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Resumen/Summary

Resumen

La energia sismicaradiada (E) es un pardmetro sismico que ayuda en lacomprension de la
fisicade rupturaen un terremoto. Estajunto con el momento sismico escalar permiten comparar
distintos terremotos. La energia total liberada durante dicha ruptura no solo lo hace en forma
de ondas sismicas, también se libera en forma de energia de fracturay de energia de friccion.
Sin embargo, cuando solo hay observaciones sismicas no es posible estimar |la energia total
liberada. A partir de estas, se puede calcular laenergia sismicaradiaday un valor minimo de la
energia de fractura, que permiten obtener la eficiencia de radiacién, parametro importante en la
caracterizacion de las propiedades dindmicas de un terremoto.

El principal y primer objetivo de esta Tesis Doctoral titulada Célculo de la energia sismica
radiada por losterremotos es estimar la energia sismica radiada a distintas profundidades en la
region Ibero-Mogrebi (RIM). El segundo objetivo es comparar estos valores y analizarlos en
funcion de diferentes parametros como la profundidad del foco con los obtenidos para
terremotos profundos (h>550 km) en zonas de subduccion (Pera y Fiji). El tercer objetivo
consiste en comparar E, adistancias regionales y telesismicas para un mismo terremoto, y el

cuarto objetivo es la estimacion de la energia de fractura por unidad de superficie.

Para € calculo de E, se utilizan dos métodos distintos, € primero se basa en la integracion
directa de las formas de onda observadas (método de “estacion tnica”), paralo que es necesario
corregir por la atenuacion, el patron de radiacion y el factor de expansion geométrica, vy el

segundo en laintegracion de la MRF (Moment Rate Function).

En el primer método se realiza un estudio estacion a estacion de la energia sismica radiada
obtenida en cada una de ellas, utilizando registros tanto telesismicos como regionales. Esto

permite abordar €l tercer objetivo de estatesis.

Se han estudiado en total 16 terremotos. 13 en RIM, 1 en Peri y 2 en Fiji. En RIM se han
seleccionado los terremotos profundos (h>620 km) de Granada de 2010 (My=6.2), 1990
(Mw=4.8) y 1993 (Mw=4.4), d superficial de Alboran de 2016 (My=6.4) y 9 terremotos de
profundidad intermedia (40<h<110 km) ocurridos en el mar de Alboran entre 2009 y 2020 con
Mw<4.0. En Pert se ha seleccionado € terremoto profundo (h=627 km) del 24 de agosto de
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2018 (Mw=7.1) y en Fiji los del 19 de agosto (h= 600 km; M=8.2) y 6 de septiembre (h=687
km; My=7.9) de 2018.

Para terremotos con Mw<4.4, en RIM, €l alto contenido de energia a altas frecuencias y el
elevado ruido sismico ha impedido estimar un valor aceptable de Ex, con discrepancias
superioresincluso a dos érdenes de magnitud. En aquellos con My, entre 4.8y 8.2, tanto en RIM
como en Peru y Fiji e independientemente de la profundidad, se han obtenido valores de Ex
entre 1.8x10'° y 9.6x10'® J. Etos se han comparado entre €llos, através de la energia escalada
con valores entre 0.2x10° y 8.7x10°, y con los estimados por diversos autores en distintas

regiones obteniendo resultados compatibles.

Losresultadosde esta Tesis, utilizando el método de “estacion unica” y entodaslasregiones,
muestran la importancia de la correccion por la atenuacion y el efecto de sitio, encontrandose
entre las principales causas de incertidumbre en la estimacion de la energia sismicaradiada. En
particular en RIM, han demostrado que los modelos propuestos a distancias regionales no son
lo suficientemente precisos. El andlisis estacion a estacion ha permitido reducir las
incertidumbres introducidas por ambos fendmenos, y, en general, también ha reducido la

discrepancia entre la estimacion de E, con registros regionales y telesismicos.

Los valores de ER calculados a partir de la MRF, en el superficial de 2016 y profundo de
2010 en RIM y en el profundo de Peru, se han comparado con los estimadas a partir del método
de “estacion tnica”. Las diferencias entre ambos métodos son comparables a las obtenidas por
distintos autores, sin embargo, se ha observado que en el terremoto superficial estudiado esta
discrepancia es inferior a un orden de magnitud, siendo superior en los terremotos profundos.
Lo que podriaindicar que laestimacion de E apartir dela MRF no es correcta paraterremotos

profundos.

Respecto ala energia de fractura estudiada en RIM, se han obtenido valores negativos para
los profundos de 2010 y 1990, y el superficial de 2016. Lo que podria ser consecuencia de la

gran complejidad tecténica de laregion del mar de Alboran.
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Summary

Radiated seismic energy (E) isa seismic parameter that helpsto understand the physics of
rupture in an earthquake. This and the scalar seismic moment allow us to compare different
earthquakes. Thetotal energy released during such arupture is not only released in the form of
seismic waves, but it is also released in the form of fracture energy and friction energy.
However, when there are only seismic observationsiit is not possible to estimate thetotal energy
released. From these, the radiated seismic energy and a minimum value of the fracture energy
can be calculated, which allows for obtaining the radiation efficiency, an important parameter
in the characterization of the dynamic properties of an earthquake.

The main and first objective of this Doctoral Thesis entitled Calculation of the seismic
energy radiated from earthquakes is to estimate the seismic energy radiated at different depths
inthe Ibero-Mogreb region (RIM). The second objective isto compare these values and analyze
them based on different parameters such as the depth of focus with those obtained for deep
earthquakes (h>550 km) in subduction zones (Peru and Fiji). The third objective isto compare
E at regional and teleseismic distances for the same earthquake, and the fourth objective isto

estimate the fracture energy per surface unit.

Two different methods are used to calculate Eg, the first is based on the direct integration of
the observed waveforms (single-station method), for which it is necessary to correct for the
attenuation, the radiation pattern and the geometrical spreading. The second is based on the
integration of the MRF (Moment Rate Function).

We study a total of 16 earthquakes. 13 in RIM, 1 in Peru and 2 in Fiji. In RIM, the deep
earthquakes (h>620 km) of Granada of 2010 (Mw=6.2), 1990 (Mw=4.8) and 1993 (Mw=4.4),
the shallow one of Alboran of 2016 (Mw=6.4) and 9 intermediate depth earthquakes (40<h<110
km) occurred in the Alboran Sea between 2009 and 2020 with My<4.0. In Peru, we selected
the deep earthquake (h=627 km) of August 24, 2018 (Mw=7.1), and in Fiji those of August 19
(h= 600 km; Mw=8.2) and September 6 (h= 687 km; Mw=7.9) of 2018.

For earthquakes with My<4.4, in RIM, the high energy content at high frequencies and the
high seismic noise have prevented estimating an acceptable value of Ey, with discrepancies
greater than even two orders of magnitude. In those with My, between 4.8 and 8.2, both in RIM
and in Peru and Fiji, and regardiess of depth, E values between 1.8x10° and 9.6x10'® J have
been obtained. These have been compared between them, through the scaled energy with values

3
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between 0.2x10° and 8.7x107°, and with those estimated by various authorsin different regions,
obtaining compatible results.

The results of this Thesis, using the single-station method and in all regions, show the
importance of the correction for the single attenuation and the site effect, being among the main
causes of uncertainty in the estimation of radiated seismic energy. In particular, a RIM, they
have shown that the models proposed at regional distancesare not accurate enough. The station-
to-gation analysis has made it possible to reduce the uncertainties derived from both
phenomena, and, in general, has also reduced the discrepancy between the estimation of Ejg

with regional and teleseismic records.

The Ey values calculated from the moment rate function, in the superficial of 2016 and deep
of 2010 in RIM and in the deep of Peru, have been compared with those estimated from the
single-station method. The estimated differences between both methods are comparable to those
obtained by different authors, however, it has been observed that in the superficial earthquake
studied this discrepancy is less than one order of magnitude, being higher in deep earthquakes.
This could indicate that the estimate of E; from the MRF is not correct for deep earthquakes.

Regarding the fracture energy studied in RIM, we have been obtained negative values for
the 2010, 1990 and 2016 earthquakes. This could be a consequence of the great tectonic
complexity of the Alboran Searegion.



Introduccién

1. Introduccion

Motivacion y objetivo dela tesis

Un terremoto es un movimiento brusco del suelo resultado de la fractura del material que
libera energia propagéndose por é. Este movimiento puede ser también producido por
mecanismos de cambio de fase (Green y Burnley, 1989; Kirby et al., 1991), deshidratacion
(Meade y Jeanloz, 1991) o thermal shear inestability (Ogawa, 1987). Parte de esta energia
liberada lo hace en forma de energia sismicaradiada (E), definida como la cantidad de energia
gue se transporta a campo Iejano en forma de ondas sismicas si un terremoto ocurriese en un
medio infinito sin pérdidas (Kostrov, 1974). Los dafios que ocasiona un terremoto dependeran
de su tamaiio y de su Ex. Paramitigar y minimizar en lo posible los dafios ocasionados por las
ondas sismicas es necesario entender la fisica de los procesos que se producen durante la

ocurrencia de los terremotos.

Richter (1935) introdujo una cantidad fisica como medida del tamafio de los terremotos, a
través del concepto “magnitud”, basada en sismogramas para California. Posteriormente,
Gutenberg y Richter (1936) extiende la escala magnitud a otras regiones del mundo. Un primer
intento de correlacion entre estay la energia sismicaradiada fue llevado a cabo por Gutenberg
y Richter (1942) para terremotos superficiales en California. Este estudio fue revisado y
ampliado, utilizando la base de datos de terremotos disponible en ese momento, por Gutenberg
y Richter (1956), introduciendo las relaciones empiricas entre E; y la magnitud de ondas

internas my:

logEr = 2.4m;, + 5.8 (1.
y de ondas superficiales Mg:

logE = 1.5Mg + 11.8 (1.2)

Laobtencién de E, apartir directamente de los sismogramas mejora con la aparicion de los
sismémetros de banda ancha. Esto se debe a que para su estimacion hay que tener en cuenta
toda la banda de frecuencia. Vassiliou y Kanamori (1982) lo considera estimaciones dinamicas
y las engloba, teniendo en cuenta la metodologia utilizada, en dos grupos: aguellas basadas en
la integracion directa de la forma de onda en una estacion (Boatwright y Choy, 1986; Bolt,

1986; Houston, 1990; Kanamori et al., 1993) y las que utilizan laintegracion de la funcion tasa
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momento (MRF, Moment rate Function; Vassiliou y Kanamori, 1982; Kikuchi y Fukao, 1988).
De esta forma, se tienen dos medidas del tamario del terremoto: la energia sismicaradiada y el
momento sismico escalar (M,), relacionado con la parte planadel espectro de amplitud, esdecir,
de las bajas frecuencias. La relacion entre ambos pardmetros, conocida como energia escalada
(&), puede proporcionar informacion sobre el proceso de ruptura de los terremotos (Kanamori,
1977).

El primer objetivo de estatesis es estimar laenergia sismicaradiada por terremotos adistinta
profundidad en el sureste de laregion |bero-Mogrebi (RIM). Esta zona esta formada por €l mar
de Alboréan, el sur de la peninsula Ibérica y el norte de Africa. Se trata de una region
tecténicamente compleja donde el limite de placas (entre el norte de laplacaafricanay la parte
suroeste de la placa euroasidtica) es una amplia zona de deformacion (Buforn et al., 1988;
Civiero et al., 2020; Stich et al., 2020). En la Figura 1.1 se representan los epicentros de los
terremotos ocurridos en RIM entre 2000-2020 con M>3 (http://www.ign.es/web/ign/portal/sis-
catalogo-terremotos). Esta sismicidad se caracteriza por la ocurrencia de terremotos
superficiales (h<40 km), de profundidad intermedia (40<h<150 km) y la ocurrencia ocasional

de terremotos muy profundos (h>600 km) (circulos rojos, verdes y azules, respectivamente).

39°
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@® h<40km ® 40<h<150km @ h>600km

Figura 1.1. Epicentros de los terremotos con M>3 ocurridos entre 2000 y 2020 (https.//www.ign.es'web/sis-
catal ogo-terremotos).

Se observa que la mayor parte de los terremotos que ocurren en RIM se localizan a
profundidades superficiales (h<40 km), concentrdndose en el Cabo de San Vicente (CSV),
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Golfo de Cédiz (GC), y en el norte de Africay mar de Alborén. En esta Giltima zona, se localiza
el terremoto superficial més grande ocurrido en RIM entre 2000 y 2020: el terremoto de 2016
(Mw=6.4; estrella negra) (Buforn et al., 2017; Medina y Cherkaoui, 2017). La sismicidad
intermedia se localiza, principalmente, al este del Estrecho de Gibraltar (EG), cuyos epicentros
se distribuyen paralelos a este en una banda NE-SO (Buforn et al., 1991, 1997; Santos-Bueno
et al., 2019; Lépez-Sanchez et al., 2022). Unaevidenciade lacomplejidad tectdénicade laregion
es la ausencia de sismicidad entre 150 y 600 km de profundidad (Buforn et al., 2004;
http://www.ign.es/web/ign/portal/sis-catalogo-terremotos). Desde 1954, se han registrado 5
terremotos muy profundos en RIM concentrados en el sur de Granada con h=650 km, siendo la
mayor profundidad a la que han ocurrido terremotos en Europa (Chung y Kanamori, 1976;
Udiaset al., 1976; Buforn et al., 1991, 1997, 2011). Los de mayor magnitud ocurrieron en 1954
con My=7.8 (Hodgsony Cock, 1956; Bonelli y Carrasco, 1957; Grimison y Chen, 1986; Buforn
et al., 1991, 1997) y en 2010 con My=6.3 (Buforn et al., 2011; Bezada y Humphreys, 2012) y
los de menor tamafio en 1973 (my=4.8), 1990 (Mw=4.8) y 1993 (Mw=4.3) (Udias et al., 1976;
Buforn et al., 1991, 1997; Buforn, 2008).

Se han seleccionado terremotos a distinta profundidad en RIM paralaestimacion de Ey y el
analisis de sus valores en funcion de diferentes parametros como la profundidad del foco,
contenido de frecuencias, etc. El interéstectonico de estaregion reside en que, apesar de ocurrir
terremotos profundos, de profundidad intermedia y superficiales, no se trata de una zona de
subduccién. La seleccion esta formada por los terremotos profundos de 1990, 1993 y 2010
(Figura 1.1), por 9 terremotos de profundidad intermedia de baja magnitud (Mw<4) que
ocurrieron entre 2009 y 2020, y por € terremoto superficial que ocurrié en 2016, todos ellos
localizados @l este del EG.

El segundo objetivo de estatesis es comparar estos valores de E obtenidos para sismos de
RIM con los valores de E; en zonas de subduccion. Para ello, se calcula E de tres eventos
profundos (h>550 km) ocurridos: € 24 de agosto de 2018 (Mw=7.1, h=610 km) en laregién de
Pert (Figura1.2), y el 19 de agosto (Mw=8.2, h=600 km) y 6 de septiembre de 2018 (Mw=7.9,
h=687 km) en laregion de Fiji (Figura 1.3).

La sismicidad de Pert (Figura 1.2) corresponde a un tipico limite de placas de subduccion
(placa de Nazca y placa sudamericana), donde ocurren terremotos superficiales (rojo), con
magnitud superior a 7, localizados entre la fosa ocednicay la costa; terremotos de profundidad
intermedia (verde), hasta 200 km en el norte y profundidades superiores en el sur; y terremotos

muy profundos (azul), entre 500 y 650 km de profundidad.
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Figura 1.2. Epicentros de los terremotos con  My>5 ocurridos entre 1990 'y 2020
(https.//earthquake.usgs.gov/earthquakes/search/). En rojo h<60 km, verde 60<h<350 km y en azul h>350 km.

La otra zona de subduccidn seleccionada, laregion de Fiji (Figura 1.3), se encuentraentre la
placa australiana y la placa Pacifica, donde esta Ultima subduce bajo la primera produciendo
una zona de alta sismicidad. Esta subduccion de losa fria se caracteriza por la ocurrencia de
mas del 70% de los terremotos profundos del mundo (Gurnis et al., 2000; Frohlich, 2006;
Houston, 2015). Se puede observar como los terremotos ocurren a lo largo de la losa que
subduce con hipocentros superficiales (rojo; h<60 km) cerca de la fosa, entre ambas placas,
aumentando su profundidad hacia el oeste, siguiendo dichalosa, con terremotos de profundidad

intermedia (verde; 60<h<350 km) y profundos (azul; h>350 km) cerca de Fiji.

Laseleccion en Pert y Fiji de terremotos profundos se debe a que la llegada de laonda P en
estos es un impulso claro, sin contaminacion por sus reflexiones en la superficie libre de la
Tierra(pPy sP), lo quefacilitael calculo de Ey frentealo que ocurre enterremotos superficiales
o de profundidad intermedia (Udias et al., 2014). La estimacion de E a partir de los
sismogramas necesita distintas correcciones (deconvolucién instrumental, ruido sismico,
atenuacion...) que, como se vera, dificultan su calculo. Lo que se traduce en un reto incluso

para un terremoto profundo y de gran tamafio.
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Figura 1.3. Epicentros de los terremotos con  My>5 ocurridos entre 2000 y 2020
(https//earthquake.usgs.gov/earthquakes/search/). En rojo h<60 km, verde 60<h<350 km y en azul h>350 km.

Para comparar los valores de E; de los terremotos, a tener distinta magnitud, se puede
utilizar el parametro energia escalada é. Diversos estudios han obtenido de forma empirica un
valor promedio de 10° para terremotos de gran tamaiio (Mw=7) (Mayeda y Walter, 1996;
Kanamori y Heaton, 2000; McGarr y Fletcher, 2002; Kanamori y Rivera, 2004). Al comparar
estos valores con los estimados para terremotos de menor tamarfio, distintos autores observan
gue é disminuye al hacerlo My (Izutani y Kanamori, 2001; Venkataraman et al., 2002, 2006a;
Kanamory y Brodsky, 2004; Kanamori y Rivera, 2004; | zutani, 2005, 2008). Kanamori et al.,
(2020) obtiene un valor casi constante de & = 3x10°, con una ligera tendencia creciente con My,
paraterremotos con My entre 5.8 y 7. Sin embargo, otros autores (Prieto et al., 2004; Baltay et
al., 2011, 2014) encuentran valores de é comparables para terremotos de pequefio y gran
tamano. Segun Kanamori y Brodsky (2004), estarelacion depende de propiedades sismogeénicas
de laregion como de la corteza continental, la zona de subduccién, la zona sismica profunda,
etc. Ide y Beroza (2001) sugieren que muchas de estas relaciones publicadas podrian estar
sesgadas por corregir de forma errénea los efectos de la Tierra heterogénea o por limitaciones

instrumentales.

El tercer objetivo de esta tesis es comparar la Ep estimada a partir de datos a distancia

telesismica (30°<A<90°) y regional (A<8.5°) para un mismo terremoto. La obtencion de Eg
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requiere una alta relacion sefial/ruido lo que restringe el uso de datos telesismicos a terremotos
de gran tamafio. Distintos autores muestran discrepancias entre estas estimaciones de Ejy,
incluso de un orden de magnitud (Kikuchi y Fukao, 1988; Singh y Ordaz, 1994; Newmal y
Okal, 1998; Pérez-Campos y Beroza, 2001). Sin embargo, Pérez-Campos et al., (2003) y
Venkataraman y Kanamori (2004) consiguen reducir estas diferencias utilizando correcciones
precisas de la atenuacion, el efecto de sitio y/o la directividad de la fuente. En general, para
terremotos con 5.5<My<7, las estimaciones de E obtenidas a partir de datos regionales y de

datos telesismicos parecen consistentes dentro de un factor 3 (Kanamori et al., 2020).

Durante el proceso de ruptura de un terremoto, la energia liberada (energiatotal, E;) no solo
se libera en forma de ondas sismicas (Ei), S no que una parte corresponde a la energia de
fractura(E;), procesos mecanicosdistintos al calentamiento, y otrapartealaenergiadefriccion
(ER), disipacion en formade calor por friccion en lasuperficie de lafalla (Kanamori y Brodsky,
2004). En sismologia, €l célculo de E; representa una cuestion sin resolver, ya que a partir de
los sismogramas solo se puede estimar Eg, pudiendo considerarla como una fraccion de la
energiatotal usando el coeficiente de eficiencia sismica (n = Er/E;) (Udiasy Buforn, 2018).
La imposibilidad de obtener el valor absoluto de los esfuerzos tectdnicos antes y después del
terremoto, junto con la de determinar los detalles de la variacion espacial de estos y el
desplazamiento, impide calcular E; y como consecuencian (Kanamori y Brodsky, 2004). Sin
embargo, Abercrombiey Rice (2005) demuestra que apartir de datos sismicos se puede estimar
un valor minimo de la energia de fractura por unidad de superficie (G) que denomina G’ y
coincide con G cuando no se produce una caida de esfuerzo parcial (partial stress drop; Brune,
1976) o un sobreimpulso de friccion (frictional overshoot; Savage and Wood, 1971). Esta
aproximacion de G, junto con la superficie de falla, se utiliza para la obtencion de la eficiencia
deradiacion ni (Husseini y Randall, 1976). El pardmetro n esimportante para caracterizar las
propiedades dinamicas de un terremoto (Aki, 1966; Wyssy Brune, 1968) y no se debe confundir
con la eficiencia sismica, mencionada previamente. La estimacion de G’, para los terremotos de

RIM, es el cuarto objetivo de estatesis.
Esta memoria se ha estructurado en cinco capitulosy nueve anexos.

e El capitulo 1 corresponde a esta introduccion. En él se introduce € concepto de
energia sismica radiada y se exponen los objetivos y estructurade latesis, asi como

las regiones objeto de estudio.
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El capitulo 2 corresponde a la metodologia utilizada para el cdlculo de la energia
sismica radiada: a partir del registro de la onda P, junto con las correcciones
necesarias en esta estimacion, y utilizando la funcién temporal de la fuente (STF).
Para finalizar este capitulo, se definen los pardmetros necesarios para el calculo de
la energia de fractura'y se expone la expresion utilizada para su estimacion.

El capitulo 3 esta dedicado a las observaciones. En la primera parte (secciones 3.1
y 3.2) se presentan los terremotos seleccionados y las estaciones y redes sismicas
utilizadas en las tres regiones de estudio (RIM, Per y Fiji). En la segunda parte
(seccién 3.3) se exponen los modelos de Tierra utilizados en la obtencion del
mecanismo focal y en la estimacion de E,. Este capitulo finaliza (seccion 3.4) con
la descripcion del procesado y andlisis de las observaciones. En esta seccion se
incluyen en detalle las correcciones aplicadas sobre los registros, asi como la
obtencion de la frecuencia esquina para los distintos terremotos, € criterio de
calidad basado en larelacion sefial/ruido y el software utilizado, tanto los programas
creados por otros autores como los desarrollados en esta tesis.

El capitulo 4 expone los resultados obtenidos en estatesis y su discusion. Primero
se presenta la estimacion de E, en RIM para los terremotos profundos, de
profundidad intermedia y superficial seleccionados (seccion 4.1) y en las regiones
de Pert y Fiji para los terremotos profundos (seccion 4.2). Se analizan estos
resultados de E; en detalle para las estaciones que presentan valores extremos. Los
resultados obtenidos se comparan con los calculados por otros autores y con otras
metodologias. El capitulo finaliza con una discusion de los resultados (seccion 4.3),
en la que se estiman los valores de energia escalada para los distintos terremotos y
Se comparan entre si y con los obtenidos por otros autores en distintas regiones y
para distintos tipos de terremotos. En esta discusion también se dedica un
subapartado al balance de energia, en el que se calcula la energia de fractura por

unidad de superficie en RIM.

El capitulo 5 expone las principales conclusiones de esta tesis, indicando posibles

trabajos futuros para continuar y mejorar este estudio.

El capitulo 6 corresponde a las referencias utilizadas.
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Para cumplir con los requisitos para obtener la mencidn internacional con esta tesis se

incluye el resumen de latesisy las conclusiones en inglés.

12

Finalmente, se incluyen los siguientes anexos.

Anexo |. Estaciones utilizadas en €l calculo de E, en cadaterremoto. Paradistancias
regionales se presenta en tres tablas: Tabla 1.1 (estaciones permanentes de banda
ancha), Tablal.2 (estaciones temporales de banda ancha) y Tabla 1.3 (estaciones de
periodo corto).

Anexo |1. Espectros de amplitud utilizados para el célculo de la frecuencia esquina.

Anexo Ill. Espectros de amplitud de la sefial y el ruido utilizados en el estudio
relacion sefial/ruido.

Anexo 1V. Seleccion de estaciones para los terremotos de profundidad intermediade
RIM con SNR>1.25.

Anexo V. Vaores del factor de atenuacion Q utilizados en la obtencion de Ej.
Anexo V1. Espectros de amplitud corregidos por la atenuacion.

Anexo VII. Descripcion de los programas y scripts utilizados. Se incluyen los

codigos desarrollados en esta tesis.

Anexo VIII. Vaores de E; obtenidos junto con los de las correcciones utilizadas en

su calculo.

Anexo IX. Sismogramas observados y sintéticos obtenidos en la inversion de la

distribucion del dip sobre el plano de falla del terremoto P1.
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2. Metodologia

En este capitulo se expone la metodologia utilizada en estatesis. En laseccion 2.1, seexplica
la obtencion de Ex basada en dos métodos distintos: a partir del desplazamiento u(t) de las
ondas Py S (estimacion de “estacion tnica”; Boatwright y Choy, 1986) y utilizando la MRF
(Vassiliou y Kanamori, 1982). En la seccion 2.2 se describen las correcciones necesarias en el
célculo de Ey utilizando el método de “estacion inica”: correccion por el instrumento, el patron
de radiacion, el factor de expansion geométrica del rayo, € efecto de superficie libre y la
correccion por la atenuacion del medio. El capitulo finaliza con la seccion 2.3, dedicada a la

energia de fracturay la eficiencia de radiacion.
2.1. Célculodelaenergia sismicaradiada

El flujo de energia € de una onda plana en aproximacion de campo lejano se puede calcular

apartir de lasiguiente ecuacion (Bullen, 1965):
&= pcf u?(t)dt (2.1)
0

donde p esladensidad del medio, ¢ lavelocidad de laonda planay 1(t) lavelocidad del suelo.
Este flujo corresponde a la energia por unidad de superficie (Figura 2.1). Considerando una
superficie esférica homogénea S’ que rodea la fuente del terremoto auna distanciar, laenergia
sismica radiada (suma de la onda P y de la onda S) sobre toda la superficie se calcula como
(Haskell, 1964):

By = L | | :o ou|anlag @F +iJaf @ | aeas (2.2)

dondeuf(t)y uf (t) son las derivadas del desplazamiento delasondas Py S, respectivamente,
en campo lejano; a;, Y B, las velocidades de lasondas Py S en laregion focal; y p;, ladensidad

en dicharegion.
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Figura 2.1. Energia en un paguete de ondas sismicas desde € foco F alasuperficie. Modificada de Bullen (1965).

Para un modelo de fuente de foco puntual y fractura de cizalla, la ecuacion del

desplazamiento de las ondas P y S en campo lejano se expresa como (Udias et al., 2014):

3 Rp(¢,6,2,ip) .
uf(8) = = Mot = T/, (23
5« Re(9,8,A,1n) .
i ® = 47t,0h7”,3h3 MO(t_r/.Bh) (2.4)

siendo M,(t —"a) Y M,(t —r/ﬁh) la MRF de las ondas P y S, respectivamente, y
Rp(,6,2,i,) Y Rs(,8,2,1;) €l patron de radiacion, donde ¢ es el azimut en € foco (¢ =
Drana — Pestacion): 0 €l buzamiento de lafalla, A el angulo de deslizamiento del plano defalla

e i, €l angulo de incidencia en el foco. Este ultimo, junto al azimut de la estacion, define la
posicion de la estacion sobre |la esfera focal (Figura 2.2). De esta forma, sustituyendo en la

ecuacion (2.2), se obtiene:

1 RP(¢I 6: /‘L lh) 2 RS(¢, 5, /1, lh) 2 f+oo v 2
ER B 167T2ph7"2 LI ahs + ,BhS e |M0(t)| dtdS (25)

Integrando sobre la superficie esférica, teniendo en cuenta dS = r2 sin 8 dfd, €l coeficiente
del patron de radiacion cuadratico medio se define como (Udias et al., 2014):
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(Rp%) = %T f f Rp(,8,4,ip) 2 sin 0dOde (2.6)

(R$%) = %T f j Rs(¢,8,4,ip) 2 sin 0dOde (2.7)

donde 6 esd angulo entre el vector alaestacion y el gje X1, siendo (X1, X2) € plano de fractura.
Sustituyendo estos coeficientes en la ecuacion (2.5), se obtiene la expresion para la energia

sismicaradiada:

1 [(Rp®) (R (.. 2
Eg + ﬁis l J_ ) |Mo(t) | dt (2.8)

- dmpy, | ap®

Figura 2.2. Trayectoria del rayo entre @ foco F y la estacion S. N indica € norte geogréfico, ¢ e azimut de la
estacion, h la profundidad, E el epicentro y A la distancia epicentral. Modificada de Udias y Buforn (2018).

Laformaméas comln de expresar laecuacion (2.8) esen el dominio espectral (Haskell, 1966;

Boatwright, 1978). Aplicando la Transformada de Fourier, teniendo en cuenta la relacion de

Parseval, ffooolf(t)lzdt = %fOOOIF(w)IZdw, se obtiene:

1 [(RpY)
4m?py, | @’

Er

2 +00
+ (;Ss)l fo w?| Mo ()| dw (2.9)
h
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Considerando los valores del patrén de radiacion cuadratico medio cominmente utilizados
(Rp%) = 4/15 y(R*) = 2/5 (Aki y Richards, 2002), laexpresion final de Ex en el dominio de

frecuencia se puede escribir como:

1 1
s+ 5
15ppan 10pnBn

Eg =8 ] fo F2IMoH)|” df (2.10)

Considerando una fractura de cizalla como mecanismo del terremoto que libera esa Ej, la
aportacion de las ondas P a esta, frente alas ondas S, es del 4%, aproximadamente (Haskell,
1964). Sin embargo, la atenuacion en el caso de las ondas S es casi 20 veces mayor que en las
ondas P, esto implicaque adistanciastelesismicas el registro delaonda S afrecuencias mayores
a 0.5 Hz contendrd poca energia, impidiendo su uso en estimaciones de Ep precisas
(Venkataraman y Kanamori, 2004). Por esta razdon y debido a la dificultad que supone
identificar laonda S en los registros, muchos autores (Newmnay Okal, 1998; Venkataraman y
Kanamori, 2004; Ye et al., 2013) obtienen E a partir de la onda P, utilizando la relacion que

existe entre ambas energias (Udias y Buforn, 2018):

’;_Z = g(%)s (2.12)

gue sustituyendo en la ecuacion (2.10) se obtiene:

_ 8r E ﬂ 5 +oo 21 2
Fo= o [1+2(ﬁh) ] | Pl af (212

Para poder aplicar la ecuacion (2.12) se debe estimar M, (f), cuyo valor es posible obtener

aplicando la Transformada de Fourier a la ecuacion (2.3):

Oy (2.13)

"D = @e 2"

Sustituyendo la ecuacidn (2.13) en la ecuacion (2.12), Ex se puede escribir como:
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_ 3 (ap\® 8m Amtp a3 2 o . ,
ER‘l1+E(ﬁ_h> l1sphahs [Rp(cp,& Mh)l f fPlug(HI*df (2.14)

De esta forma, si se dispone del espectro de amplitud de la onda P es posible calcular Ep,
ecuacion (2.14). Debido a que las ondas sismicas se propagan en una Tierra heterogénea es
necesario aplicar una serie de correcciones al sismograma. El método de “estacion unica”
consiste en calcular Ex en cadaestacion, utilizando la ecuacion (2.14) y teniendo en cuenta esas
correcciones, y hacer un promedio de los valores obtenidos, estimando la Er del terremoto
(Boatwright y Choy, 1986). Este método sera denominado en estatesis. método 1.

Como se menciond anteriormente, para estimar E; también se va a utilizar la STF del
terremoto (Vassiliou y Kanamori, 1982), denominado en estatesis método 2. En un modelo de
fuente de foco puntual y fracturade cizalla, estafuncion representa como cambialaMRF en el
tiempo, siendo su integral el momento sismico escalar (Figura 2.3; Udias y Buforn, 2018). Por

tanto, a partir de la STF, ecuacion (2.8), se obtiene:

1 1 ‘oo 2
= + f M,(t) | dt 2.15
* T 15mppan® 10nphﬁhsl _oo| o] (219

Mo(t)

t

Figura 2.3. Ejemplo de M, (t) paraunafuente smple (Udiasy Buforn, 2018).

2.2. Correcciones

En la ecuacion (2.3), utilizada en el método de “estacion tnica”, no se ha considerado el

efecto de propagacién de las ondas sismicas en un medio heterogéneo y atenuante, como €s la
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Tierra. Para €llo, habria que tener en cuenta un efecto de atenuacion, otro de dispersion
geométricadel rayo y otro de superficie libre (Figura 2.4), expresando el desplazamiento de la
onda P, ecuacion (2.3), como (Udias y Buforn, 2018):

lui* ()] = Rp($,8,2,in)C(i0)g(L)e ™ [M(f)]| (2.16)

4mtp ap®Rr

donde R, esel radio delaTierra, C(i,) eslacorreccion por el efecto delasuperficielibre, g(A)
es la correccion debida al factor de expansion geométrica del rayo y e ™™t corresponde ala
atenuacion aneléstica. De esta forma, sustituyendo esta ecuacion en la ecuacion (2.14) se
obtiene:

2\pn 15ppap®

3 (@n 8 4mppan’ Ry zlu(f)l
ER—I1+ ( )l [Rp((P,&A,ih)C(io)g(A)l j f T df (2.17)

g(A), q(rQ)

Figura 2.4. Trayectoriadd rayo delas ondas P entre el foco Fy laestacidn S, junto con los factores de correccion
utilizada parala obtencién de E. Donde q(r, Q) corresponde alaatenuacion (Udiasy Buforn, 2018).

A continuacion, se detallan las distintas correcciones.
2.2.1. Correccion por € instrumento

La primera correccion que se realiza sobre el sismograma s(t) es la eliminaciéon del

instrumento I(t), que permite obtener u(t), siendo (Udiasy Buforn, 2018):

s(t) =u(t) = I1(t) (2.18)
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donde el simbolo * denota el operador de convolucién. Aplicando la Transformada de Laplace
(TL), se obtiene:

S(s) =U(s)I(s) (2.19)

donde s eslavariablede Laplace: s = ¢ + iw

El instrumento I(s) viene dado por su funcién de transferencia, que representa los efectos
introducidos durante el registro de la sefial (sismémetro, amplificacion...) relacionando la
salida de voltaje con el desplazamiento del suelo (Udiasy Buforn, 2018). Esta funcion se daen
términos de la Transformada de Laplace, indicando sus polos y ceros (Scherbaum, 2001). La

expresion mas general de esta funcion es (Udias et al., 2014):

H?:l(s - Z])

k=1(S = Dic) (220

I1(s) = cte

donde py, y z; son los polos y ceros de la funcion de transferencia, my n el nimero de estos y

cte laconstante propia de cada instrumento.
2.2.2. Correccion por la atenuacion

La Tierra no es un medio totalmente elastico, por lo que en su interior existen procesos
anelasticos gque provocan una pérdida de energia en las ondas sismicas durante su trayectoria,
entre el foco y la estacion que las registra. Aparte de estos procesos anelasticos, durante esta
trayectorialas ondas interactlan con heterogeneidades de pequefia escala que también producen
una disminucion en su amplitud (Aki, 1980). Este fendmeno conocido como disipacion o
scattering provoca que una parte de la energia de alta frecuencia llegue después de las ondas
directas, lo que puede provocar una disminucién o un aumento de la energia obtenida a partir
de estas. Para evitar incluir en la estimacion de energia las llegadas dispersas se limita la
longitud de ventana del registro. La primera llegada corresponde a la onda P que llega seguida
por lapP y sP (Figura 2.5). A medida que la profundidad del foco aumenta también lo hace la
diferencia de tiempo entre estas llegadas. Para un foco superficial no es posible distinguirlas
(Figura 2.5b) por lo que la ventana incluira estas tres fases (P+pP+sP) mientras que, para
terremotos de profundidad intermedia y profundos, dada la diferencia de tiempo entre ellas,

como se puede observar en la Figura 2.6, en la que se muestra e comienzo de registro de un
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terremoto profundo, se puede seleccionar una longitud de ventana que incluya solo la onda P

directa
(b)
P J\f\
P+pP+sP
SP

Figura 2.5. (a) ondas P, pPy sP en € foco. (b) En una estacion, considerando foco superficial (Udiasy Buforn,
2018).
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Figura 2.6. Ejemplo de comienzo de la onda P, pPy sP paraun terremoto profundo (h=623 km).

Ambos fendmenos, la atenuacion anelasticay ladisipacion, se modelan de forma simultanea
al tener un efecto parecido sobre la amplitud de la onda (Wu, 1985; del Fresno, 2004). La

correccion del espectro de amplitud por ambos fenébmenos se realiza en la ecuacion (2.17) de

forma exponencial e ™/t (Teng, 1968), donde t* es definido como:
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t' = f dt (2.21)
r Q '

siendo r latrayectoriaalo largo del rayo y Q el factor de atenuacion. Por tanto, en regiones
con un alto valor de Q la atenuacidén es menor gue en regiones con menor @, para una misma

duracion de latrayectoria.

El término de correccion por la atenuacion, ecuacion (2.16), no solo depende de t* también
lo hace de la frecuencia. Se debe tener en cuenta que la atenuacién en la Tierra, sobre todo a
altas frecuencias (f > 1 Hz), es poco conocida, 10 que podria introducir cierto error en la
estimacion de E. Para distancias telesismicas se ha comprobado que esta correccion depende
débilmente de ladistancia epicentral, por estarazon se le asignaun valor constante de t* acada

terremoto, independientemente de la estacion (Der, 1998; Houston et al., 1998).

A distanciaregional (A < 8.5°), laecuacion (2.21) se puede aproximar at* = 7/Q, dondet
es el tiempo de recorrido alo largo del rayo. En algunas regiones, como en el sur de Espafia,
existen estudios a estas distancias en los que el factor de atenuacion depende de la frecuencia,
Q(f), (Ibafez et al., 1990; Morales et al., 1991) y otros en los que se considera constante en
todo el rango de frecuencias (Buforn et al., 1997; del Fresno, 2004). En estatesis se vaa utilizar
un valor constante de este factor Q para cada estacion y en algun caso en concreto un valor

dependiente de la frecuencia (capitulo 3).
2.2.3. Correccion por el patr6n deradiacion

El patron de radiacion Rp (¢, 8,4, i) Y Rs(@, 8, A, i) representa la distribucion espacial de
las amplitudes de laonda P o S, arededor del foco sismico, en funcidn de la orientacion del
plano de rupturay la posicion de la estacion (Udias y Buforn, 2018). Su correccion consiste en

eliminar el efecto de este sobre la amplitud del desplazamiento del suelo.

Por tanto, para corregir por € patron de radiacion es necesario conocer la orientacion del
plano de fractura del terremoto. EI modelo més sencillo de fuente sismica puntual y el utilizado
en estatesis para esta correccion es una fractura de cizalla o doble par de fuerzas (DC o Double
Couple). En este modelo, Ry (¢, 6,4,1i1,) ¥ Rs(¢, 8, 4, 1;,) corresponden a una radiacion de las
ondas P y S, respectivamente, en cuatro lobulos o cuadrantes, separados por dos planos

ortogonales. los planos nodales o planos de falla (Figura 2.7). La orientacion de cada plano
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viene definida por e azimut ¢, buzamiento 6 y angulo de dedlizamiento A (Udias y Buforn,
2018). También puede venir dado por el vector unitario I en ladireccidn del deslizamiento y su

normal n, imponiendo la condicién de ortogonalidad entre ambos (Figura 2.8).

(@) P Xs T (b) Xs
- + \\ //
N
‘?_’ X : > X,
+ - // \\\
! [V — |u?|

Figura 2.7. Patron deradiacion a) delaonda Py b) delaonda S paraun model o de fuente de doble par de fuerzas
(Udiasy Buforn, 2018).

X3 (Zenith)

n 7

¢
- N 180-6
7% AM
7 Ii
2

Figura 2.8. Parametros que definen e movimiento de unafala (Udiasy Buforn, 2018).

X, (North)

Un modelo més general para describir el mecanismo focal es el tensor momento sismico M
(MT, Moment Tensor; Gilbert, 1970). Este no solo puede describir una fuente puntual de doble
par, sino también una fuente puntual, por gemplo, de tres pares de fuerza o una fuente
extendida. Este tensor simétrico esta formado por seis componentes independientes (M;;, ij =
1,2, 0 3), en el que los elementos de la diagonal (M,,, M,, y M,3) corresponden a los dipolos
lineales sin momento, Figura 2.9a, y aquellos fuera de la diagonal representan los pares de

fuerza con momento, Figura 2.9b, (Aki y Richards, 2002).

El tensor momento o MT se puede descomponer en un término relacionado con lavariacion

de volumen en laregién focal (M, ; término isotropico) y unacomponente desviatoria (M 4., ):

M= Mis, + Mgey, (2.22)
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El segundo término, la componente desviatoria, se puede descomponer en distintos elementos
(Jost y Hermann, 1989). La descomposicion mas comin de esta es en una componente doble
par y otra de no doble par, conocida como CLVD (Compensated Linear Vector Dipole). Este
altimo término, corresponde a un cambio rgpido en el modulo de cizalla, en una direccion
normal al plano de falla, sin cambio de volumen (Knopoff y Randall, 1970) y proporciona la
desviacion del mecanismo de un DC puro. El CLVD se puede obtener a partir de los tres

autovaloresdel MT (o4, 05, g5) como (Udias y Buforn, 2018):

|0'2|
e =100 * 2.23
|0'1| ( )
(a) X3 (b) X3
M3 M3,
A MH T M23

M22 X2 / X2

X v
X

Figura 2.9. Representacidn de las componentes del tensor momento sismico: (@) i=j y (b) i#. Solo se muestran 3
componentes (Udias y Buforn, 2018).

Existen distintas metodologias para obtener el mecanismo focal de un terremoto. En esta
tesis se utilizan tres. polaridad de la onda P, inversion de la distribucidn del dip sobre el plano
de falla e inversion del MT. El método de la polaridad de la onda P solo permite obtener la
orientacion del plano de falla (¢, §, 1). Mientras que los otros dos métodos permiten obtener
las componentes del tensor momento sismico y, por tanto, la orientacion del plano de falla del
doble par junto ala profundidad del foco, la STFy M. Definido como (Aki, 1966):

My = pbus (2.24)

donde Au es el desplazamiento en el foco, u € coeficiente de rigidez del medio y S el &reade

lafalla. A continuacion, se describen brevemente estos 3 métodos utilizados.
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e Método depolaridadesdelaonda P

El método de polaridades se basa en el patrén de radiacion de la onda P para una fuente
puntual de doble par, formado por cuatro cuadrantes de signo aterno (Figura 2.7a). Consiste en
obtener los planos de falla, que separan esos cuadrantes, a partir del signo del primer impulso
delaondaP en las distintas estaciones, donde la compresion corresponde aamplitud positivay
ladilatacion a negativa. En el punto de maxima extension se encuentra el eje detension T y en
el de maxima compresion el gje de presion P (Figura 2.7a).

e |nversion deladistribucién del dip sobre el plano defalla

Se basa en la determinacion de la distribucion espacial y temporal del desplazamiento sobre
el plano de falla a partir de la modelizacion de las formas de onda. En estatesis, se utiliza el
método desarrollado por Kikuchi y Kanamori (1982) para ondas internas a distancias
telesismicas (30°-90°). Este método considera la fuente sismica como una secuencia de fuentes
puntuales distribuidas espacialmente en subfallas, en las que se discretiza el plano de falla. La
forma de onda observada en la i-ésima estacion es la suma de las contribuciones de cada
subfalla. Primero se considera un modelo de fuente de foco puntual y se obtiene la orientacion
del plano de fallay la profundidad del foco. En un segundo paso, se fijan estos valores y se
considera una fuente extensa para realizar la inversion de la distribucion del desplazamiento,
obteniendo las dimensiones de la rupturay la MRF (Udias y Buforn, 2018). En cada subfalla,
con una velocidad de ruptura fija, se determina el desplazamiento y la STF, obteniendo los

sismogramas tedricos. La solucion se extrae minimizando el ajuste entre estos y los observados.

e Inversion del Tensor Momento Sismico

Lainversion del MT permite representar la fuente sismica no solo através de un doble par
de fuerzas, como ocurre con los anteriores métodos, s no de modelos méas generales, utilizando
el tensor momento sismico. Estametodologia consiste en realizar una inversion para determinar

las componentes del tensor momento M;;(t) utilizando los datos observados u,(t) y las

funciones de Green Gy j(t) (Udiasy Buforn, 2018):

W (t) = My;(t) * Gy (1) (2.25)

A partir de las componentes del MT se obtienen los sismogramas tedricos que se comparan con

los observados.
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2.2.4. Correccion por € factor de expansién geométrica

La expansion geométrica del rayo g(A), ecuacion (2.17), refleja la heterogeneidad de la
Tierray su formaesférica. Unafuente puntual emite por unidad de tiempo una energiade forma
homogénea en todas las direcciones. El areadel frente de onda, a alejarse de la fuente, aumenta
provocando una disminucion de la amplitud de las ondas y, como consecuencia, de su energia.
Esta disminucion de energia es la que se debe corregir. En la Figura 2.10 se representa la
trayectoria de dos rayos vecinos desde la fuente hasta € receptor con un angulo de incidencia
dei, y i, + di, quevigian unadistanciaepicentral Ay A + dA. El aumento de la superficie del
frente de ondadesde la esferafocal dS;, hastael receptor dS,, se debe alaconservacion del flujo
de energia a lo largo de la trayectoria. La expansion geométrica deriva de esta conservacion
entre laregion focal y la superficie de la Tierra, definiéndose como la raiz cuadrada del flujo
de energia en la estacion sismica entre el flujo de energia emitido en la fuente por unidad de

angulo sdlido. En el caso de las ondas P, se expresa como (Deschamps et al., 1980):

.. 1
Pnap Sin iy ] /2 (2.26)

PoQp SinA cos iy,

di,
dA

g) =

di .y p L . . . .
donde |ﬁ|, variacion del angulo de incidencia en el foco con la distancia epicentral, es la

variable con mayor dificultad de calculo de esta ecuacion, ya que depende de la profundidad
del terremoto. En € caso de la onda S, el factor de expansion geométrica se obtiene
reemplazando la velocidad de las ondas P (a) por la de las ondas S (B) y los angulos de

incidencia en lafuente (i) y en lasuperficie (i,) por los correspondientesalaondaS (ji, VY jo)-

Figura 2.10. Expansidn geométrica de una ondainterna (Okal, 1992).
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2.2.5. Correccion por el efecto de superficielibre

La superficie de la Tierra es una superficie libre de esfuerzos y su efecto en las ondas
incidentes se corrige atravésde C (i, ), ecuacion (2.17), (Figura 2.2). Este coeficiente en el caso

de laonda P se calcula utilizando la siguiente expresion (Deschamps et al., 1980):

2 cos iy cos 2j,
. L BE
cos 2]0+a251n21051n2]0
0

Clio) = (2.27)

donde i, y j, corresponden a los angulos de incidencia de las ondas P y S, respectivamente,

reflejadas en la superficie librede laTierra, y a, y B, asus velocidades en la superficie.

2.3. Balance ener gético.

La energia sismica radiada, ecuacion (2.17), es solo una parte de la energia liberada por un

terremoto. La energia potencial AW o energiatotal se puede expresar como (Kanamori, 2001):

Siendo Ej la Unica energia que se puede estimar directamente con métodos sismicos. De esta
energiatotal, laproporcion que se liberaen formade ondas sismicas se conoce como coeficiente

de eficiencia sismica, definido como:

Er

“E +E +E (2.29)

U]

Laliberacidn de energia durante un terremoto se representa como unarelajacion de esfuerzos
en una superficie de falla S. En esta superficie el esfuerzo antes del terremoto o, caetras este a
un esfuerzo final g, (Figura2.11). Ladiferenciaentre estos dos esfuerzos se conoce como caida
de esfuerzos esté@tica Ao, (Static stressdrop), Ag; = g, — gy, ¥ SU valor medio como esfuerzo
medio (average stress), @ = (o, + 0;)/2. Esa caida de esfuerzos estética representa la parte

del esfuerzo que se empleaen producir el desplazamiento delafalla (Au). Durante este proceso,
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laenergiapotencial inicial del sistema W, cae aW,. Donde la variacion de esta energia AW, es
decir, la energia total liberada durante el proceso, se puede expresar como (Kanamori y
Brodsky, 2004; Udias et al., 2014):

AW = W, — W, = GAuS (2.30)

, >

u Au -
Figura 2.11. Balance de energia durante la liberacion ddl esfuerzo en la fractura para un modelo de falla dlip-
weakening simple. El &rea punteada corresponde ala energiade fracturaE, con lineasalaenergia sismicaradiada

Er y € a&reagrisiceaalaenergiadefriccion Er. Todas elas por unidad de érea del plano de falla. Modificada de
Kanamori y Brodsky (2004).

A partir de datos sismicos no se puede obtener esta energiatotal porgque solo se puede calcular
Ao, y no su valor absoluto g, y o; (Orowan, 1960). De estaforma, solo se puede obtener AW,

gue es aguella variacion de energia en la que no se tiene en cuenta E.

La energia total se puede escribir en términos de M, utilizando las ecuaciones (2.24) y
(2.30), como:

g
By = AW = =M, (2.31)

Durante el proceso de ruptura la friccion puede no ser constante lo que se traduce en una

variacion del esfuerzo de friccion o con el dlip (modelo de falla dlip-weakening; Figura 2.11).
En esta tesis se considera un modelo de falla dlip-weakening simple, en el que o disminuye
hasta alcanzar o, en u;, a partir del cual se mantiene constante hasta Au. Por tanto, la energia

total se puede expresar, segun la Figura2.11, como:
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AW = AW, + 0,AuS (2.32)

donde el segundo sumando (o, AuS) corresponde aE y el primero (AW,) a cambio de energia
potencial durante la caida de esfuerzos estética (Figura 2.11), es decir, alasumade E; y E;.

Por tanto, E,; se puede escribir como:

E. = A _AogM,
G — WO - ER - 2” - ER (233)

Es comln considerar que esta energia no varia en € &rea de falla Sy estudiarla utilizando su

tasa G, definida como energia de fractura E; por unidad de superficie:

gue se puede expresar en funcion del esfuerzo aparente y del desplazamiento (Poli y Prieto,
2016):

Au
G = — (8o, — 20,) (2.35)

donde el esfuerzo aparente se define como (Aki, 1966; Wyssy Brune, 1968):
o, = éu (2.36)

Definiendo la energia escalada como:
. _E
é = R/M0 (2.37)

Para calcular Ao, durante la fractura se utiliza la solucion estética de Eshelby (1957):
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77.[3/2

= Tes32 Mo (2:38)

Aoy

Para terremotos con Mw<6.5, se utiliza un modelo de fractura de falla circular (modelo de

Brune) con S = nr? y cuyo radio se puede obtener como (Udias et al., 2014):

_ 2.34a,
- 2nfF

(2.39)

siendo f;¥ la frecuencia esquina del espectro de amplitud de la onda P (Figura 2.12). Para
terremotos con My>6.5, se considera el modelo de Haskell de fallarectangular, en el que S =

LW, siendo L lalongitud y W e ancho.

u(f)

u(0)

f. log f
Figura 2.12. Espectro de amplitud de las ondas sismicas con f,. Modificada de Udias y Buforn (2018).
Una vez conocido Aadyg, Ex (seccion 2.1) y M,, se estima la energia de fractura utilizando la
ecuacion (2.33). Ega energia permite estimar, junto con Ey, €l coeficiente de la eficiencia de

radiacion (Husseini y Randall, 1976):

(2.40)
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3. Observaciones

Los métodos descritos en el capitulo 2 se utilizan para calcular la E; de terremotos
superficiales, de profundidad intermedia y profundos en RIM. La ocurrencia de este tipo de
sismicidad es propia de regiones de subduccion, sin embargo y como se menciond en la
introduccion, RIM no es una zona con esta caracteristica. Por esta razon, ademés se han
seleccionado tresterremotos profundos en dos regiones con una clara subduccion para comparar

con los valores obtenidos en RIM.

En laprimeraparte del capitulo 3 se presenta la sel eccidn de terremotos en las 3 regiones de
estudio: Ibero-Mogrebi, Peri y Fiji. En una segunda parte se incluyen los modelos de Tierra
utilizados en la obtencion del mecanismo focal (seccion 2.2.3) y en la estimacion de Ey. La
terceraparte del capitulo estddedicadaal procesado y andlisisde losregistros. En estaseincluye
una descripcion de las correcciones aplicadas sobre los sismogramas y de los programas

utilizados en esta tesis.

3.1. Terremotos seleccionados de RIM

Se han seleccionado un total de 13 terremotos ocurridos en RIM entre 1990 y 2020. Tres
corresponden a los terremotos profundos del 11 de abril de 2010 (h=623 km, M=6.2; Buforn
et al., 2011), el 31 dejulio de 1993 (h=663 km, Mw=4.4; Buforn, 2008) y el 8 de marzo de 1990
(h=637 km, Mw=4.8; Buforn et al., 1991, 1997). De profundidad intermedia (40<h<100 km),
se han seleccionado 9 terremotos ocurridos entre 2009 y 2020 (3.9<mb<4.8; L6pez-Sanchez et
al., 2022) y de profundidad superficial el del 25 de enero de 2016 (h=7 km, My=6.4; Buforn et
al., 2017) (Tabla 3.1). En la Figura 3.1 se muestran sus epicentros, localizados todos ellos al
este del estrecho de Gibraltar (Tabla 3.1). La magnitud de los terremotos de profundidad
intermedia es menor, con My, menores a 3.9, que la de los profundos y el superficial, con My
entre 4.4y 6.4. Ademés, se puede observar que los terremotos profundos (en azul) tienen su
epicentro entierra, el superficial (enrojo) en mar y, en el caso de los de profundidad intermedia

(en verde), sus epicentros se localizan tanto en mar como en tierra.
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Tabla 3.1. Hipocentros de los terremotos seleccionados en la region Ibero-Mogrebi para € estudio de Eg
(https.//www.ign.es/web/s s-catal ogo-terremotos). My, calculada por diversos autores.

Terremoto Fecha Lat. (° Long. (°) h (km) Mw
D1 2010/04/11 36.95 -3.51 623 6.2
D2 1990/03/08 36.92 -3.54 637 4.8
D3 1993/07/31 36.89 -3.36 663 4.43
18 2009/07/05 36.80 -4.46 57 3.5*
19 2009/10/30 36.49 -4.37 85 3.2
112 2013/12/29 36.74 -4.10 64 3.14
116 2014/11/02 35.77 -4.51 99 3.9°
117 2014/12/10 35.52 -4.80 56 3.2
118 2015/02/09 36.35 -4.50 89 3.5
120 2017/06/17 36.92 -3.88 55 4.2*
121 2018/04/18 36.79 -4.49 53 3.0
124 2020/02/03 36.79 -4.44 56 3.0*
S1 2016/01/25 35.60 -3.81 7 6.4°
1 Buforn et al., (2011)
2Buforn et al., (1991)
3 Buforn (2008)
4 L6pez-Sanchez et al., (2022)
5 Buforn et al., (2017)
*mblg (https.//www.ign.es'web/si s-catal ogo-terremotos)
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Figura 3.1. Epicentros delosterremotos sel eccionados de RIM (circul os azules terremotos profundos, circulorojo
superficial y circul os verdes terremotos de profundidad intermedia). EG: Estrecho de Gibraltar. El tamafio delos
circulos es proporciona alamagnitud. Los ndmeros corresponden ala Tabla 3.1.

Se han utilizado registros a distancia epicentral telesismica (30°<A<90°) y regional (A<7.2°)

pertenecientes adistintas redes sismicas. Enlas Tablas 1.1, 1.2, 1.3y |.4 del Anexo | seincluyen
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las coordenadas de las estaciones, su codigo, lared alaque perteneceny el terremoto en el que
han sido utilizadas. A distanciatelesismica, dada la magnitud de los terremotos seleccionados,
solo ha sido posible utilizar registros para los 2 terremotos de mayor magnitud: el profundo de
2010, terremoto D1, (36 estaciones; Figura 3.2a) y el superficial de 2016, terremoto S1, (22
estaciones; Figura 3.2b). En la Figura 3.2 se puede observar que Sl tiene peor cobertura
azimutal, con un GAP (zona sin observaciones) de 93° (azimut entre 130° y 223°) y un segundo
GAP entre 321°y 351°. Mientras que el D1 presenta un GAP de 60° (azimut entre 155°y 215°).
Estadiferenciaentre las observaciones de ambosterremotos, apesar detener untamario similar,
se podria asociar a la diferencia entre sus mecanismos focales. Mientras que el de D1
corresponde a un movimiento de componente vertical (dip-dip; Buforn et al., 2011), €l de S1
lo hace a una falla de desgarre (strike-dlip) con orientacion NNE-SSW (Buforn et al., 2017). A
distanciatelesismica (30°<A<90°), el angulo de incidencia de laonda P en lafuente oscila entre
20° y 60°, angulos para los que en S1 esta onda tiene una menor amplitud, siendo més dificil

utilizar estas observaciones.

180° 180°

Figura 3.2. Estaciones a distanciatelesismica utilizadas en este estudio paralos terremotos de @) Granada de 2010
(D1) y b) Alboran de 2016 (S1) en leregion Ibero-Mogrehi.

A distanciaregional para losterremotos D1, los de profundidad intermedia (18-19, 112, 116-
118, 120-121, 124) y S1 se han seleccionado estaciones de 3 redes permanentes de instrumentos
de banda ancha BB (IGN, PM y WM) y 4 temporales (PICASSO, 1B, Hire Il y TEDESE)
(Figura 3.3a). En total 72 estaciones en D1, entre 19 (112) y 32 (124) en los de profundidad
intermediay 32 en S1. En el caso de los terremotos profundos de 1990 (D2) y 1993 (D3), solo
se disponia de estaciones digitales de periodo corto (Figura 3.3b), seleccionando 18 de ellas

para D2 y 14 para D3. En la Figura 3.3b se puede observar que estos terremotos (D2 y D3)
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tienen peor cobertura azimutal, con una Unica estacion en el norte de Marruecos y en el oeste
de lapeninsulalbérica. Esta mala cobertura azimutal podria verse reflejada en la estimacion de

Eg.
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Figura 3.3. @) Estaciones de BB a distanciaregional utilizadas en este estudio, € color indicalared. b) Estaciones
de periodo corto utilizadas en los terremotos D2 y D3 (tridangulos rojos). Los circul os azules corresponden a sus
epicentros.
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3.2. Terremotos profundos de Peru y Fiji

Con lafinalidad de comparar los resultados de E; obtenidos para los terremotos profundos
de RIM de magnitud moderada (Mw<6.5) con E; en zonas de subduccién, se han seleccionado
3 terremotos de mayor magnitud (7.1<Mw<8.2) ocurridos en 2018 en Pert y Fiji, zonas de
subduccion bien definidas. Para Per(, se ha seleccionado el terremoto del 24 de agosto de 2018
(Mw=7.1, h=610 km; terremoto P1), representado en la Figura 3.4 (Tabla 3.2). Para este se
dispone de 26 observaciones a distancia telesismica (30°<A<90°; Figura 3.4a) y 27 a distancia
regional (A<8.5° Figura 3.4b), que corresponden a la red de estaciones BB perteneciente a la
Red Sismica Nacional (RSN) del Instituto Geofisico del Pert (1GP).
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Figura 3.4. Didribucién de estaciones (tridngulos) utilizadas en e terremoto P1 (Tabla 3.2) a distancia a)
telesismicay b) regional, la estrellarepresenta d epicentro.

En la Figura 3.4 se puede observar que, tanto a distanciatelesismica (3.4a) como adistancia
regional (3.4b), hay una mala cobertura azimutal de estaciones con un GAP>160°. En el caso
de las estaciones a distancia telesismica, al encontrarse todas en tierra 'y limitar la distancia
epicentral a valores entre 30° y 90°, e GAP es mayor (GAP=210°), localizandose todas las
estaciones, excepto 5, en América del Norte y América central con azimuts entre 305°y 0°. A
distanciaregional, todas las estaciones se encuentran en Pery, lo que provoca ese elevado GAP
de aproximadamente 170°. Al estimar E; a partir de la media de la obtenida en las distintas
estaciones, la mala coberturaazimutal podriareflejarse en dicha estimacion. EnlaTablal.4 del
Anexo | se incluyen las coordenadas de las estaciones utilizadas a distancia telesismica, su

codigo y lared a la que pertenecen.
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Tabla 3.2. Teremotos seleccionados en las regiones PerG y Fiji

https://ds.iris.edu/wilber3/find_event).

paa d estudio de Eg

(IRIS,

Terremoto Fecha Mw Lat. () Long. (°) h(km) Region
P1 2018/08/24 | 7.1 = -11.18 -70.82 627 \ Perti
F1 2018/08/19 | 82  -18.11 -178.15 600 \ Fiji
F2 2018/09/06 7.9  -1850 179.36 687 \ Fiji

En laregion de Fiji se han seleccionado dos terremotos profundos ocurridos el 19 de agosto
(h=600 km, M=8.2; terremoto F1) y el 6 de septiembre de 2018 (h=687 km, M=7.9; terremoto
F2). En laFigura 3.5 se representan sus epicentros (Tabla 3.2).

—15°
f’__/*’;,‘:*'
& )
Fiji ;
.{\t-fq\\%
-18" 1 Cl:w,m F1
F2 ®
<F ®
océano Pacifico
”
—21° 1
-
O
—60°
= &0 180° : 50
| |

177°

180°

-177

Figura 3.5. Epicentros de los terremotos F1 y F2 (Tabla 3.2) seleccionados en laregidn de Fiji. El rectangulo en
el mapa de la esquinaizquierda marcala zona de estudio.

Para estos terremotos, a no disponer de estaciones a distanciaregional (solo 2 con A<9.7°),

se han utilizado solo observaciones a distancia telesismica (30°<A<90°): 37 para F1 (Figura

3.6a) y 35 para F2 (Figura 3.6b). En la Figura 3.6 se puede observar que ambos terremotos

tienen una cobertura azimutal aceptable con un GAP<70°. En la Tabla 1.4 del Anexo | se

incluyen los codigos de las estaciones que se han utilizado, junto alared ala que pertenecen 'y

sus coordenadas.
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F1 Ki/- -
80 180

Figura 3.6. Estaciones a distancia telesismica utilizadas en este estudio para los terremotos seleccionados en la
region Fiji. @) F1 b) F2.

3.3. Modelos de velocidad de ondas sismicas

Para la correccion por €l patron de radiacion es necesario el mecanismo focal del terremoto.
En el caso de los profundos de 2010 (D1), 1990 (D2) y 1993 (D3) y el superficial de 2016 (S1)
de RIM se utilizan mecanismos calculados previamente por otros autores. Para los terremotos
intermedios de esta region (18-19, 112, 116-118, 120-121, 124) se utilizan los calculados por
LOpez-Sanchez et al., (2022) y para los profundos de Fiji (F1 y F2) se utilizan los obtenidos
por GCMT (www.globalcmt.org). En el caso del terremoto profundo de Pert (P1) se calculaen
estatesis, paralo que es necesario un modelo de distribuciones de velocidad de las ondas P y
S.

Para e célculo del mecanismo focal en laregion de Pert, se ha utilizado € modelo PREM
(Preliminary Reference Earth Model; Dziewonski y Anderson, 1981). Hasta 700 km se trata de
un modelo de 6 capas con distinto espesor. La primera capa con 30 km de espesor tiene una
densidad de 2.7x10° kg/m?, la onda P una velocidad de 6.5 knvs 'y 3.7 knvs laonda S. En la
Figura 3.7 se representa el perfil de velocidad de laonda Py S para este modelo.

Para la estimacion de la energia sismica radiada, ecuacion (2.17), se necesita el valor de la
velocidad delasondas Py S, el angulo de incidenciay ladensidad, tanto en superficie como en
la fuente; por tanto, también es necesario un modelo de velocidad. El angulo de incidencia, al
igual que el azimut, se ha obtenido utilizando el programa cassol, excepto para los terremotos

de profundidad intermedia para los que se ha utilizado Python.
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A distancia telesismica (30°<A<90°) se ha utilizado en las 3 regiones de estudio € modelo

PREM (Figura 3.7).
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Figura 3.7. Perfil de velocidades delaonda Py S del modelo PREM (Dziewonski y Anderson, 1981).
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A distancia regional, en RIM para los terremotos D1, D2, D3 y S1 se ha utilizado un
gradiente lineal de velocidad de la onda P en corteza 'y manto (Buforn et al., 1988) (modelo 1,
Figura 3.8) y paralos de profundidad intermedia el modelo propuesto por Stich et al., (2003),

utilizado por Lopez-Sanchez et al., (2022) en el calculo de sus mecanismos (modelo 2; Figura
3.8). En € caso de P1, & modelo utilizado es el descrito por Grange et al., (1984) y Lindo
(1993), con una discontinuidad de velocidad a 55 km, a partir de la cual la velocidad aumenta

0.0037 knvs por cada km.
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Figura 3.8. Perfil develocidadesdelasondas Py Sdelosmodelosde Tierra utilizados en RIM. Modelo 1: modelo
cortical con gradiente de velocidad lineal (Buforn et a., 1988). Modelo 2: Stich et al., (2003).
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3.4. Procesadoy analisisde los datos

Una vez seleccionados los terremotos y sus observaciones, en esta seccion se expone
brevemente el procesado de las mismas, incluyendo las correcciones necesarias, asi como los

programas utilizados.
3.4.1. Correccion por €l instrumento y obtencién de f.

Como se ha expuesto en el capitulo 2, € calculo de E; se basa en el espectro de amplitud
del desplazamiento de las ondas P. Esta estimacion requiere una alta calidad de los registros, es
decir, una baja contaminacion de la sefial sismica por €l ruido. Por tanto, es necesario hacer un
andlisis sobre las observaciones para estudiar la relacion sefial/ruido (SNR, Sgnal-to-Noise
Ratio) y descartar aguellas estaciones con un alto ruido de fondo. Para determinar el rango de
frecuencias en el que realizar dicho estudio, se obtiene previamente el rango de frecuencias en
el que se va a determinar E;. A continuacion, se explica esta obtencion y en el siguiente

apartado se estudia la calidad de los registros en funcion del SNR.

Para obtener dicho rango de frecuencias, se debe tener en cuenta la frecuencia esquinafc del
terremoto, ya que la densidad espectral de energia presenta un pico de amplitud en €lla,
encontrandose la mayor parte de E; a frecuencias inferiores. Ademas, dada la dificultad que
supone incluir con precision la contribucion energética de alta frecuencia (altamente atenuada),
en la préactica E, se calcula cortando el espectro de amplitud en una frecuencia el doble de fe,
asegurando que la pérdida de energia sea despreciable (Kanamori y Rivera, 2006). Para estimar
fc son necesarios los espectros de amplitud de la onda P, paralo que primero se debe eliminar
el instrumento del registro (deconvolucidn), ecuacion (2.20). Los sismogramas de estatesis son
registros de velocidad en formato SEED, miniSEED (the Sandard for the Exchange of
Earthquake Data) y/o SAC (Selsmic Analysis Code)
(https.//ds.iris.edu/ds/nodes/dmc/data/formats).

En la Figura 3.9 se muestran dos gjemplos de la deconvolucién instrumental. En la estacion
EADA (A= 1.5° a, = 145°) se hatomado un registro de 600 s paradl terremoto D1, mientras
gue en EPON (A=8°, a=342°) uno de 625 s para S1. En la Figura 3.9a se representa en negro
la respuesta instrumental en amplitud del instrumento de ambas estaciones (BB) y en rojo la
parte plana utilizada durante la deconvolucion, que variaentre 0.1y 10 Hz paraD1y entre 0.3

y 10 Hz para S1. En la 3.9b el sismograma sin deconvolucionar y en la 3.9¢ su deconvolucion.
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Para e resto de estaciones y terremotos, excepto para

procedimiento.
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Figura 3.9. Ejemplo de proceso de deconvolucién instrumental del registro del terremoto D1 en EADA (izquierda)
y S1 en EPON (derecha). a) Respuestainstrumental en amplitud (negro) y parte plana utilizada en ladeconvol ucion
(rojo), b) sismograma en velocidad u(t), ¢) desplazamiento u(t). Lallegada de la onda P se sefidla con unalinea

(byco).

En el caso de los terremotos D2 y D3, se han tratado de forma diferente debido a que en la

fecha en que ocurrieron no existian estaciones de banda ancha en RIM y solo se dispone de

registros digitales de periodo corto. En la Figura 3.10a se muestra un ejemplo de la respuesta

instrumental (en negro) disponible para estas estaciones en concreto la de la estacion GUD

(A=3.8°, a&=173°) (Tejedor y Garcia, 1993). En rojo se representa la parte plana utilizada que
varia entre 0.5 y 10 Hz. En la Figura 3.10b se muestra € registro (ventana de 170 s) del
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terremoto D2 en GUD y en la3.10c deconvolucionado. Al comparar estafiguracon larespuesta
de los sismografos de BB (Figura 3.9a) se puede observar que la parte plana de la respuesta de
GUD apenas es de 1 a 10 Hz frente a 0.01 a 50 Hz de un BB. Esto se debe tener en cuenta

porque podriareflejarse en la estimacion de Ey.
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Figura 3.10. Ejemplo de deconvoluci én instrumental del terremoto profundo D2 en la estacién GUD. a) Respuesta

instrumental en amplitud (negro) y parte plana utilizada en la deconvolucioén (rojo), b) sismograma en vel ocidad

u(t), ¢) desplazamiento u(t).

Una vez setiene el desplazamiento del suelo, se calcula el espectro de amplitud de la onda
P delos terremotos profundos y de profundidad intermedia (Figura 2.6), y delasondas P, pPy
sP del superficial (Figura 2.5). Para €llo, se selecciona una longitud de ventana del registro en
desplazamiento en la que se incluyen dichas ondas. Para los terremotos de mayor magnitud
(Mw>6), se ha seleccionado una longitud de ventana de la sefial 15 s superior alautilizada para
los terremotos de menor magnitud (Mw<4.8), en los que 5 s es suficiente paraincluir laondaP.
En la Figura 3.11 se muestran varios gjemplos de la longitud de ventana seleccionada (Tabla
3.3) a distancias regionales en RIM para: D1 (Figura 3.114), D2 (Figura 3.11b), 124 (Figura
3.11¢) y S1 (Figura 3.11d). En esta Figura se puede observar, en los espectros de amplitud, la
diferenciaentre el uso de uninstrumento de BB y uno de periodo corto, en este tltimo el nimero
de puntos es menor y el espectro tiene menor precision. En la Tabla 3.3 se incluye la longitud

de ventana del registro utilizada para cada terremoto.
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Figura 3.11. Ventana (izquierda) utilizada en la obtencién del espectro de amplitud de la onda P (derecha) a
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Tabla 3.3. Longitud de ventana (t,) ddl registro de desplazamiento utilizadas para la obtencion del espectro de
amplitud. Las referencias corresponden ala Tabla 3.1.

Regién Terremoto t.(S) ta(S) tu(9)

D1 20 50 15.0
D2
D3 5 03 47
18-19
RIM 112
116-118 5 15 35
120-121
124
S1 20 5.0
Perd P1 20 5.0
Fiji F1 20 5.0 150
F2 20 5.0

ta=longitud de pre-evento
te= longitud deregistro
Una vez obtenidos los espectros de amplitud de las distintas estaciones, se seleccionan 4 de
cadaterremoto, se estimaun valor de fc en cadaunade ellas y se realiza una media, calculando
un unico valor para cadaterremoto (Tabla 3.4). En la Figura 3.12 se muestra un ejemplo para
el terremoto D1 de este proceso. En el Anexo Il seincluye para el resto deterremotos. A partir
de esta frecuencia se decide la frecuencia maxima de estudio, intentando que la pérdida de

energia a frecuencias superiores a este sea minima.

Tabla 3.4. Frecuencia esquina (fc) paralos terremotos estudiados (Tablas 3.1y 3.2).

Terremoto Regidn Mw fc (HZ)  Frecuencia maxima (Hz)

D1 6.2 0.30 15
D2 4.8 2.00 6.0
D3 4.4 3.00 7.5
18 35 8.00

19 32 7.00

112 31 7.00

116 RIM 39 4.00

117 32 5.00 15.0
118 35 6.00

120 4.2* 8.00

121 3.0 7.00

124 3.0 4.00

S1 6.4 0.50

P1 Pera 7.1 0.20 15
F1 Fij 8.2 0.08 '
F2 7.9 0.20

*mblg
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Figura 3.12. Obtencion dela frecuencia esquina para € terremoto profundo D1, utilizando las estaciones EADA,
EMIJ, ESPR y EGRO.

3.4.2. Relacion sefial/ruido

Para el estudio de SNR en estatesis, se han comparado los espectros de amplitud de ventanas
temporales de igual longitud de pre-evento, parad ruido, y de evento, parala sefial, obteniendo
el cociente entre sus amplitudes para cada frecuencia. El estudio se ha hecho sobre el
sismogramasin deconvolucionar entodos losterremotos seleccionados, excepto en el terremoto
D1 y los de profundidad intermedia de RIM, donde se ha utilizado el sismograma
deconvolucionado. Esto se debe a que a eliminar el instrumento en estos terremotos se
introduce ruido justo antes de la llegada de la onda P, lo que podria influir en la estimacién de
ER. Redlizando € estudio de calidad sobre el registro deconvolucionado, en vez de sobre este
sin deconvolucionar, setiene en cuenta ese ruido introducido. En la Figura 3.13 se muestra un
egjemplo del terremoto 124 en la estacion EMIN (A= 2°,a, = 118°). En la Figura 3.13a €l
sismograma original en velocidad y en la 3.13b en desplazamiento tras su deconvolucion, el
rectangulo en ambas muestra el zoom de las Figuras 3.13c y 3.13d (respectivamente). Al
comparar las Figuras 3.13c y 3.13d, se puede observar €l ruido introducido antes de la llegada

delaondaPtrasladeconvolucion, al igual que en laFigura 3.9c en laestacion EADA paraD1.
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Figura 3.13. Registro en la estacion EMIN del terremoto 124 (RIM). @) sismograma sin deconvolucionar, con un
rectangulo la ventana representada en c); b) desplazamiento u(t), con un rectangulo la ventana representada en
d).

En el caso de los terremotos profundos con My>6 (D1, P1, F1y F2; Tablas 3.1y 3.2) la
longitud de ventana utilizada para €l estudio de SNR es de 20 s. En la Figura 3.14a se muestra
un gjemplo para el terremoto D1 de la estacion a distanciaregional EMAZ (A=7.3° &=145° y
en la Figura 3.14b para la estacion a distancia telesismica ANMO (A=78.6°, &=305°). Arriba
se muestra el sismograma completo sin deconcolucionar; en el centro un zoom del sismograma
en desplazamiento, cuyo recuadro muestrala longitud de pre-evento y terremoto seleccionados;
y abgjo el espectro de amplitud del ruido (rojo) y de la sefial (azul). EnlaFigura 3.14a(EMAZ)
se puede observar que, para frecuencias inferiores a 6 Hz, € espectro de amplitud de la sefial
es mayor que el del ruido, mientras que para frecuencias mayores ambos espectros tienen
amplitudes similares. En el caso de ANMO (Figura 3.14b), ambos espectros tienen amplitudes
similares a frecuencias superiores a 1.5 Hz. Eto implica que a partir de 6 HzenEMAZ y 1.5
Hz en ANMO la sefial esté contaminada por € ruido. Sin embargo, como la frecuencia méxima
de estudio en este terremoto es 1.5 Hz (Tabla 3.4), esa contaminacion no influird en la

estimacion de Ey.

45



Célculo delaenergia sismica radiada por |os terremotos

a) L AL B L L B BN | b) r— 1 T 1T T 1]
P EMAZ HHZ P ANMO BHZ 1
APR 11 (101), 2010 1 APR 11 (101), 2010 {
L 22:08:08.860 | 22:17:10.019 1
— 10 i
. 2F @ ]
K] L =
T g
g c
= L o 5f _
o 2
g 0 v E_
g <
< ok .
2k
¥ )
¥
) S-5r )
X oy = 1 1 M BT BT R R |
0 1 2 3 4 5 0 1 2 3 4 5 6
X 10+2 Tiempo (s) X10+2 Tiempo (s)
6 _I T I|_ |_ T —I F; i I T I | T T T I T ] : T - — — 'I) T T
EMAZ HHZ [ ANMO BHZ ]
| APR 11 (101), 2010 | 201 | APR 11 (101), 2010
22:08:08.860 [ 22:17:10.019 ]
4r I 1 15: I
E _ 15F ]
3 ! E I ! ]
57T I ] 2 10F | ]
£ [=% + ]
< I E I I ]
< 4
2 I - oL ]
© | ~ [ |
=] 2 I 1
X4k |L = = 3 15— [ B = X -5k IL 0 1 1 =
100 120 140 160 100 120 140 160
Tiempo (s) Tiempo (s)
107 _ _ 107
EMAZ HHZ ANMO BHZ
APR11(101),2010 APR11(101),2010
,5 T
10 -
10 6L
510’6 £
3 3107
s B
g0 £
< <
1078
1078
-9
10
107
-10 (& | L -10l L | . |
10 10
107! 100 10! 107! 100 10!
Frecuencia (Hz) Frecuencia (Hz)

Figura 3.14. Arriba los sismogramas completos sin deconvolucionar de las estaciones EMAZ (a) y ANMO (b)
del terremoto D1. En € centro las ventanas temporal es seleccionadas para realizar d estudio de calidad (SNR).
Abagjo los espectros de amplitud del ruido (rojo) y la sefia (azul).

Para los terremotos profundos de menor magnitud, D2 (Mw=4.8) y D3 (Mw=4.4), y los de
profundidad intermedia se utiliza una ventana de 10 s. 5 santesy 5 s después de la llegada de
laonda P. A diferencia de los terremotos profundos con My>6, esta longitud de ventana, dada
la magnitud de los terremotos, es suficiente paraincluir laonda P. En laFigura 3.15 se muestra
este proceso en la estacion GUD para los terremotos D2 (3.15a; A=3.8°, a=173°) y D3 (3.15b;
A=3.8°, &=171°). Arriba se harepresentado el sismograma completo, en el centro laventanade

pre-evento (r) y de sefial (S) seleccionadas 'y abajo sus espectros de amplitud.
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Figura 3.15. Arriba los sismogramas completos en velocidad de la estacion GUD de | os terremotos profundos de
1990 (@) y 1993 (b) (D2 y D3). En d centro las ventanas temporales sel eccionadas para realizar € estudio de

calidad (r: ruido, s: sefial). Abajo los espectros de amplitud del ruido (rojo) y la sefid (azul).

En el terremoto D2 (Figura 3.15a) se observa gque para frecuencias inferiores a 8 Hz el

espectro de amplitud del terremoto (azul) es mayor que € del ruido (rojo), sendo ambos

espectros similares a frecuencias superiores a 8 Hz, esto podria influir en el calculo de Ej, lo

gue implicaria descartar esta estacién. Sin embargo, esa contaminacion se encuentra a

frecuencias superiores a la frecuencia méxima de estudio (Tabla 3.4), por lo que la estacion no

se descarta. En el caso del terremoto D3 (Figura 3.15b) se puede observar que en f=0.9 Hz y en

frecuencias superiores a 7 Hz ambos espectros son iguales, como en este caso estos valores de
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frecuenciasi se encuentran dentro del rango de estudio (Tabla 3.4), esta estacion se descartade

laestimacion de Ej.

En el caso de los terremotos de profundidad intermedia (18-19, 112, 116-118, 120-121, 124),

como se menciono previamente y a diferencia de D2 y D3, los espectros de amplitud para el

SNR se obtienen a partir del sismograma en desplazamiento, al igual que en el terremoto D1.

En la Figura 3.16 se muestra un ejemplo del terremoto 124 en la estacion ELGU (A=0.7°,

&=265°: en la 3.16a el sismograma sin deconvolucionar, en 3.16b una ventana de 5 s de pre-

evento y 5 s de evento en desplazamiento y en la 3.16¢ sus espectros de amplitud. En esta

estacion también se puede advertir el efecto del ruido introducido durante la deconvolucién. En

la Figura 3.16¢ se observa que el espectro de amplitud de la sefial (azul) en toda la banda de

frecuencias es dos 6rdenes de magnitud mayor que el del ruido (rojo), por lo que la sefia no

esta contaminada por este, teniendo el registro la calidad suficiente para ser utilizado en la

estimacion de Ej.
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Figura 3.16. 8 sismograma completo en velocidad de la estacion ELGU del terremoto de profundidad intermedia
124. b) Ventana del ssmograma en desplazamiento, sobre dla sefidada la longitud de ventana seleccionada para
redlizar e estudio de calidad (r: ruido, s: sefid). ¢) Espectro de amplitud del ruido (rojo) y de la sefid (azul).

Para el terremoto S1, la longitud de la ventana utilizada depende de la distancia epicentral.

A distanciatelesismica se han seleccionado 20 s de pre-evento y 20 s de sefial, que incluyen las
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fases P, pP y sP. Sin embargo, a distancia regional se ha seleccionado una ventana, tanto de
pre-evento como de sefial, de 5 s (Figura 3.17), longitud suficiente, debido al tamafio del

terremoto (Mw=6.4), para estudiar la calidad de los registros.
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Frecuencia (Hz)

En laFigura 3.17 se muestra un gemplo para S1 en la estacion a distancia regional EPON
(3.17a; A=8°, &,=342°) y en la estacion a distancia telesismica ALE (3.17b; A=51°, a,=352°):

arriba el sismograma original; en el centro un zoom de 200 s de cada registro, en e que con un
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recuadro se muestra la longitud de pre-evento y terremoto seleccionados; y abajo los espectros
de amplitud del ruido (rojo) y de la sefial (azul). Se puede observar que el espectro de amplitud
de la sefial en la estacion EPON no esta contaminado por €l ruido, a ser su espectro menor en
todala banda de frecuencia, por lo que este no influirden laestimacion de Ex . Lo mismo sucede
en la estacion ALE para frecuencias menores a 1.5 Hz, frecuencia méxima de estudio (Tabla
3.4).

A partir del cociente entre los espectros de amplitud del ruido y de la sefial (Anexo I11), se
ha establecido el criterio paradeterminar que estaciones se van a utilizar: aguellas con un valor
minimo del SNR de 1.25 para cada frecuencia en el rango de estudio (Tabla 3.4). Para valores
menores de SNR, se considera que el ruido es comparable a la sefial (Supino et al., 2019) y, por
tanto, losregistros no tienen lacalidad suficiente para utilizarse en laestimacion de E . Se debe
tener en cuentaque setrata de valores en escalalogaritmica. Se descartan, por no satisfacer este

criterio de calidad, las siguientes estaciones:

Terremotos profundos de RIM:

e 11/04/2010 (D1):

» Digtancia telesismica: A34, A228, BBSR, BLA, KIV, PALK, PTGA,
RCBR, SC36, TIXI, TLY y TRY.

= Distanciaregional: CEU.

e 08/03/1990 (D2):
= Distanciaregiona: EROQ, ACU, EALH, EMEL y ECHE.

e 31/07/1993 (D3):
» Digtanciaregional: EPLA. GUD, EVIA, ETOR, ENIJ, EGUA y ECOG.

Terremotos de profundidad intermedia de RIM (2009-2020): se descartan entre 6 (19) y 20
(121) (Anexo 1V).

Terremoto superficial de RIM:
e 25/01/2016 (S1):
» Digtanciatelesismica MAKZ, AAK, BRVK, CCM, RCBRy TUC.

= Distanciaregional: todas cumplen el criterio de calidad.

Terremoto profundo de Peru:
e 25/08/2018 (P1):
= Digtanciatelesismica: PFO, SACV y XPFO.
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Terremotos profundos de Fiji:
e 19/08/2018 (F1):
» Distanciatelesismica: todas cumplen el criterio de calidad.
e 06/09/2018 (F2):
» Distanciatelesismicaa MBWA, KWJIN y TAU.

3.4.3. Correccioén por la atenuacion

A continuacion, trasrealizar € estudio de la calidad de la sefial y haber obtenido €l espectro
de amplitud, este se corrige por la atenuacién, ecuacion (2.17), cuya aplicacion dependerade si
se trata de datos a distancia telesismica o regional. Para estaciones a distancia telesismica 'y un
mismo terremoto t* es constante debido a su débil dependencia con la distancia (Der, 1998;
Houston et al., 1998). Houston et al., (1998) propone para laonda P un valor de t* de 0.35 s
para terremotos con h=600 km y 0.5 s para aquellos con h=250 km. Teniendo en cuenta estos
valores, en esta tesis se considera que t* = 0.3 s para terremotos con h>600 km es un valor
adecuado (Rivera comunicacion personal). Para terremotos superficiales (h<60 km), se
consideraun valor det* = 0.75 s, utilizado por otros autores en estimacionesde E, (Yeetal.,
2020).

En la Figura 3.18 se muestra un ejemplo a distancia telesismica de esta correccion por la
atenuacion para el terremoto profundo D1 (t* = 0.3 s; Figura 3.18a) y el superficial S1 (t* =
0.75 s; Figura 3.18b) de RIM, y para los profundos de Pert y Fiji: P1, F1y F2 (t* = 0.3 s;
Figura3.18c, dy €). En verde se representa el espectro de amplitud corregido por la atenuacion

y en azul sin corregir.

Las estaciones seleccionadas como egemplo para los terremotos D1, S1 y Pl son,
respectivamente:. ANMO (A= 79°a, = 305°), ALE (A= 51°a, = 352°) y BBSR (A=
44°,a, = 8°). Para los dos de Fiji, se ha seleccionado la estacion ERM: F1 (A= 69°,a, =
330°) y F2 (A= 69°,a, = 332°). Entodas €llas, se observa que a altas frecuencias (f>1.5 Hz)
el espectro de amplitud corregido (verde) comienza a aumentar perdiendo su forma
caracteristica, en laque a partir de la frecuencia esquina la amplitud decae (Figura2.12). Como
este aumento se produce por encima del rango de frecuencia seleccionado para el estudio de Ex
(f<1.5 Hz; Tabla 3.4), este no deberia afectar en su estimacion. Sin embargo, en el caso de la
estacion ALE (S1) se puede observar que a partir de 0.6 Hz (Figura 3.18b) la amplitud no
disminuye con la frecuencia, sino que se mantiene constante, 1o que si podria influir en el
célculo de Eg.
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Figura 3.18. Ejemplos de espectros de amplitud del desplazamiento a distancia telesismica. En azul € espectro
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La correccion por la atenuacion a distancia regional, a necesitar un modelo de Tierra
detallado, es més compleja. Como ya se menciond, en este caso, t* depende del factor de
atenuacion Q y de la trayectoria del rayo, ecuacion (2.21). En los terremotos profundos a
diferencia del superficial, para algunas estaciones la profundidad del foco es mayor que la
distancia epicentral. Por giemplo, para el terremoto D1 (h=623 km) las distancias epicentrales
oscilan entre 33 y 812 km. Algunos autores consideran para terremotos profundos y de
profundidad intermediaen RIM un valor fijo de este factor Q para cada estacion (Buforn et al.,
1997; del Fresno, 2004). Para estudiar este valor, se ha hecho un test utilizando valores entre
100 y 1000, y se ha estudiado su efecto en el espectro de amplitud del terremoto D1. En la
Figura 3.19 se muestran estos resultados para dos estaciones con el mismo azimut (a,=145°)
pero diferente distancia epicentral: EADA (A=1.5°) y EMAZ (A=7.3°). En ambas se observa
como el espectro de amplitud sin corregir (en azul) disminuye con la frecuencia a partir de
aproximadamente 0.3 Hz, frecuencia esquina de este terremoto. Ademas, se puede observar que
a corregir por la atenuacion el espectro de amplitud aumenta a disminuir el valor de Q
utilizado.

En el caso de la estacion a menor distancia epicentral (EADA; Figura 3.19a), los espectros
corregidos con valores de Q entre 300 y 1000 para f<2 Hz no presentan diferencias
significativas. A partir de 5 Hz, los corregidos con Q = 400 y Q = 300 presentan un ligero
aumento de la amplitud con la frecuencia, mientrasque en el caso de Q = 200y Q = 100, €
aumento se produce a mayor velocidad y menor frecuencia (f=3 Hz y f=1.5 Hz,
respectivamente). En la estacion a mayor distancia epicentral (EMAZ; Figura 3.19b), los
espectros corregidos con los distintos valores de Q presentan mayor diferencia con el espectro
sin corregir (en azul) y entre si. ElI aumento de la amplitud con la frecuencia en EMAZ se
produce a frecuencias menores que en EADA: a partir de 1 Hz para Q = 100, de 1.5 Hz para
Q =200y de34HzparaQ =300, Q =400y Q = 500. Este crecimiento del espectro de
amplitud para determinados valores de Q provocaria un mayor aporte energético a frecuencias
por encima de la frecuencia esquina y llevaria a sobreestimar E. Como para este terremoto el
rango de estudio es para f<1.5 Hz, solo se descartaria Q = 100 para ambas estacionesy Q =
200 paraEMAZ.
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Figura 3.19. Espectros de amplitud del desplazamiento (azul) corregidos por la atenuacion utilizando distintos
valores del factor de atenuacion Q. Estaciones @) EADA y b) EMAZ del terremoto profundo D1 de RIM.

En algunos estudios, para evitar ese aumento del espectro de amplitud con la frecuencia, se
utiliza un valor de Q alrededor de 1000. Sin embargo, como se puede observar en las Figuras
3.19ay 3.19b, el espectro corregido por este valor y el espectro sin corregir apenas presentan
diferencias a frecuencias por debajo de 1 Hz. Por tanto, utilizar un valor de Q = 1000 parala
correccion por la atenuacion es lo mismo que no efectuar dicha correccion. Uno de los
principales problemas pararealizar esta correccion es disponer de valores especificosde Q para
una region. En la regién Ibero-Mogrebi, diversos autores han obtenido valores de Q para
terremotos intermedios y profundos en distintas estaciones (Buforn et al., 1997; Coca, 1999;
del Fresno, 2004). Estos valores varian en funcion del terremoto, pero todos ellos se encuentran

por debajo de Q = 1000, con un valor maximo de Q = 600. Si se utiliza un modelo de
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correccion por la atenuacion en el que Q depende de la frecuencia, ese valor de 1000 se alcanza
afrecuencias superiores a5 Hz, por ejemplo, en el modelo propuesto por Pérez-Campos et al.,
(2003) para México.

En vista de estos resultados, en esta tesis, se utilizan los valores de Q para cada estacion
obtenidos en trabajos previos para los terremotos profundos y de profundidad intermedia en
RIM (Buforn et al., 1997; Coca, 1999; del Fresno, 2004). En el caso de no haber estudios
previos en unaregion de estudio, como es el caso de Pery, se utiliza un valor estandar de Q =
600, valor seleccionado tras realizar distintas pruebas.

Para asignar un valor de Q a cada estacion en cada terremoto, se compara la informacion
hipocentral de cada uno de ellos con los terremotos estudiados por otros autores, seleccionando
aquel mas cercano y obteniendo los valores de Q para cada estacion. En la Figura 3.20 se
muestra de giemplo el terremoto D1. Las estaciones utilizadas en estatesis se han representado
con circunferencias y los valores de Q propuestos por distintos autores para terremotos
profundos de RIM (Buforn et al., 1997; Coca, 1999) con circulos de colores (asociados a una
estacion). Los valores de Q oscilan entre 200 y 600. Como se puede observar, para la mayoria
de las estaciones no se dispone de un valor de @Q, en estos casos se utiliza el valor de la estacion
cercana cuya distancia epicentral sea similar. Por ggemplo, en el caso de las estaciones al norte
de la peninsula | bérica, aunque las estaciones mas cercanas con un valor de Q disponible son
las gue se encuentran en la zona central de la peninsula Ibérica con Q = 600 (en azul), seles
asignaun valor de Q = 400 porgue su distancia epicentral y, por tanto, la distancia que recorre

el rayo, se asemeja mas a la estacion con Q = 400 en el norte (en naranja).

En el caso de que una estacion no esté o suficientemente cerca de otras, como ocurre con
las estaciones del norte de Africa, pertenecientes ala red temporal PICASSO (Figura 3.3a), se
le podriaasignar el valor correspondiente a aquella estacion con unadistanciaepicentral similar,
pero se debe tener en cuenta que la atenuacién de las ondas es consecuencia de las
heterogeneidades de la Tierra, pudiendo ser distintas en las diferentes trayectorias. Por esta
razon, se ha preferido asignar un valor estandar de 600 a las estaciones gque se encontraban en
estasituacion, como por gemplo laestacion AVE delared WM en el noroeste de Africa (Figura
3.34). Este mismo procedimiento se ha seguido con los terremotos profundos D2 y D3, y los
terremotos intermedios (18-19, 112, 116-118, 120-121, 124) de RIM. Los valores obtenidos para

cada estacion y cada terremoto se incluyen en el Anexo V.
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Paralos terremotos superficiales en RIM no hay estudios que asignen valores especificos de
Q acadaestacion, como ocurriacon los profundos e intermedios, pero distintos autores (Pujades
et al., 1990; Ibariez et al., 1990) proponen valores de Q(f) dependientes de la frecuencia. Para
el terremoto S1 en estatesis, se han utilizado los valores propuestos por Pujades et al., (1990),
dependiendo de la localizacion de la estacion:

e Sur peninsular (36°N-38°N): Q () = 200f°7
e Centro (38°N-40°N) y noreste peninsular (40°N-43°N y 3°W-3°E): Q(f) = 350/ %4
e Noroeste peninsular (40°N-43°N y 9°W-3°W): Q(f) = 5504

En el Anexo V se especifica el valor asignado a cada estacion.

56



Observaciones

EnlaFigura3.21 se muestran varios ejemplos de estas correcciones adistanciaregional para
los terremotos D1 (Figura 3.21a), D2 (Figura 3.21b), 124 (Figura 3.21c), S1 (Figura 3.21d) y
P1 (Figura 3.21€). En azul se representa el espectro de amplitud sin corregir por la atenuacion
y en verde corregido, obtenidos utilizando la longitud de ventana seleccionada para cada
terremoto (Tabla 3.3).

a) | b)
10 - 1097 S
EADAHUEZ ETOR SHZ |
APR 11 (101), 2010 MAR 08 (067), 1990 |
10" 107
E €
'g -
2 10t 2 w0*
o [=%
E
E z
10 109k
A=1.59 a,=145° A=3.9°, a,=196°
Q=450 -
. . Q=400
10! 10° 10 10! 10 ¢ 10!
C) Frecuencia (Hz) d} Frecuencia (Hz)
1077 10
ELGU HHZ
FEB 03 (034), 2020 EPON BHZ
(034) JAN 25 (025), 2016
1078 10®
1079 4 10°
E E
"Dg 1010 4 g 107
5 =
g E
< 10711 4 < g0t
10712 4 07
10-13 4 | 107 L
A=0.7°, a,=265° A=8.0°, a,=342°
410 1Q=600 . | Q=350+ |
00 a1 10" 0° 10"
10 10 .
E) Frecuencia (Hz) Frecuencia (Hz)
1072
APAT BHZ
AUG 24 (236), 2018
10
o
E
z
=2
g 1’
£
<
10"
107 | i
| A=2.40, a,=8°
.1 Q=600

10! 0° 10!

Frecuencia (Hz)
Figura 3.21. Ejemplos de espectros de amplitud del desplazamiento a distancias regionales. En azul sin corregir
y en verde corregidos por la atenuacion corregidos por la aenuacion. En cada figura se muestra el cédigo de la
estacion, la fechade terremoto, distancia epicentral, azimut y valor de Q.
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En las Figuras 3.21ay 3.21b se puede observar, al igual que ocurria a distancias telesismicas
(Figura 3.18), como € espectro de amplitud aumenta a partir de una frecuencia determinada,
en este caso en D1 a frecuencias superioresa 5 Hz y en D2 a 6 Hz. Al encontrarse fuera del
rango de frecuencia de estudio (Tabla 3.4), este aumento no deberia afectar en la estimacion de
Er. Enlosterremotos 124 (Figura 3.21c) y S1 (Figura 3.21d) no se aprecia un claro aumento de
laamplitud con la frecuencia. En P1 (Figura 3.21e) se observa a frecuencias superioresa 3 Hz
que, a igual queen D1y D2, al no encontrarse en el rango de estudio no deberia afectar en el
célculo de Ej.

En el Anexo VI seincluyen los espectros de amplitud de laonda P sin corregir y corregidos
por la atenuacion de las estaciones a distancia regional y telesismica de los 16 terremotos
seleccionados.

3.4.4. Correccion por el patron deradiacion

Para corregir por el patron de radiacion es necesaria la orientacion de los planos de falla del
mecanismo focal (seccidon 2.2.3). En los terremotos para los que se dispone de una solucion
calculada por otros autores se ha utilizado dicha solucion. Este es el caso de los terremotos
seleccionados en RIM, paralos que existen estudios especificos de su mecanismo focal (Tabla
3.5): terremotos profundos D1 (Buforn et al., 2011), D2 (Buforn et al., 1991) y D3 (Buforn,
2008); de profundidad intermedia 18-19, 112, 116-118, 120-121 e 124 (LOpez-Sanchez et al.,
2022); y el superficial S1 (Buforn et al., 2017). En laFigura 3.22 se muestran estos mecanismos
focales, junto con sus epicentros. ParaD1y Sl se dispone también de la STF, representada en
laFigura 3.23.

Tabla 3.5. Terremotos de RIM: orientacién delos planos defalla.

Terremoto ¢ (®) 6 A Ref.
D1 182 78 -177 Buforn et al., (2011)
D2 177 62  -91 Buforn et al., (1991)
D3 177 60 -91 Buforn (2008)
18 348 79  -20
19 329 30 -7

112 197 121 | 82
116 125 2  -163
117 207 76 @ -43 LOpez-Sanchez et al., (2022)
118 319 39 | -62
120 142 | 67 | -95
121 344 45 40
124 348 87 | -12
31 30 87 | -26 Buforn et al., (2017)
¢: azimut, §: buzamiento, A: angulo de deslizamiento
Ref.: referencia
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Figura 3.23. STF paralos terremotos de 2010 (D1) y 2016 (S1) (Buforn et al., 2011; Buforn et al., 2017).

Para los terremotos profundos de Pert (P1) y Fiji (F1y F2) no se dispone de un estudio

especifico de lafuente sismica. En el caso de P1, al estudiar E, apartir de estaciones adistancia

telesismicay regional con un elevado GAP (seccidn 3.2), se decide calcular el mecanismo focal

en esta tesis. Para los terremotos F1 y F2, en los que solo se utilizan datos telesismicos que

presentan una buena cobertura azimutal (<70°), se decide utilizar el mecanismo focal del GCMT

(www.globalcmt.org). En la Tabla 3.6 se incluye la orientacion de sus planos de falla,

representados en la Figura 3.24.
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Tabla 3.6. Terremotos de Fiji: orientacion delos planos de falladel GCMT (www.globalcmt.org).

Terremoto @ (®) 6 (") A(9
F1 210 21 | -74
F2 305 | 57 14

¢: azimut, §: buzamiento, A: a&ngulo de deslizamiento

|
T
fga’ o 2“{"//’/&/}
Fiji
TR
3 4
-18° - .. F1 -
F2 0O
océano Pacifico
177° 180° -177°

Figura 3.24. Mecanismo focal (solucién GCMT) de los terremotos sel eccionados en Fiji (F1y F2).

Unavez se dispone del mecanismo focal de cadaterremoto, se obtiene el patron de radiacion
para cada estacion. Aquellas estaciones con un valor menor a 0.25 son consideradas nodales y
descartadas del estudio de Ej.

3.4.5. Correccion por el factor de expansion geomeétrica

La correccion por € factor de expansion geométricadel rayo g(A), ecuacion (2.26), se hace
de formadistinta si los datos son a distancia telesismica o regional. En el primer caso, existen
programas para estimar este factor utilizando una aproximacion de modelo de Tierra esférica
(Hermann, 1978; Hermann, 2013). Mientras que a distancias regionales no existe un software
especifico, por lo que se calcula directamente utilizando la ecuacion (2.26), para lo que es
necesario obtener di, /dA. Debido a que la variacion de i;, respecto a A no es lineal, en esta
tesis se hadefinido un método para su obtencion. A partir de las observaciones disponibles para
un terremoto se ha representado i;, frente a A y se ha divido en distintos rangos de distancia

epicentral en los que lacurva (i, A) si eslineal.

En la Figura 3.25a se muestra un giemplo para el terremoto D1 en RIM y en la Figura 3.25b
para P1 en Per(. En ambasfiguras se puede observar lano linealidad de las curvas. Los distintos
colores se han utilizado para mostrar los rangos de distancia epicentral en los que se considera
gue la variacion de i, respecto a A es lineal. En estos rangos se realiza una regresion lineal,

obteniendo el valor de di,/dA apartir de la pendiente del ajuste para cada uno de ellos (Tabla
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3.7). De estaforma, dependiendo de la distancia epicentral de la estacion se le asigna un valor
uotrodedi,/dA. Los rangos seleccionados y los valores obtenidos de dij, / d A son especificos
paralaregion de estudio y la profundidad del terremoto. Esto implica que para los terremotos

profundos D2 y D3 se pueden utilizar los valores obtenidos para D1 a tener hipocentros

cercanos.
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Tabla 3.7. Rangos de distancia epicentra estudiados parala correccién del factor de expansi én geométrica.
Terremoto Rango de A (°)  diy/dA

<1.7 11.5

1.7< A<2.8 10.6

D1 2.8<A <38 9.3
3.8<A<55 7.9

>5.5 6.6

<3.7 9.4

p1 37<A<4.7 8.3
4.7<A<6.5 6.8

>6.5 5.1

Este procedimiento no se puede seguir para los terremotos de profundidad intermediay para
S1 porque i, respecto aA no varia en determinados rangos de distancia epicentral. EnlaFigura
3.26 se muestra esta curva como ejemplo para el terremoto S1. En esta se puede observar que
dip/dA = 0. Por estarazon, pararedizar la correccion por el factor de expansion geométrica
en estosterremotos, se ha utilizado lainversa de la distancia epicentral, aproximacion utilizada
en casos précticos (Udias et al., 2018).
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Figura 3.26. Angulo deincidenciaen lafuente (i,,) frente adistancia epicentral (A) paradistancias regional es del
terremoto superficial de 2016 en RIM (S1).

3.4.6. Correccion por el efecto de superficielibre

Laultimacorreccion que seredlizaesladebidaal efecto de superficie libre, ecuacion (2.27).
A diferencia del resto de correcciones, esta se redliza indistintamente si se trata de datos a

distanciatelesismica o regional, ya que basta con aplicar la ecuacion (2.27).
3.4.7. Software

En este apartado se describen de forma breve los programas y codigos utilizados. Primero
se incluyen los programas desarrollados por otros autores y después los desarrollados en esta
tesis. En el Anexo VI se describe con detalle el funcionamiento de los desarrollados en esta

tesis, incluyendo su codigo.
Programas desarrollados por otros autores

e SAC (Seismic Analysis Code; Goldstein et al., 2003). Programa interactivo para
el estudio de sefiales secuenciales, especialmente de datos de series temporales
como los sismogramas. Este software permite realizar operaciones aritméticas,
transformadas de Fourier, filtrado, apilamiento de sefiales, cortar ventanas de
registro, marcar las diferentes llegadas de, por gemplo, las ondas en un registro
de terremoto, etc. En esta tesis, se ha utilizado para redizar la deconvolucion
instrumental del sismograma y obtener el espectro de amplitud de todos los
terremotos seleccionados, excepto de los de profundidad intermedia de RIM.

Manual: ds.iris.edu/files/sac-manual.
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cassol (Udiasy Buforn, 1988). Software desarrollado en fortran parala obtencion
del &ngulo de incidenciay el azimut de las estaciones a partir de sus coordenadas,
las del terremoto y un modelo de corteza de dos capas con un gradiente de
velocidad. Se ha utilizado para obtener el azimut y angulo de incidencia de las
estaciones.

MECSTA (Brillinger et al., 1980; Buforn y Udias, 1984; Udias y Buforn, 1988).
Software desarrollado en fortran que permite calcular la orientacion de los planos
defallay ejes principales de esfuerzos de una fuente puntual. Basado en el modelo
probabilistico desarrollado por Brillinger et al., (1980) que, a través de una
funcion de maxima verosimilitud, relaciona la polaridad de la onda en cada
estacion con la obtenida de forma tedrica para una orientacion de losejesPy T
determinada. Datos de entrada: polaridad de la onda P en las distintas estaciones,
angulo de incidencia, azimut y un plano defalla preliminar. Ademés de los planos
defalla, proporcionaerrores de los parametros focales y el patron de radiacion de
cada estacion. Se ha utilizado para los terremotos de profundidad intermedia de
RIM vy profundos de Fiji de 2018 (F1 y F2). Permite el calculo del patron de
radiacion en las estaciones.

GROND (Heimann et al., 2018). Software de codigo abierto para la
caracterizacion de fuentes sismicas, que a través de un marco probabilistico
invierte la fuente sismica. Este programa permite ajustar los desplazamientos y
espectros de amplitud através de unainversion probabilistica basada en Bootstrap
bayesiano. El modelado de este software se habilita mediante el uso de una base
de datos de funciones de Green, precalculadas con un modelo de velocidad 1D
regional através del codigo QSEIS (Wang, 1999). Algunos de los datos de salida
son el momento sismico escalar, la magnitud momento, las componentes del
tensor momento, la ubicacion y profundidad del centroide y el tiempo origen,
junto con los intervalos de confianza. Proporciona dos soluciones MT: el mejor
MT y el MT medio. Egte Ultimo, deriva del conjunto de soluciones, obtenidas
mediante bootstrapping, y es el resultado que se utilizard en esta tesis para los
terremotos de profundidad intermedia de RIM.
https:.//pyrocko.org/grond/docs/current/index.html.

Mom3 (Kikuchi y Kanamori, 1991). Software desarrollado en fortran como parte
de un pagquete de programas para la inversion de ondas corporales telesismicas.

Este programa invierte los datos para obtener € desplazamiento en un plano de
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falla dado. En cada punto de la cuadricula que divide el plano de falla se obtiene
el desplazamiento y lafunciéntemporal. Enestatesis, se hautilizado parainvertir
la distribucion del dip sobre el plano de falla del terremoto profundo de Pert de
2018. Manual: http://wwweic.eri.u-tokyo.ac.jp/ETAL/KIKUCHI/

e EDABAC. Software desarrollado por U. Chandra, A. Necioglu y R.B. Herrmann
en 1972 y modificado posteriormente por E. Buforn en 2002. Software de uso
general en sismologiaque, apartir de un fichero con lainformacién del terremoto,
el nombre de las estaciones y sus coordenadas, proporciona otros dos ficheros.
Uno de ellos con el factor de expansion geométrica, utilizado en esta tesis para
distancias telesismicas, que calcula utilizando la metodologia desarrollada por
Deschamps et al., (1980), y otro con € formato adecuado para utilizar
directamente en MECSTA.

e Taup_Times (Crotwell et al., 1999). Paquete de TauP, software escrito en Java
basado en el método de Buland y Chapman (1983). Este paquete calcula el tiempo
de latrayectoria de las distintas fases sismicas através del modelo terrestre dado.
Se ha utilizado para obtener la distancia epicentral y el tiempo de recorrido del
rayo. Manual: seis.sc.edu/taup/

e GMT (Generic Mapping Tools; Wessel et al., 2013). Coleccion de programas de
codigo abierto que permiten procesar y generar mapas en formato PostScript.

Manual: docs.generic-mapping-tools.org/latest

Scripts desarrolladosen MATLAB (https:.//www.mathworks.com): se han utilizado para el
estudio de los terremotos profundos seleccionados de RIM, Pert y Fiji y el superficial de
RIM (D1, D2, D3, P1, F1, F2y S1).

e dignal_noise.m: programa utilizado para €l calculo de la relacion sefial/ruido y
seleccion de estaciones.

e Atenuacion.m: corrige por la atenuacion el espectro de amplitud a distancia
regional o telesismica.

e Correccion_atenQ_reg.m: utilizado pararealizar el test con diferentes valores de
Q que oscilan entre 100 y 1000 en el terremoto D1.

e Energia reg.m y Energia telesm: utilizado para la obtencion de la energia
sismica radiada a partir de los espectros de amplitud de las estaciones a distancia

regional y telesismica (respectivamente). Ademés, corrige el espectro de amplitud


http://wwweic.eri.u-tokyo.ac.jp/ETAL/KIKUCHI/
https://www.mathworks.com/
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por e patron de radiacion, el efecto de superficie libre y calcula el factor de

expansion geométrica.

Scriptsdesarrolladosen Python (Van Rossumy Drake, 2009): estos scripts se han utilizado
para el estudio de los terremotos de profundidad intermedia de RIM.

e Noise-signal.py: parael cllculo del SNR.

e Procesado.py: desarrollado para la deconvolucion instrumental del sismograma.

e Radpat.py: calculael patron de radiacion a partir de un catdlogo deterremotos, en
el que estaincluido el mecanismo focal.

e Energia.py: corrige el espectro de amplitud por € patrén de radiacion, la
atenuacion, el factor de expansion geométrica 'y el efecto de superficie libre, y
estima la energia sismica radiada en cada estacion, a partir de la cual obtiene la

del terremoto.
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4. Resultadosy discusion

En este capitulo se exponen los resultados obtenidos al aplicar la metodologia, descritaen el
capitulo 2, alas observaciones presentadas en el capitulo 3. En una primera parte, se abordala
estimacion de E, de los terremotos profundos, de profundidad intermedia y superficial en la
region Ibero-Mogrebi, utilizando el método de “estacion unica” (método 1) y, en aquellos
disponible, utilizando también la STF (método 2). En la segunda parte de este capitulo, se
calcula Ex de los terremotos profundos en las regiones de Pert y Fiji, zonas de subduccién,
aplicando el método 1.

Para finalizar el capitulo, en una tercera parte, se expone la discusion de los resultados, en
la que utilizando la energia escalada se analizan los valores de E; obtenidos en esta tesis para
los distintos terremotos. Ademas, se calcula la energia de fractura de los terremotos de RIM
con lafinalidad de estimar el coeficiente de eficiencia sismica.

4.1. Region Ibero-Mogrebi

Como se indicaen laseccion 3.1, en esta region se han seleccionado, para el estudio de Ey,
13 terremotos: los terremotos profundos de 2010 (D1; h=623 km; M=6.2), 1993 (D3; h=637
km; My=4.4) y 1990 (D2; h=663 km; M,=4.8); 9 terremotos de profundidad intermedia
(40<h<110 km; 4<mb<4.8), ocurridos entre 2009 y 2020; y el terremoto superficial de 2016
(S1; h=7 km; My=6.4).

4.1.1. Terremotos profundos (h>600 km)

El motivo de empezar el célculo de E; con los terremotos profundos se debe a una mayor
facilidad en la identificacion de la onda P directa, tratdndose de una llegada clara (Winslow y
Ruff, 1999) que no esta contaminada por sus reflexiones en la superficie de la Tierra (fases pP
y sP). En esta seccidn, se comienza presentando |os resultados de E, del terremoto profundo
D1y secontinlacon D2y D3. Edostresterremotos son los terremotos profundos de RIM més

recientes de los cinco ocurridos desde 1954, siendo D3 & de menor tamafio (Mw=4.4).

Para los tres terremotos seleccionados, como se indica en la seccion 3.4.4, se utilizan los

mecanismos focales obtenidos en estudios previos (Tabla 3.5, Figura 3.22).
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Terremoto D1 (11/04/2010, M w=6.2, h=623 km)

Como se menciono en el capitulo 3, para este terremoto se seleccionaron 36 registros de
estaciones a distancia telesismica (30°<A<90°; Figura 3.2a) y 72 a distancia regional (A<7.2°,
Figura 3.34). Paralas 95 estaciones que cumplen el criterio de calidad SNR (seccion 3.4.2), se
obtiene el espectro de amplitud de la onda P y se corrige por la atenuacion. A distancia
telesismica se ha utilizado un valor t* = 0.3 s y aregional un valor de Q que variaentre 200y
600, dependiendo de la estacion (Figura 3.20; seccién 3.4.3; Anexo V). En el Anexo VIII se
muestran los valores obtenidos de las distintas correcciones (capitulo 3.4) para cada unade las
estaciones utilizadas en el célculo de E; (Tabla VIII.1 para distancias telesismicas y Tabla

V111.2 pararegionales).

Se han descartado del estudio las estaciones con R, < 0.25: SUMG adistancia telesismica
y EBER, ECAL, ELOB, EMAZ, EMUR, EPOB, ERTA, ETOB, GUD, CART y MELI a
distancias regionales. De esta forma, se continia con un total de 23 estaciones a distancia

telesismicay 60 aregional.

Mediante la ecuacion (2.14), utilizando las correcciones obtenidas, se calcula la energia
acumulada (E) en el dominio de frecuencia para cada estacion (Boatwright et al., 2002). Lo
mas comun en este tipo de estudios es presentar directamente la energia acumulada media
representada frente a la frecuencia o € valor medio de las E; obtenidas en las distintas
estaciones, que corresponderia a la energia sismica radiada por € terremoto (Boatwright et al.,
2002; Venkataraman et al., 2002). Sin embargo, en esta tesis con la finalidad de analizar de

forma individual los resultados, se presenta la energia acumulada para cada estacion.
e Ep adistanciastelesismicas

En laFigura 4.1a se muestra para las 23 estaciones a distancia telesismica la E; acumulada
en funcién de lafrecuencia, teniendo en cuenta el rango de frecuencia seleccionado previamente
(Tabla 3.4). En estafigura se puede observar como la energia aumenta de forma répida con la
frecuencia hasta alcanzar un valor meseta (plateau). Este valor corresponde al valor de E, del
terremoto en esaestacion, incluidosenlaTablaVI111.1 del Anexo VIl (enfuncion de este valor,
de mayor a menor, se han ordenado los hombres de las estaciones en la leyenda de la Figura
4.1a). En la Figura 4.1a se observa que E; aumenta rapidamente entre 0.1y 0.4 Hz y que, en

general, afrecuencias superiores a 0.4 Hz este aumento es menor, siendo inferior aun orden de
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magnitud. Esto se debe a que el mayor aporte energético de un terremoto se encuentra entorno
a su frecuencia esgquina, que en este caso esde 0.3 Hz.
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Figura 4.1. @) Er de las estaciones a distancia telesismica para  terremoto profundo D1 de RIM. b) Estaciones
sismicas que alcanzan un valor meseta de Er afrecuencias superiores a 1.0 Hz.
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Para estudiar a qué frecuencia las curvas alcanzan el valor meseta, se ha calculado la
diferenciaentre un valor y el siguiente en la curva de energiaacumulada utilizando como limite
un 5% de diferencia. Es decir, a la frecuencia a la que la diferencia entre estos dos valores de
energia sea mayor a un 5% se considera la frecuencia a partir de la cual la curva alcanza un
valor meseta y, por tanto, € valor de E;. En caso de que esta frecuencia coincida con la
frecuencia maximade estudio (Tabla3.4), 1.5 Hz para este terremoto, se considera que la curva
no se estabilizay esa estacion se descarta del cllculo de E. Se ha seleccionado un 5% buscando
un equilibrio entre e nimero de estaciones en las que se obtiene un valor de E, y lacalidad del
resultado. Este criterio se utilizaen todoslos terremotos estudiados en estatesis para determinar

S en una estacion se obtiene 0 no un valor de Ex.

Para D1, en la mayoria de las estaciones los valores de E; se obtienen a frecuencias entre
0.8 y 1.0 Hz, aproximadamente, encontrandose estos entre 7.0x10%2 J (ANMO) y 5.0x10" J
(ABAE) (Figura 4.1a; Tabla VIII1.1 del Anexo VII1). En las estaciones ACSO, SDDR, LSZ,
TSUM, RSSD, OTAV yLVZ (enrojo enlaleyendadelaFigura4.1) estevalor de E; sealcanza
afrecuenciasentre 1.2 y 1.3 Hz (Figura4.1b), frecuencias a las que dada la frecuencia esquina
del terremoto (0.3 Hz) no deberia producirse un aumento significativo de energia, como se
menciono anteriormente. En 4 de estas 7 etaciones (ACSO, LSZ, SDDRy TSUM) se obtienen
valores de Ex entre 9x10™ Jy 1.8x10' J, superiores a los obtenidos en el resto de estaciones
que oscilan entre 7x10%2 Jy 5x10% J. A fin de evitar una sobreestimacion en laenergia sismica
radiada del terremoto, provocado por estas estaciones, se ha procedido a analizar ese
comportamiento. El aporte energético a frecuencias superiores a 1 Hz podria ser consecuencia
de efectos de sitio o incluso dela correccion de la atenuacion. Esta Ultimaes la inica correccion
aplicada al espectro de amplitud que depende de la frecuenciay que, por tanto, podria provocar
un cambio en su decaimiento, ocasionando que este aumente con la frecuencia y, en

consecuencia, la energia acumulada.
Analisisdelascurvas andmalasde Ep

Para comprobar si la aportacion significativa de energia que se observa en laFigura4.1b se
debe a la correccion por la atenuacion, se han obtenido las curvas de energia acumulada sin
aplicar dicha correccion de las estaciones: ACSO, SDDR, LSZ, TSUM, RSSD, OTAV y LVZ.

En laFigura 4.2 se representan estas curvas.

En la Figura 4.2, se puede observar que las estaciones SDDR, OTAV y LVZ acanzan un

valor plateau, es decir, un valor de Eg, a frecuencias inferiores a 1 Hz. Valores que se
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encuentran entre 4x10%? Jy 4x10™ J. Lo que implica que en estas tres estaciones ese aporte
energético observado en laFigura4.1b si se debe alacorreccion por laatenuacion, lo que podria
indicar una correccion inadecuada de la misma. Sin embargo, esta no justifica los altos valores
de energia obtenidos en las estaciones ACSO, SDDR, TSUM y LSZ, cuya diferencia, aunque
menos pronunciada, se sigue observando en la Figura 4.2, respecto a OTAV, RSSD y LVZ.
Tampoco justifica el aporte energético de un factor de 7, aproximadamente, observado en la

Figura4.1b en RSSD entre 0.8 y 1.2 Hz, que se reduce solo a un factor de 5 a no corregir por

la atenuacion.
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Figura 4.2. Er obtenida, sin aplicar la correccién de la atenuacion, delas estaciones ACSO, SDDR, LSZ, TSUM,
RSSD, OTAV y LVZ para d terremoto profundo de D1.

Estos comportamientos podrian estar causados por efectos de sitio en las cinco estaciones.
Aungue los efectos de sitio tienen mayor influencia a distancia regional, también tienen
importancia a distancia telesismica (Pérez-Campos et al., 2003). Por esta razon, se decide
comparar laonda P en desplazamiento en estas estaciones y sus espectros de amplitud con las

de estaciones a una distancia epicentral y con un azimut similar. La estacion RSSD (A=72°,

&=312°) no se ha analizado por la ausencia de estacionescon Ay & similares. Enla Tabla4.1
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Sse muestran las estaciones representadas en la Figura 4.3, en negrita las que presentan un
comportamiento andmalo y con el mismo superindice las estaciones con las que se comparan.

En la Figura 4.3a, ala izquierda, se muestra la onda P en desplazamiento para la estacion
ACSO y las 4 estaciones seleccionadas para su comparacion UALR, ANWB, MMNY y WES
(Tabla 4.1) y a la derecha sus espectros de amplitud. De forma andloga, en la 4.3b para la
estacion SDDRy ANWB, enla4.3cLSZ y LOSSy enla4.3d TSUM y LOSS. En los espectros
de amplitud se observa que ACSO, SDDR y LSZ (en rojo) presentan, entre 0.6 Hzy 2 Hz, una
amplitud superior al resto de estaciones seleccionadas para su comparacion, al igual que TSUM
entre 0.9y 2 Hz. Como esto no se observa en el resto de estaciones, se descarta que el origen
sea la fuente del terremoto (Andrews, 1986; Castro et al., 1990), pudiendo estar relacionada
con efectos de sitio (Der y McElfresh, 1976). Por ejemplo, en ACSO estos efectos podrian ser
consecuencia de la capa de sedimentos bajo ella (Martin et al., 2017), dado que las ondas P
presentan mayor amplificacion en estaciones con sedimentos superficiales (Zhou et al., 2003).
En el caso de RSSD, ese aporte energético observado a f>1.0 Hz en la curva de energia
acumulada, podria deberse a las variaciones laterales en la estructura de Black Hills sobre la
gue se encuentra (Owens et al., 1987). En esta Tesis, al igual que en otros trabajos a estas
distancias epicentrales (Singh y Ordaz, 1994; Venkataraman y Kanamori, 2004), estos efectos
no se tienen en cuenta en las correcciones aplicadas para la obtencion de Ej, por lo que se
considera adecuado descartar en € calculo de E, estas estaciones, sefialadas en rojo en la

leyendade laFigura4.1.

Tabla 4.1. Posible efecto de sitio para € terremoto D1.

Estaciones A(®) a:(°)
ACSO* 60 300
SDDR? 61 273
Lsz® 60 144
TSUM* 60 157
UALR? 69 298

ANWB? 54 266
MMNY! 56 301
WES 51 298
LOSS* 57 135

1234 Grupos de estaciones que
se comparan (Figura 4.3)

Unavez descartadas estas estaciones, |os valores de energia sismicaradiada obtenidos en las
16 estaciones restantes se encuentran entre 6.0x10'? J (ANMO) y 5.0x10% J (ABAE), siendo
el valor de Ex del terremoto (valor medio) 2.5x10'3 Jy su desviacion 1.5x10"3 J.
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e Ep adistanciasregionales

Tras estimar |la energia sismica radiada por el terremoto D1 a partir de registros a distancia
telesismica, se procede a obtener esta misma energia utilizando registros a distancia regional y
comparar ambos valores. El objetivo es comprobar si se obtienen valoresde E similaresy, por
tanto, se pueden utilizar solo registros a distancia regional en los terremotos D2y D3 (M w<6),
paralos que no hay disponiblesregistros a distanciatelesismica debido a su bajarelacion sefial-

ruido.

En la Figura 4.4a se muestra a distancia regional E en funcion de la frecuencia de las 60
estaciones seleccionadas, hasta 1.5 Hz (Tabla 3.4). En esta figura se puede observar el mismo
comportamiento que en laFigura4.la paradatostelesismicos. E; aumentarapidamente, en este
caso, afrecuencias inferiores a 0.6 Hz, a encontrarse el mayor aporte energético entorno ala
frecuencia esquina (0.3 Hz). Los valores de Ex oscilan entre 6.0x10%2 J (PVAQ) y 6.0x10% J
(AVE), siendo este rango mayor que el obtenido a distancia telesismica. Los valores en cada
estacion se incluyen en la Tabla VI11.2 del Anexo VIII. En laleyenda de la Figura 4.4a se han

ordenado las estaciones de mayor a menor Ejy.

En general, los valores plateau en estas curvas se obtienen a frecuencias inferiores a 1 Hz
(valor obtenido de la misma forma que a distancias telesismicas), excepto en 21 estaciones. En
11 deelas(PM10, MAHO, EPLA, EIBI, MVO, PM04, PM11, EMOS, ETOS, PM08y EMAL)
no se alcanza a f<1.5 Hz (Figura 4.4b), por lo que estas se descartan del estudio, y en las otras
10 estaciones (PM 19, PM23, PM22, PM30, PFVI, PM24, PM31, PM27, PM21y PM28; en rojo
en la leyenda de la Figura 4.4a) se alcanza a frecuencias entre 1y 1.5 Hz (Figura 4.4c). En la
Figura 4.4a se puede observar que los valores de E; obtenidos en 5 de estas 10 estaciones
(PM19, PM23, PM22, PM 30y PFVI) se encuentran entre los 10 valores mas altos (sin tener en
cuenta las 11 descartadas previamente por no alcanzar un valor de ER), |0 que provocaria una
sobreestimacion de la energia. El hecho de que estas curvas no alcancen un valor meseta, o lo
hagan a f>1 Hz, implica que a atas frecuencias se produce en estas estaciones un aporte
energético no despreciable, al igual que en las 11 estaciones descartadas. Sin embargo, teniendo
en cuenta gque el espectro de amplitud del desplazamiento, apartir del cual se obtienen las curvas
de energia acumulada, decae con la frecuencia a partir de la frecuencia esquina del terremoto
(Aki, 1967; Brune, 1970), ese aporte energético af>1 Hz, siendo méas del doble de lafrecuencia
esguina de este terremoto (fc=0.3 Hz), deberia ser despreciable, como se observaen €l resto de

estaciones (Figura 4.44).
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Figura4.4. a) E; en las estacionesa distanciaregional para el terremoto profundo D1. b) Estaciones en lasqueno
sealcanzaun valor messtade E. ¢) Estaciones en lasque se alcanzaentre 1y 1.5 Hz.

Una posible explicacion es que este aporte energético sea consecuencia de efectos de sitio 0

de la correccion por la atenuacion, en este caso por no haber utilizado un valor correcto de Q.

Por esta razon, en la Figura 4.5 se representan las curvas de energia acumulada, obtenidas a

partir de los espectros de amplitud sin corregir por la atenuacion, de las 21 estaciones que no se

estabilizan en un valor de E afrecuencias menores a 1 Hz (Figuras 4.4b y 4.4c). En estas 21

estaciones, se han incluido las 11 descartadas previamente para analizar también el motivo de

ese comportamiento (Figura 4.4b).
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En la Figura 4.5 se puede observar que la curva de E; (Sin la correccion por la atenuacion)
de 13 de las 21 estaciones (PM 10, MAHO, EPLA, PM04, ETOS, PM08, PFVI, PM27, PM23,
PM30, PM31, PM28 y PM24) se estabiliza en un valor meseta alrededor de 1 Hz. Esto implica
gue el aporte energético en sus curvas de E, a frecuencias superiores a 1 Hz, observado en la
Figura 4.4, es consecuencia de la correccion por la atenuacion. En la seccidn 3.4.3, se concluyo
gue algunosvaloresde Q en las estaciones adistanciaregional utilizadas como ejemplo (EADA
y EMAZ; Figura 3.19) debian ser descartados porgue provocaban una sobreestimacion de Ey,
al aumentar su amplitud con la frecuencia en vez de disminuir a f>f.. Por tanto, en estas 13
estaciones el comportamiento observado podria deberse a la asignacion de un factor de la
atenuacion no adecuado. Por este motivo, se decide descartar de estas 13 estaciones las 7
estaciones que no se habian descartado previamente del estudio (PFVI, PM27, PM23, PM 30,
PM31, PM28y PM24).

Al no disponer de un estudio detallado de los valores de Q para € terremoto D1, los
utilizados en estatesis se han obtenido de autores que estudiaron otros terremotos profundos de
esta zona (Buforn et al., 1997; Coca, 1999). A pesar de €llo, dada la complejidad tecténica de
laregion (Pedreraet al., 2011; Buforn et al., 2017; Suny Bezada, 2020), se ha considerado mas

adecuado utilizar valores especificos de esta, en lugar de un modelo general en el que estefactor
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pudiera depender de la frecuencia (Perez-Campos et al., 2003). Se debe tener en cuenta que las
correcciones empiricas de atenuacion requieren varios terremotos, se calculan para cadaregion
geogréfica y se deben revisar a medida que ocurren mas terremotos (Boatwright et al., 2002;
Venkataraman et al., 2006b).

Las curvas de E, de las 8 estaciones restantes (EIBI, MVO, PM11, EMOS, EMAL, PM19,
PM21 y PM22), alin eliminando la correccion por la atenuacion, siguen sin alcanzar un valor
de E afrecuencias menoresa 1 Hz (Figura4.5). En € caso de aquellas que no se estabilizan a
frecuencias menores a 1.5 Hz, ni eliminando la correccién por la atenuacion (EIBI, MVO,
PM11, EMOS y EMAL; descartadas previamente), no se ha encontrado una dependencia
azimutal o con la distancia epicentral. En la Figura 4.6 se muestran los espectros de amplitud
delaondaP sin corregir por laatenuacion de estas 5 estaciones. En ella, se puede observar una
caida en la amplitud (minimo local) a frecuencias cercanas a 1.5 Hz. Esta caida en el espectro
de amplitud al producirse alrededor de esta frecuencia provoca que la curva de energia en estas
estaciones al ser energia acumulada no se estabilice a frecuencias inferiores a la frecuencia
maxima de estudio (1.5 Hz), como ocurre en el resto de estaciones. Se desconoce el motivo de
este minimo local, pero a no observarse en el resto de espectros de amplitud (Anexo VI) se

descarta una procedencia de la fuente sismicay se atribuye a efectos locales.

L as estaciones que se siguen estabilizando en un valor de energiaentre 1y 1.5 Hz (PM 19,
PM21 y PM22), a pesar de eiminar la correccion por la atenuacion, tienen una distancia
epicentral entre 3.1° y 3.9° y un azimut entre 20° y 25° lo que podria indicar que ese
comportamiento se debe a efectos de sitio, aunque este no se observa en la estacion PM20
(A=3.3° a/=22°) situada en la misma zona. En la Figura 4.7 se representa la onda P en
desplazamiento (ventana de 20 s; izquierda) en estas tres estaciones y en la estacion PM20 (en

azul), junto a sus espectros de amplitud (derecha).

En esta figura se puede observar que la amplitud en la estacion PM 19 es superior a la del
resto de estaciones, que presentan amplitudes similares. Teniendo en cuenta la similitud entre
las distancias epicentrales y el azimut, las amplitudes de las cuatro estaciones deberian ser
similares, por lo que esa diferencia podria ser consecuencia de un efecto de sitio en el
emplazamiento en el que se encuentrala estacion PM 19, origen de esa amplificacion observada
en la onda P. Por otra parte, en los espectros de amplitud de las estaciones PM21 y PM22
(Figura 4.7) se puede observar gque, en comparacion con el de PM20, presentan un aumento
alrededor de 1 Hz, lo que se reflegja en la curva de energia acumulada (Figuras 4.4 y 4.5). Al

tratarse de estaciones pertenecientes a la red PICASSO, formada por mas de 60 estaciones
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(Levander et al., 2009), no se ha encontrado informacidn especifica sobre ellas que pueda
justificar este comportamiento. A pesar de ello, frente aladuday al tratarse de estaciones que
se encuentran cerca de otras utilizadas en el calculo de E; se ha preferido descartarlas del
estudio.
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Figura 4.6. Espectros de amplitud en velocidad de las estaciones a distancia regional cuyo nombre se incluye
arribaalaizquierda, junto a su distanciaepicentral y azimut. Con una linea roja discontinua la frecuencia maxima
de estudio.
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Figura 4.7. Desplazamiento de la onda P (izquierda) y espectro de amplitud (derecha) en las estaciones. PM 19,
PM20, PM21y PM22.

En resumen, a distancias regionales se descartan del calculo de E las 21 estaciones en las
gue no se alcanza un valor meseta (valor de ER) afrecuencias inferioresa 1 Hz. De esta forma,
los valores de E, en las 39 estaciones restantes (Figura 4.8) se encuentran entre 6x10? J
(PVAQ) y 1x10* J (PS03), excepto AVE con un valor de E; = 3.1x10%Jy SFS con E =
2.7x10%J, ambas pertenecientes alared WM. En laFigura 4.8, se puede observar que lacurva
de energia acumulada en AVE presenta una energia superior al resto de estaciones en todo €l
rango de frecuencia. Lo que podriaindicar un efecto de amplificacion de laonda P. En el caso
de laestacion SFS, al comparar su curva de energia acumulada con la del resto de estaciones se
observa gque esta crece con una mayor pendiente, con un aumento de energia considerable de
9.0x10'% J a 2.0x10% J (aproximadamente), entre 0.8 y 1.0 Hz.

En la Figura 4.9, se compara una ventana de 15 s de la onda P en desplazamiento de la
estacion SFS con lade PS44, P41y ESPR, estaciones con azimut y distanciaepicentral similar.
Se puede observar que la amplitud maxima de la onda P en SFS es el doble que, en € resto de
estaciones, lo que se reflgja en esa discrepancia mencionada entre las curvas de energia
acumulada. Esta estacion se localiza en una cuenca sedimentaria con un espesor considerable
de sedimentos en la zona sobre la que se encuentra (Institut Catogréfic y Geologic de Catalunya
[ICGC], 2016, p. 97), lo que podria causar una amplificacion de las ondas sismicas (Frankel y
Vidale, 1992; Pitarka et al., 1998; Olsen et al., 2006; Custodio et al., 2012) reflejandose en Ex
y siendo €l motivo de la diferencia observada en la amplitud respecto a PS44, PS41 y ESPR.
Por estas razones, frente a posibles efectos locales, ambas estaciones (AVE y SFS) se descartan
del estudio de Ey, obteniendo un valor medio de energia a partir de las 37 estaciones restantes

de 3.5x10% J, con una desviacion de 2.5x10%2 J.
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Figura4.9. Registro sin deconvolucionar (izquierda) y en desplazamiento (derecha) paralas estacionesadistancia
regiona: SFS, P41, P44y ESPR.

e Comparacion de resultados

En la Tabla 4.2 se muestra €l rango de valores de E, obtenidos a distancia telesismica y
regional, junto a sus valores medios utilizando el método 1. Se puede observar que los valores
de E, de las estaciones a distancia regional presentan una mayor dispersion (scatter), con una
diferencia entre el valor méximo y minimo de 9.4x10* J, siendo méas del doble que a distancia

telesismica (4.0x10'3 J). Se debe tener en cuenta, que la mayor parte de la incertidumbre de E
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a distancias regionales procede de las correcciones aplicadas a las observaciones para la
obtencion de E; (Venkataram et al., 2002), siendo la atenuacion una de las principales fuentes
de incertidumbre (Wang et al., 2022).

Tabla4.2. VdoresdeEr paraé terremoto profundo D1.

Datos Rango Er (J) Er (J) Desviacion (J) M étodo
Telesismicos  [6.0x10%, 5.0x10%]  2.5x10" 1.5x10% Método 1
Regionales  [6.0x102 1.0x10%]  3.5x10% 2.5x101 odo

STF - 5.4x10" -- Método 2

Las estaciones adistanciaregional con valores de Ey (Figura4.8) fueradel rango de energia
obtenido adistancias telesismicas son: PS03, PM 14, PM 15, PM03, PM 13, PS44, PM17, PMOL,
PMO06, P41 y PMO5; todas ellas pertenecientes a despliegue temporal PICASSO. Egas
estaciones, excepto PS03, PS44 y PS41, se encuentran en el norte de Marruecos, region en la
gue no se dispone de valores especificos del factor de atenuacion, generalizando en estatesisa
Q = 600, valor asignado a la estacion EMEL (situada en Melilla) (Buforn et al., 1997; Coca,
1999). Por tanto, estos elevados valores de E, podrian ser consecuencia de una correccion por
laatenuacion inadecuada. Sin embargo, se debe tener en cuenta que estas estaciones pertenecen
aun despliegue temporal llevado a cabo con un objetivo distinto al de estatesis (Bezada et al.,
2013; Bezada et al., 2014; Levander et al., 2014; Palomeras et al., 2014) y podria no ser

adecuado su uso en este tipo de estudios.

Hay estudios que muestran cierta variabilidad entre la E; obtenida con registros a distancia
telesismica y a distancia regional, en algunos casos incluso de un orden de magnitud (Kikuchi
y Fukao, 1988; Singh y Ordaz, 1994; Newman y Okal, 1998; Pérez-Campos y Beroza, 2001).
Recientes trabajos han reducido estas discrepancias para terremotos con My entre 5.5y 7
(Kanamori et al., 2020) teniendo en cuenta la atenuacion y el efecto de sitio (Pérez-Campos et
al., 2003) y el efecto dedirectividad (Venkataraman y Kanamori, 2004). Los valores medios de
ER obtenidos en esta tesis con datos telesismicos (2.5x10" J) y regionales (3.5x102 J) (Tabla
4.2) son del mismo orden de magnitud, con una diferencia de 1x10'® J. Edta diferencia es
compatible con la discrepancia “reducida” entre datos telesismicos y regionales obtenida por

otros autores (Pérez-Campos et al., 2003; Venkataraman y Kanamori, 2004).

A pesar de no utilizar en esta tesis correcciones especificas de efecto de stio ni de
directividad, observado en este terremoto (Buforn et al., 2011), el andlisis de los resultados
estacion a estacion ha permitido descartar aguellas estaciones que presentaban posibles efectos

de sitio o amplificacion de la onda P en su registro. Ademas, también ha permitido descartar
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aquellas estaciones cuya correccion por la atenuacion (valores de Q especificos paralaregion,
obtenidos a partir de trabajos previos a la ocurrencia de este terremoto de 2010 y, por tanto, no
actualizados) provocaba una sobreestimacion de E; en dicha estacion. De esta forma, se ha
reducido el rango de energia sismica radiada obtenido, a partir de las distintas estaciones, a

distanciaregional y su discrepancia con el obtenido a distanciatelesismica (Tabla4.2).

En laTabla4.3 se incluyen los valores de E; obtenidos por otros autores para el terremoto
D1. Sepuede observar que el valor estimado en estatesis a distanciatelesismica (Tabla 4.2) es
idéntico al obtenido por Kanamori y Ross (2019) (2.5x10 J), mientras que el calculado por
IRISEQEnergy (6.4x10% J) es superior. Kanamori y Ross (2019) e IRISEQEnergy utilizan la
misma metodologia que se ha utilizado en estatesis a distancias telesismicas. Sin embargo, la
correccion por laatenuacion que utiliza | RISEQEnergy es paraterremotos poco profundos, con
un valor de t* dependiente de la frecuencia, y no tiene en cuenta la correccion por el efecto de
superficie libre (IRIS DMC 2013, https.//ds.iris.edu/spu/egenergy), por lo que se debe tener
cuidado en su comparacion. Como ya se mencion0 anteriormente, la mayor parte de la
incertidumbre procede de las correcciones para eliminar los efectos de la trayectoria
(Venkataraman et al., 2002), entre las que se encuentrala correccion por la atenuacion y por el

efecto de superficie libre.

Tabla4.3. VaoresdeEy adistanciateesismica para D1 por distintos autores.

Er (J)
2.5x10" Kanamori y Ross (2019)
6.4x10" IRISEQEnergy

Otraforma de calcular la energia sismica radiada es utilizando la MRF (Método 2; capitulo
2), que indica como se liberala E; durante la rupturadel terremoto, pudiendo obtener su valor
a partir de €ella, ecuacion (2.15). Para e célculo, se ha utilizado la MRF obtenida a partir de
datos telesismicos por Buforn et al., (2011). En la Figura 4.10a se muestra esta MRF y en la
4.10b su integral. Utilizando los valores de velocidad en un foco a 650 km de profundidad de
lasondas P (10.2 x 103 m/s) y S(5.5 x 103 nvVs) y de ladensidad (3980 kg/m®), extraidos del
modelo PREM (Dziewonski y Anderson, 1981), se obtiene un valor de energia sismicaradiada
de 5.4 x 1012 J. Ladiferenciaentre este resultado y el estimado en estatesis con el método de
“estacion tnica” (método 1), utilizando datos telesismicos (2.5x10" J), esinferior en un factor
5, aproximadamente. Aungue se esperaria que la E; estimada con el método 2 fuese mayor
debido a la presencia de caracteristicas de alta frecuencia en la funcion temporal (Bilek et al.,
2004), la diferencia obtenida entre ambas metodologias es comparable a la obtenida por otros

autores. Bilek et al., (2004) estimala energia sismicaradiada de terremotos superficiales apartir
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de sus funciones temporales (método 2, en estatesis) y las compara con las estimadas por otros
autores utilizando otras metodologias, obteniendo estimaciones inferiores en, incluso, un factor
de 7. Ademés, si se comparan las E; de los mismos terremotos estudiados por lzutani y
Kanamori (2001), utilizando € método 2, con las obtenidas por Kobayashi y Mori (2002),
utilizando € método 1, en algunos casos se observan diferencias, incluso, de un factor 8, sendo
menor ¢l valor obtenido con el método 2.

Las funciones temporales de la fuente obtenidas a distancias telesismicas tienen una banda
de frecuencia limitada y estan afectadas por e ruido de deconvolucién lo que provoca una
estimacion de E; menor (Bilek et al., 2004). Por tanto, teniendo en cuenta la dispersiéon en los
valores de E utilizando el método 1, puede considerarse aceptable el resultado en estatesis a
partir de la MRF, ya que es un 10% inferior al valor minimo de E obtenido con el método de
estacion unica (método 1). Por dltimo, remarcar que una diferencia de un orden de magnitud
entre valores de E, utilizando metodologias distintas es aceptable (Singh y Ordaz, 1994).

a) . . : . : . b)
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Figura 4.10. a) MRF del terremoto profundo D1 (Buforn et al., 2011). b) Integral ded MRF.

Terremoto D2 (08/03/1990, M w=4.8, h=637 km)

En este caso, adiferenciadel terremoto D1, se debe tener en cuenta la dificultad que supone
estimar la Ep a través del método de “estacion tnica” de un terremoto con esta magnitud
(Mw=4.8), ya que la mayor parte de su energia sismica radiada se encuentra a frecuencias
superiores a1 Hz, valores para los que no se dispone de informacion de la atenuacion o es muy
escasa (Venkataraman et al., 2006b). Distintos estudios obtienen la E; de terremotos con
Mw<5.5 pero lo hacen através de instrumentos de pozo o minas (Gibowicz et al., 1991; Prejean
y Ellsworth, 2001; Oye et al., 2005) o utilizando funciones empiricas de Green (Izutani y

Kanamori, 2001; Venkataraman et al., 2002). Sin embargo, son dos opciones que no son
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factibles para los terremotos profundos en la region Ibero-Mogrebi. Una dificultad afiadida en
este caso es que en el terremoto D2 no se dispone de registros de banda ancha.

Para€l célculo de E, se obtiene el espectro de amplitud de la onda P de los 13 sismogramas
en desplazamiento que cumplen el criterio de calidad establecido de SNR>1.25 (seccion 3.4.2).
Estos espectros de amplitud se corrigen por la atenuacién utilizando un valor de Q que,
dependiendo de la estacion, varia entre 300 y 600 (Tabla V.2 del Anexo V). Las distintas
correcciones para cada unade las estaciones utilizadas se muestranenlaTablaV111.3 del Anexo
VIII.

En laFigura 4.11 se representan los valores de E en funcion de la frecuencia (hasta 6 Hz;
Tabla 3.4) de las 13 estaciones disponibles. Como ocurria en el terremoto anterior (D1), en
general estas curvas crecen de forma rapida hasta alcanzar un valor meseta, correspondiente a
ER (Tabla VII1.3). En funcion de estos valores de E, de mayor a menor, se han ordenado los
nombres de las estaciones en la leyenda.
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Figura 4.11. E; para € terremoto D2 de RIM. En la leyenda en rojo las estaciones que no alcanzan un valor
meseta.

En este terremoto, € mayor aporte energético se encuentra a frecuencias inferiores a 3 Hz,

alrededor delafrecuenciaesquina(fc=2 Hz), y las curvas alcanzan un valor mesetaafrecuencias

84



Resultados y discusion

menores a la frecuencia maxima de estudio (6 Hz) con valores entre 4x10° J (GUD) y 2x10' J
(EPLA), excepto en4 delas 13 estaciones: EVIA, EBAN, ECRI y EALH (enrojo enlaleyenda
delaFigura4.12).

Analisisdelas curvas anOmalas de Eg

Como se observo en el terremoto D1, que las curvas de Er sigan aumentando con la
frecuencia sin alcanzar un valor plateau puede ser debido a efectos de sitio 0 a una correccion
inadecuada de la atenuacion. Para estudiar si este Ultimo es el motivo de ese comportamiento,
se harealizado un andlisis de las curvas de energiaacumuladade EVIA, EBAN, ECRI y EALH,
a partir de los espectros de amplitud sin corregir por la atenuacion, (Figura 4.12). Se observa
que en las 4 estaciones se obtiene, a frecuencias inferiores a4 Hz, un valor de Ey, entre 1x108
Jy 2x10° J, por lo que se puede concluir que el comportamiento andmalo observado en laFigura
4.11 es consecuencia de la correccion por la atenuacion. Al comparar la Figura 4.12 con la
Figura 4.11, se observa la importancia de la correccion por la atenuacion, que puede suponer

un aumento en Er deincluso dos ordenes de magnitud.

1010

EVIA [
. EBAN |
| —6—ECRI | ]
—&—EALH | ]

Energia (J)
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Figura 4.12. E, obtenida a partir del espectro de amplitud sin corregir por la atenuacion de las estaciones EVIA,
EBAN, ECRI y EALH para e terremato profundo D2.

Los valores del factor de atenuacion utilizados en estas 4 estaciones oscilan entre 300 y 450

(TablaV.2 del Anexo V). EnlaFigura4.13 se representan sus espectros de amplitud sin corregir
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(azul) y corregidos por la atenuacion (verde). Se puede observar como, en todos los casos, a
corregir por la atenuacion el espectro de amplitud aumenta o se mantiene constante con la
frecuencia, en vez de disminuir a partir de la frecuencia esquina del terremoto (2 Hz),
traduciéndose en esa aportacion energética que se observa en la Figura 4.11, en sus curvas de

E. Por tanto, se concluye gque no se ha corregido de forma correcta por la atenuacion.
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Figura 4.13. Espectros de amplitud en desplazamiento sin corregir (azul) y corregidos por la atenuacion (verde)
del terremoto profundo D2 en las estaciones cuyo nombre, distancia epicentral, azimut y valor del factor de
atenuacion seinduyen abajo a laizquierda.

Descartando las estaciones EVIA, EBAN, ECRI y EALH, en la Figura 4.11 se puede
observar que €l valor minimo de Ex (5x10° Jen GUD) y el méximo (1x10'! Jen EPLA) se
algjan de los obtenidos en las estaciones méas cercanas (9x10° Jen AFC y 4x10'° J en EPRU),

en concreto, en un 49% y un 66%, respectivamente. Por lo que se decide estudiar ambas

estaciones con méas detalle.

La estacion EPLA ya se descartd en el terremoto D1 por presentar un comportamiento

andmalo asociado a un posible factor de atenuacion inadecuado (Q=300). A pesar de tratarse
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de instrumentos diferentes, de banda anchaen D1 y de periodo corto en D2, ambas estaciones
se encontraban en el mismo emplazamiento. Lo que implicaque si parael terremoto D1 el valor
Q = 300 para EPLA era inadecuado, también deberia serlo para D2. En la Figura 4.14 se
representa el espectro de amplitud de EPLA sin corregir (azul) y corregido (verde) por la
atenuacion para el terremoto D2. Se puede observar como el espectro de amplitud corregido
por Q en vez de disminuir con la frecuencia a partir de fc (2 Hz), se mantiene constante hasta,
aproximadamente, 6 Hz (frecuencia maxima de estudio) apartir de la cual empieza a aumentar.
Por este motivo, a igual que en el terremoto D1, se decide descartar esta estacion de la

estimacion de Ey.

Amplitud (m)
o

Q=300 :
d EPLA (A=3.7°,a,=1479) i I)

107 4

10 100 101

Frecuencia (Hz)

Figura 4.14. Espectro de amplitud en desplazamiento sin corregir (azul) y corregido por laatenuacion (verde) del
terremoto profundo D2 en laestacién EPLA. Abajo alaizquierda: distanciaepicentral, azimut y € valor del factor
de atenuacion utilizado.

En el caso de GUD, no se han encontrado estudios previos con resultados de efecto de sitio,
ni indicios de que en esta estacion se esté produciendo una infraestimacion de Ex, por lo que
no se descarta del estudio. Ademas, para €l terremoto D1, se observé en los valores de Eg, a
distancias regionales (Figura 4.4a), una dispersion de entre 1 y 2 érdenes de magnitud, por lo
gue ladiferenciaentre el valor obtenido en GUD para D2 respecto al resto de estaciones (Figura
4.11) podria ser debido alapropiadispersion de E, que no se observa de formatan clara, como

en el terremoto D1, por € bajo nimero de estaciones disponibles.

De estaforma, sin tener en cuentalas5 estaciones descartadas (EVIA, EBAN, ECRI, EALH

y EPLA), los valores de energia sismica radiada obtenidos en las 8 estaciones restantes se
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encuentran entre 5x10° J (GUD) y 4x10'° J (EPRU), siendo € valor de E; del terremoto

1.8x10% J con una desviacion de 1.5x10%° J.

Terremoto D3 (31/07/1993, M w=4.4, h=663 km)

Para este terremoto apriori se seleccionaron 14 estaciones adistanciaregional (Figura3.3b),
de las cuales solo 7 satisfacen el criterio de calidad de SNR>1.25 (seccion 3.4). A partir de sus
registros deconvolucionados, se obtiene el espectro de amplitud de laonda Py se corrige por la
atenuacion (Figura V1.4 del Anexo V). En este caso, los valores de Q que se utilizan para las
distintas estaciones varian entre 450 y 600 (Tabla V.3 del Anexo V). En la Tabla VIlI.4 del

Anexo VI se muestran los valores de las distintas correcciones aplicadas.

EnlaFigura4.15 se muestran lascurvasde E paralas 7 estaciones, en ella se puede observar
el mismo comportamiento que en las curvas de los anteriores terremotos (Figuras 4.8 y 4.11):
un rapido aumento de E en un determinado rango de frecuencias, en este caso, inferiores a 5
Hz (f=3 Hz). De las 7 estaciones que se muestran en la figura, 3 de ellas (EBAN, EPRU y
EHUE) no alcanzan un valor meseta a f<7.5 Hz (frecuencia maxima de estudio, Tabla 3.4) por
lo que se descartan del estudio de E. Este comportamiento, como se observo en los terremotos
D1y D2,y como se observa en la Figura 4.16, en la que se han representado los espectros de
amplitud corregidos y sin corregir por la atenuacion de estas 3 estaciones, esta asociado a la
utilizacion de valores de Q inadecuados. En esta se puede observar como el espectro de
amplitud de laonda P (azul) al ser corregido por la atenuacion (verde) se deforma, aumentando
su amplitud con lafrecuencia, causando ese aporte energético en su curva de energiaacumulada
(Figura4.15).

Tras descartar EBAN, EPRU y EHUE, en los valores de E; de las 4 estaciones restantes
(Figura4.15) se observa una dispersion (scatter) de mas de 2 6rdenes de magnitud, con valores
entre 5x10° J (EVAL) y 1x10° J (EJIF). Esta dispersion puede ser consecuencia de un efecto
de sitio en alguna de las estaciones o0 a la propia incertidumbre en la estimacion de E;. ESa
Ultima, provocada, por gjemplo, por la correccion por laatenuacion, dada la escasa informacion
a frecuencias superiores a1 Hz, incluidas en el rango de estudio (7.5 Hz; Tabla 3.4), y tratarse
de uno de los principales factores influyentes en esa incertidumbre (Okal, 1992; Venkataraman
y Kanamori, 2004; Wang et al., 2022).
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Energia (J)

Frecuencia (Hz)
Figura 4.15. E, parad terremoto profundo D3 de RIM. En laleyenda en rojo las estaciones descartadas.

Las estaciones EJIF, EHOR y EVAL fueron utilizadas en el estudio del terremoto D2 y no
se observd en sus curvas de E, (Figura 4.12) ningun indicio de un posible efecto de sitio, a
menos hasta 6 Hz (frecuencia maxima de estudio del terremoto D2), por lo que se descarta
como posible motivo de la dispersion observada en E; en € terremoto D3 (Figura 4.15). Esta
afirmacion se realiza teniendo en cuenta la cercania de los hipocentros de ambos terremotos
(Tabla 3.1) y que durante los tres afios entre la ocurrencia de ambos (1990-1993) no se
produjeron cambios en los instrumentos ni en las localizaciones de estas tres estaciones
(Tejedor y Garcia, 1993).

De esta forma, utilizando los valores de E; en las 4 estaciones (EJIF, EHOR, ELUQ y
EVAL), se obtiene para €l terremoto D3 un valor de E; de 5.7x108 Jy una desviacion de
6.1x108 J. Se debe tener en cuenta que la media se ha estimado a partir de 4 datos, un nimero
inferior al utilizado en terremotos anteriores, 10 que podria reflejarse en este calculo dada la

sensibilidad de este alos extremos cuando se utilizan pocos datos.
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Figura 4.16. Espectro de amplitud en desplazamiento sin corregir (azul) y corregido por laatenuacion (verde) del
terremoto profundo D3 en las estaciones EBAN, EPRU y EHUE. Abajo alaizquierda: distancia epicentral, azimut
y e valor del factor de atenuacion utilizado.

4.1.2. Terremotos inter medios 2009-2020 (M »<3.9, h=40-100 km)

En la zona de RIM seleccionada para la estimacion de E; también ocurren terremotos a
profundidad intermedia, paralos que es posible calcular E. Se han seleccionado 9 terremotos
gue ocurrieron entre 2009 y 2020 a profundidades entre 40 y 100 km con Mw<3.9 (Lopez-
Sanchez et al., 2020): 18, 19, 112, 116, 117, 118, 120, 121 e 124 (Figura 3.1, Tabla 3.1). La
magnitud de estos terremotos dificulta la estimacion de Eg, a igual que ocurria con los
terremotos profundos D2 y D3. A diferencia de estos ultimos, en el caso de los terremotos de
profundidad intermedia las estaciones disponibles, en general, son de banda ancha (Figura
3.34), lo que permite el estudio en una banda mayor de frecuencia. Sin embargo, su tamafio es
inferior a de los terremotos D2 y D3, lo que supone un menor SNR y una frecuencia esquina
superior, encontrandose la mayor parte de E; afrecuencias mayores a 3 Hz (frecuencia esquina

del terremoto D3), frecuencias a las que las ondas se dispersan y atenlian mas fécilmente
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(Kanamori y Brodsky, 2004) y los modelos de atenuacion son menos precisos. Lo que podria

verse reflejado en la estimacion de Ej.

De los 9 terremotos seleccionados, se obtiene el espectro de amplitud de la onda P (longitud
de ventana de 5 s; Tabla 3.5) de las estaciones que cumplen el criterio de calidad (SNR>1.25)
(Tabla1V.1 del Anexo IV) y se corrige por la atenuacion utilizando un valor de Q que varia
entre 50y 600 (TablaV.4 aTablaV.12 del Anexo V). Enée Anexo VIII seincluyen los valores

obtenidos para cada terremoto de las distintas correcciones aplicadas.

Como ya se menciond, para la correccion por € patron de radiacion se han utilizado los
mecanismos focales (Tabla 3.5 y Figura 3.22) obtenidos por Lépez-Sanchez et al., (2022) a
partir de la inversion del MT, excepto en el terremoto 120, en € que se utiliza la solucion de
polaridades tras obtener una solucion MT con menos del 70% de polaridades correctas (LOpez-
Sanchez et al., 2022). Se descartan entre 1 (terremotos 18, 121 e 124) y 13 (terremoto 116)
estaciones con Rp < 0.25. En las Tablas V111.5-V1.13 del Anexo VIII seincluyen los valores

de Rp obtenidos.

En la Figura 4.17, se muestra E, frente ala frecuencia en cada estacion, para cada uno de
los terremotos. Se observa que E; aumenta rapidamente afrecuencias menoresa3 Hz y queen
todos los terremotos estudiados (excepto en 19 con f=7.0 Hz e 112 con fc=7.0 HZ) al menos 4
estaciones alcanzan un valor meseta (valor de E) a frecuencias menores a 8 Hz. Este umbral

de 4 estaciones es €l criterio utilizado parala estimacion de E en el terremoto profundo D3.

Para comprobar huméricamente s una curva alcanza o no un valor meseta, se utiliza el
mismo criterio que para los terremotos profundos, pero en vez de una diferencia entre los
valores de E; del 5% se utiliza un 15%, valor seleccionado buscando un equilibrio entre el
nimero de estacionesy lacalidad del resultado. Las estaciones que no alcanzan un valor meseta,
entre 1 (120) y 6 (112), se descartan del célculo de E; (en rojo en laFigura 4.17; Tabla 4.4).
Este comportamiento de las curvas, como se observo en los terremotos profundos de RIM,

puede ser debido ala utilizacion de un valor inadecuado de Q o a efectos de sitio.

Sin embargo, al observar que en algunos terremotos en mas del doble de las estaciones no
se alcanza un valor meseta, se estudia si este comportamiento es realmente debido a la
correccion por laatenuacion. EnlaFigura4.18 se han representado paralos distintosterremotos

las curvas de Ej, frente ala frecuencia, sin aplicar dicha correccion.
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Figura 4.17. Er obtenidaapartir del espectro de amplitud corregido por la atenuacion delas estaciones adistancia
regiona paralosterremotos de profundidad intermediaa) 18, b) 19, c) 112, d) 116, €) 117, f) 118, g) 120, h) 121y i)
124. En laleyendaen rojo las estaciones que se descartan por no alcanzar un valor plateau.
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Tabla 4.4. Estaciones descartadas del estudio de E por no alcanzar un valor plateau af<15 Hz.

Terremotos | Estaciones | A (°) | az(°)

EBAD 2.7 | 133
EQES 14 | 229
18 EMUR 27 | 249
ETOB 29 | 232
RETOR 44 | 206
EADA 16 | 174

ECAB 17 | 152
19 EQES 16 | 219
EPLA 38 | 158
GUD 41 | 182

EADA 14 165
EBAD 3.0 130

112 ECAL 55 | 157
EMIJ 05 | 69
EMUR 25 | 245
EPLA 36 | 154
ECAB 24 | 162
116 EGRO 29 | 125
EMIN 26 | 138
EADA 26 | 184
117 ECAB 25 169
EMIN 26 | 145
EPLA 46 | 167
EADA 18 | 178
118 EMUR 30 | 241
ERTA 59 | 225
120 EGRO 2.9 | 100

EADA 13 | 177
EBAD 27 | 133
121 EJF 08 | 65
EMAL 0.0 | 305
ESPR 10 | @
EADA 13 | 175
EBAD 28 | 12
124 EMIN 20 | 117
EMOS 47 | 222
EQES 14 | 228

En la Figura 4.18, se puede observar que todas las estaciones, independientemente del
terremoto, alcanzan un valor meseta a frecuencias inferiores a 15 Hz (frecuencia maxima de
estudio; Tabla 3.4), excepto la estacion EBAD en 18 e 124, por |o que se puede concluir que ese
comportamiento observado en la Figura 4.17, excepto en esta estacion, es consecuencia de un
valor inadecuado de Q. Se debe tener en cuenta que, como ya se menciono, a frecuencias
superiores a 1 Hz la atenuacion es poco conocida. Ademas, los valores de Q utilizados se han
obtenido a partir de estudios previos paraterremotos de profundidad intermedia ocurridos en la
misma region (Del Fresno, 2004), pero no para esos terremotos, seleccionando los valores de
Q de aquellosterremotos con menor diferencia hipocentral, siguiendo el método explicado para

el terremoto D1 en la seccion 3.4.3.
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Figura 4.18. E obtenida a partir del espectro de amplitud sin corregir por la atenuacion para los terremotos de
profundidad intermedia: a) 18, b) 19, ¢) 112, d) 116, €) 117, ) 118, g) 120, h) 121 y i) 124.
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En el caso de la estacién EBAD en 18 e 124, se descarta que una inadecuada correccion de
laatenuacion sea el motivo de que su curvade Ex no alcance un valor mesetaaf<15 Hz (Figura
4.17). En la Figura 4.19 se representa el espectro de amplitud de la onda P sin corregir por la
atenuacion para ambos terremotos: 18 (4.19a) y 124 (4.19b). En estos espectros de amplitud no
seobservalafc (8 Hz paral8y 4 Hz para 124; Tabla 3.4) ni su decrecimiento a partir de esta
(Figura 2.12), lo que podria estar asociado a un posible efecto de sitio. Sin embargo, en 112 e
121 las curvas de E; en EBAD (sin corregir por la atenuacion) alcanzan un valor mesetaaf<15
Hz, adiferencia de lo observado en 18 e 124 (Figura 4.18), por lo que se descarta que este sea
el motivo. Debido a la similitud en la localizacién hipocentral y magnitud de estos dos
terremotos frente al21 (Figura 3.1), se descarta un posible efecto de la trayectoria en laonda P
gue se reflegje en su espectro de amplitud. Al observarse esa forma del espectro en unos
terremotos si y en otros no, se podria relacionar con ruido sismico o, incluso, con la fuente
sismicaal tratarse de mecanismos focales distintos (18 y 124 de desgarre y 121 normal), aunque

en este Ultimo caso se observaria dicha diferencia en otras estaciones.

b) 124

1078 4 10-8 4

10—9 4

1079 4

10710 4 10-10

Amplitud (m)

10—11 4
10711 4

10712 4

| 10-12 4 HEEE
EBAD (A=2.7°,a,=133°) | EBAD (A=2.8°, a,=1329)

10° 10! 100 1ot
Figura 4.19. EspectrosFrziceue;Cr:r()TiZ;ud de la onda P de la estaciéon EBAD para IosF;?:;?c():; de profundidad
intermediaa) 18y b) 124.

Tras descartar las estaciones en las que no se alcanza un valor meseta (Tabla4.4), €l nimero
de estaciones disponible para €l calculo de E, variaentre1 (19) y 7 (116 e118). EnlaTabla4.5
se incluye el nimero de estaciones disponible para cada terremoto, el minimo y maximo valor
obtenido de E; y la media estimada, junto con su desviacion. Se puede observar la alta
dispersion entre los valores de E; obtenidos para los distintos terremotos, con una diferencia
entre € valor minimo y maximo superior a 2 drdenes de magnitud. Ninguna de las estaciones
utilizadas presenta efectos de sitio conocidos que se puedan asociar aun aumento o disminuciéon

de E que provoque la dispersion observada (ICGC, 2016, p. 97).
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Tabla4.5. Valores de E; paralos terremotos de profundidad intermedia.
Terremoto n.est. Ermin. (J) Erméx.(J) Eg (J) Desviacion (J)

18 5 7x10% 5x10%° 2x10% 2x10%

19 1 3x10%° - - -
112 2 1x10% 3x10%° 2x10% 2x10%
116 6 4x10% 6x10* 1x10% 2x10*
117 4 1x10% 6x10% 2x10% 3x10%
118 7 3x10" 1x10" 2x10"% 3x10"%
120 6 3x10% 8x10™" 1x10™ 3x10"
121 5 2x10% 1x10™ 2x10% 4x10%°
124 7 3x10% 2x10™" 8x10% 1x10"

Al comparar lasFiguras4.17 y 4.18, se puede observar que, en todos los terremotos, excepto
en el 117 e 120, la correccién por la atenuacion aumenta la dispersiéon de los resultados. Por
ejemplo, en el caso de 18, ladispersion en laFigura4.17 es, aproximadamente, de 2 6rdenes de
magnitud, mientras que en la Figura 4.18 se reduce a 1 orden. Ademés, en este terremoto se
puede observar como la energia acumulada en la estacion ETOB a corregir por la atenuacion
aumenta 15 6rdenes de magnitud, lo cual indica que la correccion aplicada no es correcta. Los
terremotos 117 e 120 presentan una alta dispersion (2-3 6rdenes de magnitud) corrigiendo y sin
corregir por la atenuacion.

Estaatavariacion entre los valores de E y su aumento al corregir por la atenuacion, podria
estar relacionada con una correccion insuficiente de la atenuacion en alguna de las estaciones
utilizadas. Este podria ser el caso de las estaciones ECEU, en los terremotos 18, 112 e 121 (en
tierraal sur delapeninsulalbérica; Figura3.1), y PVLZ, en116 el17 (a sur del mar de Alboran;
Figura 3.1), entre otras, siendo las estaciones en las que menor valor de E, se obtiene. También
podria estar relacionado con un elevado ruido sismico. Esto se traduciria en una infra o
sobreestimacion del valor de la energia sismica radiada en algunas estaciones, como se observa

enlas Figuras4.17 y 4.18.

Por otra parte, los valores maximos y minimos de Ey, asi como su valor medio, no parecen
estar relacionados con la localizacion del hipocentro o € mecanismo focal de los terremotos
estudiados (Figura 3.22). EnlaTabla4.5, se puede observar que, a mayor nimero de estaciones
utilizado, mayor es la desviacion del valor medio de E; y que no hay correlacion entre los
valores de Ey y las magnitudes My (Tabla 3.1), lo que reflgja la alta incertidumbre en esta

estimacion.

De esta forma, al igual que ocurria con el terremoto profundo D3, € alto SNR en los
registros, e escaso conocimiento de la atenuacion en la Tierra a altas frecuencias y la baja

magnitud de los terremotos son factores que afectan a la estimacion de Eg, obteniendo una
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elevada dispersion (Tabla 4.5). Para estos terremotos se carece de registros en pozos o réplicas
con un mismo mecanismo focal por lo que se descartan otros métodos de célculo de Ex
(Gibowicz et al., 1991, Oye et al., 2005; lzutani y Kanamori, 2001; Venkataraman et al., 2002,
Kanamori et al., 2020). Una forma de mejorar estos resultados y reducir la dispersion podria
ser estudiar un modelo de atenuacion para estaregion utilizando los terremotos de profundidad
intermedia seleccionados en estatesis.

4.1.3. Terremoto Superficial S1 (25/01/2016, Mw=6.4, h=7 km)

Como ejemplo de terremoto superficial en RIM se estudia el sismo principal de la serie de
Alboran de 2016 (terremoto S1; Tabla 3.1). Los 48 registros seleccionados que cumplen el
criterio de calidad (SNR>1.25; seccion 3.4), 16 a distancia telesismica y 32 a regional, se
corrigen por el instrumento y se obtienen los espectros de amplitud de laonda P, que se corrigen
por la atenuacion (seccion 3.4.3; Figuras V1.14 y V1.15 del Anexo VI). El valor de Q utilizado
se incluye en la Tabla V.13 del Anexo V. Se descartan las estaciones con R, < 0.25: 6 a
distanciatelesismicay 2 aregional. De estaforma, se estudiala E, de 10 estaciones a distancia
telesismica y 30 a regional. En el Anexo VIII se muestran los valores de las distintas

correcciones (Tabla V1I1.14 para estaciones telesismicas y TablaV111.15 pararegionales).
e Ep adistanciastelesismicas

En laFigura4.20 se representa la energia acumulada frente ala frecuencia (f<1.5 Hz; Tabla
3.4) para las 10 estaciones a distancia telesismica. Se puede observar que Er aumenta
répidamente a frecuencias inferiores a 0.4 Hz y que a partir de 0.5 Hz, frecuencia esquina de
este terremoto (Tabla 3.4), en la mayoria de las estaciones se alcanza un valor meseta (valor de
ER). Losvaloresde Ex se encuentran entre 0.4x10'* J (RAYN) y 1.1x10* J (FURI), incluidos
enlaTablaVIll.14 del Anexo VIII. En funcion de estos valores se han ordenado las estaciones

(de mayor a menor) en laleyenda de la Figura 4.20.

Para estudiar si la curva de una estacion alcanza un valor de E afrecuencias inferioresala
frecuencia maxima de estudio se utiliza el mismo criterio que en el terremoto profundo D1: que
ladiferencia entre los dos valores de energia acumulada més altos sea menor a un 5%. En este
terremoto todas las estaciones a distancia telesismica, excepto ALE (enrojo en laleyendade la

Figura4.20), alcanzan un valor meseta a frecuencias inferioresa 1.2 Hz, aproximadamente. En
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el terremoto D1, se observé que una inadecuada correccion por la atenuacion puede provocar
gue E no acance un valor meseta. Para estudiar si este efecto se presenta en el terremoto S1,
se han obtenido las curvas de E; en las distintas estaciones sin aplicar la correccion por la
atenuacion (Figura4.21). Se puede observar que todas las estaciones se estabilizan en un valor
de E; afrecuencias inferiores a 0.6 Hz, incluida ALE, confirmando lo que se ha observado y
sefialado en los terremotos estudiados previamente: que una correccion inadecuada por la
atenuacion puede ocasionar un aumento relevante de E; con la frecuencia, a partir de un valor
superior a de lafrecuencia esquina, causando que la curva de energia acumulada no alcance un
valor meseta. Por esta razon, se descarta ALE en la estimacion de Eg, obteniendo un valor

medio de 3.9x10™ J con una desviacion de 3.8x10* J.
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Figura 4.20. E, delas estaciones a distanciatelesismica para e terremoto superficia S1. Enlaleyendaenrojola
estacion que no alcanza un valor meseta de Ej.
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Figura 4.21. E; obtenida a partir del espectro de amplitud sin corregir por la atenuacion de las estaciones a
distancia telesismica para e terremoto superficial S1. En laleyenda en rojo la estacidn que no alcanza un valor
meseta en la Figura 4.20.

e Ep adistanciasregionales

En laFigura 4.22 se representa la energia acumulada en funcion de la frecuencia de las 30
estaciones disponibles a distancia regional. Se puede observar que, en general, E; aumenta
répidamente hasta 0.5 Hz (fc). A partir de estafrecuenciay a frecuencias inferioresa 1 Hz, las
curvas alcanzan un valor mesetacon valoresde Ex entre 3.9x10 J(ECHI) y 1.7x10* J(EM1J).

EnlaTablaVIII.15 del Anexo VI, seincluyen estos valores para cada una de las estaciones.

Para este terremoto, a diferencia de lo observado en los terremotos anteriores, en todas las
estaciones a distancia regional se puede estimar E, ya que todas alcanzan un valor meseta a
frecuencias menores a la frecuencia méxima de estudio. Esto se debe aque, para este terremoto,
el factor de atenuacion Q(f) seleccionado es proporcional a la frecuencia (Q(f) = Qo f™;
seccion 3.4.3) y al ser t* inversamente proporcional a Q(f), cuanto mayor es la frecuencia
menor es la correccion por la atenuacion. Al disminuir la correccion con la frecuencia, el

espectro de amplitud corregido por la atenuacidn también lo hace, evitando elevados aportes
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energéticos a alta frecuenciay favoreciendo que las curvas de E alcancen un valor mesetatras
fe.
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Figura 4.22. E, adistanciaregional parad terremoto superficial S1.

En la Figura 4.22, se puede observar la elevada dispersion de los valores de Ex, con una
diferenciaentre el minimo y maximo valor de méas de dos érdenes de magnitud. Se descarta en
aquellas estaciones que presentan valores de E superiores a 10* J (por gemplo, EMIJ y
EADA) unaposible amplificacion, al no observarse un valor de E; mayor al resto de estaciones
en todo el rango de frecuencia. Ademas, en estas estaciones se desconocen posibles efectos de
sitio (ICGC, 2016, p. 97). Por esarazdn y teniendo en cuenta el valor de E, obtenido con datos
telesismicos (3.9x10'* J), se ha procedido a estudiar una posible correlacion entre los valores
de Eg, los valores de Q(f) y la distancia epicentral de las estaciones, al observar que las que
presentan un mayor valor de E; (EMIJ, EBER y ELGU) se encuentran entre las estaciones mas

cercanas al epicentro con A<1.5°.

En la Figura 4.23 se harepresentado €l valor de E, en las distintas estaciones en funcién de
su distancia epicentral. Los colores hacen referencia alos valores de Q(f) utilizados. El valor

de E parece ser independiente del factor de atenuacién, a pesar de obtener los valores mas
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elevados utilizando Q(f) = 2001 °%7. En esta figura se puede observar una correlacion entre
Er y la distancia epicentral: cuanto mayor es esta, en general, menor es el valor de E,. Esta
correlacion entre ambos parametros (E Y la distancia epicentral) podria estar introducida por
la correccién por el factor de expansion geométrica (aproximado a la inversa de la distancia
epicentral) o por la correccion por la atenuacion, debido a que estas correcciones son las Unicas
gue corrigen el efecto de la trayectoria en el espectro de amplitud de la onda P. Esto sugiere
que una de estas correcciones o ambas podrian estar realizandose de forma incorrecta (Singh y
Ordaz, 1994). De estas dos correcciones, la aproximacion del factor de expansion geométrica
como la inversa de la distancia hipocentral es cominmente utilizada (Udias et al., 2014),
ademés también se ha utilizado en los terremotos de profundidad intermedia en los que no se
ha observado ninguna dependencia de E con ladistancia epicentral. Por tanto, se descarta que
el motivo de la correlacion observada esté introducido por esta correccion, de esta forma el
motivo podria estar relacionado con la correccion por la atenuacion. Siendo esta insuficiente a

A>2°, teniendo en cuenta el valor de E a distancias telesismicas.

Sin descartar ninguna de las estaciones, se obtiene un valor medio de Ej de 2.9x10™ J con

una desviacion de 5.0x10"3 J.

10| @
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dist. epicentral (°)

Figura 4.23. E, del terremoto S1 en lasestacionesadistanciaregional frenteasu distanciaepicentra. Losdigintos

col ores corresponden alos distintosvaloresde Q (f): Q(f) = 350f%4 (azul), Q(f) = 200f°7 (naranja) y Q(f) =
5501 %4 (verdes).
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e Comparacion deresultados

Si se comparan los valores de E, obtenidos para este terremoto utilizando datos a distancia
telesismica (3.9x10% J) y regional (2.9x10'2 J), se observa que la diferencia es superior a un
orden de magnitud. Sin embargo, esta diferencia podria ser consecuencia de lainfraestimacion
de E; a distancia regional, ocasionada por la disminucion de su valor en las estaciones al
aumentar la distancia epicentral (Figura 4.23), con una dispersion de hasta 3 érdenes de
magnitud, asociada a una inadecuada correccion por la atenuacion. Como se menciond
anteriormente, distintos autores asocian las discrepancias entre el valor de Ep a distancia
telesismica y a distancia regional a la correccién por la atenuacion, efectos de sitio 0 a la
directividad de la fuente (Pérez-Campos et al., 2003; Venkataraman y Kanamori, 2004).

En la Tabla 4.6 se incluyen los valores de E, calculados a distancia telesismica para el
terremoto S1 en estatesis (3.9x10 J) y por IRISEQEnergy (https://ds.iris.edu/spu/egenergy)
(1.3x10™ J). Ambos valores del mismo orden de magnitud.

Tabla4.6. VaoresdeEy parad terremoto superficial S1 obtenidos en estatesisy por IRISEQEnergy.

Ep (J) Desviacion (J)
STF 1.6x10% --
Datos regionales 2.9x10% 5.0x10"3 Estatesis
3.9x10™ 3.8x10*
Datos telesismicos 1.3x10% - IRISEQEnergy

Otra forma de calcular Ey es utilizando la MRF (método 2; seccion 2.1). Para ello, se ha
utilizado la obtenida a partir de datos telesismicos por Buforn et al., (2017). En laFigura4.24a
se muestra esta MRF y en la Figura 4.24b su integral. A partir de esta Gltima y utilizando los
valores en el foco de velocidad de las ondas P (5.6 x 103 m/s) y S (3.2 x 103 nvVs) y de la
densidad (2700 kg/m®) del modelo PREM (Dziewonski y Anderson, 1981), se obtiene un valor
de energia sismica radiada de 1.6 x 10* J. Este valor y el obtenido por IRIS EQEnergy son
similares, al igual que el estimado utilizando el método 1 con datos telesismicos (3.9x10'), a
diferencia de lo observado para € terremoto profundo D1, con una diferencia entre ambos

valores de un factor 5 (aceptable).
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Figura 4.24. a) MRF del terremoto superficial S1 (Buforn et al., 2017) b) integral del MRF.

4.2. Terremotosde Peruy Fiji

Como seindicaen laseccion 3.2 y afin de poder comparar los resultados obtenidos en RIM
para los terremotos profundos con los de zonas de subduccidn, se han seleccionado tres
terremotos profundos, los ocurridos el 24 de agosto de 2018 (P1; h=628 km; My=7.1) en Perd
(Figura 3.4) y el 19 de agosto (F1; h=600 km; My=8.2) y 6 de septiembre (F2; h=687 km;
Mw=7.9) de 2018 en Fiji (Figura 3.5).

En este apartado se presenta la estimacion de la energia sismica radiada obtenida para estos

tresterremotos, utilizando el método 1 y en el terremoto P1 también el método 2.
4.2.1. Terremoto P1 (24/08/2018, Mw=7.1, h=628 km)

Para la estimacion de Eg, se obtienen los espectros de amplitud de la onda P de los 52
registros (24 adistanciatelesismicay 28 aregional) deconvolucionados que cumplen el criterio
de calidad (SNR>1.25; seccion 3.4.2) y se corrigen por la atenuacion (Figuras V1.16 y VI.17
del Anexo V1), utilizando t* = 0.3 s adistanciatelesismicay un valor de Q = 600 aregional

(seccion 3.4.3).

Aungue para este terremoto se dispone de la solucién de mecanismo focal calculada por
varias agencias como GCMT  Harvard (www.globalcmt.org) o  USGS
(https.//earthquake.usgs.gov/) al utilizar datos regionales y necesitar mayor precision en las
correcciones para el calculo de Eg, y a fin de poder efectuar una mejor comparacién de
resultados con €l terremoto D1, se ha calculado e mecanismo focal con el método a distancias

telesismicas utilizado por Buforn et al. (2011) para D1 (solucién seleccionada en esta Tesis
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parala obtencion de Eg; seccidn 3.4.4): inversion de la distribucion del dip sobre € plano de
falla (Kikuchi y Kanamori, 1991; seccion 2.2.3). Para ello, se han utilizado 16 registros en
desplazamiento de la onda P y 10 de la onda S a distancia telesismica (Anexo 1X). Los

sismogramas se filtraron utilizando un filtro de Butterworth entre 0.01y 1 Hz.

En un primer paso, se han realizado varias inversiones, considerando fuente puntual y un
rango de profundidad entre 610 y 670 km, con un intervalo de 10 km, obteniendo el minimo
RMS (Root-mean-sguare) entre los sismogramas observados y tedricos a 640 km (Figura
4.253). Debido a la presencia de una doble llegada en los registros, se utilizan dos fuentes
puntuales, es decir dos STF, con una anchurade 5 s cada una. En la Figura 4.25b se muestra el
resultado de la inversion utilizando fuente extensa fijando la profundidad a 640 km. Se ha
utilizado una malla de &rea 60x50 km? con un espaciado de 10 km y se ha seleccionado la
solucion con una velocidad de ruptura de 2.5 ks, tras descartar las obtenidas con 2 y 3 kim/s,
con un mayor RMS. En lafigura se incluye: la STF, la orientacion del plano de falla (azimut =
161°, buzamiento = 56°, angulo de dedlizamiento = -94°) y la distribucion del plano de falla.

EnlaFiguralX.1l de Anexo IX seincluyen los sismogramas teoricos.

a) b) Peru 24-08-2018 h=640 km Vr=2.5 km/s
O Mo = 0.411E+20 Nm Mw= 7.01
0 H=640.0km T= s var.= 0.6508
Duracion = 8.7 s
-2D
“f 0
0
08 (161.,56., -94.)
600 620 640 660 680 20 10 0 10 20 30
h (km) strike, km

Figura 4.25. Resultado de lainversién deladistribucion del dip sobre € plano de falladd terremoto profundo P1
a digancias telesismicas. @) RMS en funcién de la profundidad, junto con € mecanismo a cada profundidad. b)
Distribucién del dip parad plano deruptura. Parte superior izquierda: STF; parteinferior izquierda: laesferafocal
(los circul os corresponden alas estaciones utilizadas) y la orientacion del plano de falla; derecha: distribucién del
dip sobre & plano deruptura.

La correccion por €l patron de radiacion a distancia telesismica y regional se ha realizado
con este mecanismo. Estos valores se incluyen, junto a resto de correcciones, en las Tablas
VII1.16 y VIII1.17 del Anexo VIII. Se han descartado RCBR y SDDR a distancia telesismicay

ANCO, CAZU, HMEY, HUBO, LYAR, MNZN, NNAP, PCPA, QLKO, QRHC y YANA a
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distancia regional por tener un valor Rp< 0.25. De esta forma, el estudio se continua con 22

estaciones a distancia telesismicay 16 a distancia regional.
e Ep adistanciastelesismicas

En la Figura 4.26 se representa, para las 22 estaciones a distancia telesismica, la E; en
funcion de la frecuencia, para f<1.5 Hz (Tabla 3.4). Se puede observar como €l mayor aporte
energético se encuentra entre 0.03 y 0.3 Hz, aumentando E; répidamente entre ambas
frecuencias hasta alcanzar a frecuencias superiores a 0.6 Hz (f=0.3 Hz), en la mayoria de las
estaciones, un valor plateau o meseta (valor de Ey). El célculo de la frecuencia a la que se
alcanza dicho valor se realiza como en el terremoto profundo D1 en RIM (seccion 4.3.1). S
esta frecuencia es 1.5 Hz se considera que la curva no acanza un valor de E en el rango de
frecuencia de estudio y se descarta la estacion. Ademas, en esta figura se puede observar, entre
0.3 Hz y 0.6 Hz, un aporte energético que podria estar asociado a la segunda fuente del
terremoto, observada en la STF obtenida en lainversion (Figura 4.25).
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Figura 4.26. E, adistanciatelesismicapara e terremoto profundo P1. En laleyenda en rojo | as estaciones que no
alcanzan un valor meseta

Los valores de E; oscilan entre 2.8x10%* J (TUC) y 4.5x10'® J (GRTK) (Tabla V111.16 del

Anexo VIII). En general, estos valores se alcanzan a frecuencias entre 0.8 y 1 Hz
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(aproximadamente), excepto en 7 estaciones (en rojo en la leyenda de la Figura 4.26). En 3 de
ellas (BBSR, DWPF y WVT) este valor no se alcanza a f<1.5 Hz, por lo que se descartan del
estudio. En las otras 4 (CCM, FFC, HRV y WCI) se alcanza entre 1.1 y 1.4 Hz, frecuencias a
las que, dada fc, no deberia producirse un aumento significativo de Ez. Como se ha observado
en los terremotos estudiados hasta ahora, este comportamiento podria estar asociado a una
correccion inadecuada de la atenuacion. En la Figura 4.27 se representa para estas 7 estaciones
(incluyendo BBSR, DWPF y WVT) lacurvade E; sin aplicar la correccién por la atenuacion.
Se puede observar que las curvas de las 7 estaciones se estabilizan en un valor meseta a
frecuencias inferiores a 1 Hz con valores entre 6x10'* Jy 2x10™ J. Por lo que la razén del
comportamiento observado en la Figura 4.26 podria deberse a una correccion inadecuada de la
atenuacion. Sin embargo, a diferenciade lo observado en las estaciones en esta misma situacion
de los terremotos estudiados previamente, en este caso la forma de las curvas de E aplicando
(Figura4.26) y sin aplicar (Figura4.27) la correccion por la atenuacion no presenta diferencias
significativas que se asocien a una deformacion del espectro de amplitud. En laFigura4.27, se
sigue observando un aumento de E con lafrecuencia, pero con una menor pendiente que en la
Figura 4.26. Por este motivo, se decide estudiar los espectros de amplitud corregidos y sin

corregir por la atenuacion de estas 7 estaciones (Figura 4.28).
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Figura 4.27. E, obtenida a partir del espectro de amplitud sin corregir por la atenuacion de DWPF, CCM, WCI,
BBSR, HRV, WVT y FFC para e terremoto profundo P1.
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Figura 4.28. Espectros de amplitud de la onda P corregidos (verde) y sin corregir (azul) por la atenuacion delas
estaciones. DWPF, CCM, WCI, HRV, WVT, FFC y BBSR parad terremoto profundo P1.

En la Figura 4.28 se puede observar que los espectros de amplitud (azul), en el rango de
frecuencias seleccionado (f<1.5 Hz), a aplicar la correccion por la atenuacion (verde) no
aumentan con la frecuencia, como sucedia en los terremotos anteriores. Por lo tanto, ese aporte
energético observado en la Figura 4.26 podria ser consecuencia de otro efecto, que no se esta
teniendo en cuenta en la estimacion de Ey, y se intensifica al aplicar la correccion por la
atenuacion: un posible efecto de sitio o un efecto asociado a la trayectoria de la onda P, a
encontrarse todas ellas (y ninguna otra estacion disponible) en una misma region, entre 33y
7° deazimut, y 40°y 71° de distancia epicentral. Esto ademés impide comparar |os espectros de
amplitud de estas estaciones con los de otras con azimut y distancia epicentral similar. Aungque
los valores de E; en estas, en general, no afectan significativamente a la media, se decide

descartarlas del estudio.
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En laFigura4.26, tras descartar estas 7 estaciones, se puede observar que los valores de Ep
se encuentran entre 2.8x10% J (TUC) y 2.8x10% J (MTFJ), excepto los obtenidos en GRTK,
MACI y CMLA con valores de Ej superiores a 1x10' J. En estas estaciones, localizadas en
islas en el océano Atlantico, se puede observar que el aporte energético entre 0.1y 0.5 Hz es
mayor al observado en el resto de estaciones. Este aporte podria ser debido a un efecto en la
trayectoria del rayo que no se corrige con el modelo de atenuacion utilizado y que podria estar
relacionado con la localizacion de estas estaciones (en islas). Al no disponer de registros en
islas en ninguno de los otros terremotos estudiados en esta tesis, no se ha podido comprobar
gue esta pudiese ser la causay, por tanto, se descartan de la estimacion de Eg. Sin incluir estas
tres estaciones, se obtiene un valor medio de E; de 1.0x10% Jcon una desviacién de 0.7x10%
J.

e Ep adistanciasregionales

Tras obtener E; a distancias telesismicas para este terremoto (P1), se procede a estimarla
utilizando datos a distancia regional (Figura 4.29). En esta figura se puede observar, al igual
gue en las estaciones a distancia telesismica (Figura 4.26), que el mayor incremento de energia,
entre dosy tres 6rdenes de magnitud, se produce a frecuencias inferiores a 0.4 Hz (f.=0.3 Hz).
Ademés, se puede observar, al igual que en la Figura 4.26, un aporte energético a frecuencias
entre 03y 0.6 Hz, que como se comento podria estar asociado ala segunda fuente del terremoto.
Los valores de E (valor meseta) oscilan entre 5.6x10% J (UNAP) y 2.6x10% J(AYAOQ). Enla

leyenda de la Figura 4.29 se han ordenado las estaciones de mayor a menor Ej.

Los valores de E; se alcanzan en todas las estaciones a frecuencias inferiores a 1.2 Hz,
excepto en las estaciones HSAL, AYRA, CHAY y UNAP en las que no se alcanza en el rango
de frecuencia seleccionado para este terremoto (f<1.5Hz) y, por tanto, se descartan del estudio
(enrojo en laleyenda de la Figura 4.29). Para comprobar si este comportamiento, como se ha
observado en los terremotos estudiados previamente a distancia regional, es consecuencia de
una correccion inadecuada de la atenuacion, se representa en la Figura 4.30 su curvade E sin
aplicar dicha correccion. Se puede observar que la estacion AY RA sigue sin alcanzar un valor
meseta a f<1.5 Hz, lo que implica que este comportamiento no es consecuencia de una
correccion inadecuada por la atenuacion. Al contrario de lo observado en las estaciones HSAL,
CHAY y UNAP, en las que sin aplicar dicha correccion se alcanza un valor de E; af<1.2 Hz.

Sin embargo, como se observé a distancias telesismicas, laformade la curvade E, obtenidaa
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partir de los espectros de amplitud de la onda P corregidos (Figura 4.29) y sin corregir (Figura
4.30) por la atenuacion permanece igual.
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Figura 4.29. Er adistanciaregiona para €l terremoto profundo P1. En laleyenda en rojo las estaciones que no
alcanzan un valor meseta
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Figura 4.30. E, obtenida a partir del espectro de amplitud de la onda P sin corregir por la atenuacion de HSAL,
AYRA, CHAY y UNAP para € terremoto profundo P1.
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o aun efecto de la fuente, aunque en este Ultimo caso, ese efecto también deberia observarse en
ALTO (A=6.5° &=170°), con un azimut similar. En el caso de HSAL (A=5.3°, a,=183°), esta
se encuentra cerca de la estacion CGLO (A=5.4°, a,=189°).

En laFigura4.32 se representan los espectros de amplitud de laonda P de HSAL y CGLO.
Entre 1y 1.5 Hz, se puede observar en HSAL, a diferencia de en CGLO, ese aumento en la
amplitud comentado previamente. Esta diferencia es la causa del comportamiento observado en
lacurvade E; de HSAL en laFigura4.29. Diferencia que podriaser debidaaun efecto de sitio,

al no observarse en CGLO, o simplemente ala propia variacion del espectro de amplitud.
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Figura 4.32. Espectro de amplitud de la onda P de las estaciones HSAL y CGLO para e terremoto profundo P1.

Tras descartar, por no alcanzar un valor meseta a f<1.5 Hz, edtas 4 edtaciones (HSAL,
CHAY, UNAP y AYRA), con un posible efecto de sitio o debido a la propia variacion del
espectro de amplitud, en la Figura4.29 se observa que los valores de E del resto de estaciones
se encuentran entre 2.3x10™° J (ALTO0) y 7.9x10" J (CGLO), excepto en tres de elas; AY AQ,
PBER, con valores mayores a 1.5x10'® J, y APAT (7x10% J).

Mientras que PBER y APAT se encuentran en una zona sin ninguna otra estacion disponible
cerca parapoder efectuar unacomparacion, AY A0 (A=3.8°, a=239°) selocalizacercade PACL
(A=3.7°, &=238°), con un valor de E; menor en un factor 5 a obtenido en AYAO (TablaVI11.17
del Anexo VIII). De estaforma, el valor de E; en AYAO y PBER podria estar sobreestimado
debido a una amplificacion en la onda P, que no se estan teniendo en cuenta. Mientras que en
el caso de APAT, el valor obtenido podria ser consecuenciade una correccién por laatenuacion
insuficiente. Como se desconoce el motivo de esta diferencia observada en sus curvas de

energia acumulada (Figura 4.29), se estiman dos valores de E; para €l terremoto P1, uno
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utilizando estas estacionesy otro sinellas. El valor medio de E, en este Glltimo caso, es4.3x10%
J con una desviacion de 2.4x10"° J e incluyendo las tres estaciones (AY A0, PBER y APAT) es
6.2x10"° J con una desviacion de 7.0x10% J. Teniendo en cuentala dispersion de los valores de
Er (Figura 4.29), los dos valores obtenidos no presentan una alta discrepancia, con una
diferencia inferior a un orden de magnitud (error de E; considerado en este tipo de estudios).
Se selecciona como solucion el valor estimado tras descartar AY AO, PBER y APAT (4.3x10%

J).
e Comparacion deresultados

Si se comparan los valores de E; obtenidos a distancia regional y a distancia telesismica
(Tabla 4.7), se observa que la diferencia entre ambos es inferior a un orden de magnitud, con
unadiferenciade 3.3x10™ J. Al igual que en el terremoto D1 en RIM, ladiferenciaentre ambos
valores es compatible con la diferencia “reducida” entre datos telesismicos y regionales
obtenida por otros autores (Pérez-Campos et al., 2003; Venkataraman y Kanamori, 2004). En
la Tabla 4.7 se incluyen estos valores junto al valor de E; obtenido por IRIS EQEnergy
(https://ds.iris.edu/spu/egenergy) utilizando datos a distancias telesismicas (3.0x10% J). Se
puede observar que este Ultimo, a pesar de utilizar una correccion por la atenuacion para
terremotos poco profundos y no corregir por la expansion geométrica, presenta una diferencia
inferior a un orden de magnitud con los obtenidos en esta tesis, encontrandose entre ambos y
siendo méas proximo al valor de Ej estimado adistanciaregional, con unadiferenciade 1.3x10%
J. Para € terremoto profundo D1 (seccion 4.3.1), el valor de E obtenido por IRIS EQEnergy
(Tabla 4.3) también es més proximo al estimado a distancia regional que atelesismica (Tabla

4.2), pero en este caso con unadiferencia mayor y encontrandose por encima de ambos valores.

Tabla4.7. VaoresdeEy obtenidos en estatesisy por IRISEQEnergy para e terremoto P1 en Per(.

Ep (J) Desviacion (J)
STF 2.4x10" -
Datos regionales 4.3x10" 2.4x10%" Estatesis
1.0x10" 0.7x10"
Datos telesismicos 3.0x10% - IRIS EQEnergy

Para este terremoto, teniendo en cuenta la STF obtenida a partir de la inversion del dip
(Figura 4.25), se calculatambién la E utilizando € método 2 (seccidn 2.1). En laFigura4.33a
se muestra la MRF y en la Figura 4.33b su integral, utilizando los valores en el foco de la
velocidad de lasondas P (10.2 x 102 m/s) y S(5.5 x 103 m/s) y de ladensidad (3980 kg/m®)
del modelo PREM (Dziewonski y Anderson, 1981), se obtiene un valor de Ex de 2.4x10" J.
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Figura 4.33. a) MRF b) Integral del MRF del terremoto profundo P1.

Al igual que se observaba en el terremoto profundo D1 y a diferencia del terremoto
superficial S1, los valores de E; obtenidos utilizando e método 1 con datos telesismicos
(1.0x10% J) y el método 2 no son del mismo orden de magnitud (Tabla 4.7). Como se comento
en el terremoto D1 (seccion 4.3.1), un orden de magnitud entre valores de E estimados a partir
de metodologias distintas es aceptable (Singh y Ordaz, 1994), pero en este caso ladiferenciaes
de casi dos Ordenes de magnitud. Esto podria indicar que el método 2 presenta problemas para
terremotos profundos (h>500 km), al menos para los dos estudiados en esta tesis, a diferencia
de lo observado parael terremoto superficial S1. También podriaindicar que no se estateniendo

en cuenta algun tipo de condicidn en el método para terremotos muy profundos.

4.2.2. Terremotos de Fiji

Como se menciond previamente, Fiji eslaotrazona de subduccidn seleccionadaen estatesis
parala estimacion de E, en concreto, de los terremotos del 19 de agosto (Mw=8.2, h=555 km;
F1) y 6 de septiembre (My=7.9, h=687 km; F2) de 2018.

Para calcular Ey, se deconvolucionay obtiene el espectro de amplitud de laonda P de los 37
registros a distancia telesismica de F1 y de los 32 de F2 que cumplen el criterio de calidad
(SNR>1.25; seccion 3.4.2). Egtos se corrigen por la atenuacion (seccion 3.4.3; Figuras V1.18 'y
FiguraV1.19, Anexo VI), utilizando t* = 0.3 s, a igual gue en el resto de terremotos profundos
estudiados anteriormente a distancia telesismica. En las Tablas VI11.18 y VI1I11.19 del Anexo
VIl se incluyen los valores obtenidos de las distintas correcciones para F1 y F2,

respectivamente.
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Para estos terremotos, como se explico anteriormente, al solo disponer de datos telesismicos
y debido a reducido GAP (<90°) de estos (Figura 3.6), se decide utilizar para estimar el patrén
de radiacion el mecanismo focal obtenido por GCMT. Se han descartado PAYG, TUC y DRV
para el terremoto F1y ANMO, CASY, CHTO, COR, KAPI, KIP, TUC, XPFO, PFO, POHA,
QSPA, SBA y SLBS parael F2 por ser estaciones con Rp < 0.25. De estaforma, el estudio se
continda con 34 registrosde F1 y 19 de F2.

Terremoto F1 (19/08/2018, M w=8.2, h=555 km)

En laFigura4.34 se representa la curva de energia sismica radiada acumulada en funcion de
lafrecuencia paraf<1.5 Hz (Tabla 3.4) de las 34 estaciones seleccionadas del terremoto F1. Se
puede observar que el mayor aporte energético en estas curvas se encuentra a frecuencias
inferiores a 0.3 Hz (fc=0.08 Hz). También, se puede observar, al igual que en el resto de
terremotos estudiados que, en general, la energia aumenta hasta alcanzar un valor meseta (valor
de Ey), en este caso afrecuencias menores a 0.8 Hz. Los valores de E, obtenidos oscilan entre
2.4x10% J(BILL) y 3.0x10*" J (QSPA). Seincluyen en la Tabla V111.18 del Anexo VIII para
cada estacion.

1078 T T T T T T T

Energia (J)

1 1 1 1 | 1 | 1 DAL

10 14
0.2 04 0.6 0.8 1 1.2 1.4 16 1.8 2

Frecuencia (Hz)
Figura4.34. E para€ terremoto F1 (Tabla3.1). Enlaleyendaen rojo |l as estaciones que al canzan un val or meseta
af>1Hz.

En este terremoto, s0lo se descartadel estudio laestacion PTCN por no alcanzar un valor de

Er af<l.5 Hz. Dd resto de estaciones, destacan PMG y DAV (Figura 4.34) cuyas curvas de
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E no acanzan un valor mesetaaf<1 Hz. En ellas, se puede observar un aporte energético entre
1y 1.5 Hz que no se deberia producir a esas frecuencias, dada la fc del terremoto. PMG, DAV
y PTCN se muestran enrojo en laleyendade laFigura4.34. Lafrecuenciaalaque se considera
gue se estabilizan las curvas de E, se obtiene utilizando el mismo criterio que en los terremotos
profundos D1y P1: cuando la diferencia entre los dos valores de E entorno adicha frecuencia

esinferior al 5%.

En la Figura 4.35 se representan los espectros de amplitud sin corregir (azul) y corregidos
(verde) por la atenuacion de PTCN, PMG y DAV, con la finalidad de, tras lo observado en e
terremoto P1, descartar que ese aporte energético a f>1 Hz se deba a una deformacion del
espectro de amplitud de laonda P, ocasionado por una correccién inadecuada de la atenuacion.
En los tres espectros de amplitud corregidos por la atenuacion (verde) se puede observar que a
partir de fc la amplitud decae con la frecuencia, manteniendo su forma caracteristica (Figura
2.12). Por tanto, se descarta que el motivo de que las curvas de E; de PTCN, PMG y DAV no

alcancen un valor meseta af<1 Hz sea una correccion inadecuada de la atenuacion.

PTCN , DAV
é 1 1 -~ t
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Figura 4.35. Espectros de amplitud de la onda P de las estaciones a distanciatelesismica: PTCN, DAV y PMG.
Terremoto F1.

En el caso delaestacion PMG (Figura4.35), se observa af>1 Hz un aumento de laamplitud

(sefialado en lafigura con unacircunferencia) que podria ser consecuenciade un efecto de sitio
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gue amplifique la onda P a dichas frecuencias. En PTCN y DAV no se observa este efecto de
forma tan clara 'y no hay estaciones disponibles con azimut y distancia epicentral similar para
estudiar ese aporte energético. A pesar de ello, a desconocer e motivo de dicho aporte
energético y no encontrarse los valores de E; de PTCN y DAV entre el maximo y minimo de
los obtenidos en las distintas estaciones, no siendo significativos en la media, se decide

descartar las tres estaciones en la estimacion de E de F1.

Sin tener en cuenta estas tres estaciones (PTCN, DAV y PMG), se obtiene un valor medio
de E de 9.6x10'® J con una desviacion de 7.3x10'° J.

Terremoto F2 (06/09/2018, M w=7.9, h=687 km)

En la Figura 4.36 se representan las curvas de Er acumulada en funcion de la frecuencia
(f<1.5 HZz) de las 19 estaciones disponibles para el terremoto F2. En este terremoto la mayor
liberacion de E debe producirse alrededor de 0.2 Hz, correspondiente a su frecuencia esquina.
EnlaFigura4.36, se puedeobservar como el mayor aporte energético se encuentraafrecuencias
inferiores a 0.4 Hz. En este caso, en comparacion con el terremoto F1 (Figura4.34), las curvas
de E, obtenidas presentan una mayor dispersion, dada la cercania entre los epicentros de F1 y
F2 (Figura3.5), podria estar asociado ala menor magnitud y mayor profundidad de este tltimo.
Los valores de E; oscilan entre 7.3x10" J (MIDW) y 2.4x10'" J (PMG). Se incluyen en la
TablaV1I1.19 del Anexo VIII.

La mayoria de las curvas de E; alcanzan un valor meseta a frecuencias inferiores a 1 Hz,
excepto en 8 estaciones. PMG, INCN e YSS, en las que lo hacen entre 1y 1.5 Hz, y PTCN,
ERM, GUMO, WAKE y YAK, en las que no se alcanza a f<1.5 Hz, por lo que se descartarian
del estudio. Todas €ellas en rojo en laleyenda de la Figura 4.36.

Se estudia si este comportamiento, como se observo en e terremoto D1, se debe a un
aumento en el espectro de amplitud de la onda P con la frecuencia, a partir de fc, a causa de una
correccion inadecuada de la atenuacion. Paraello, en laFigura4.37 se representan |os espectros
de amplitud de las 8 estaciones sin corregir (azul) y corregidos (verde) por la atenuacion. Se
puede observar que el espectro corregido mantiene la forma caracteristicadel mismo paraf<1.5
Hz, decayendo tras la frecuencia esquina del terremoto; por tanto, se descartaque la correccion

por la atenuacion sea la causante del aporte energético observado entre 1y 1.5 Hz en las curvas
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de Er de estas 8 estaciones (Figura 4.36). Esto podria estar asociado a efectos de sitio que
produjesen una amplificacion a frecuencias alrededor de 1.5 Hz.
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Figura 4.36. Energiaacumulada en funcién delafrecuenciade las estaciones para € terremoto profundo F2 (Tabla

3.1). Enlaleyenda en rojo las estaciones que no acanzan un valor meseta af<1 Hz.

10121

En la Figura 4.37 se puede observar, por gemplo, en el espectro de amplitud de INCN o
ERM un aumento de amplitud alrededor de 1 Hz (sefialado en la figura con una circunferencia).
En la primera, este aumento disminuye a f<1.5 Hz, mientras que en la segunda lo hace af>1.5
Hz, lo que se refleja en sus curvas de E; provocando gue no acancen un valor meseta a f<1
Hz. En el caso de las estaciones PTCN y PMG, el comportamiento de sus curvas (Figura 4.36)
se observé también en el terremoto F1 (Figura 4.34), lo que podria indicar que si setratade un
efecto de sitio. Al contrario que en las estaciones ERM, GUMO, WAKE, INCN e YSS (YAK
no esta disponible en F1) en las que no se observé dicho comportamiento en F1. Las estaciones
ERM, GUMO, WAKE, INCN e YSS, junto a YAK, se encuentran en una misma region
azimutal, siendo las Unicas localizadas entre 310° y 340° de azimut. De esta forma, ese
comportamiento observado en las curvas de E; podria estar asociado a la fuente sismica del

terremoto F2.
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Los valores de E, obtenidos a descartar estas 8 estaciones se encuentran entre 1x10%7 J

(COLA) y 1x10'® J (MIDW), obteniendo un valor medio de 3.7x10% J con una desviacion de
3.0x10% J.
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Figura 4.37. Espectros de amplitud de laonda P sin corregir (azul) y corregidos por la atenuacion (verde) para e
terremoto profundo F2.

Comparacion F1y F2

En la Tabla 4.8 se incluyen los valores de E, estimados en estatesis paraF1 y F2 y los
obtenidos por Jia et al., (2020) e IRIS EQEnergy. Al comparar los valores obtenidos por los
distintos autores, para un mismo terremoto, se puede observar que son compatibles entre si, con
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una diferencia menor a 1 orden de magnitud, siendo todos, excepto e valor obtenido por Jia et
al., (2020) paraF1, del orden de 10% J. También se puede observar que € valor de E; obtenido
por IRISEQEnergy para F2 es0.6x10' J, mayor que el obtenido paraF1, siendo este de mayor
magnitud. Esto podria ser debido a la incertidumbre propia de la estimacién de E; que, en €l
caso de IRIS EQEnergy podria ser mayor debido a la utilizacion de una correccion de la
atenuacion correspondiente a terremotos poco profundos. Ademas, se debe tener en cuenta que
en el caso de IRIS EQEnergy se trata de una rutina estéandar automética mientras que, en esta
tesisy Jiaet al., (2020) setrata de estudios especificos.

Tabla4.8. Valoresde E adistanciatelesismica obtenidos por distintos autores paralos terremotos profundos de
Fiji F1y F2 (Tabla2.1).

F1 F2
Er (J) Desviacion (J) | Eg (J) Desviacion (J)
9.6x10% 7.3x10% 3.7x10% 3.0x10% Estatesis
8.6x10% -- 9.2x10% -- IRISEQEnergy
1.3x10Y - 2.3x10% -- Jiaet al., (2020)

4.3. Discusion deresultados

En este apartado se presentan los resultados de la energia escalada &, ecuacion (2.37), para
los terremotos: profundos de 2010 (D1) y 1990 (D2) y superficial de 2016 (S1) de RIM y los
profundos de 2018 de Perd (P1) y Fiji (F1 y F2). Este parametro permite comparar los

terremotos de distinto tamarfio entre si (Kanamori y Brodsky, 2004).

Los resultados de la energia escalada de los terremotos estudiados en estatesis se comparan
con los valores obtenidos en estudios previos por diversos autores en otras regiones. Se
excluyen de este andlisis €l terremoto profundo de 1993 (D3) y los terremotos de profundidad
intermediade RIM, al obtener un valor de Ey utilizando un nimero escaso de estaciones (menos
de 7) y con unadispersion mayor a2 érdenes de magnitud. Posteriormente, se estudia laenergia

de fractura G en los terremotos profundos D1y D2, y el superficial S1.
4.3.1. Energia escalada

Tras calcular E; de los terremotos profundos D1, D2, P1, F1y F2, y el superficial S1 se
obtiene su energia escalada €, para lo que es necesario, ademas de Ej, disponer del momento

sismico escalar obtenido de forma independiente (Tabla 4.9).
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Los resultados se incluyen en la Tabla 4.9. En ella, se puede observar que los valores de &
de los 6 terremotos oscilan entre 2.0x10° (D2) y 1.1x10* (P1). Para la comparacion de los
resultados se han seleccionado los valores obtenidos a distancia telesismica. En €l terremoto S1
esta decision se debe a la posible infraestimacion de E, a distancia regional (seccion 4.3.3) v,
en el caso de losterremotos profundos D1 (RIM) y P1 (Pert), porque de estaforma se comparan

en todos los terremotos con My>6 la E estimada con datos telesismicos.

Tabla4.9. VaoresdeEg, M, y & delos terremotos estudiados en estatesis (Tablas 3.1y 3.2).

Terremotos Registros Ex(J) Mo (Nm) & (x10°)
D1 Tdesismicos 2.5x10% 3.0x1018 @ 0.8
Regionales 3.5x10" 3.5x10%0 1.0
D2 Regionales 1.8x10" 1.2x10% @ 0.2
Teesismicos 3.9x10" 182) 8.7
St Regionales 15x107 4.5¢10 03
Telesismicos 1.0x10% 19() 25
Pl Regionales 4.3x105 4.0x10 11.0
F1 Telesismicos 9.6x10% 2.5x10%0 3.8
F2 Telesismicos 3.7x10% 8.5x10°C 6.0
(*): estatess (2): Buforn et al., (2017)
(1): Buforn et al., (2011) (3): Global CMT Catalog

En la Figura 4.38 se han representado los valores é calculados en esta tesis (Tabla 4.9), a
distancia telesismica (cuadrados) y regional (cuadrados negros), junto con los obtenidos por
otros autores. Entre estos resultados se encuentran los de terremotos superficiales en las
regiones de California, México y Japon (Kanamori et al., 1993; Singh y Ordaz, 1994,
Abercrombie, 1995; Mayeda y Walter, 1996; Kim y Mori, 2001; lzutani y Kanamori, 2001,
Matsuzawa et al., 2004; Venkataraman y Kanamori, 2004); intermedios en Japon (Kimy Mori,
2001); y profundos (con un asterisco) en Bolivia, €l mar de Flores, Fiji y China (Kanamori et
al., 1998; Venkataraman y Kanamori, 2004; Ye et al., 2016).

Se puede observar que los valores de € de los terremotos profundos estudiados en esta Tesis
(D1, D2, P1, F1 y F2) se encuentran, todos €ellos, en el limite inferior que marcan el resto de
estudios, a diferencia de lo que ocurre con el terremoto superficial S1. Sin embargo,
considerando la desviacion estimada para cada valor de E (barras de error en la Figura 4.38),
los resultados obtenidos son compatibles con los otros estudios. Ademas, en la Figura 4.38 se
observa que, en general, los valores de € obtenidos para terremotos profundos, tanto los
estudiados en esta Tesis como por otros autores (con un asterisco en la Figura 4.38), son
menores gque los estimados para terremotos de menor profundidad. Se debe tener en cuenta que,
apesar de que M, no tenga un error asociado, en el calculo de E, se considera que el error del

valor obtenido es de un orden de magnitud.

120



Q)

Resultados y discusion

1 0-3 i | l |

104 4

107 -
3 Abercrombie (1995)
y  Matsuzawa et al,, (2004)

1 0'6 ol ¢ '®; O Mayeda y Walter (1996)
= ol © * Kanamori et al,, (1993)
7] @ Kimy Mori (2001)
4 O Izutani y Kanamori (2001)

10-7 1 Singh y Ordaz (1994) N
= @ Venkataraman y Kanamori (2004) E
] Y Kanamori et al,, (1998) [
i % Ye et al, (2016)

-8 J I Esta tesis

1 0 | I | ! |

0 1 2 3 4 5 6 7 8 9

Figura 4.38. Energia escalada versus My, para los terremhcfo? D1, D2, S1, P1, F1y F2 (Tabla 3.1), junto con
valores cal culados por otros autores.

EnlaFigura4.38 también se puede observar que, apesar de lagran dispersion enlosdistintos
estudios, la energia escalada presenta una tendencia general con la magnitud momento, en la
que para grandes terremotos (My>6) el valor de esta se encuentra entre 1x10° y 1x10%,
mientras que para terremotos con Mw<4 este valor puede llegar a ser un orden de magnitud
inferior, entre 1x10°® y 1x10°. Kanamori y Brodsky (2004) observaron que €l valor de esta
energia escalada para terremotos grandes es relativamente constante alrededor de 5x10°,
aproximadamente, y a medida que la magnitud disminuye también lo hace estarelacion, siendo,
aproximadamente, diez veces mas pequefio este factor paraterremotos con My~3. Sin embargo,
Si se observa con detenimiento la Figura 4.38 la tendencia en la que larelacion entre la energia
y el momento sismico aumenta con la magnitud momento parece estar asociada a cada estudio
en particular. Por gemplo, el estudio de Abercrombie (1995), tridngulos verdes, los valores de
& aumentan entre 1x107 y 1x10* para My entre 1y 3, mientras que en el estudio de Mayeda y
Walter (1996), circulos abiertos, & aumenta ese mismo rango (1x107 y 1x10) pero para My,
entre 3y 7.5, a igual que el estudio de | zutani y Kanamori (2001), circulos amarillos. De esta
forma, parece que ese aumento de & se produce a velocidad distinta dependiendo del estudio.
En el caso de los resultados obtenidos en esta tesis, se observa que estos aumentan entre 1x10°
6y 1x10* con My para valores entre 4.6 y 8.0. Esto podria estar asociado a los modelos de
correccion de la atenuacion utilizados, que como se ha visto a lo largo de esta tesis, pueden

suponer importantes diferencias en los valores de Ej,.
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4.3.2. Balance de energia para RIM

Unavez estimadas E, y €, se ha calculado la energia de fractura por unidad de superficie G,
ecuacion (2.35), a partir de los valores de E; a distancia regional (profundos) y telesismica
(superficial). Para este clculo es necesario obtener €l esfuerzo aparente o, ecuacion (2.36).
En la Tabla 4.10 se muestran los resultados, junto con el valor del coeficiente de rigidez
utilizado (modelo PREM).

Para calcular G es necesario conocer, ademas de g, la caida de esfuerzos estética Ao, Y el
desplazamiento de la falla Au. Para estos parametros se han utilizado los valores obtenidos por
Buforn et al., (2011) paralos terremotos profundos de 2010 (D1) y 1990 (D2) (Tabla4.10). En
el caso del evento S1, se estiman Aoy, ecuacion (2.38), y Au, ecuacion (2.24), utilizando € area
de fallay M, (Tabla 3.4) proporcionados por Buforn et al., (2017). Una vez se tienen estos
valores, se calcula la energia de fractura por unidad de superficie (Tabla 4.10). Se puede

observar que los valores de G obtenidos son negativos, un resultado sin sentido fisico.

Distintos autores (Abercrombie y Rice, 2005; Lancieri et al., 2012; Prieto et al., 2013; Poli
y Prieto, 2016) obtienen resultados razonables (positivos) de la energia de fractura por unidad
de superficie en distintas regiones. Sin embargo, Abercrombie y Rice (2005) también obtiene
valores negativos en sus estudios, mencionando que dichos resultados, en valor absoluto, son
similares a los obtenidos en terremotos con momentos similares. Por este motivo, se decide
obtener la eficiencia de radiacion utilizando dichos valores en valor absoluto (Tabla4.10). Poli
y Prieto (2016) concluye paratodas las regiones estudiadas que este parametro no depende del

momento sismico, pero si lo hace de la profundidad.

En los resultados de esta tesis para RIM, se puede observar que el terremoto superficial S1
presenta una menor eficiencia de radiacion pg, esdecir, una mayor energiade fractura G. En el
caso de los terremotos profundos, en D2 (h=637 km) se obtiene un valor menor que en D1
(h=623 km), a pesar de tener su hipocentro a mayor profundidad. Esto podria ser causado por
la propia incertidumbre en la estimacion de E; 0 una infraestimacion de la misma en €l
terremoto D2, que como se observa en la Figura 4.38, en comparacion con otros terremotos de

similar My, este se encuentraen el limite inferior.
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Tabla 4.10. Valores de energia escalada y otros pardmetros.

S

Ao

Au

Resultados y discusion

Terremoto & i (x10*MPa) (M"g, o (kmd) (MP) (om) S QIm? g
D2 1510° 120 0.2 48* | 0.1 0.2* | -3x10° | 0.56
D1 1.010° ' 12 | 291* | 15 8.6* | -4x10° | 0.75
S1 8.7-10° 4.4 38 | 24| 33 96.0 | -2x10° | 0.45

u=coeficienterigidez o,= esfuerzo aparente S=é&eadelafala Ac=caidade esfuerzos Au=desplazamiento delafalla
G=energia de fractura por unidad de superficie uz=eficienciaderadiacion
* Buforn et al., (2011) ** Buforn et al., (2017)

En laactualidad, se desconoce el motivo de estos valores negativos de G, pero se debe tener
en cuenta que esta estimacion en sismologia depende de dos parametros poco conocidos (Ao,
y a,), los cuales tienen una incertidumbre importante en su calculo (Abercrombie, 2021).
Ademas, diversos autores (Shipton et al., 2006; Nielsen et al., 2016; Mattesini et al., 2022)
observan que este valor a partir de datos sismicos en algunos grandes terremotos esta
sobreestimado, pero que en general es més probable que la estimacion subestime la energia de
fracturareal. De estaforma, laaproximacion utilizada paralaobtencion delaenergiade fractura
por unidad de superficie podriano ser adecuada paratodoslostipos de terremotos. Abercrombie
y Rice (2005) considera que el valor de GS corresponde a la energia de fractura del terremoto

en aquellos casos en los que no se produce sub- 0 sobre-impulso.
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Conclusiones

El principal objetivo de esta Tesis es estudiar Er de terremotos ocurridos a distintas

profundidades en la region Ibero-Mogrebi y comparar los resultados con los estimados para

terremotos profundos (h>500 km) en zonas de subduccion (regiones de Pert y Fiji). Los otros

dos objetivos son comparar los resultados de E; a distancia regional y telesismica para un

mismo terremoto y estudiar la energia de fractura en laregion Ibero-Mogrebi.

Los resultados obtenidos permiten extraer las siguientes conclusiones:

El estudio detallado de larelacion sefial/ruido (SNR) es un paso fundamental para poder
determinar la frecuencia de corte en los espectros de amplitud y eliminar la

sobreestimacion de E, adltas frecuencias

Las diferencias obtenidas en el calculo de Ej utilizando observaciones a distancias
telesismicas y regionales, ponen de manifiesto las diferencias de hasta 1 orden de
magnitud, en el caso del terremoto superficial de Alboran de 2016. Por otra parte, es
evidente la influencia del efecto de sitio en algunas de las estaciones utilizadas, que se
traduce en mayor amplitud en los registros y, en consecuencia, en una sobreestimacion
de E;. Seria conveniente tener estudios detallados de los emplazamientos de las

estaciones para poder corregir por €l efecto de sitio.

El uso de valores empiricos de Q se ha mostrado insuficiente para una correccion
correcta de la atenuacion, en especial en el caso de los terremotos de profundidad

intermedia con My<5.0.

Los valores de E; obtenidos para los terremotos profundos de Granada de 2010
(Mw=6.2) y 1990 (My=4.8), y €l superficial de Alboran de 2016 (Mw=6.4), a distancia
telesismica, son compatibles con los obtenidos por otros autores y metodologias. Es
importante destacar que se ha podido calcular E; para terremotos de Mw<5.0, pero
debido a su alto contenido de energia a altas frecuencias (f>1.5 Hz) y a su bajo SNR,

los resultados muestran una elevada dispersion (mayor a dos érdenes de magnitud) y se
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han tenido que eliminar més del 50% de los terremotos seleccionados a priori por un
escaso numero de estaciones disponibles.

Laestimacion de Ex se haredlizado utilizando dos métodos distintos para el terremoto
superficial de 2016 y los profundos de 2010 de RIM y de 2018 de Per. Las diferencias
entre ambos valores son comparables a las obtenidas por distintos autores en otras
regiones, con una mayor discrepancia en los dos terremotos profundos. Esto podria
indicar que la estimacion de E a partir de la MRF no es adecuada para este tipo de

terremotos.

Se han obtenido valores de la energia de fractura por unidad de superficie negativos para
los terremotos profundos de 2010 y 1990, y superficial de 2016 en RIM. La mayoriade
estudios en los que se calcula estaenergiase han realizado paraterremotos superficiales,
pero el haber obtenido también en S1 un valor negativo podria ser consecuencia de la
gran complejidad de la zona del mar de Alboran.

Los resultados y conclusiones obtenidas en esta Tesis son un claro reflgo de la gran

complgidad sismotectonica de laregion del mar de Alboran.

Como futuro trabajo derivado de los resultados obtenidos, se proponen distintas lineas de

investigacion:
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Desarrollo de un modelo de atenuacion mediante la comparacion de sismogramas

sintéticos y observados, teniendo en cuenta los modelos propuestos hasta e momento.

Ampliar los registros de terremotos de profundidad intermedia y magnitud moderada
gue ocurren en el sur de lapeninsulay mar de Alboran, por gemplo, mediante camparias

marinas con OBS (Ocean-bottom seismometer) en laregion.

Estudio de la energia de fractura en terremotos profundos en regiones en las que la
ocurrencia de estos sea mas frecuente que en € sur de la peninsula Ibérica, con la
finalidad de estudiar las condiciones de las hipotesis propuestas por distintos autores

para el cllculo de esta energia.



Conclusiones/Conclusions

Conclusions

The main objective of this Thesis is to study the seismic energy radiated by earthquakes at

different depths in the Ibero-Maghrebian region and to compare the results, using the scaled

energy, with those estimated for deep earthquakes in typical subduction zones (Peru and Fiji

regions). The other two objectives are to compare the results of regional and teleseismic

distance radiated seismic energy (ER) for the same earthquake and to study the radiation

efficiency and fracture energy in the Ibero-Maghrebian region.

The results obtained allow us to extract the following conclusions:

The detailed study of the signal/noise ratio (SNR) is a fundamental step to be able to
determine the cut-off frequency in the amplitude spectra and eliminate the

overestimation of E a high frequencies.

The differences obtained in the calculation of E; using observations at teleseismic and
regional distances reveal differences of up to 1 order of magnitude, in the case of the
shallow Alboran earthquake of 2016. On the other hand, the influence of the effect of
site in some of the stations used, which translates into greater amplitude in the records
and, consequently, in an overestimation of E. It would be convenient to have detailed
studies of the station locations to be able to correct for the site effect.

The use of empirical values of Q has been shown to be insufficient for a correct
correction of the attenuation, especially in the case of earthquakes of intermediate depth
with My<5.0.

The ER values obtained for the deep earthquakes in Granada in 2010 (Mw=6.2) and 1990
(Mw=4.8), and the shallow one in Alboran in 2016 (Mw=6.4), a ateleseismic distance,
are compatible with those obtained by other authors and methodologies. It is important
to highlight that it has been possible to calculate E, for earthquakes of Mw<5.0, but due
to its high energy content at high frequencies (f>1.5 Hz) and its low SNR, the results
show a high dispersion (greater than two orders of magnitude) and more than 50% of
the earthquakes selected a priori have had to be eliminated by a small number of

available stations.
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The E estimation has been made using two different methods for the 2016 shallow
earthquake and the deep ones of 2010 of RIM and of 2018 of Peru. The differences
between both values are comparable to those obtained by different authors in other
regions, with agreater discrepancy in the two deep earthquakes. This could indicate that
the E, estimate from the MRF is not adequate for this type of earthquake.

Values of the fracture energy per unit of negative surface have been obtained for the
deep earthquakes of 2010 and 1990 in RIM, unlike the shallow one of 2016. Most of
the studies in which this energy is calculated to have been carried out for shallow
earthquakes, but having also obtained a negative value in S1 could be a consequence of
the great complexity of the Alboran Sea region.

The results and conclusions obtained in this Thesis are a clear reflection of the great

seismotectonic complexity of the Ibero-Maghrebian region.

As future work derived from the results obtained in this Thesis, the following lines of

research are proposed:
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Development of an attenuation model by comparing synthetic and observed

seismograms, considering the models proposed so far.

Increase in the records of earthquakes of intermediate depth and moderate magnitude
that occur in the south of the peninsula and the Alboran Sea, for example, through

marine campaigns with OBS (Ocean-bottom seismometer) in the region.

Study of the fracture energy in deep earthquakes in regions where their occurrence is
more frequent than in the south of the Iberian Peninsula, in order to study the conditions

of the hypotheses proposed by different authors for the calculation of this energy
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Anexos

Anexo I. Estaciones

Distancia regional (A<8.29

Tabla I.1. Coordenadas de las estaciones permanentes de banda ancha utilizadas en esta tesis en RIM.
Las referencias de los terremotos corresponden a la Tabla 3.1.

Ly . . Terremotos
RED | Codigo | Latitud () | Longitud ) T 19 T 112 [ 116 | 117 | 118 | 120 | 121 | 124 | SI
EADA 38.17 -4.58 v v |/ J v v v v v v v
EAGO 42.80 -8.09 X X | X X X X X X X X v
EALB 35.94 -3.03 X | % J v v v v X v X
EALK 43.22 -1.51 X X | x X X X X X X X v
EARA 42.77 -1.58 X X | x X X X X X X X v
EARI 43.30 -5.21 X X | x X X X X X X X v
EBAD 38.75 -7.01 v v |/ J X X X J J v v
EBER 36.89 -2.88 J vV J J v v X v v v
ECAB 38.07 -5.41 J X | Vv J v X J v J v v
ECAL 41.91 -6.73 v vV J v J J v v x X
ECEU 35.89 -5.38 X v/ J v J v v v v v
ECHE 39.59 -0.97 X X | % X X X X X X X v
ECHI 42.66 0.19 X X | x X X X X X X X J
EGOR 37.11 -4.11 X X | x J J J J J J v v
EGRO 37.53 -7.48 v vV J v J v v v v X
EIBI 39.02 1.34 v v/ v v J J J v v v
EJIF 36.45 -5.47 X X | x X X X X X v v X
ELAN 43.23 -3.43 X X | x X X X X X X X J
ELGU 36.87 -3.63 X X | x J J J J J J v v
ELOB 41.86 -8.06 v X | v v v X J X v v v
EMAZ 42.94 -8.97 v X | x X X X X X X X X
IGN EMIJ 36.56 -4.77 v v/ J X X X v v v v
EMIN 37.76 -6.67 v v/ v v J J J J J v
EMLI 35.30 -2.95 X X | X X X v v v v v X
EMOS 40.36 -0.47 J | X J v J J J J J X
EMUR 37.84 -1.24 v vV v v X J J J v v
ENIJ 36.97 -2.21 X v/ v v X J J J J v
EORO 42.89 -1.31 X X | x X X X X X x x v
EPLA 40.06 -6.08 J V|V v J J X X J v v
EPOB 41.35 1.07 J X | X X X X X X X X v
EPON 43.32 -7.15 X X | X X X X X X X X v
EQES 37.80 -3.07 X v/ v v X J J J J v
EQTA 37.20 -3.44 v vV v v J J J J X J
ERTA 40.95 0.33 J |V v J X J J J J J
ESAC 41.72 -0.47 X v/ J X X J J J J X
ESPR 36.86 -5.85 v v |V X v J J X v J X
ETOB 38.64 -1.54 v |V v v J J J J J v
ETOS 39.76 2.81 v X | X X X X X X X X v
EZAR 37.88 -1.69 X X | x X X X X X X X v
GUD 40.64 -4.15 J |V J J J J J J v v
RETOR 40.82 -2.06 X J | x v v J J J J J J
TLOR 37.66 -1.69 X X | X X X X X X X X v
AVE 33.30 -7.41 v X | x X X X X X X X X
WM CART 37.58 -1.00 v X | x X v J J J v v X
CEU 35.89 -5.37 J X | x X J J X J X X X
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EMAL 36.76 -4.43 J X | % X J v X J/ J/ v X
EVO 38.53 -8.01 v X | x X X v X v v v X
IFR 33.51 -5.13 X X | x X v v X v v v X
MAHO 39.89 4.26 v X | x X X X X X X X X
MELI 35.28 2.93 v X | X X X X X X X X X
PVLZ 35.17 -4.30 v X | x X v v X X X X X
SFS 36.46 -6.21 v X | x J v v v v v v X
PFVI 37.13 -8.83 v v | % X X X X X X X X
PM PMAFR 38.95 -9.28 v X | x X X X X X X X X
PESTR 38.86 -7.59 J X | x X X X X X X X X
PVAQ 37.40 -7.71 v v/ v v v X V4 v v X

v : disponible.
x: no disponible.

Tabla 1.2. Coordenadas de las estaciones temporales de banda ancha disponibles para el terremoto D1
(Tabla 3.1) en la regién Ibero-Mogrebi.

RED Codigo | Latitud (°) | Longitud (°)
PMO1 35.70 -5.65
PMO03 35.51 5.77
PMO04 35.40 5.15
PMO5 35.21 5.34
PMO06 35.31 -5.64
PMO07 35.23 4.99
PMOS 35.14 4.71
PM10 34.74 5.14
PMI11 34.93 4.31
PM12 34.85 4.61
PM13 34.67 4.94
PM14 34.55 5.13
PM15 34.47 4.70
PM17 34.39 5.30
PM19 34.14 5.13
PM20 33.91 5.03
PM21 33.72 5.32
PM22 33.29 5.11

PICASSO [ pm23 33.13 5.03
PM24 33.00 4.90
PM25 32.88 -4.89
PM26 32.52 4.57
PM27 32.35 4.65
PM28 32.23 4.62
PM29 32.08 4.39
PM30 31.86 427
PM31 3271 4.72
PM32 31.57 -4.19
PM33 31.43 4.24
PM34 31.29 4.11
PM35 31.05 4.00
PSO1 36.08 5.62
PS03 36.39 5.42
PS04 36.61 5.32
PS05 36.65 -5.09
PS41 36.67 -5.94
PS44 36.32 -5.99
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Tabla 1.3. Coordenadas de las estaciones utilizadas para los terremotos de 1990 y 1993 (RIM). Las

referencias de los terremotos corresponden a la Tabla 3.1.

Terremotos
RED Coédigo | Latitud (*) | Longitud (°)
D2 D3

ACU 38.51 -0.41 J X
AFC 37.25 -3.54 v X
EALH 37.85 -1.42 J X
EBAN 38.15 -3.80 v v
ECHE 39.59 -0.97 v X
ECOG 37.28 -3.57 X v
ECRI 42.61 -2.51 J X
EGUA 36.83 -3.57 X v
EHOR 37.82 -5.24 J X
EHUE 37.81 -2.59 X v
EJIF 36.45 -5.47 v v
IGN ELUQ 37.56 -4.27 X v
EMEL 35.30 -2.96 v X
ENIJ 36.98 -2.20 J J/
EPLA 40.06 -6.08 J v
EPRU 36.96 -5.23 J J/
EROQ 40.82 0.41 J X
ESEL 39.78 2.88 J/ X
ETOR 40.83 -2.05 J J/
EVAL 37.58 -6.75 J J
EVIA 38.64 -2.50 J J
GUD 40.64 -4.15 J/ J
TOL 39.88 -4.05 X 4

v : disponible.
x: no disponible.

* Las estaciones en la region de Peru a distancia regional pertenecen a la red sismica nacional

(RSN) a cargo del instituto geografico del Peri.

Distancia telesismica (30°<A<90°)

Tabla I.4. Coordenadas de las estaciones de banda ancha.
corresponden a las Tablas 3.1 y 3.2.

Las referencias de los terremotos

RED | Cédigo | Latitud (°) | Longitud (°) Terremotos
D1 |S1| P1 | F1 | F2
AAK 42.64 74.49 J |/ X X X
ALE 82.50 -62.35 X v X X X
ARU 56.43 58.56 J |/ X X X
BRVK 53.06 70.28 |/ X X X
CMLA 37.76 -25.52 X X Vv X X
II COCO -12.19 96.84 X X X Vv X
ERM 4.02 143.16 X X X Vv v
FFC 54.73 -101.98 X X Vv X X
KAPI -5.01 119.75 X X X v Vv
KDAK 57.78 -152.58 X X X X J
KIV 43.96 42.69 v | % X X X
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KURK 50.72 78.62 J J X X X
KWIN 9.29 167.54 X X X Vv v
LVZ 67.89 34.65 v X X X X
MBAR -0.60 30.73 X v X X X
NIL 33.65 73.27 X J X X X
PALK 7.27 80.70 v X X X X
PFO 33.61 -116.46 X X v v v
RAYN 23.52 45.50 v v X X X
SACV 14.97 -23.61 X X v X X
TAU -42.91 147.32 X X v v
TLY 51.68 103.64 J X X X X
UOSS 24.95 56.20 X J X X X
WRAB -19.93 134.36 X X X v J
XPFO 1.80 -101.00 X X v v J
ADK 51.88 -176.68 X X X X J/
ANMO 34.94 -106.46 J X v v J
BBSR 32.37 -64.69 v X v X X
BILL 68.07 166.45 X J X v J/
CASY -66.28 110.54 X X X J J
CCM 38.06 -91.24 X J J X X
CHTO 18.81 98.94 X X X X v
COLA 64.87 -147.86 X X X J/ J
COR 44.59 123.30 X X X J/ J
CTAO -20.09 146.25 X X X v J
DAV 7.07 125.58 X X X v X
DWPF 28.11 -81.43 X X v X X
FURI 8.90 166.45 X v X X X
GNI 40.15 44.74 v X X X X
GUMO 13.59 144.87 X X X J J
HKT 29.96 -95.84 X J J X X
HRV 42.50 -71.55 v X J X X
INCN 37.48 126.62 X X X J J
JOHN 16.73 -169.53 X X X J J
KIP 21.42 -158.01 X X X J J
KMBO -1.13 37.25 X v X X X
LSZ -15.27 28.18 v X X X X
U MA2 59.58 150.77 X J X J J
MACI 28.25 -16.51 X X J X X
MAJO 36.55 138.20 X X X J X
MAKZ 46.81 81.98 X J X X X
MBWA -21.16 119.73 X X X J J
MIDW 28.22 -177.37 X X X J J
NWAO -32.93 117.24 X X X J J
OTAV 0.23 -78.45 v X X X X
PAYG -0.67 -90.29 X X X J X
PET 53.02 158.65 X X X J J
PMG -9.40 147.16 X X X J J
PMSA -64.77 -64.05 X X X J
POHA 19.76 -155.53 X X X J J
PTCN -25.07 -130.09 X X X J J
PTGA -0.73 -59.96 v X X X X
QSPA -89.93 144.44 X X X J J
RCBR -5.82 -35.90 J J J X X
RSSD 44.12 -104.03 J X J X X
SBA -77.85 166.76 X X X X J
SDV 8.88 -70.36 X v X X X
SFID 66.99 -50.62 J X J X X
SLBS 3.69 -109.94 X X J J J
SSPA 40.64 -77.89 X J X X X




TATO 24.97 121.50 X X X Vv Vv

TEIG 20.22 -88.27 J X X X X

TIXI 71.64 128.86 J J X X X

TSUM -19.20 17.58 v X X X X

TUC 32.31 -110.78 X v Vv Vv v

ULN 47.87 107.05 X J X X X

WAKE 19.28 166.65 X X v v

WCI 38.23 -86.29 X X J X X

WVT 36.13 -87.83 X X J X X

XMAS 2.04 -157.45 X X X X J

YAK 62.03 129.68 X X X X J

YSS 49.96 142.76 X X X J X

ACSO 40.23 -82.98 J X X X X

US BLA 37.21 -80.42 v X X X X
LBNH 44 .24 -71.93 J X X X X

2H ABAE 13.35 39.76 J X X X X
ANWB 17.67 -61.79 J X X X X

GRTK 21.51 -71.13 X X J X X

CU GTBY 19.93 -75.11 X X v X X
MTDJ 18.23 -77.54 X X v X X

SDDR 18.98 -71.29 J X J X X

GE SUMG 72.58 -38.45 v X X X X
LD MVL 39.40 -76.35 v X X X X
PANJ 40.37 -74.70 v X X X X

NM UALR 34.77 -92.34 J X X X X
TA 034A 27.06 -98.68 J X X X X
A_228 32.12 -102.59 J X X X X

XR SC36 33.01 -105.18 v X X X X
7P LOSS -8.42 33.16 J X X X X
BK CMB 38.03 -120.39 X X J X X
CI PASC 34.17 -118.19 X X J X X

™M NV31 -18.90 169.00 X X J X X
PD31 42.77 -109.56 X X v X X

v : disponible.
x: no disponible.

Anexos
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Amplitud {m)

Amplidud (m}

Anexos

Anexo Il. Frecuencia esquina

En este Anexo se muestran los espectros de amplitud del desplazamiento de la onda P de las 4

estaciones seleccionadas a partir de las cuales se ha obtenido la frecuencia esquina f. de los distintos

terremotos, cuyos valores se incluyen en una tabla con la estacion, su distancia epicentral y azimut.
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Figura IL.1. Espectros de amplitud para el terremoto profundo de Granada de 2010 (D1; RIM).

Tabla IL.1. Cédigo de las estaciones utilizadas, distancia epicentral, azimut y frecuencia esquina

obtenida para el terremoto D1.

Estacion A a, (") f. (Hz)
EADA 1.5 145 0.3
EMILJ 1.1 69 0.2
ESPR 1.9 88 0.3
EGRO 32 101 0.3
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Figura II.2. Espectros de amplitud para el terremoto profundo de Granada de 1990 (D2; RIM).

Tabla II.2. Cédigo de las estaciones utilizadas, distancia epicentral, azimut y frecuencia esquina
obtenida para el terremoto D2.

Estacion A(®) a, (°) f. (Hz)
AFC 0.3 179 2
EJIF 1.6 73 2
ECRI 5.7 187 2

EBAN 1.2 171 2
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Figura I1.3. Espectros de amplitud para el terremoto profundo de Granada de 1993 (D3; RIM).

Tabla I1.3. Cédigo de las estaciones utilizadas, distancia epicentral, azimut y frecuencia esquina

obtenida para el terremoto D3.

Estacion A a, (") f. (Hz)
EHOR 1.7 121 3
EBAN 1.3 165 3
ELUQ 1.0 132 2
EHUE 1.1 213 3
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Figura I1.4. Espectros de amplitud para el terremoto de profundidad intermedia I8 (RIM; Tabla 3.1).

Tabla I1.4. Cédigo de las estaciones utilizadas, distancia epicentral, azimut y frecuencia esquina

obtenida para el terremoto I8.

Estacion A a, (") f. (Hz)
EADA 1.3 176 9
EBER 1.2 266 8
EQTA 0.9 245 8
ESPR 1.1 92 8
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Figura IL.S. Espectros de amplitud del terremoto de profundidad intermedia I9 (RIM; Tabla 3.1).

Tabla II.5. Cédigo de las estaciones utilizadas, distancia epicentral, azimut y frecuencia esquina

obtenida para el terremoto I9.

Estacion A a, (") f. (Hz)
EBER 1.2 252 6
EQTA 1.0 227 7
EMILJ 0.3 102 7
EMIN 2.2 124 9
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Figura I1.6. Espectros de amplitud del terremoto de profundidad intermedia 112 (RIM; Tabla 3.1).

Tabla I1.6. Cédigo de las estaciones utilizadas, distancia epicentral, azimut y frecuencia esquina

obtenida para el terremoto 112.

Estacion A a, (") f. (Hz)
EPLA 3.6 154 7
ECAL 5.5 157 6
ELGU 0.4 254 7
EGOR 0.3 180 6
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Figura IL.7. Espectros de amplitud del terremoto de profundidad intermedia 116 (RIM; Tabla 3.1).

Tabla II.7. Cédigo de las estaciones utilizadas, distancia epicentral, azimut y frecuencia esquina

obtenida para el terremoto 116.

Estacion A a, (") f. (Hz)
ECEU 0.7 99 4
EGOR 1.3 194 4
EMUR 33 232 3
ECAL 6.3 163 4
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Figura IL.8. Espectros de amplitud del terremoto de profundidad intermedia 117 (RIM; Tabla 3.1).

Tabla II.8. Cédigo de las estaciones utilizadas, distancia epicentral, azimut y frecuencia esquina

obtenida para el terremoto 117.

Estacion A a, (") f. (Hz)
EQTA 2.0 214 4
EBER 2.0 229 4
ELGU 1.6 216 5
PVLZ 0.5 310 6
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Figura IL.9. Espectros de amplitud del terremoto de profundidad intermedia 118 (RIM; Tabla 3.1).

Tabla I1.9. Cédigo de las estaciones utilizadas, distancia epicentral, azimut y frecuencia esquina

obtenida para el terremoto 118.

Estacion A a, (") f. (Hz)
EBER 1.4 247 5
ENI1J 1.9 252 5
ELGU 0.8 234 6
EGOR 0.8 203 6
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Figura I1.10. Espectros de amplitud del terremoto de profundidad intermedia 120 (RIM; Tabla 3.1).

Tabla I1.10. Cédigo de las estaciones utilizadas, distancia epicentral, azimut y frecuencia esquina

obtenida para el terremoto 120.

Estacion A a, (") f. (Hz)
EQTA 0.4 232 7
ELGU 0.2 286 9

ENILJ 1.3 268 8
EMILJ 0.7 62 8
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Figura I1.11. Espectros de amplitud del terremoto de profundidad intermedia 121 (RIM; Tabla 3.1).

Tabla II.11. Cédigo de las estaciones utilizadas, distancia epicentral, azimut y frecuencia esquina

obtenida para el terremoto 121.

Estacion A a, (") f. (Hz)
EMIN 1.9 118 7
EJIF 0.8 65 6
EQTA 0.9 245 6
EBAD 2.7 133 7
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Figura I1.12. Espectros de amplitud del terremoto de profundidad intermedia 124 (RIM; Tabla 3.1).

Tabla II.12. Cédigo de las estaciones utilizadas, distancia epicentral, azimut y frecuencia esquina

obtenida para el terremoto 124.

Estacion A a, (") f. (Hz)
ECAB 1.4 148 4
EGOR 0.4 221 3
EMOS 4.7 222 3
ELGU 0.6 264 4
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Tabla I1.13. Cédigo de las estaciones utilizadas, distancia epicentral, azimut y frecuencia esquina

obtenida para el terremoto S1.

Estacion A a, (") f. (Hz)
ELGU 1.2 6 0.5
EGOR 1.5 350 0.5
EBER 1.4 29 0.6
EADA 2.6 346 0.5
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Figura I1.14. Espectros de amplitud del terremoto profundo de Perd de 2018 (P1).

Tabla II.14. Cédigo de las estaciones utilizadas, distancia epicentral, azimut y frecuencia esquina

obtenida para el terremoto P1.
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Estacion A(®) a, (°) f. (Hz)
QLKO 5.8 16 0.2
QRHC 8.5 111 0.2
LYAR 7.0 358 0.2
MNZN 5.8 109 0.2
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Figura I1.15. Espectros de amplitud del terremoto profundo de Fiji de 2018 (F1).

Tabla II.15. Cédigo de las estaciones utilizadas, distancia epicentral, azimut y frecuencia esquina

obtenida para el terremoto F1.

Estacion A a, (") f. (Hz)
TATO 72.8 304 0.08
WAKE 39.9 337 0.09
QSPA 72.2 180 0.08

YSS 73.6 333 0.08
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Figura I1.16. Espectros de amplitud del terremoto profundo de Fiji de 2018 (F2).

Tabla I1.16. Cddigo de las estaciones utilizadas, distancia epicentral, azimut y frecuencia esquina

obtenida para el terremoto F2.

Estacion A(®) a, (°) f. (Hz)
GUMO 46.6 311 0.2
INCN 74.6 319 0.2
MA2 81.2 346 0.2
JOHN 36.7 18 0.3
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Anexo IIl. Espectros de amplitud. Seiial y ruido

En este Anexo se incluyen los espectros de amplitud de la onda P del pre-evento (en rojo) y de la
sefial (en azul) utilizados para obtener el SNR de las distintas estaciones y estudiar la calidad de su
registro. Se muestran los espectros de todas las estaciones de los terremotos profundos seleccionados de
RIM de 2010, 1990 y 1993 y de Pert y Fiji de 2018. También se muestran los de las estaciones de los

terremotos de profundidad intermedia y del terremoto superficial de 2016.
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Figura IIL.1. Estaciones a distancia regional.
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Terremoto profundo de Granada 1990 (D2; RIM)
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Terremoto profundo de Granada 1993 (D3; RIM)
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Figura II1.6. Estaciones a distancia regional para el terremoto 9.

Frecuencia (Hz)
ERTA

1E

Amplitud {m)

Frecuencia (Hz)

PVAQ

109
Fracuencia {Hz}

175

102



Ciélculo de la energia sismica radiada por los terremotos
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Ciélculo de la energia sismica radiada por los terremotos
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Ciélculo de la energia sismica radiada por los terremotos
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Ciélculo de la energia sismica radiada por los terremotos
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Ciélculo de la energia sismica radiada por los terremotos
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Figura III.11. Estaciones a distancia regional para el terremoto 120.
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Ciélculo de la energia sismica radiada por los terremotos
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Ciélculo de la energia sismica radiada por los terremotos
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Figura III.13. Estaciones a distancia regional para el terremoto 124.
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Terremoto superficial de Alboran de 2016 (S1; RIM)
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Ciélculo de la energia sismica radiada por los terremotos
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diada por los terremotos

Terremoto profundo de Pera de 2018 (P1)
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Terremoto profundo de Fiji de 2018 (F1)
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Anexos

Anexo IV. Criterio de calidad (SNR>1.25)

Cdédigos de las estaciones disponibles para los terremotos de profundidad intermedia de RIM vy las

descartadas tras aplicar el criterio de calidad seleccionado de SNR>1.25.

Tabla IV.1. Estaciones seleccionadas en los terremotos de profundidad intermedia. Las referencias de
los terremotos corresponden a la Tabla 3.1.

Terremotos
116 | 117 | 118 | 120 | 121 | 124
v v v
X X

Est. I8 | 19
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EBAD V4
EBER V4
ECAB - V4
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<
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ETOB
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GUD x | v
EVO - -
IFR - -
CART - -
SFS - -] -
TLOR N
EMAL - -] -
VLZ/PVLZ | - | - | -
CEU - -] -
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PVAQ -l v -
v : SNR>1.25
x: no satisfacen criterio de calidad SNR>1.25.
-: estacion no disponible.
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Anexo V. Valores de Q
Terremoto profundo de Granada 2010 (D1; RIM)

Tabla V.1. Valores del factor de atenuacion Q asignados a cada estacion a distancia regional para el
terremoto D1, junto a su distancia epicentral y azimut.

Estacion | Dist. Epicentral (°) | Azimut (°) | Q
EADA 1.5 145 450
EBAD 33 123 600
EBER 0.5 276 600
ECAB 1.9 126 600
ECAL 1.5 153 400
EGRO 3.2 100 600

EIBI 4.4 241 200
ELOB 6.0 144 400
EMAZ 7.0 145 400

EMIJ 1.1 69 600
EMIN 2.6 108 600
EMOS 4.2 222 600
EMUR 2.0 243 300
EPLA 3.7 147 300
EPOB 5.7 218 300
EQTA 0.3 192 600
ERTA 5.0 216 300
ESPR 1.9 87 600
ETOB 2.3 222 300
ETOS 5.7 240 200

GUD 3.7 172 600
MVO 5.0 147 300

PFVI 4.3 92 600
PMAF 4.9 113 600

AVE 4.9 41 600
CART 2.1 252 300
EMAL 1.7 75 600

EVO 3.9 113 600

MAHO 6.8 244 200
MELI 1.7 344 600
PVLZ 1.9 19 600

SFS 2.2 77 600
PMO1 2.1 54 600
PMO03 2.3 51 600
PMO04 2.0 40 600
PMO5 2.3 40 600
PMO06 2.4 46 600
PMO7 2.1 34 600
PMO08 2.1 28 600
PM10 2.6 30 600
PM11 2.1 17 600
PM12 2.3 22 600
PM13 2.6 26 600
PM14 2.7 28 600
PMI15 2.7 21 600
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PM17 2.9 29 600
PM19 3.1 25 600
PM20 33 22 600
PM21 3.6 24 600
PM22 3.9 19 600
PM23 4.0 18 600
PM24 4.1 16 600
PM25 4.2 15 600
PM26 4.5 11 600
PM27 4.7 11 600
PM28 4.8 10 600
PM29 4.9 8 600
PM30 5.1 7 600
PM31 4.4 13 600
PM32 54 5 600
PM33 5.6 6 600
PM34 5.7 5 600
PM35 59 3 600
PS01 1.9 62 600
PS03 1.6 69 600
PS04 1.5 76 600
PS05 1.3 76 600
PS41 2.0 81 600
PS44 2.1 72 600
PEST 3.8 120 600
PVAQ 3.4 97 600

Terremoto profundo de Granada 1990 (D2; RIM)

Tabla V.2. Valores del factor de atenuacién Q asignados a cada estacidn a distancia regional para el
terremoto D2, junto a su distancia epicentral y azimut.

Estacién | Dist. Epicentral (°) | Azimut (°) | Q

EPLA 3.7 147 300
GUD 3.7 172 600
EVIA 1.9 205 300
EVAL 2.6 104 600
ETOR 3.9 196 400
EPRU 1.3 91 600
AFC 0.3 179 600
EALH 1.9 240 300
ENIJ 1.0 267 600

EJIF 1.6 73 600
EHOR 1.6 123 600
ECRI 5.7 187 400
EBAN 1.2 171 450
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Terremoto profundo de Granada 1993 (D3; RIM)

Tabla V.3. Valores del factor de atenuacién Q asignados a cada estacion a distancia regional para el
terremoto D3, junto a su distancia epicentral y azimut.

Estacion | Dist. Epicentral (°) | Azimut (°) | Q
EVAL 2.7 104 600
EPRU 1.5 93 600

EJIF 1.7 75 600
EHOR 1.7 121 600
EBAN 1.3 165 450
ELUQ 1.0 132 600
EHUE 1.1 213 600

Terremotos de profundidad intermedia 2009-2020 (RIM)

Tabla V.4. Valores del factor de atenuacién Q asignados a cada estacidn a distancia regional para el
terremoto I8, junto a su distancia epicentral y azimut.

Estacion | Dist. Epicentral (°) | Azimut (°) | Q
EADA 1.3 176 400
EBAD 2.7 133 600
EBER 1.2 266 200
ECAL 54 160 600
ECEU 1.1 38 600

EMIJ 0.3 43 300
EMIN 1.9 117 550
EMUR 2.7 249 200
EQES 1.4 229 100
EQTA 0.9 245 200
ETOB 2.9 232 100
ESPR 1.1 92 300

RETOR 4.4 206 600

Tabla V.5. Valores del factor de atenuacion Q asignados a cada estacidn a distancia regional para el
terremoto 19, junto a su distancia epicentral y azimut.

Estacion | Dist. Epicentral (°) | Azimut (°) | Q
EADA 1.6 174 150
EBAD 3.0 136 600
EBER 1.2 252 200
ECAB 1.7 152 150
ECEU 1.0 52 600
EGRO 2.6 111 600

EMIJ 0.3 102 100
EMIN 2.2 124 600
EPLA 3.8 158 300
EQES 1.6 219 200
EQTA 1.0 227 200

GUD 4.1 182 600
ESPR 1.2 106 100
PVAQ 2.8 107 600
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Tabla V.6. Valores del factor de atenuacién Q asignados a cada estacidn a distancia regional para el
terremoto 112, junto a su distancia epicentral y azimut.

Estacion | Dist. Epicentral (°) | Azimut (°) | Q
EADA 1.4 165 200
EBAD 3.0 130 600
ECAL 5.5 157 600
ECEU 1.3 49 600
EGOR 0.3 180 300
ELGU 0.4 254 150

EMIJ 0.5 69 50
EMIN 2.2 115 550
EMUR 2.5 245 200
EPLA 3.6 154 600
EQTA 0.7 230 50
GUD 3.8 179 600

Tabla V.7. Valores del factor de atenuacién @ asignados a cada estacidn a distancia regional para el
terremoto 116, junto a su distancia epicentral y azimut.

Estacion | Dist. Epicentral (°) | Azimut (°) | @
EADA 2.3 178 200
EALB 1.2 262 600
EBER 1.7 230 400
ECAB 2.4 162 200
ECAL 6.3 163 600
ECEU 0.7 99 600
EGOR 1.3 194 300
EGRO 29 125 200
ELGU 1.3 213 400

EIBI 5.6 237 600
EMIN 2.6 138 200
EMUR 3.3 232 300

ENIJ 2.2 238 400
EPLA 4.4 163 300
EQES 23 210 200
EQTA 1.6 211 400
ETOB 3.7 220 200

IFR 2.3 12 600
EMAL 0.9 184 300
PVLZ 0.6 343 600
ESPR 1.5 134 300

RETOR 5.3 201 600

Tabla V.8. Valores del factor de atenuacion Q asignados a cada estacion a distancia regional para el
terremoto 117, junto a su distancia epicentral y azimut.

Estacion | Dist. Epicentral (°) | Azimut (°) | Q
EADA 2.6 184 200
EBER 2.0 229 400
ECAB 2.5 169 200
ECEU 0.5 128 600
ELGU 1.6 216 400
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EMIN 2.6 145 200
EPLA 4.6 167 300
EQTA 2.0 214 400
IFR 2.0 7 600
PVLZ 0.5 310 600
RETOR 5.7 203 600

Tabla V.9. Valores del factor de atenuacién Q asignados a cada estacion a distancia regional para el
terremoto 118, junto a su distancia epicentral y azimut.

Estacion | Dist. Epicentral (°) | Azimut (°) | Q
EADA 1.8 178 150
EBER 1.4 247 200
ECEU 0.8 56 600
EGOR 0.8 203 150
ELGU 0.8 234 200
EMIN 2.2 128 600
EMOS 5.1 219 600
EMUR 3.0 241 150

ENIJ 1.9 252 200
EQES 1.8 218 200
EQTA 1.2 225 200
ERTA 5.9 221 600
ETOB 3.2 226 600
ESPR 1.1 114 300

Tabla V.10. Valores del factor de atenuacioén @ asignados a cada estacion a distancia regional para el
terremoto 120, junto a su distancia epicentral y azimut.

Estacién | Dist. Epicentral (°) | Azimut (°) | Q
EGOR 0.2 135 100
EGRO 2.9 100 600
ELGU 0.2 286 150

EMIJ 0.7 62 100
ENIJ 1.3 268 600
EQES 1.0 217 600
EQTA 0.4 232 600
ETOB 2.5 228 450
GUD 3.7 176 600
EMAL 0.4 68 100

Tabla V.11. Valores del factor de atenuacién @ asignados a cada estacién a distancia regional para el
terremoto 121, junto a su distancia epicentral y azimut.

Estacion | Dist. Epicentral (°) | Azimut (°) | Q
EADA 1.3 177 150
EBAD 2.7 133 600
EGOR 0.4 226 600
ELGU 0.7 265 350

EJIF 0.8 65 100
EMIJ 0.3 41 100
EMIN 1.9 118 600
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EQTA 0.9 245 150
GUD 3.8 184 | 600
EMAL 0.0 305 100
ESPR 1.0 92 100

Tabla V.12. Valores del factor de atenuacién @ asignados a cada estacién a distancia regional para el
terremoto 124, junto a su distancia epicentral y azimut.

Estacion | Dist. Epicentral (°) | Azimut (°) | Q
EADA 1.3 175 150
EBAD 2.8 132 600
ECEU 1.1 39 600
EGOR 0.4 221 600
ELGU 0.6 264 350
EMIN 2.0 117 600
EMOS 4.7 222 600
EPLA 34 157 600
EQES 1.4 228 150
ETOB 2.9 232 450

EVO 3.3 120 600
EMAL 0.0 340 100
RETOR 4.4 205 600

Terremoto superficial de Alboran de 2016 (S1; RIM)

Tabla V.13. Valores del factor de atenuacioén @ asignados a cada estacion a distancia regional para el
terremoto S1, junto a su distancia epicentral y azimut.

Estacién | Dist. Epicentral (°) | Azimut (%) Q

EADA 2.6 346

EAGO 7.9 335

EALK 7.7 13

EARA 7.3 13

EARI 7.7 351

EBAD 4.0 320

ECAB 2.7 332

ECHE 4.5 29

ECHI 7.6 23 350f04
EIBI 5.2 50

EORO 7.0 14

EPOB 6.2 33

EPON 8.0 341

ERTA 5.6 31

ETOB 2.9 30

ETOS 6 51

RETOR 4.9 14

ELGU 1.2 6

EBER 1.4 29 200£°7

EGOR 1.5 350

EMIJ 1.2 320
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EMUR 2.3 42
ENIJ 1.2 43
EQES 1.8 10
EQTA 1.3 10
EZAR 2.2 36
TLOR 2.0 39
ELOB 7.0 332
EPLA 4.7 338 | 550/04
GUD 4.7 356

Anexos
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Anexo VI. Espectros de amplitud (atenuacion)

Espectros de amplitud en desplazamiento de la onda P sin corregir (azul) y corregidos por

la atenuacion (verde). Con una linea roja sefialada la frecuencia limite de estudio.

Terremoto profundo de Granada 2010 (D1; RIM)
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Célculo de la energia sismica radiada por los terremotos
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Figura VIL.2. Espectros de amplitud sin corregir (azul) y corregidos (verde) por la atenuacién.
(estaciones a distancias regionales).
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Anexos

Terremoto profundo de Granada 1990 (D2; RIM)
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Figura VI1.3. Espectros de amplitud sin corregir (azul) y corregidos (verde) por la atenuacién
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Anexos

Terremotos de profundidad intermedia (RIM)

Figura VL.5. Espectros de amplitud sin corregir (azul) y corregidos (verde) por la atenuacion
(estaciones a distancias regionales). Terremoto I8.
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Célculo de la energia sismica radiada por los terremotos
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Figura VI.6. Espectros de amplitud sin corregir (azul) y corregidos (verde) por la atenuacién

(estaciones a distancias regionales). Terremoto 19
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Figura VI.7. Espectros de amplitud sin corregir (azul) y corregidos (verde) por la atenuacion
(estaciones a distancias regionales). Terremoto 112.
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Célculo de la energia sismica radiada por los terremotos
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Figura VI.18. Espectros de amplitud sin corregir (azul) y corregidos (verde) por la atenuaciéon
(estacion a distancias regionales). Terremoto 116.
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Aerypimm v

Figura VI1.9. Espectros de amplitud sin corregir (azul) y corregidos (verde) por la atenuacién
(estaciones a distancias regionales). Terremoto 117.
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Célculo de la energia sismica radiada por los terremotos
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Figura VI.10. Espectros de amplitud sin corregir (azul) y corregidos (verde) por la atenuacidén
(estaciones a distancias regionales). Terremoto 118.
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Amvpiriasd

Figura VI.11. Espectros de amplitud sin corregir (azul) y corregidos (verde) por la atenuacion
(estaciones a distancias regionales). Terremoto 120.
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Célculo de la energia sismica radiada por los terremotos

Eala, ERAD:

Figura VI.12. Espectros de amplitud sin corregir (azul) y corregidos (verde) por la atenuacion
(estaciones a distancias regionales). Terremoto 121.
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Figura VI.13. Espectros de amplitud sin corregir (azul) y corregidos (verde) por la atenuacion
(estaciones a distancias regionales). Terremoto 124.
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Figura VI.14. Espectros de amplitud sin corregir (azul) y corregidos (verde) por la atenuacién
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Terremoto profundo de Pera 2018 (P1)
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Figura VI.16. Espectros de amplitud sin corregir (azul) y corregidos (verde) por la atenuacion
(estaciones a distancias telesismicas).
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Figura VI.19. Espectros de amplitud sin corregir (azul) y corregidos (verde) por la atenuacion

(estaciones a distancias telesismicas).
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Anexo VII. Software

Descripcién del software utilizado durante esta tesis. De los desarrollados se muestran los cédigos,

en caso de haber uno para cada terremoto se muestra el del terremoto profundo de 2010 como ejemplo.

Scripts desarrollados

Signal-noise.m: programa escrito en MATLAB. Calcula la relacién entre los espectros de amplitud en
desplazamiento de la sefal y el ruido, frecuencia a frecuencia, proporcionando un vector con las
estaciones y la frecuencia en la que se obtiene un SNR<1.25. En el caso de no darse esta condicion el
programa devuelve 10 Hz. Fichero de entrada: espectros de amplitud obtenidos a partir de SAC para

cada estacion.

function [frec_estacion,frec_estaciones]=signal_noise % Granada 2010. Estaciones a distancia telesismica

estaciones={OTAV,A_34,A_228, ABAE,ACSO,ANMO,ANWB,ARU,BBSR,BLA,GNLLHRV,KIV,LBNH,LOSS,L
SZ,LVZ, MVL,PALK,PANJ,PTGA,RAYN,RCBR,RSSD,SC36,SDDR,...
SFID,SUMG,TEIG,TIXI,TLY,TRY,TSUM,UALR,WES};
f_signal={OTAV_signal,A_34_signal,A_228_signal, ABAE_signal, ACSO_signal, ANMO_signal, ANWB_signal, A
RU_signal, BBSR_signal, BLA_signal,GNI_signal, HRV _signal, KIV_signal, LBNH_signal, LOSS_signal,LSZ_signa
LLVZ_signal, MVL_signal, PALK _signal,PANJ_signal, PTGA_signal, RAYN_signal, RCBR_signal,RSSD_signal,S
C36_signal,SDDR _signal, SFID_signal, SUMG_signal, TEIG_signal, TIXI_signal, TLY_signal, TRY_signal, TSUM_s
ignal, UALR_signal, WES_signal };
f_noise={OTAV_noise,A_34_noise,A_228_noise,ABAE_noise,ACSO_noise, ANMO_noise, ANWB_noise,ARU_n
oise,BBSR_noise,BLA_noise, GNI_noise,HRV_noise,KIV_noise, LBNH_noise,LOSS_noise,[.SZ_noise,LVZ_nois
e,MVL_noise,PALK_noise,PANJ_noise,PTGA_noise,RAYN_noise,RCBR_noise,RSSD_noise,SC36_noise,SDDR
_noise,SFJD_noise,SUMG_noise, TEIG_noise, TIXI noise, TLY_noise,TRY_noise, TSUM_noise,UALR_noise, WE
S_noise};

p=I[1:4:length(f_signal)];
pl=zeros(1,length(f_signal));
pl(p)=1;
q=0;
z7=4;
contador=1;
for 1=1:1:length(estaciones)
q=q+1;
if pl(1) ==
figure()
q=1;
end
if length(p)>1
subplot(1,z,q)
else
subplot(1,round(length(estaciones)/2),q)
end

[d1,amplit,delta] = eval(f_signal{l});
loglog(d1,amplit)

amplit1=amplit;

hold on

[d1,amplit,delta] = eval(f_noise{l});
loglog(d1,amplit)

grid on

title(estaciones(1))

xlabel(Frecuencia (Hz))
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ylabel(Amplitud (m))
xlim([1e-2,1€2])
ylim([1e-10,1e-4])
ratio=amplit1./amplit;
c=0;
mat_ratio(1,:)=d1(1:200);
mat_ratio(l+1,:)=ratio(1:200);
for j=1:length(ratio)
if ratio(j)<1.25
c=c+l;
posiciones(c)=j;
valor_f(c)=d1(j);
valor_i(c)=d1(j);
end
if c==
valor_f=NaN;
valor_i=10;
end
end
frec_estaciones(l)=valor_f(1);
frec_estacion(l)=valor_i(1);
end
frec_estaciones=frec_estaciones;

frec_estacion(frec_estacion>10)=10;

st s sese s s s sfesfe st s ke ke s st s sk sk sk s sttt sttt sk sk ok

Atenuacion.m: programa desarrollado en MATLAB. Se utiliza para corregir por la atenuacién el
espectro de amplitud de la onda P. Se ha creado uno a distancia regionales y otro a telesismicas, siendo
la tinica diferencia el factor de atenuacion. Datos de entrada: espectro de amplitud de la onda P en cada

estacion, a distancia regional también el valor del factor Q y el tiempo de trayectoria de la onda.

= s st st sk st sie sl s st st sheoste s steose st sk sk st sk st st okt sk

function [d1,amplit_ate]=atenuacion(Q,d1,amplit,tau)
% Correccion atenucacion. Datos regionales

a=0;
b=0;
for i=1:length(amplit)
if d1(1)<0.01
b=b+1;
end
if 0.01<=d1() %&& d1(i)<=1.5
a=a+l;
% término de la atenuacion
amplit_ate(i)=amplit(i)/exp(-d1(1)*tau*pi/(Q)); % amplitud corregida f(Hz)
amplit1(i)=amplit(i);
end
end
d1=d1((b+1):(a+b));
amplit_ate=amplit_ate(2:length(amplit_ate));
amplit_ate=amplit_ate;

st sk s s sfe sfe s s st sk sk sk sfe sfe s st st sk sk sk sfe s s st st sk skesk sk sk
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Correccion_atenQ_reg.m: programa desarrollado en MATLAB. Se utiliza para el estudio de los
distintos valores de Q utilizados en el terremoto profundo de Granada de 2010 sobre las distintas

estaciones.

estaciones={ EADA,EBAD,EBER,ECAB,ECAL,EGRO,EIBLELOB,EMAZ,...

EMIJ,EMIN,EMOS,EMUR,EPLA,EPOB,EQTA,ERTA,ESPR,ETOB,,...
ETOS,GUD,MVO,PFVL,PMAFR,AVE,CART,CEU, EMAL,EVO,MAHO,...
MELLPVLZ,SFS,PM01,PM03,PM04,PM05,PM06,PM07,PMOS,...
PM10,PM11,PM12,PM13,PM14,PM15,PM17,PM19,PM20,PM21,...
PM?22,PM23,PM24,PM25,PM26,PM27,PM28,PM29,PM30,PM31,...
PM32,PM33,PM34,PM35,PS01,PS03,PS04,PS05,PS41,PS44,PESTR,PVAQ};

f_estaciones={eadan,ebadn,ebern,ecabn,ecaln,
egron,eibin,elobn,emazn,emijn,eminn,emosn,emurn,eplan,epobn,eqtan,ertan,esprn,etobn,etosn,gudn,mvon,pfvin,p
marfn,aven,cartn,ceun,emaln,evon,mahon,melin,pvlzn,
sfsn,PMO1,PM03,PM04,PM05,PM06,PM07,PMO0O8,PM10,PM11,PM12,PM13,PM14,PM15,PM17,PM19,PM20,PM
21,PM22,PM23,PM24,PM25,PM26,PM27,PM28,PM29,PM30,PM31,PM32,PM33,PM34,PM35,PS01,PS03,PS04,
PS05,PS41,PS44,pestrn,pvaqn};

for m=1:1:length(f_estaciones)
clear amplit
clear d1
clear delta
clear d2
clear tau
d_c=[0.25:3];
cl=exp(-1*d_c);
[Q.tau,d1,amplit,delta]=eval(f_estaciones{m});
amplit=amplit./(2*pi.*d1);
figure()
loglog(d1,amplit)
hold on

Q=100;

tast]l(m)=tau/Q;
[d2,amplit_ate]=atenuacion_Q(d1,amplit,tau,Q);
loglog(d2,amplit_ate)

Q=200;

tast2(m)=tau/Q);
[d2,amplit_ate]=atenuacion_Q(d1,amplit,tau,Q);
loglog(d2,amplit_ate)

Q=300;

tast3(m)=tau/Q;
[d2,amplit_ate]=atenuacion_Q(d1,amplit,tau,Q);
loglog(d2,amplit_ate)

Q=400;

tast4(m)=tau/Q;
[d2,amplit_ate]=atenuacion_Q(d1,amplit,tau,Q);
loglog(d2,amplit_ate)

Q=500;

tast5(m)=tau/Q;
[d2,amplit_ate]=atenuacion_Q(d1,amplit,tau,Q);
loglog(d2,amplit_ate)

Q=600;

tast6(m)=tau/Q;
[d2,amplit_ate]=atenuacion_Q(d1,amplit,tau,Q);
loglog(d2,amplit_ate)

Q=700;

tast7(m)=tau/Q;
[d2,amplit_ate]=atenuacion_Q(d1,amplit,tau,Q);
loglog(d2,amplit_ate)
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Q=800;

tast8(m)=tau/Q;

[d2,amplit_ate]=atenuacion_Q(d1,amplit,tau,Q);

loglog(d2,amplit_ate)

Q=900;

tast9(m)=tau/Q;

[d2,amplit_ate]=atenuacion_Q(d1,amplit,tau,Q);

loglog(d2,amplit_ate)

Q=1000;

tast10(m)=tau/Q;

[d2,amplit_ate]=atenuacion_Q(d1,amplit,tau,Q);

loglog(d2,amplit_ate)

grid on

x1im([0.03,10])

ylim([1e-10,1e-4])

title(f_estaciones(m))

xlabel(Frequency (Hz))

ylabel(Amplitud (m/s))

legend(sin
corregir,Q=100,Q=200,Q=300,Q=400,Q=500,Q=600,Q=700,Q=800,Q=900,Q=1000,Location,southwest)
end

s sk st she sfe sk sk sk sk st st sk sk sk stk sk st st st s sk sokoskeskeskoskesk

Energia_reg.m/Energia_teles.m: programa desarrollado en MATLAB. Se utiliza para calcular la
energia sismica radiada en cada estacion, aplicar las distintas correcciones y obtener el valor de Er de
un terremoto. Se han creado dos para cada terremoto uno a distancia regional y otro a telesismica. A
continuacion, se incluye un ejemplo de este programa a distancia regional para el terremoto profundo
de Granada de 2010. En el caso de a distancia telesismica, el programa es andlogo, pero modificando la

parte en la que se calcula el factor de expansién geométrica.

st ke s s sfe sl st s st sk sk sk sfe s sfe st st sk sk sk sfe s s st st sk sk sk sk

% Energia sismica radiada. Terremoto profundo Granada 2010. Datos regionales
clrs=rng

estaciones={ EADA,EBAD,ECAB,EGRO,EMIJ,EMIN,EQTA,ESPR,PMAFR,EVO,PVLZ,PM01,PM03,PM05,PM
06,PM07,PM12,PM13,PM14,PM15,PM17,PM20,PM25,PM26,PM29,PM32,PM33,PM34,PM35,PS01,PS03,PS04,
PS05,PS41,PS44,PESTR,PVAQ};

% informacion general

Rt =6370; % radio Tierra en km

rho0 = 2.6; % densidad cerca de la superficie

rhoh = 3.98; % densidad region focal

alphah = 10.21; % velocidad onda P region focal
alpha0 = 5.8; % velocidad onda P cerca de la superficie
betah=5.543;

beta0=2.85;

MO0=2.51e18; % Nm obtenido a partir de Mw = 6.2
sigma=1.5; % MPa

9otc=0.49*betah* 1e3*(sigma*1e6/M0)(1/3);
fc=0.3;
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% informacion de cada estacion obtenida a traves de tauP_time
% azimuth obtenido de cassol,al igual que i_ha, Rp obtenido de mecsta, y el
% resto de datos de Taup_times

1=0;

% EADA
1=1+1;
p(h=2.916;
i_h(1)=162.76;
i_ha(l)=15;
i_0(1)=8.75;
j_h(1)=162.82;
j_0(1)=8.87;
dist(1)=1.48;
az(1)=145.20;
Rp(1)=0.50651;

[...]

% PVAQ
1=1+1;
p(D=5.916;
i_h(1)=143.05;
i_ha(1)=32;
i_0()=17.97,
j_h(D)=143.15;
j_0()=18.23;
dist(1)=3.38 ;
az(1)=97.64;
Rp(1)=0.85148;

i_hh =1i_h; % para ponerlo en la tabl sin modificaciones
i_Oa=i_0;
i_h=abs(180-i_h); % taup_times

% CORRECCION SUPERFICIE LIBRE DE ESFUERZOS
C_z = 2*cosd(i_0a).*cosd(2*j_0)./((cosd(2*#j_0)).*2+(beta0"2/alpha0"2)*sind(2*i_0a).*sind(2*j_0));

% GEOMETRICAL SPREADING

% Representacion ih vs distancia epicentral para obtener di_h/dDelta
[A,B] = sort(dist); % A vector ordenado; B vector A con las posiciones antes de ordenar
i_hl =1i_ha(B); % Ordenado por distancia epicentral

t=0; t1=0; t2=0; t3=0;
for i=1:length(dist)
if A(i)<=1.73
t=t+1;
end
if A(1)<=2.70
tl=tl+1;
end
if A(1)<=4.10
t2=t2+1;
end
if A(1)<=5.60
t3=t3+1;
end
end
figure()
hold on
pl=polyfit(A(1:t),i_h(B(1:t)),1);
disp([pendientel= num2str(abs(p1(1)))])
plot(A(1:t),i_h(B(1:t)),.,markersize,20)
p2=polyfit(A((t+1):t1),i_h(B((t+1):t1)),1);
disp([pendiente2= num2str(abs(p2(1)))])
plot(A((t+1):t1),i_h(B((t+1):t1)),.,markersize,20)
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p3=polyfit(A((t1+1):t2),i_h(B((t1+1):t2)),1);
disp([pendiente3= num2str(abs(p3(1)))])
plot(A((t1+1):t2),i_h(B((t1+1):t2)),.,markersize,20)
p4=polyfit(A((t2+1):t3),i_h(B((t2+1):t3)),1);
disp([pendiente4= num2str(abs(p4(1)))])
plot(A((t2+1):t3),i_h(B((t2+1):t3)),.,markersize,20)
pS=polyfit(A((t3+1):length(dist)),i_h(B((t3+1):length(dist))),1);
disp([pendiente5= num2str(abs(p5(1)))])
plot(A((t3+1):length(dist)),i_h(B((t3+1):length(dist))),.,markersize,20)

yl=pl(D*A(0+p1(2);
y2=p2(1)*A((t+1):t1)+p2(2);
y3=p3(1)*A((t1+1):t2)+p3(2);
ya4=p4(1)*A((t2+1):t3)+p4(2);
y5=p5(1)*A((t3+1):length(dist))+p5(2);
plot(A(1:t),y1)

plot(A((t+1):t1),y2)
plot(A((t1+1):t2),y3)
plot(A((t2+1):t3),y4)
plot(A((t3+1):length(dist)),y5)

% vector di_dA que contiene cada pendiente en el orden de las estaciones
for i=1:length(dist)
if i<=t
di_dAB@))=p1(1);
end
if i<=t] && i>t
di_dA(B(1))=p2(1);
end
if i<=t2 && i>tl
di_dA(B(D)=p3(1);
end
if i<=t3 && i>2
di_dAB®D)=p4(1);
end
if i<=length(dist) && i>t3
di_dAB®)=p5(1);
end
end

g=((rhoh*alphah*sind(i_ha).*di_dA)./(rhoO*alpha0.*sind(dist).*cosd(i_0a))).*(1/2);

% PARTE CONSTANTE DE LA ENERGIA (dos formas de escribir lo mismo, para
% comprobar)

%Ecte=(1+3/2*(alphah/betah)5)*8*pi./(15%rhoh* le3*(alphah* 1e3)"5)*(4*pi*(rhoh* 1e3)*3*(alphah* 1 3)A3*(Rt*
1€3)./(Rp.*C_z.%g)).A2;
Ecte = 32*pi*rhoh*1073*alphah*10"3*RtA2%1016./(15%g.A2.*Rp.A2).*32.74./C_z."2;

f_estaciones={eadan,ebadn,ecabn,egron,emijn,eminn,eqtan,esprn,pmarfn,evon,pvlizn,PM01,PM03,PM05,PM06,PM
07, PM12,PM13,PM14,PM15,PM17,PM20,PM25,PM26,PM29, PM32,PM33 PM34,
PM35,PS01,PS03,PS04,PS05,PS41,PS44,pestrn,pvaqn };

p=[1:4:length(f_estaciones)];
pl=zeros(1,length(f_estaciones));
pl(p)=1; % De esta forma hacemos que en cada elemento de p (numeros desde el 15 de 15 en 15 hasta el numero de
estaciones) aparezca un 1 en vez de un 0
q=0;
z=4;
difer3=zeros(1,length(estaciones));
for 1=1:1:length(f_estaciones)
q=q+1;
ifpld)==1
figure()
q=1;
end
if length(p)>1
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subplot(1,z,q)
else
subplot(1,round(length(estaciones)/2),q)
end
[Q,tau,d1,amplit,delta] = eval(f_estaciones{l});
amplit=amplit./(2*pi*dl);
loglog(d1,amplit,linewidth,1.5)
hold on
[d1,amplit_ate]=atenuacion(Q,d1,amplit,tau); % con este programa

loglog(d1,amplit_ate,color,[0 0.5 0],linewidth,1.5)
title(estaciones(l))

loglog([1.5,1.5],[1e-8,1e-3])

xlim([3e-2,20])

ylim([1e-8,1e-3])

grid on

xlabel(Frecuencia (Hz))

ylabel(Amplitud (m))

d1=d1(d1<=1.5);
amplit_ate=amplit_ate(1:length(d1));

int_| = cumtrapz((2*pi*d1.*amplit_ate).A2).*delta;

if 1==
longitud=length(int_l);
end

if length(int_I)>longitud

int_l=[int_I(1:1);int_1(6:6);int_1(9:9);int_1(13:14);int_I(15:20);int_1(21:23);int_1(25:28);int_1(28:34);int_1(34:end)];
end

Ep(:,]) =int_l.*Ecte(l);
Q1(M=Q;
j2=1:length(Ep(:,1));
for j2=fliplr(j2)
if difer3(1,1)>5
f(1)=d1(2);
break
else
difer3(1,1)=100*(Ep(j2,1)-Ep(j2-1,1))./Ep(j2,1);
end
end

end

Er=Ep;

Emedia=mean(Er(end,:))

Error=std(Er(end,:)) %=(1/(length(Er(end,:))-1)*sum((Er(end,:)-Emedia)."2))(1/2)
Errorest=Error/(length(Er(end,:)))(1/2)
mrk={-0,-X,-8,-X,-8,-",-*,-p,-0,-X,-8,-,-d,-X,-",-*,-0,-p,-8,-",-*,-p,-d,-0,-*,-X,-8,-",-d,-X,-8,-d,-0,-*,-X,-5,-,-d,-X,-8,-",-
*-0,-p,-d,-0,-*,-X,-8,-",-d,-X,-8,-",-¥,-0,-p,-8,-",-*,-0,-p,-d,-0,-* ,-X,-8,-"\,-d,-X,-d,-x };

legenda=estaciones;

[al a2]=sort(Er(end,:));

figure()
q=0;
for i=1:length(dist)

w=[rand(1,1) rand(1,1) rand(1,1)];
v(i)=semilogy(d1,Er(:,a2(end-i+1)),mrk{i},LineWidth,1.3,color,w);
hold on
q=q+1;

end

legend(v,{legenda{a2(end:-1:1)} },Location,northeast,Interpreter,latex)
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ylim([1e10,1e15])

grid on

ax = gca;
ax.XGrid=on;
ax.GridColor = [0 0 0];
ax.GridAlpha = 0.5;
ax.Layer=bottom;
x1im([0.01,2])
xlabel(Frequency (Hz))
ylabel (Energy (J))
title(Radiated Energy (Regional data))

% Informacion en forma de tabla
S.Estaciones = estaciones;
S.Epicentral = dist;

S.azimut = az;

Si 0=i_0;
S.i_h=i_h;
S.i_ha=1i_ha;
S.i_0a=1i_0a;
S.j_0=j_0;
Sj_h=j_h;
S.C_z=C_z

S.geometrical = g;
S.PatronRadiacion = Rp;

S.Q=Ql;

S.Energia = Er(end,:);
struct2table(S)
rng(clrs)
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Anexo VIII. Correcciones para la obtencion de Ek,
valores de Q y Er

Terremoto profundo de Granada 2010 (D1; RIM)

Tabla VIII.1. Distancias telesismicas (D1). Estaciones utilizadas, distancia epicentral, azimut,

correccion por la superficie libre C (i), factor de expansion geométrica g(A), patrén de radiacién Rp
y valor Eg. En rojo las estaciones nodales descartadas.

Estacion | Dist. Epicentral (°) | Azimut (°) | C(ig) | 8(A) | Rp | Er (x10"))
OTAV 77.8 261 22 | 05 ]0.54 4.1
ABAE 45.1 109 2.1 | 0.9 048 5.0
ACSO 60.0 299 2.1 | 0.7 ]10.76 18.4
ANMO 78.6 305 22 | 0.5 ]0.50 0.7
ANWB 54.3 265 2.1 | 07 [0.77 3.0
ARU 44.9 43 2.1 | 0.9 [0.90 4.3
GNI 37.3 69 34 | 1.0 1082 1.2
HRV 51.5 298 2.1 | 0.8 |0.87 1.5
LBNH 50.9 300 2.1 | 0.8 ]0.86 2.7
LOSS 56.9 135 2.1 | 0.7 1039 1.3
LSZ 60.1 144 2.1 | 0.7 [035 11.0
LVZ 37.4 22 34 | 1.0 0.62 1.5
MMNY 55.5 300 2.1 | 0.7 081 4.4
MVL 55.4 297 2.1 | 0.7 [0.83 1.1
PANJ 54.1 297 2.1 | 0.7 10.84 1.7
RAYN 43.9 93 2.1 [ 09 [0.53 1.2
RSSD 71.7 311 22 | 05 1052 4.4
SDDR 61.2 272 2.1 | 0.6 10.76 12.4
SFID 40.0 333 33 | 1.0 | 047 0.9
SUMG 39.9 344 33 | 1.0 [0.22 :
TEIG 73.9 283 22 | 05 ]0.66 4.4
TSUM 59.6 156 2.1 [ 0.7 1026 9.0
UALR 69.1 298 2.1 [ 05 |0.67 3.6
WES 51.0 298 2.1 [ 0.8 |0.87 2.8

Tabla VIIL.2. Distancias regionales (D1). Estaciones utilizadas, distancia epicentral, azimut, valor del
factor de atenuacién Q, correccion por la superficie libre C (i), factor de expansion geométrica g(A),
patrén de radiacion Rp y valor Er. En rojo las estaciones nodales.

Estacién | Dist. Epicentral (°) | Azimut (°) | Q | C(ip) | g(A) | Rp | Ex (x10"])
EADA 1.5 145 450 | 2.0 | 17.7 1 0.50 2.7
EBAD 3.3 123 600 | 2.1 | 15.5 | 0.65 2.6
EBER 0.5 276 600 | 2.0 | 17.6 | 0.22 -
ECAB 1.9 126 600 | 2.0 | 16.9 [0.63 1.3
ECAL 1.5 153 400 | 2.0 | 29.8 |0.22 -
EGRO 3.2 100 600 | 2.1 | 15.5 ]0.83 1.1
EIBI 4.4 241 200 | 2.1 | 13.7 | 0.46 5.8
ELOB 6.0 144 400 | 2.1 | 11.7 [0.24 -
EMAZ 7.0 145 400 | 2.1 | 112 ]0.12 -
EMIJ 1.1 69 600 | 2.0 | 17.7 | 0.64 0.9
EMIN 2.6 108 600 | 2.1 | 16.7 [0.78 1.7

245



Célculo de la energia sismica radiada por los terremotos

246

EMOS 4.2 222 600 | 2.1 14.3 1 0.25 1.2
EMUR 2.0 243 300 | 2.0 | 16.8 | 0.15 -
EPLA 3.7 147 300 2.1 15.3 10.42 6.8
EPOB 5.7 218 300 | 2.1 11.8 | 0.23 -
EQTA 0.3 192 600 | 2.0 | 154 |0.34 1.0
ERTA 5.0 216 300 | 2.1 13.6 | 0.20 -
ESPR 1.9 87 600 | 2.0 | 17.0 | 0.79 4.4
ETOB 2.3 222 300 | 2.0 | 16.9 | 0.07 -
ETOS 5.7 240 200 | 2.1 11.9 10.49 24
GUD 3.7 172 600 | 2.1 15.3 1 0.23 -
MVO 5.0 147 300 2.1 13.5 | 0.31 5.0
PFVI 4.3 92 600 | 2.1 13.9 1 0.86 6.9
PMAF 4.9 113 600 | 2.1 13.5 | 0.61 2.5
AVE 4.9 41 600 | 2.1 13.6 | 0.91 31.0
CART 2.1 252 300 | 2.0 | 169 | 0.21 -
EMAL 1.7 75 600 | 2.0 | 12.0 | 0.57 1.1
EVO 3.9 113 600 | 2.1 15.1 [ 0.70 2.5
MAHO 6.8 244 200 | 2.1 11.4 1 0.54 7.2
MELI 1.7 344 600 | 2.0 | 17.5 ]10.22 -
PVLZ 1.9 19 600 | 2.0 | 169 | 0.55 2.0
SES 2.2 77 600 | 2.0 | 16.8 | 0.85 26.7
PMO1 2.1 54 600 | 2.0 | 16.8 | 0.81 54
PMO3 2.3 51 600 | 2.0 | 16.8 | 0.83 6.2
PM04 2.0 40 600 | 2.0 | 17.1 | 0.74 39
PMO5 2.3 40 600 | 2.1 16.9 1 0.77 5.0
PMO06 24 46 600 | 2.1 16.9 1 0.82 53
PMO7 2.1 34 600 | 2.0 | 169 |0.70 2.9
PMO8 2.1 28 600 | 2.0 | 17.1 | 0.65 23
PM10 2.6 30 600 | 2.0 | 16.6 | 0.71 7.4
PM11 2.1 17 600 | 2.0 | 16.8 | 0.55 3.8
PM12 2.3 22 600 | 2.1 16.9 1 0.62 2.2
PMI13 2.6 26 600 | 2.1 16.7 | 0.67 6.2
PM14 2.7 28 600 | 2.1 15.7 10.71 9.9
PMI5 2.7 21 600 | 2.1 16.7 1 0.62 6.9
PM17 2.9 29 600 | 2.1 157 10.73 6.1
PM19 3.1 25 600 | 2.1 15.5 1 0.69 19.2
PM20 33 22 600 | 2.1 15.4 1 0.66 1.8
PM21 3.6 24 600 | 2.1 15.4 1 0.70 2.8
PM22 3.9 19 600 | 2.1 15.2 1 0.63 10.9
PM23 4.0 18 600 | 2.1 15.1 ] 0.61 12.5
PM24 4.1 16 600 | 2.1 13.9 1 0.58 4.0
PM25 4.2 15 600 | 2.1 13.9 | 0.57 2.2
PM26 4.5 11 600 | 2.1 13.8 | 0.48 1.9
PM27 4.7 11 600 | 2.1 13.7 1 0.49 3.3
PM28 4.8 10 600 | 2.1 13.5 1 0.47 2.1
PM29 4.9 8 600 | 2.1 13.5 10.42 0.9
PM30 5.1 7 600 | 2.1 13.4 1 0.39 8.1
PM31 4.4 13 600 | 2.1 13.7 1 0.52 3.6
PM32 54 5 600 | 2.1 13.3 1 0.35 34
PM33 5.6 6 600 | 2.1 13.3 1 0.35 0.8
PM34 5.7 5 600 | 2.1 11.9 10.32 2.2
PM35 5.9 3 600 | 2.1 11.8 1 0.29 3.0
PSO1 1.9 62 600 | 2.0 | 16.8 | 0.80 4.4
PS03 1.6 69 600 | 2.0 | 17.9 | 0.77 11.3
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PS04 1.5 76 600 | 2.0 | 17.6 | 0.73 1.4
PS05 1.3 76 600 | 2.0 | 17.6 | 0.69 2.0
PS41 2.0 81 600 | 2.0 | 17.0 | 0.82 5.2
PS44 2.1 72 600 | 2.0 | 169 | 0.84 6.1
PEST 3.8 120 600 | 2.1 15.2 1 0.65 3.2
PVAQ 34 97 600 | 2.1 15.4 1 0.85 0.6

Terremoto profundo de Granada 1990 (D2; RIM)

Tabla VIIL.3. Distancias regionales (D2). Estaciones utilizadas, distancia epicentral, azimut, valor del
factor de atenuacion Q, correccién por la superficie libre C (i), factor de expansion geométrica g(A),
patrén de radiacion Rp y valor Er.

Estacién | Dist. Epicentral (°) | Azimut (®) | Q | C(ip) | g(A) | Rp | Er (x10"))
EPLA 3.7 147 300 | 2.1 | 15.1 [0.74 32.3
GUD 3.7 172 600 | 2.1 | 152 ]0.58 0.4
EVIA 1.9 205 300 2.0 | 16.8 |0.55 8.7
EVAL 2.6 104 600 | 2.1 | 16.7 [0.94 2.0
ETOR 3.9 196 400 [ 2.1 | 15.3 | 0.31 1.5
EPRU 1.3 91 600 | 2.0 | 17.3 |0.98 5.5
AFC 0.3 179 600 | 2.0 | 16.8 |0.82 1.0
EALH 1.9 240 300 | 2.0 | 16.7 ]0.35 1.8
ENIJ 1.0 267 600 | 2.0 | 17.9 |0.55 2.6
EJIF 1.6 73 600 | 2.0 | 17.5]0.99 2.2
EHOR 1.6 123 600 | 2.0 | 17.5]0.95 1.3
ECRI 5.7 187 400 [ 2.1 | 11.7 | 0.25 5.2
EBAN 1.2 171 450 | 2.0 | 17.8 | 0.80 5.5

Terremoto profundo de Granada 1993 (D3; RIM)

Tabla VIIL.4. Distancias regionales (D3). Estaciones utilizadas, distancia epicentral, azimut, valor del
factor de atenuacioén Q, correccion por la superficie libre C (i), factor de expansion geométrica g(A),
patrén de radiacion Rp y valor Eg.

Estacion | Dist. Epicentral (°) | Azimut () | Q | C(iy) | g(A) | Rp | Ex (x10%))
EVAL 2.7 104 600 | 2.1 | 153 /092 0.1
EPRU 1.5 93 600 | 2.0 | 17.0 | 0.99 42.0

EJIF 1.7 75 600 | 2.0 | 16.7 | 0.99 11.6
EHOR 1.7 121 600 | 2.0 | 16.6 | 0.96 10.4
EBAN 1.3 165 450 | 2.0 | 17.6 | 0.86 180.0
ELUQ 1.0 132 600 | 2.0 | 16.8 | 0.94 0.9
EHUE 1.1 213 600 | 2.0 | 17.5 | 0.71 4.2

Terremotos de profundidad intermedia 2000-2020 (RIM)

Tabla VIIL.S. Distancias regionales. Terremoto I8. Estaciones utilizadas, distancia epicentral, azimut,
valor del factor de atenuacion Q, correccion por la superficie libre C (i), factor de expansion geométrica
g(4), patrén de radiacién Rp y valor Er. En rojo las estaciones nodales.

Estacion | Dist. Epicentral (°) | Azimut (") | Q@ | C(ig) | Rp | Er(J)
EADA 1.3 176 400 | 1.3 |0.32 | 8x10%
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EBAD 2.7 133 600 | 1.1 |0.74 | 6x10"
EBER 1.2 266 200 | 1.3 |0.35|2x10"
ECAL 5.4 160 600 | 1.0 |0.22 -

ECEU 1.1 38 600 | 1.3 |0.94 | 7x10%
EMIJ 0.3 43 300 | 2.0 |0.41 ]| 3x10%
EMIN 1.9 117 550 | 1.1 |0.69 | 5%x10"
EMUR 2.7 249 200 | 1.1 |0.33]|2x10"
EQES 1.4 229 100 1.2 ]0.73 | 4x10'°
EQTA 0.9 245 200 1.5 |0.21 -

ETOB 2.9 232 100 1.1 |0.76 | 1x10*
ESPR 1.1 92 300 | 1.4 |0.08 -

RETOR 4.4 206 600 | 1.0 |0.94 |8x10"

Tabla VIIIL.6. Distancias regionales. Terremoto 19. Estaciones utilizadas, distancia epicentral, azimut,

valor del factor de atenuacién Q, correccion por la superficie libre C (i), factor de expansidon geométrica

g (), patrén de radiacion Rp y valor Er. En rojo las estaciones nodales.

Estacién | Dist. Epicentral (°) | Azimut () | Q | C(ip) | Rp | Er())
EADA 1.6 174 150 | 1.4 ]0.87 | 2x10"
EBAD 3.0 136 600 | 1.2 |0.08 =
EBER 1.2 252 200 1.6 |0.23 -
ECAB 1.7 152 150 | 1.4 ]0.59 | 2x10"
ECEU 1.0 52 600 | 1.8 |0.03 =
EGRO 2.6 111 600 | 1.2 [0.16 -
EMIN 2.2 124 600 | 1.3 |0.04 -
EPLA 3.8 158 300 | 1.1 |0.39|4x10™
EQES 1.6 219 200 | 1.4 |0.57|7x10"
EQTA 1.0 227 200 | 1.7 ]0.39|3x10"
GUD 4.1 182 600 | 1.1 |[0.64 |2x10"
ESPR 1.2 106 100 1.6 |0.13 -
PVAQ 2.8 107 600 | 1.2 [0.20 -

Tabla VIIL.7. Distancias regionales. Terremoto 112. Estaciones utilizadas, distancia epicentral, azimut,
valor del factor de atenuacion @, correccién por la superficie libre C (i), factor de expansién geométrica
g(4), patrén de radiacion Rp y valor Er. En rojo las estaciones nodales.

Estacién | Dist. Epicentral (°) | Azimut (°) | Q | C(ip) | Rp | Er (J)
EADA 1.4 165 200 | 1.3 |0.54 | 2x10"
EBAD 3.0 130 600 | 1.1 |[0.51 |2x10"
ECAL 5.5 157 600 | 1.0 |0.82 | 8x10"
ECEU 1.3 49 600 | 1.3 |0.87 | 1x10%
EGOR 0.3 180 300 | 2.0 |0.01 -
ELGU 0.4 254 150 | 2.0 [0.16 -
EMIJ 0.5 69 50 | 1.9 |0.87|3x10%
EMIN 2.2 115 550 | 1.1 |0.09 -
EMUR 2.5 245 200 | 1.1 |0.68 | 1x10"
EPLA 3.6 154 600 | 1.1 [0.78 | 1x10"
EQTA 0.7 230 50 | 1.8 |0.22 -
GUD 3.8 179 600 | 1.1 |0.45|3x10"
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Tabla VIIL.8. Distancias regionales. Terremoto 116. Estaciones utilizadas, distancia epicentral, azimut,

valor del factor de atenuacién Q, correccion por la superficie libre C (i), factor de expansién geométrica

g(4), patrén de radiacion Rp y valor Er. En rojo las estaciones nodales.

Estacion | Dist. Epicentral (°) | Azimut (°) | Q | C(ig) | Rp | Er(J)
EADA 2.3 178 200 1.3 [0.17 -
EALB 1.2 262 600 | 1.8 |0.82 | 1x10"
EBER 1.7 230 400 | 1.5 |0.38|9x10"
ECAB 2.4 162 200 | 1.3 [0.30 | 1x10'¢
ECAL 6.3 163 600 | 1.1 |0.04 -
ECEU 0.7 99 600 | 2.0 [0.97 | 1x10"
EGOR 1.3 194 300 | 1.7 |0.05 -
EGRO 2.9 125 200 | 1.2 |0.44 | 2x10"
ELGU 1.3 213 400 | 1.7 |0.24 -
EIBI 5.6 237 600 | 1.1 |0.06 -
EMIN 2.6 138 200 | 1.3 |0.44 | 3x10"
EMUR 3.3 232 300 | 1.2 |0.20 -
ENIJ 2.2 238 400 | 1.4 ]0.36 | 7x10"
EPLA 4.4 163 300 | 1.1 |0.12 -
EQES 2.3 210 200 1.3 [0.12 -
EQTA 1.6 211 400 | 1.5 |0.18 -
ETOB 3.7 220 200 | 1.2 |0.11 -
IFR 2.3 12. 600 | 1.3 |0.06 -
EMAL 0.9 184 300 | 1.9 |0.21 -
PVLZ 0.6 343 600 | 2.0 |0.56 | 4x10%
ESPR 1.5 134 300 | 1.6 |0.72 | 6x10"
RETOR 5.3 201 600 | 1.1 |0.01 -

Tabla VIIL.9. Distancias regionales. Terremoto I17. Estaciones utilizadas, distancia epicentral, azimut,
valor del factor de atenuacion @, correccion por la superficie libre C (i), factor de expansién geométrica
g(4), patrén de radiacion Rp y valor Er. En rojo las estaciones nodales.

Estacién | Dist. Epicentral (°) | Azimut (°) | Q | C(ig) | Rp | Er(J)
EADA 2.6 184 200 | 1.1 |0.56 | 1x10™
EBER 2.0 229 400 | 1.1 |0.54 | 6x10"
ECAB 2.5 169 200 | 1.1 |0.70 | 2x10%
ECEU 0.5 128 600 | 1.8 |0.72 | 8x10%™
ELGU 1.6 216 400 | 1.2 |0.16 -

EMIN 2.6 145 200 | 1.1 |0.50 | 2x10"
EPLA 4.6 167 300 | 1.0 |0.61 |2x10%
EQTA 2.0 214 400 | 1.1 |0.12 -

IFR 2.0 7 600 | 1.1 |0.27 | 2x10%
PVLZ 0.5 310 600 | 1.9 |0.47 | 1x10%
RETOR 5.7 203 600 | 1.0 |0.10 -

Tabla VIIIL.10. Distancias regionales. Terremoto [18. Estaciones utilizadas, distancia epicentral, azimut,

valor del factor de atenuacion Q, correccion por la superficie libre C (i), factor de expansion geométrica

g(4), patrén de radiacién Rp y valor Er. En rojo las estaciones nodales.

Estacién | Dist. Epicentral (°) | Azimut (®) | Q@ [ C(ip) | Rp | Er())
EADA 1.8 178 150 | 1.4 |0.71|9%x10"
EBER 1.4 247 200 | 1.6 |0.32]4x10"
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ECEU 0.8 56 600 | 1.9 |0.08 -
EGOR 0.8 203 150 | 1.9 |0.44 | 3x10"
ELGU 0.8 234 200 1.9 |0.24 -
EMIN 2.2 128 600 | 1.3 |0.04 -
EMOS 5.1 219 600 | 1.1 |0.96 | 7x10"
EMUR 3.0 241 150 1.2 |0.67 | 1x10"
ENDJ 1.9 252 200 | 1.4 |0.37 | 6x10"
EQES 1.8 218 200 | 1.4 |0.88] 1x10"
EQTA 1.2 225 200 | 1.7 |0.60 | 3x10"
ERTA 5.9 221 600 | 1.1 |[0.95 | 8x10"
ETOB 3.2 226 600 | 1.2 [0.90 | 8x10"
ESPR 1.1 114 300 | 1.7 |0.05 -

Tabla VIII.11. Distancias regionales. Terremoto 120. Estaciones utilizadas, distancia epicentral, azimut,
valor del factor de atenuacion Q, correccion por la superficie libre C (i), factor de expansion geométrica

g(A), patrén de radiacion Rp y valor Er. En rojo las estaciones nodales.

Estacion | Dist. Epicentral (°) | Azimut (°) | Q | C(ig) | Rp | Er(J)
EGOR 0.2 135 100 | 2.0 |0.30 | 1x10"
EGRO 2.9 100 600 | 1.1 |0.50 | 7x10"
ELGU 0.2 286 150 | 2.0 |0.79 | 2x10"
EMIJ 0.7 62 100| 1.6 |0.03 -

ENIJ 1.3 268 600 | 1.2 |0.05 -

EQES 1.0 217 600 | 1.4 |0.40 |3x10"
EQTA 0.4 232 600 | 1.9 |0.89 | 3x10%
ETOB 2.5 228 450 | 1.1 |0.28 | 8x10"!
GUD 3.7 176 600 | 1.1 |0.62|5%10%
EMAL 0.4 63 100 1.9 |0.05 -

Tabla VIIL.12. Distancias regionales. Terremoto I21. Estaciones utilizadas, distancia epicentral, azimut,
valor del factor de atenuacion @, correccién por la superficie libre C (i), factor de expansién geométrica

g(4), patrén de radiacion Rp y valor Er. En rojo las estaciones nodales.

Estacion | Dist. Epicentral (°) | Azimut (®) | Q@ | C(ip) | Rp | Er(J)
EADA 1.3 177 150 | 1.2 |0.48 | 9x10"
EBAD 2.7 133 600 | 1.1 |0.54 | 6x10"
EGOR 0.4 226 600 | 1.9 |0.51 |2x10%
ELGU 0.7 265 350 | 1.6 | 059 | 3x10%
EJIF 0.8 65 100 1.5 |0.36 | 8x10"
EMIJ 0.3 41 100| 2.0 |0.13 -

EMIN 1.9 118 600 | 1.1 |0.72 | 2x10%
EQTA 0.9 245 150 | 1.4 |0.28 | 2x10%
GUD 3.8 184 600 | 1.0 [0.32| 1x10"
EMAL 0.0 305 100 | 2.0 |0.46 |2x10%
ESPR 1.0 92 100| 1.3 |0.66 | 6x10"

Tabla VIII.13. Distancias regionales. Terremoto 124. Estaciones utilizadas, distancia epicentral, azimut,
valor del factor de atenuacion Q, correccién por la superficie libre C (i), factor de expansion geométrica

g(4), patrén de radiacién Rp y valor Er. En rojo las estaciones nodales.

Estacion

Dist. Epicentral (°)

Azimut (%)

Q

C(ip)

Rp

Er (J)

EADA

1.3

175

150

1.2

0.25

6x10"
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EBAD 2.8 132 600 | 1.1 |0.87 | 6x10"
ECEU 1.1 39 600 | 1.3 |0.95|3x10%
EGOR 0.4 221 600 | 2.0 |0.28 | 2x10%
ELGU 0.6 264 350 | 1.7 |0.34 | 1x10"
EMIN 2.0 117 600 | 1.1 |0.87|2x10"
EMOS 4.7 222 600 | 1.0 |0.93|2x10"
EPLA 3.4 157 600 | 1.1 |0.32]|2x10"
EQES 1.4 228 150 1.2 |0.74 | 2x10"
ETOB 2.9 232 450 | 1.1 |0.74 | 2x10"
EVO 3.3 120 600 | 1.1 |[0.93|2x10"
EMAL 0.0 340 100 | 2.0 |0.04 -

RETOR 4.4 205 600 | 1.0 |0.95] 1x10"

Terremoto superficial de Alboran de 2016 (S1; RIM)

Tabla VIIL.14. Distancias telesismicas (S1). Estaciones utilizadas, distancia epicentral, azimut,
correccion por la superficie libre C(iy), factor de expansion geométrica g(A), patrén de radiacién Rp y
valor Er. En rojo las estaciones nodales.

Estacién | Dist. Epicentral (°) | Azimut (°) | C(ip) | g(A) | Rp | Er (x10™))
ALE 50.9 351 2.2 0.4 |0.48 1.8
MBAR 48.2 130 2.2 0.4 |0.26 1.3
NIL 61.8 67 2.2 0.4 |0.28 9.1
UOoSS 52.1 84 2.2 0.4 |0.43 2.7
BILL 76.3 3 2.1 0.3 |0.28 4.7
FURI 46.9 114 2.2 0.5 |0.26 114
MA2 82.8 12 2.2 0.3 [0.20 -
SDV 66.1 37 2.2 0.4 |0.13 -
SSPA 56.9 299 2.2 0.4 |0.37 3.2
ARU 46.1 2.2 0.4 |0.10 -
HKT 74.7 296 2.1 0.3 |0.31 1.9
KMBO 52.8 124 2.2 0.4 |0.30 1.0
KURK 58.9 47 2.2 04 [0.12 -
RAYN 44.0 92 2.1 04 1048 0.4
TIXI 67.9 14 2.2 0.3 10.23 -
ULN 76.4 40 2.1 0.4 |0.02 -

Tabla VIIIL.15. Distancias regionales (S1). Estaciones utilizadas, distancia epicentral, azimut, valor del
factor de atenuacidon @Q, patrén de radiacion Rp y valor Er. En rojo las estaciones nodales.

Estacién | Dist. Epicentral (°) | Azimut (®) | Q | Rp | Egr (x10"])
EADA 2.6 346 () | 0.51 0.42
EAGO 7.9 335 (1) | 0.42 0.03
EALK 7.7 13 (1) | 0.59 0.98
EARA 7.3 13 (1) | 0.59 0.02
EARI 7.7 351 (1) | 0.54 0.01
EBAD 4.0 320 (1) [ 0.28 0.08
EBER 1.4 29 2) | 0.58 1.55
ECAB 2.7 332 (1) | 0.40 0.17
ECEU 1.4 283 - 1021 -
ECHE 4.5 29 (1) | 0.58 0.01
ECHI 7.6 23 (1) | 0.59 0.01
EGOR 1.5 350 2 | 0.53 0.20
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EIBI 5.2 50 (1) | 0.56 0.01
ELGU 1.2 6 (2) 1 0.58 1.51
ELOB 7.0 332 (3)10.39 0.05
EMIJ 1.2 320 (2 1 0.27 1.62
EMIN 3.1 313 - 10.18 -
EMUR 2.3 42 (2) | 0.57 0.01

ENIJ 1.2 43 (2) 1 0.57 0.40
EORO 7.0 14 (1) ] 0.59 0.05
EPLA 4.7 338 (3) | 0.45 0.04
EPOB 6.2 33 (1) ] 0.58 0.01
EPON 8.0 341 (1) 1 0.47 0.01
EQES 1.8 10 (2) 1 0.59 1.14
EQTA 1.3 10 (2) [ 0.59 0.34
ERTA 5.6 31 (1) ] 0.58 0.04
ETOB 2.9 30 (1) ] 0.58 0.01
ETOS 6 51 (1) | 0.56 0.01
EZAR 2.2 36 (2 | 0.57 0.04

GUD 4.7 356 (3) | 0.56 0.01

RETOR 4.9 14 (1) [ 0.59 0.03
TLOR 2.0 39 (2) ] 0.57 0.08

(1) Q(f) =350f%*
() Q(f) =200f°7
(3) Q(f) =550f"*

Terremoto profundo de Peria de 2018 (P1)

Tabla VIIL16. Distancias telesismicas (P1). Estaciones utilizadas, distancia epicentral, azimut,
correccion por la superficie libre C (i), factor de expansion geométrica g(A), patrén de radiacion Rp y
valor Egr. En rojo las estaciones nodales.

Estacion | Dist. Epicentral (°) | Azimut (°) | C(iy) | g(A) | Rp | Er (x10"J)
ANMO 56.8 325 2.2 0.7 |0.60 | 0.04
BBSR 43.9 7 2.1 0.9 |10.31]0.28

CCM 52.4 339 2.2 0.8 |0.58]0.66
CMLA 64.7 38 2.1 0.6 [0.42]1.53
DWPF 40.6 345 2.1 09 042081

FFC 70.5 341 2.2 0.5 [0.75]0.12

HKT 47.3 330 2.2 0.9 10.51]0.09

HRV 53.2 359 2.2 0.8 |0.52]0.27
MACI 65.6 51 2.1 0.6 |0.38]3.43
RCBR 34.9 84 2.0 0.8 10.20 | -
RSSD 62.6 333 2.2 0.6 [0.68]0.18

SFEID 79.2 7 2.1 0.5 10.76 | 0.10
SLBS 51.7 312 2.1 0.8 |0.45(0.02

TUC 57.5 319 2.2 0.7 10.58]0.02

WCI 51.2 344 2.2 0.8 [0.55]0.47

WVT 49.5 341 2.2 0.8 |0.55]0.27

CMB 67.2 319 2.2 0.6 |0.66]0.03
PASC 63.6 317 2.2 0.6 |0.61]0.07
GRTK 32.6 359 2.0 0.9 |0.25]4.47
GTBY 314 352 2.0 1.0 10.29]0.16
MTDJ 30.1 347 2.0 1.1 10.31]0.27
SDDR 30.1 359 2.0 1.1 1020 ] -
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NV31

66.1

320

2.2

0.6

0.66

0.05

PD31

64.2

329

2.2

0.6

0.68

0.06
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Tabla VIIL.17. Distancias regionales (P1). Estaciones utilizadas, distancia epicentral, azimut,
correccion por la superficie libre C (i), factor de expansion geométrica g(A), patrén de radiacién Rp y

valor Er. En rojo las estaciones nodales.

Estacion | Dist. Epicentral (°) | Azimut (°) | C(ip) | g(A) | Rp | Er (x10"))
ALTO 6.5 170 20 | 12.4 1034023
ANCO 6.2 265 21 [ 124 [0.14]-
ANDY 5.0 203 2.1 [ 13.0 [0.29]0.56
APAT 2.4 188 20 | 164 |0.860.07
AYAO 3.8 239 2.1 | 148 [0.37[2.60
AYRA 3.9 167 2.1 | 148 [ 0.69 |0.38
CAZU 5.8 252 21 [ 126 [0.10]-
CGLO 5.4 189 21 [ 129 034079
CHAY 3.4 160 20 [ 160 [0.77]0.11
CHVY 4.4 189 2.1 | 146 | 0.51]0.24
HMEY 73 279 20 | 104 [0.18]-
HSAL 5.3 184 2.1 | 128 [043]0.84
HUBO 6.1 262 21 [ 125013
ISAB 4.4 225 2.1 | 147 [0.25]0.67
LYAR 6.9 178 20 | 105 [0.24]-
MNZN 5.8 289 21 [ 126 |0.12]-
NNAP 5.9 262 21 [ 126 |0.12]-
PACL 3.7 238 2.1 [ 159 040045
PAYA 33 188 20 | 161 [0.73]0.25
PBER 4.1 282 21 [ 148 [035]1.74
PCPA 4.6 246 2.1 | 146 [0.16 |-
PTMO 2.1 131 20 | 165 |0.840.30
QLKO 5.8 196 20 [ 123 [022]-
QRHC 8.5 291 20 | 99 [o0.16]-
TOQO 6.1 179 21 [ 125 [032]0.61
UNAP 4.7 170 2.1 | 145 ]0.57]0.05
YANA 5.2 276 21 [ 129 [0.10]-
Terremoto profundo de Fiji de 2018 (F1)

Tabla VIIL18. Distancias telesismicas (F1). Estaciones utilizadas, distancia epicentral, azimut,

correccion por la superficie libre C (i), factor de expansion geométrica g(A), patrén de radiacion Rp y

valor Er. En rojo las estaciones nodales.

Estacién | Dist. Epicentral (°) | Azimut (°) | C(ip) | g(A) | Rp | Er (x10"])
COCO 81.9 259 2.1 04 [0.69]1.38
ERM 69.6 329 2.2 0.5 109804
KAPI 62.2 273 2.2 0.6 [0.79]0.5
KDAK 78.2 13 2.1 0.5 [0.71]0.5
KWIN 30.5 330 2.1 1.1 [0.67]25
PFO 77.7 48 2.1 0.5 10.26(09
WRAB 45.1 259 2.2 0.8 [0.56]1.5
XPFO 77.7 48 2.1 0.5 10.26 0.9
ANMO 85.6 51 2.1 04 10.25]109
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BILL 86.4 354 2.1 04 [087]0.2
COLA 85.6 12 2.1 04 (072104
COR 79.5 36 2.1 0.5 1044105
CTAO 33.9 260 2.1 0.8 1049]1.0
DAV 61.0 288 2.2 0.6 [088]|1.4
GUMO 48.2 307 2.2 0.8 |0.86]2.1
INCN 75.8 317 2.1 0.5 1099103
JOHN 35.3 13 2.1 1.0 | 0.55]0.7
KIP 43.6 27 2.1 0.8 [045]1.2
MA2 81.2 344 2.1 0.5 1093103
MAJO 68.1 322 2.2 0.5 1099103
MBWA 58.6 255 2.2 0.6 |0.60]1.0
MIDW 45.8 1 2.2 09 10.73]0.2
NWAO 59.7 241 2.2 0.6 (044119
PAYG 87.4 89 2.1 03 1024 -
PET 73.4 345 2.1 0.5 [093]0.2
PMG 34.9 279 2.1 1.0 06124
PMSA 83.6 156 2.1 04 1049105
POHA 43.3 31 2.1 0.8 [039]1.9
PTCN 44.8 107 2.2 0.8 10.82]0.7
QSPA 72.2 180 2.1 0.5 10.39]3.0
TATO 72.8 304 2.1 0.5 [097]0.7
TUC 81.2 52 2.1 0.5 022 -
WAKE 39.9 336 2.1 0.8 [077]1.6
YSS 73.6 333 2.1 0.5 1098]0.5
ICEZ 60.1 183 2.2 0.6 1044107
DRV 55.8 198 2.2 0.7 1023 -
WERK 60.4 183 2.2 0.6 1043]0.6

Terremoto profundo de Fiji de 2018 (F2)

Tabla VIIL19. Distancias telesismicas (F2). Estaciones utilizadas, distancia epicentral, azimut,
correccion por la superficie libre C (i), factor de expansion geométrica g(A), patrén de radiacion Rp y
valor Er. En rojo las estaciones nodales.

Estacion | Dist. Epicentral (°) | Azimut (°) | C(iy) | g(A) | Rp | Er (x10" J)
ADK 70.1 2 2.2 0.6 |0.56 0.2
ANMO 88.1 52 2.1 0.3 |0.08 -
BILL 86.8 355 2.1 0.4 |0.45 0.2
CASY 64.7 204 2.2 0.6 | 0.05 -
CHTO 87.2 290 2.1 0.3 |0.08 -
COLA 86.8 13 2.1 04 [0.34 1.0
COR 81.6 37 2.1 0.5 |0.08 -
ERM 68.8 331 2.2 0.6 |0.56 0.1
GUMO 46.6 310 2.2 0.9 10.33 2.0
INCN 74.5 318 2.1 0.5 [041 0.1
JOHN 36.6 18 2.1 1.1 |0.56 0.6
KAPI 59.6 275 2.2 0.7 10.24 -
KIP 45.4 30 2.2 0.9 10.23 -
TUC 83.7 53 2.1 0.5 [0.11 -
WRAB 42.4 260 2.2 1.0 [ 0.56 0.2
XPFO 80.1 49 2.1 0.5 |0.08 -
MA2 81.2 345 2.1 0.5 |10.51 0.1
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MIDW 46.5 3 2.2 09 |0.75 0.1
NWAO 57.0 242 2.2 0.7 10.35 0.3
PET 73.4 347 2.1 0.5 |0.59 0.1
PFO 80.1 49 2.1 0.5 |0.08 -
PMG 324 281 2.1 1.1 043 24
POHA 45.3 34 2.2 1.0 | 0.13 -
PTCN 47.1 107 2.2 0.9 |0.57 0.4
QSPA 71.5 180 2.1 0.6 |0.16 -
SBA 59.7 183 2.2 0.7 10.24 -
SLBS 80.7 61 2.1 0.5 [0.22 -
TATO 70.9 305 2.2 0.6 |0.25 0.7
WAKE 39.5 340 2.1 1.0 | 0.87 0.3
XMAS 30.6 50 2.1 1.0 | 0.36 0.6
YAK 89.3 338 2.1 0.2 045 0.6
YSS 73.0 335 2.2 0.6 | 0.56 0.3

Anexos
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Anexo IX. Mecanismo focal

Terremoto profundo P1

Peru 24-08-2018 h=640 km Vr=2.5 km/s
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Figura IX.1. Sismogramas observados y sintéticos obtenidos en la inversion de la distribucién del slip
sobre el plano de falla del terremoto profundo de Perd de 2018 (P1). La escala temporal se muestra en
la parte superior. Para cada estacion se muestra la amplitud mdxima, la fase P o SH y el azimut.
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