0,810 −0,954

EBAD 166 122 0,261 −0,116 −0,687 −0,612
EMIJ 163 339 0,131 −0,280 0,241 0,545
EMIN 112 79 0,141 −0,066 −0,301 −0,357
ESPR 125 17 0,119 −0,234 −0,190 −0,061

TE31 EMIJ 85 171 0,190 −0,189 −0,210 −0,169
TE32 EMIJ 154 163 0,145 −0,265 0,257 0,349
TE33 ETOB 79 319 0,319 −0,183 −1,144 −1,120
TE34 EPOB 56 134 0,191 −0,107 −0,522 −0,395
TE35 EMOS 155 301 0,180 −0,097 −0,530 −0,407

ESAC 149 242 0,155 −0,116 −0,400 −0,391
ETOR 29 0 0,146 −0,041 −0,502 −0,426

TE36 EALK 366 90 0,177 −0,090 −0,135 −0,193
ESAC 152 352 0,194 −0,179 −0,461 −0,364

TE37 EBAJ 116 339 0,138 −0,122 −0,441 −0,300
EGOM 157 15 0,173 −0,035 0,075 0,161

TE38 EMIJ 11 53 0,140 −0,175 −0,721 −0,577
(continúa)

Tabla E.3 (continuación)
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No Est. d Az. V ar. Pend. ζ6−8 ζ7−9
TE39 EMOS 157 301 0,150 −0,066 −0,378 −0,303

ESAC 150 243 0,148 −0,133 −0,433 −0,426
TE40 ECAL 60 303 0,145 −0,118 −0,254 −0,212

ELOB 72 54 0,205 −0,061 −0,756 −0,641
EPON 121 187 0,075 −0,084 −0,880 −0,687

TE41 EGRO 101 158 0,133 0,022 −0,681 −0,707
EMIN 125 196 0,210 −0,014 −0,525 −0,635
ESPR 109 259 0,275 −0,270 −0,473 −0,244

TE42 EMIJ 144 155 0,246 −0,247 −0,344 −0,229
TE43 EMIJ 142 145 0,223 −0,314 −0,237 −0,223

EMLI 88 284 0,215 −0,245 −1,062 −0,737
TE44 EGRO 90 173 0,143 −0,116 −0,261 −0,223

EMIN 130 208 0,141 −0,199 −0,115 −0,131
TE45 EGRO 91 176 0,111 −0,107 0,060 0,121

EMIN 134 209 0,108 −0,135 0,031 0,159
TE46 EGRO 101 181 0,119 0,020 −0,441 −0,497

EMIN 146 210 0,210 −0,064 −0,634 −0,828
TE47 EALK 444 93 0,127 −0,259 0,086 0,330

EARA 147 86 0,121 −0,213 −0,264 −0,242
EBIE 17 22 0,177 0,018 −0,817 −0,840
EMIR 147 314 0,236 −0,039 −0,635 −0,605
ESAC 136 24 0,171 −0,110 −0,581 −0,339

TE48 ETOB 122 41 0,133 −0,153 −0,064 −0,211
TE49 EALK 359 90 0,236 −0,184 −0,063 0,078

EARA 75 58 0,122 −0,227 −0,105 −0,044
EBIE 90 302 0,111 −0,113 −0,791 −0,683
ESAC 158 350 0,116 −0,254 −0,025 0,168

TE50 ECAL 105 337 0,151 −0,135 −0,531 −0,618
ELOB 125 32 0,228 −0,018 0,027 −0,104
EMAZ 143 95 0,259 −0,144 −0,839 −0,818

EX01 EMOS 146 346 0,222 −0,177 0,462 0,567
ESAC 35 256 0,201 −0,152 0,916 1,301
ETOR 134 46 0,342 −0,137 0,750 0,925

EX02 EMOS 136 349 0,409 −0,157 0,119 0,162
EPOB 156 279 0,376 −0,179 0,326 0,267
ESAC 30 236 0,306 −0,195 0,229 0,306
ETOR 135 51 0,313 −0,178 0,744 0,760

EX03 EBEN 87 336 0,331 −0,174 0,062 0,104
EMOS 105 187 0,196 −0,161 0,457 0,421
ETOB 117 42 0,222 −0,134 0,293 0,345

EX04 ECAL 125 14 0,260 −0,351 0,136 0,403
EPON 72 116 0,201 −0,213 −0,427 −0,016

EX05 EALK 328 99 0,140 −0,380 0,412 0,757
ESAC 121 327 0,234 −0,337 0,512 0,643

(continúa)
Tabla E.3 (continuación)



348 Juan José Rueda Núñez

No Est. d Az. V ar. Pend. ζ6−8 ζ7−9
EX06 EJON 155 211 0,202 −0,206 0,203 0,328

EPOB 70 98 0,155 −0,127 0,085 0,091
EX07 EPOB 12 126 0,241 −0,261 0,314 0,485

ESAC 147 108 0,330 −0,175 0,404 0,555
EX08 EALK 299 100 0,378 −0,232 1,158 1,367

ELAN 161 112 0,403 −0,207 0,501 0,682
ESAC 140 317 0,452 −0,191 0,859 1,022

EX09 EALK 230 101 0,300 −0,165 1,310 1,738
ELAN 95 123 0,373 −0,257 0,893 1,227

EX10 EMOS 137 348 0,286 −0,128 0,262 0,311
EPOB 159 279 0,326 −0,112 0,518 0,788
ESAC 32 239 0,292 −0,168 1,487 1,718
ETOR 133 51 0,320 −0,189 0,766 0,949

EX11 EQES 132 315 0,554 −0,201 1,232 1,217
EX12 EJON 159 213 0,283 −0,307 0,340 0,424

EPOB 65 100 0,150 −0,209 0,084 0,056
EX13 ETOB 160 304 0,326 −0,277 0,113 0,006
EX14 ECAL 48 355 0,182 −0,266 −0,557 −0,544

ELOB 119 61 0,146 −0,161 −0,271 −0,414
EPON 109 164 0,127 −0,207 −0,411 −0,299

EX15 EPOB 13 141 0,367 −0,235 0,891 1,046
ESAC 146 110 0,337 −0,362 0,193 0,377

EX16 EALK 295 101 0,263 −0,164 1,124 1,288
ELAN 157 113 0,333 −0,130 0,961 1,106
ESAC 143 316 0,257 −0,258 0,967 0,979

EX17 ECAL 146 44 0,275 −0,322 0,939 1,145
EPON 145 109 0,490 −0,317 0,848 1,228

EX18 EQES 135 315 0,479 −0,269 0,510 0,973
EX19 EALK 294 101 0,282 −0,174 1,298 1,430

ELAN 156 114 0,301 −0,203 0,582 0,670
ESAC 143 315 0,258 −0,276 0,454 0,727

EX20 EADA 270 354 0,152 −0,254 0,318 0,455
EX21 ECAL 127 19 0,202 −0,328 0,578 0,631

EPON 84 113 0,239 −0,260 0,237 0,396
EX22 EADA 276 7 0,245 −0,050 0,287 0,167

EQES 135 313 0,353 −0,257 0,549 0,575
EX23 EALK 300 113 0,350 −0,297 0,481 0,741

ESAC 124 288 0,169 −0,223 0,301 0,524
ETOR 140 5 0,248 −0,349 0,548 0,657

EX24 ECAL 144 41 0,471 −0,319 0,460 0,623
EX25 EALK 297 100 0,291 −0,270 1,112 1,369
EX26 ECAL 43 353 0,130 −0,176 −0,676 −0,621

ELOB 116 63 0,258 −0,121 −0,321 −0,383
EPON 114 165 0,142 −0,190 −0,371 −0,374

(continúa)
Tabla E.3 (continuación)
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No Est. d Az. V ar. Pend. ζ6−8 ζ7−9
EX27 EPON 105 85 0,159 −0,188 0,021 0,206
EX28 EJON 161 212 0,664 −0,286 0,395 0,579

EPOB 67 102 0,188 −0,286 0,119 0,267
EX29 EADA 278 7 0,208 −0,108 0,016 0,066

EQES 132 315 0,439 −0,233 0,869 1,098
EX30 EADA 279 7 0,191 −0,024 0,348 0,335

EQES 134 315 0,424 −0,218 1,054 1,216
EX31 ETOR 146 268 0,132 −0,296 −0,391 −0,025
EX32 ETOR 85 59 0,147 −0,212 −0,668 −0,330
EX33 ECAL 47 352 0,135 −0,259 −0,861 −0,701

ELOB 117 61 0,168 −0,141 −0,353 −0,215
EPON 109 165 0,169 −0,215 −0,389 −0,417

EX34 EARI 101 244 0,316 −0,241 0,792 0,923
ECAL 111 17 0,269 −0,296 0,440 0,767
EPON 81 125 0,242 −0,277 0,237 0,488

EX35 EALK 224 102 0,501 −0,147 1,279 1,313
EARA 77 269 0,408 −0,224 0,574 0,666

EX36 ETOB 144 312 0,228 −0,107 0,497 0,772
EX37 ECAL 115 13 0,358 −0,235 1,063 1,171

EPON 73 124 0,189 −0,183 −0,320 −0,023
EX38 ECAL 117 18 0,213 −0,363 0,240 0,482

EPON 83 120 0,389 −0,254 0,378 0,407
EX39 EALK 298 99 0,538 −0,199 0,729 0,751

EBIE 144 272 0,174 −0,268 0,459 0,542
ELAN 158 110 0,332 −0,125 0,070 0,286
ESAC 146 320 0,238 −0,336 0,572 0,793

EX40 EALK 223 102 0,748 −0,063 1,433 1,337
ELAN 90 125 0,281 −0,134 1,318 1,388

EX41 EARI 96 248 0,250 −0,061 0,582 0,575
ECAL 119 16 0,371 −0,261 1,028 1,283
EPON 78 119 0,280 −0,241 −0,309 0,060

EX42 EADA 278 7 0,445 −0,017 0,005 −0,046
ECAB 126 59 0,253 −0,175 0,928 0,775
EQES 134 314 0,409 −0,205 0,931 0,976

EX43 ECAL 121 19 0,299 −0,348 0,523 0,861
EPON 83 118 0,511 −0,267 0,328 0,674

EX44 EBIE 146 192 0,639 −0,163 0,551 0,207
EMIR 158 249 0,588 −0,136 0,729 0,466
EMOS 116 9 0,627 −0,204 0,665 0,549
EPOB 110 272 0,385 −0,153 0,802 0,536
ERTA 68 315 0,314 −0,064 0,610 0,416

Tabla E.3 (continuación)
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E.4. Sistema de decisión

A continuación, en la Tabla E.5, resumimos el resultado del sistema de votación
de los cinco elementos discriminantes analizados, que nos conducen a la decisión sobre
la naturaleza de cada uno de los eventos analizados.

El voto es +1 cuando el discriminante indica Terremoto, y -1 cuando señala explo-
sión. υ : varianza espectral, ρ : pendiente espectral, υ − ρ : varianza espectral versus
pendiente espectral, ζ6−8 : Logaritmo del cociente entre la amplitud máxima de la
onda Lg en las bandas de frecuencia 1−2 Hz y 6−8 Hz, ζ7−9 : Logaritmo del cociente
entre la amplitud máxima de la onda Lg en las bandas de frecuencia 1−2 Hz y 7−9 Hz,
Op. : naturaleza del evento segun el analista de la RSN (T=terremoto, E=explosión),
Ac. : acierto Si o No. La columna Total se corresponde con la suma de votos pesados
de acuerdo con la Tabla E.4.

υ ρ υ − ρ ζ6−8 ζ7−9
0,4 0,1 0,6 0,9 1,0

Tabla E.4: Pesos de los votos de cada uno de los discriminantes analizados

No Est. υ ρ υ − ρ ζ6−8 ζ7−9 Total Decisión Op. Ac.

TE01 EADA 1 −1 1 −1 −1 −1,0 Explosión 67% T No
EM IJ 1 −1 −1 −1 −1 −2,2 Explosión 87% T No
EQES 1 −1 1 1 1 2,8 Terremoto 97% T Si

TE02 EM IJ 1 −1 1 −1 −1 −1,0 Explosión 67% T No
TE03 EGRO 1 1 1 1 1 3,0 Terremoto 100% T Si

EMIN 1 −1 1 1 1 2,8 Terremoto 97% T Si
TE04 EM IJ −1 −1 −1 −1 −1 −3,0 Explosión 100% T No

EQES 1 −1 1 1 1 2,8 Terremoto 97% T Si
TE05 EBAD 1 1 1 1 1 3,0 Terremoto 100% T Si
TE06 EGRO 1 1 1 1 1 3,0 Terremoto 100% T Si

EMIN 1 1 1 1 1 3,0 Terremoto 100% T Si
ESPR 1 −1 1 1 1 2,8 Terremoto 97% T Si

TE07 EMLI 1 −1 1 1 1 2,8 Terremoto 97% T Si
TE08 EBEN 1 −1 1 −1 −1 −1,0 Explosión 67% T No

EMUR 1 −1 1 1 1 2,8 Terremoto 97% T Si
ETOB −1 −1 −1 1 1 0,8 Terremoto 63% T Si

TE09 EJON 1 1 1 1 1 3,0 Terremoto 100% T Si
EPOB −1 1 1 1 1 2,2 Terremoto 87% T Si
ESAC 1 1 1 1 1 3,0 Terremoto 100% T Si

TE10 EM IJ 1 −1 1 1 1 2,8 Terremoto 97% T Si
TE11 EQES 1 1 1 1 1 3,0 Terremoto 100% T Si

ETOB 1 1 1 1 1 3,0 Terremoto 100% T Si
(continúa)

Tabla E.5: Sistema de votación: decisión sobre la naturaleza de los eventos.
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No Est. υ ρ υ − ρ ζ6−8 ζ7−9 Total Decisión Op. Ac.

TE12 EQES 1 1 1 1 1 3,0 Terremoto 100% T Si
ETOB 1 1 1 1 1 3,0 Terremoto 100% T Si

TE13 EBEN 1 −1 −1 −1 −1 −2,2 Explosión 87% T No
ETOB −1 −1 −1 1 1 0,8 Terremoto 63% T Si

TE14 EGRO 1 1 1 1 1 3,0 Terremoto 100% T Si
EMIN −1 1 −1 1 1 1,0 Terremoto 67% T Si
ESPR 1 −1 −1 1 1 1,6 Terremoto 77% T Si

TE15 EPON 1 1 1 1 1 3,0 Terremoto 100% T Si
TE16 EM IJ 1 1 1 1 1 3,0 Terremoto 100% T Si

EMLI 1 1 1 1 1 3,0 Terremoto 100% T Si
EQES 1 −1 −1 −1 −1 −2,2 Explosión 87% T No

TE17 EQES 1 1 1 1 1 3,0 Terremoto 100% T Si
ETOB 1 1 1 1 1 3,0 Terremoto 100% T Si

TE18 EMLI 1 −1 1 −1 −1 −1,0 Explosión 67% T No
TE19 EM IJ 1 1 1 −1 1 1,2 Terremoto 70% T Si
TE20 ESPR 1 1 1 1 1 3,0 Terremoto 100% T Si
TE21 EPOB 1 1 1 1 1 3,0 Terremoto 100% T Si

ESAC 1 −1 1 1 −1 0,8 Terremoto 63% T Si
TE22 EM IJ 1 −1 1 1 1 2,8 Terremoto 97% T Si

ESPR 1 −1 −1 −1 −1 −2,2 Explosión 87% T No
TE23 EM IJ 1 −1 1 1 1 2,8 Terremoto 97% T Si

ESPR −1 −1 −1 −1 −1 −3,0 Explosión 100% T No
TE24 CRAJ 1 1 1 1 1 3,0 Terremoto 100% T Si

EBAJ 1 −1 1 −1 −1 −1,0 Explosión 67% T No
EGOM −1 1 −1 1 1 1,0 Terremoto 67% T Si

TE25 CRAJ 1 1 1 1 1 3,0 Terremoto 100% T Si
TE26 EM IJ 1 1 1 1 1 3,0 Terremoto 100% T Si
TE27 EM IJ 1 1 1 1 1 3,0 Terremoto 100% T Si
TE28 EGRO 1 1 1 1 1 3,0 Terremoto 100% T Si

EMIN 1 1 1 1 1 3,0 Terremoto 100% T Si
TE29 EPOB 1 1 1 1 1 3,0 Terremoto 100% T Si
TE30 EADA 1 1 1 1 1 3,0 Terremoto 100% T Si

EBAD −1 1 1 1 1 2,2 Terremoto 87% T Si
EMIJ 1 −1 1 −1 −1 −1,0 Explosión 67% T No
EM IN 1 1 1 1 1 3,0 Terremoto 100% T Si
ESPR 1 −1 1 1 1 2,8 Terremoto 97% T Si

TE31 EM IJ 1 −1 1 1 1 2,8 Terremoto 97% T Si
TE32 EM IJ 1 −1 1 −1 −1 −1,0 Explosión 67% T No
TE33 ETOB −1 −1 −1 1 1 0,8 Terremoto 63% T Si
TE34 EPOB 1 1 1 1 1 3,0 Terremoto 100% T Si
TE35 EMOS 1 1 1 1 1 3,0 Terremoto 100% T Si

ESAC 1 1 1 1 1 3,0 Terremoto 100% T Si
ETOR 1 1 1 1 1 3,0 Terremoto 100% T Si

TE36 EALK 1 1 1 1 1 3,0 Terremoto 100% T Si
ESAC 1 1 1 1 1 3,0 Terremoto 100% T Si

(continúa)
Tabla E.5 (continuación)
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No Est. υ ρ υ − ρ ζ6−8 ζ7−9 Total Decisión Op. Ac.

TE37 EBAJ 1 1 1 1 1 3,0 Terremoto 100% T Si
EGOM 1 1 1 −1 −1 −0,8 Explosión 63% T No

TE38 EM IJ 1 1 1 1 1 3,0 Terremoto 100% T Si
TE39 EMOS 1 1 1 1 1 3,0 Terremoto 100% T Si

ESAC 1 1 1 1 1 3,0 Terremoto 100% T Si
TE40 ECAL 1 1 1 1 1 3,0 Terremoto 100% T Si

ELOB 1 1 1 1 1 3,0 Terremoto 100% T Si
EPON 1 1 1 1 1 3,0 Terremoto 100% T Si

TE41 EGRO 1 1 1 1 1 3,0 Terremoto 100% T Si
EMIN 1 1 1 1 1 3,0 Terremoto 100% T Si
ESPR −1 −1 −1 1 1 0,8 Terremoto 63% T Si

TE42 EM IJ 1 −1 −1 1 1 1,6 Terremoto 77% T Si
TE43 EM IJ 1 −1 −1 1 1 1,6 Terremoto 77% T Si

EMLI 1 −1 −1 1 1 1,6 Terremoto 77% T Si
TE44 EGRO 1 1 1 1 1 3,0 Terremoto 100% T Si

EMIN 1 −1 1 1 1 2,8 Terremoto 97% T Si
TE45 EGRO 1 1 1 −1 −1 −0,8 Explosión 63% T No

EM IN 1 1 1 1 −1 1,0 Terremoto 67% T Si
TE46 EGRO 1 1 1 1 1 3,0 Terremoto 100% T Si

EMIN 1 1 1 1 1 3,0 Terremoto 100% T Si
TE47 EALK 1 −1 1 1 1 2,8 Terremoto 97% T Si

EARA 1 −1 1 1 1 2,8 Terremoto 97% T Si
EBIE 1 1 1 1 1 3,0 Terremoto 100% T Si
EMIR 1 1 1 1 1 3,0 Terremoto 100% T Si
ESAC 1 1 1 1 1 3,0 Terremoto 100% T Si

TE48 ETOB 1 1 1 1 1 3,0 Terremoto 100% T Si
TE49 EALK 1 −1 1 1 1 2,8 Terremoto 97% T Si

EARA 1 −1 1 1 1 2,8 Terremoto 97% T Si
EBIE 1 1 1 1 1 3,0 Terremoto 100% T Si
ESAC 1 −1 1 1 −1 0,8 Terremoto 63% T Si

TE50 ECAL 1 1 1 1 1 3,0 Terremoto 100% T Si
ELOB 1 1 1 1 1 3,0 Terremoto 100% T Si
EMAZ −1 1 1 1 1 2,2 Terremoto 87% T Si

EX01 EMOS 1 1 1 −1 −1 −0,8 Explosión 63% E Si
ESAC 1 1 1 −1 −1 −0,8 Explosión 63% E Si
ETOR −1 1 −1 −1 −1 −2,8 Explosión 97% E Si

EX02 EMOS −1 1 −1 −1 −1 −2,8 Explosión 97% E Si
EPOB −1 1 −1 −1 −1 −2,8 Explosión 97% E Si
ESAC −1 −1 −1 −1 −1 −3,0 Explosión 100% E Si
ETOR −1 1 −1 −1 −1 −2,8 Explosión 97% E Si

EX03 EBEN −1 1 −1 −1 −1 −2,8 Explosión 97% E Si
EMOS 1 1 1 −1 −1 −0,8 Explosión 63% E Si
ETOB 1 1 1 −1 −1 −0,8 Explosión 63% E Si

EX04 ECAL −1 −1 −1 −1 −1 −3,0 Explosión 100% E Si
EPON 1 −1 1 1 1 2,8 Terremoto 97% E No

(continúa)
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No Est. υ ρ υ − ρ ζ6−8 ζ7−9 Total Decisión Op. Ac.

EX05 EALK 1 −1 −1 −1 −1 −2,2 Explosión 87% E Si
ESAC 1 −1 −1 −1 −1 −2,2 Explosión 87% E Si

EX06 EJON 1 −1 1 −1 −1 −1,0 Explosión 67% E Si
EPOB 1 1 1 −1 −1 −0,8 Explosión 63% E Si

EX07 EPOB 1 −1 −1 −1 −1 −2,2 Explosión 87% E Si
ESAC −1 1 −1 −1 −1 −2,8 Explosión 97% E Si

EX08 EALK −1 −1 −1 −1 −1 −3,0 Explosión 100% E Si
ELAN −1 −1 −1 −1 −1 −3,0 Explosión 100% E Si
ESAC −1 −1 −1 −1 −1 −3,0 Explosión 100% E Si

EX09 EALK −1 1 −1 −1 −1 −2,8 Explosión 97% E Si
ELAN −1 −1 −1 −1 −1 −3,0 Explosión 100% E Si

EX10 EMOS −1 1 −1 −1 −1 −2,8 Explosión 97% E Si
EPOB −1 1 −1 −1 −1 −2,8 Explosión 97% E Si
ESAC −1 1 −1 −1 −1 −2,8 Explosión 97% E Si
ETOR −1 −1 −1 −1 −1 −3,0 Explosión 100% E Si

EX11 EQES −1 −1 −1 −1 −1 −3,0 Explosión 100% E Si
EX12 EJON −1 −1 −1 −1 −1 −3,0 Explosión 100% E Si

EPOB 1 −1 1 −1 1 1,0 Terremoto 67% E No
EX13 ETOB −1 −1 −1 −1 1 −1,0 Explosión 67% E Si
EX14 ECAL 1 −1 1 1 1 2,8 Terremoto 97% E No

ELOB 1 1 1 1 1 3,0 Terremoto 100% E No
EPON 1 −1 1 1 1 2,8 Terremoto 97% E No

EX15 EPOB −1 −1 −1 −1 −1 −3,0 Explosión 100% E Si
ESAC −1 −1 −1 −1 −1 −3,0 Explosión 100% E Si

EX16 EALK −1 1 −1 −1 −1 −2,8 Explosión 97% E Si
ELAN −1 1 −1 −1 −1 −2,8 Explosión 97% E Si
ESAC −1 −1 −1 −1 −1 −3,0 Explosión 100% E Si

EX17 ECAL −1 −1 −1 −1 −1 −3,0 Explosión 100% E Si
EPON −1 −1 −1 −1 −1 −3,0 Explosión 100% E Si

EX18 EQES −1 −1 −1 −1 −1 −3,0 Explosión 100% E Si
EX19 EALK −1 1 −1 −1 −1 −2,8 Explosión 97% E Si

ELAN −1 −1 −1 −1 −1 −3,0 Explosión 100% E Si
ESAC −1 −1 −1 −1 −1 −3,0 Explosión 100% E Si

EX20 EADA 1 −1 1 −1 −1 −1,0 Explosión 67% E Si
EX21 ECAL 1 −1 −1 −1 −1 −2,2 Explosión 87% E Si

EPON 1 −1 −1 −1 −1 −2,2 Explosión 87% E Si
EX22 EADA 1 1 1 −1 1 1,2 Terremoto 70% E No

EQES −1 −1 −1 −1 −1 −3,0 Explosión 100% E Si
EX23 EALK −1 −1 −1 −1 −1 −3,0 Explosión 100% E Si

ESAC 1 −1 1 −1 −1 −1,0 Explosión 67% E Si
ETOR 1 −1 −1 −1 −1 −2,2 Explosión 87% E Si

EX24 ECAL −1 −1 −1 −1 −1 −3,0 Explosión 100% E Si
EX25 EALK −1 −1 −1 −1 −1 −3,0 Explosión 100% E Si

(continúa)
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No Est. υ ρ υ − ρ ζ6−8 ζ7−9 Total Decisión Op. Ac.

EX26 ECAL 1 1 1 1 1 3,0 Terremoto 100% E No
ELOB −1 1 1 1 1 2,2 Terremoto 87% E No
EPON 1 −1 1 1 1 2,8 Terremoto 97% E No

EX27 EPON 1 −1 1 −1 −1 −1,0 Explosión 67% E Si
EX28 EJON −1 −1 −1 −1 −1 −3,0 Explosión 100% E Si

EPOB 1 −1 −1 −1 −1 −2,2 Explosión 87% E Si
EX29 EADA 1 1 1 1 1 3,0 Terremoto 100% E No

EQES −1 −1 −1 −1 −1 −3,0 Explosión 100% E Si
EX30 EADA 1 1 1 −1 −1 −0,8 Explosión 63% E Si

EQES −1 −1 −1 −1 −1 −3,0 Explosión 100% E Si
EX31 ETOR 1 −1 1 1 1 2,8 Terremoto 97% E No
EX32 ETOR 1 −1 1 1 1 2,8 Terremoto 97% E No
EX33 ECAL 1 −1 1 1 1 2,8 Terremoto 97% E No

ELOB 1 1 1 1 1 3,0 Terremoto 100% E No
EPON 1 −1 1 1 1 2,8 Terremoto 97% E No

EX34 EARI −1 −1 −1 −1 −1 −3,0 Explosión 100% E Si
ECAL −1 −1 −1 −1 −1 −3,0 Explosión 100% E Si
EPON 1 −1 −1 −1 −1 −2,2 Explosión 87% E Si

EX35 EALK −1 1 −1 −1 −1 −2,8 Explosión 97% E Si
EARA −1 −1 −1 −1 −1 −3,0 Explosión 100% E Si

EX36 ETOB 1 1 1 −1 −1 −0,8 Explosión 63% E Si
EX37 ECAL −1 −1 −1 −1 −1 −3,0 Explosión 100% E Si

EPON 1 −1 1 1 1 2,8 Terremoto 97% E No
EX38 ECAL 1 −1 −1 −1 −1 −2,2 Explosión 87% E Si

EPON −1 −1 −1 −1 −1 −3,0 Explosión 100% E Si
EX39 EALK −1 −1 −1 −1 −1 −3,0 Explosión 100% E Si

EBIE 1 −1 1 −1 −1 −1,0 Explosión 67% E Si
ELAN −1 1 −1 −1 −1 −2,8 Explosión 97% E Si
ESAC 1 −1 −1 −1 −1 −2,2 Explosión 87% E Si

EX40 EALK −1 1 −1 −1 −1 −2,8 Explosión 97% E Si
ELAN −1 1 −1 −1 −1 −2,8 Explosión 97% E Si

EX41 EARI −1 1 1 −1 −1 −1,6 Explosión 77% E Si
ECAL −1 −1 −1 −1 −1 −3,0 Explosión 100% E Si
EPON −1 −1 −1 1 1 0,8 Terremoto 63% E No

EX42 EADA −1 1 −1 1 1 1,0 Terremoto 67% E No
ECAB −1 1 −1 −1 −1 −2,8 Explosión 97% E Si
EQES −1 −1 −1 −1 −1 −3,0 Explosión 100% E Si

EX43 ECAL −1 −1 −1 −1 −1 −3,0 Explosión 100% E Si
EPON −1 −1 −1 −1 −1 −3,0 Explosión 100% E Si

EX44 EBIE −1 1 −1 −1 −1 −2,8 Explosión 97% E Si
EMIR −1 1 −1 −1 −1 −2,8 Explosión 97% E Si
EMOS −1 −1 −1 −1 −1 −3,0 Explosión 100% E Si
EPOB −1 1 −1 −1 −1 −2,8 Explosión 97% E Si
ERTA −1 1 −1 −1 −1 −2,8 Explosión 97% E Si
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Apéndice F

Resultados del cálculo en tiempo
real del Tensor Momento Sísmico

En este apartado, se incluyen los resultados del cálculo en tiempo real del Tensor
Momento Sísmico por el procedimiento automático descrito en el Capítulo 5. En aque-
llos tensores que han sido también calculados por otras instituciones, no en tiempo
real, se incluye la representación del mecanismo focal correspondiente y el valor de
la magnitud momento Mw. Las abreviaturas utilizadas para estos cálculos en tiempo
no real son: IAG (www.ugr.es/~iag/tensor/, Instituto Andaluz de Geofísica), ETHZ
(www.seismo.ethz.ch/mt/, Eidgenössische Technische Hochschule Zürich, Suiza), ING
(mednet.ingv.it/events/QRCMT/Welcome.html, Istituto Nazionale di Geofisica e Vul-
canologia, Italia), HARVARD (www.seismology.harvard.edu/CMTsearch.html, Harvard
University, EEUU), NEIS (neic.usgs.gov/neis/sopar/, National Earthquake Informa-
tion Center, EEUU).

En la representación del mecanismo focal sobre el modelo digital del terreno, se ha
introducido un código de colores en la zona correspondiente a las regiones en compre-
sión: rojo para falla inversa, azul para falla normal y gris oscuro para falla de desgarre.
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Apéndice G

Cálculo del Tensor Momento
Sísmico en tiempo diferido

En este apéndice se incluyen los cálculos del Tensor Momento Sísmico, realizados
en tiempo no real, para nueve terremotos. El objetivo de este cálculo es únicamente el
de validar los cálculos automáticos, no se trata pues de un recálculo de todos y cada
uno de los tensores calculados en tiempo real. Se han utilizado en cada uno de ellos
las estaciones de banda ancha de la Red Sísmica Nacional que estaban operativas en
ese momento y los modelos de tierra apropiados para cada trayectoria.
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Apéndice H

Software desarrollado

En este apartado se relaciona en orden alfabético, el software desarrollado en los
distintos apartados de esta Tesis. El codigo fuente de cada uno de los programas se
incluye en el CD-ROM adjunto.

1. cabecera: Programa SAC para la modificación de los registros cabecera de los sis-
mogramas de la Red Sísmica Nacional en el cálculo del Tensor Momento Sísmico
completo con su componente isótropa.

2. comparo: Programa SAC para comparar los sismogramas observados con los
sintéticos obtenidos en el cálculo del Tensor Momento Sísmico completo con su
componente isótropa.

3. correlo: Programa Matlab 7.0 para el cálculo del coeficiente de correlación de
los espectrogramas de los registros del haz orientado del Dispositivo Sísmico de
Sonseca.

4. corto: Programa para extraer de los sismogramas originales una ventana de tiem-
po desde la hora origen hasta un tiempo definido por la velocidad de grupo, en
el cálculo del Tensor Momento Sísmico completo con su componente isótropa.

5. cortoFG: Programa SAC para extraer de las funciones de Green calculadas una
ventana de tiempo igual que la de los sismogramas observados, en el cálculo del
Tensor Momento Sísmico completo con su componente isótropa.

6. esgram: Programa SAC para la formación de los espectrogramas de los registros
del haz orientado del Dispositivo Sísmico de Sonseca.

7. filtro: Programa SAC para el filtrado de sismogramas observados y funciones de
Green en el cálculo del Tensor Momento Sísmico completo con su componente
isótropa.

8. getdata_ign: Programa UNIX para la obtención de datos de la Red Sísmica
Nacional y su conversión a formato SAC para el cálculo del Tensor Momento
Sísmico en tiempo real.
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9. green: Programa SAC para el cálculo de la función fuente por el método de las
funciones empíricas de Green.

10. manto: Programa SAC para el cálculo de la magnitud manto en función de la
frecuencia.

11. mapita.gmt : Programa GMT para la generación automática de mapas en el cálcu-
lo en tiempo real del Tensor Momento Sísmico.

12. picar : Programa SAC para la determinación automática de la llegada teórica de
la onda P y su corrección manual de los sismogramas de la Red Sísmica Nacional,
en el cálculo del Tensor Momento Sísmico completo con su componente isótropa.

13. prepdata_ign: Programa SAC para la corrección instrumental de los datos de la
Red Sísmica Nacional en el cálculo del Tensor Momento Sísmico en tiempo real.

14. prep_resample: Programa SAC para reducir el muestreo de los registros de la
Red Sísmica Nacional, en el cálculo del Tensor Momento Sísmico completo con
su componente isótropa.

15. quito_respuesta: Programa SAC para la corrección instrumental de los datos de
la Red Sísmica Nacional, en el cálculo del Tensor Momento Sísmico completo
con su componente isótropa.

16. rotar : Programa SAC para obtener las componentes radial transversal de cada
una de las estaciones, en el cálculo del Tensor Momento Sísmico completo con
su componente isótropa.

17. sgsat : Programa SAC para el cálculo de la varianza y pendiente espectral de la
onda Lg y el logaritmo de la relación de amplitud de Lg en distintos rangos de
frecuencia, con los datos de las estaciones de la red de banda ancha.

18. sintetico: Programa SAC para la generación y dibujo de sismogramas sintéticos.

19. tensor.pfo: Programa Fortran para la conexión entre el cálculo hipocentral de la
Red Sísmica Nacional y el cálculo del Tensor Momento Sísmico en tiempo real.

20. varspec: Programa SAC para el cálculo de la varianza y pendiente espectral de
las ondas P y Lg con los registros del Dispositivo Sísmico de Sonseca.

21. web: Programa C para la creación de la página WEB del cálculo en tiempo real
del Tensor Momento Sísmico.
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