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Resumen

Este trabajo presenta la primer tomografia de velocidad de grupo de onda Rayleigh del
volcan Popocatépetl para diferentes periodos (de 1s, 3s, 5s, 7s, 10sy 12s). Se emplearon
registros de ruido sismico captados en 8 estaciones de una red temporal IGEF-SSN (Instituto
de Geofisica-Servicio Sismoldogico Nacional), entre junio de 2015 y agosto de 2016. A partir
de los registros se calcularon correlaciones cruzadas entre pares de estaciones que dan como
resultado funciones de Green empiricas representativas del medio entre cada par. Posterior-
mente aplicando la técnica de filtrado multiple se obtuvieron las curvas de dispersion de
velocidad de grupo de onda Rayleigh. Por Gltimo se realizd una inversion de las velocidades
para cada uno de los periodos estudiados, en donde el problema directo es resuelto con la
solucion de la ecuacion eikonal por medio de diferencias finitas, utilizando el Fast Marching
Method, y para la solucion del problema inverso el espacio se dividid en pequefios segmentos
y se hizo una inversion del subespacio, con el fin de reducir el tiempo de computo.

Como resultado de la inversion a distintos periodos se obtuvo seis mapas tomograficos que
muestran una anomalia de baja velocidad en la region noroeste, mejor delimitada para perio-
dos que alcanzan mayor profundidad de investigacion, el analisis de dicha anomalia sugiere
gue puede estar asociada con una region de alta temperatura, material fracturado o poco
consolidado. Para el perido de 5s se muestra una rasgo singular en la zona cercana al crater,
que puede corresponder a lasrocas magmaticas de gran consolidacion.

Con el fin de reafirmar las observaciones realizadas en los mapas tomograficos se realizaron
pruebas de resolucion, que sefialan que la zona norte y centro de la region de estudio cuenta
con mejor cobertura de rayos y por lo tanto mejor recuperacion del modelo sintético pro-
puesto. Por otra parte, se realizd una comparacion entre algunas de las curvas de dispersion
calculadas, conlo que se observd variaciones considerables en la morfologia de la curva, en
algunas ocaciones, consistentes con los resultados de la tomografia sismica.



Abstract

This paper presents the first Popocatépetl Volcano Rayleigh velocity wave tomography for
different periods (1s, 3s, 5s, 7s, 10s y 12s). Seismic noise records collected by 8 stations of
a temporary seismic network (IGEF-SSN), deployed on the volcano between June 2015 and
August 2016 were used. These records were used to calculate cross-correlations with every
pair of stations, derivating empirical Green functions representative of the medium between.
Subsequently, applying the multiple filtering technique, were computed Rayleigh wave disper-
sion curves for the group velocity. Finally, a velocity inversion for each period was computed,
with the forward problem solved through the solution of the eikonal equation, using the Fast
Marching Method , for the solution of the inverse problem the space was divided into small
segments and was made a subspace inversion, in order to reduce computing time.

As a result of this, at different periods six tomographic maps were obtained, indicating a
low-speed anomaly in the north-west region, best delineated for periods that achieve grater
depth of investigation. Analysis of such anomaly suggest that, may be associated with a
high temperature, fractured or poorly consolidated material region. For the period of 5sec,
a singular feature is show in the central area near to the crater, which may correspond to
magmatic rocks of great consolidation.

In order to confirm the observatios made on the tomographic maps, were performed reso-
lution tests, which indicate that the northern and central areas of study region have better
ray coverage, and therefore, we have better synthetic model recovery. On the other hand, a
comparison made between some of the calculated dispersion curves, where considerable va-
riations in the curve morphology were observed, sometimes consistent with results of seismic
tomography.



Capitulo 1

Introduccion

El estudio de volcanes ha sido unatarea importante paralos cientifcos y geocientificos desde
hace bastante tiempo. Estos son elementos de la naturaleza capaces de liberar energia con una
fuerza e impacto impresionante, tal actividad ha causado altos niveles de destruccion y muer-
te enlos acentamientos cercanos a ellos. Por otra parte, pueden ser vistos como conductos a
través de los cuales material proveniente del manto, ascienden a la superficie y nos permite
conocer un poco los procesos que ocurren a profundidad. En el caso de México contamos con
una gran cantidad de estas estructuras que se disponen a lo largo del arco volcanico cono-
cido como Faja Volcanica Trans Mexicana (FVTM), la distribucion espacialmente atipica lo
convierten en un rasgo interesante a nivel mundial. La FVTM esta compuesta por estructu-
ras activas y muchos edificios de tipo monogenético. Algunos de los volcanes con actividad
representan un alto riesgo, tal como el Popocatépetl, que aunque estuvo inactivo por apro-
ximadamente 60 afos, a partir de 1994 demostrd ser el mayor peligro volcanico en México.
El riesgo inminente que representa el volcan hace necesario entender y conocer los mecanis-
mos que rigen su dinamica, por lo que es importante investigar la estructura por debajo de
la superficie del mismo. Existen muchas herramientas que pueden emplearse para realizar
estudios en el volcan, por ejemplo metodos geofisicos tales como prospeccion gravimeétrica,
electromagnética y estudios sismicos. Como parte de éste Gltimo tipo de estudio, se tiene la
tomografia sismica, que puede desarrollarse utilizando fuente activa o pasiva, para el caso de
la segunda, usualmente se emplean fuentes naturales como los sismos, 0 como en el caso de
este estudio el ruido ambiental.

El presente trabajo tiene como objetivo analizar la estructura sismica del volcan a partir del
calculo de una tomografia de velocidad de grupo de onda Rayleigh, a partir de la técnica de
interferometria sismica. Se utilizan registros de ruido sismico captados por una red temporal
de estaciones del Instituto de Geofisica, colocadas en poblaciones cercanas al volcan, y de
algunas estaciones permanentes del Servicio Sismologico Nacional, contando asi con un total
de 8 sensores, para un periodo de junio de 2015 a agosto de 2016. La metodologia seguida en
este trabajo se compone de 3 principales etapas: (1) calculo de las funciones de Green empiri-
cas, (2) obtencion de la curva de dispersion para velocidad de grupo de la onda Rayleigh'y
(3) la inversion tomografica, donde el problema directo es resuelto a través de la solucion por
diferencias finitas de la ecuacion eikonal, utilizando el método conocido como Fast Marching
Method, y una solicion del problema inverso a partir de una inversion del subespacio. La
aplicacion del procedimiento antes escrito lleva a obtener el primer modelo tomografico de
velocidad de grupo de onda Rayleigh para el volcan Popocatéepetl.



El resultado de este trabajo es otra herramienta que colabora con la caracterizacién integral
de la estructura sismica del Popocatepetl, elemento importante en la determinacion del riesgo
eruptivo.



Capitulo 2

Motivacion y caracterizacion de la
actividad del volcan Popocatepetl

2.1. Objetivo

Estudiar la estructura sismica del volcan Popocatépetl a partir del calculo de una tomografia
de velocidad de grupo de onda Rayleigh. Y correlacionar los resultados con trabajos anterio-
res.

2.2. Motivacion

El Popocatépetl es uno de los volcanes en México que representa un alto riesgo para la po-
blacion debido a la proximidad entre ésta y el crater del mismo. De tal modo que si se mejora
el conocimiento de su estructura sismica se podra fortalecer el pronostico de explosiones y
una posible actividad eruptiva. De tal modo que el conocimiento adquirido del area se trans-
formara en una herramienta que cotribuya a la mitigacion del riesgo volcanico.

La tomografia de velocidad de grupo de onda Rayleigh esuno de los estudios que puede efec-
tuarse para tener mejor conocimiento de la estructura sismica de algtn lugar, en este caso
un volcan. Pararealizar este estudio es necesario contar con registros sismicos que contengan
informacion del medio, sin embargo en el volcan Popocatépetl se presenta poca actividad
sismica, motivo por el cual resulta necesario utilizar otra téecnica, como la extraccion del
analogo a la funcion de Green a partir la correlacion cruzada de registros continuos de ruido
sismico, permitiendo asi que se cuente con un mayor nimero de fuentes y por lo tanto con
mas cantidad de datos que puedan ser utilizados para realizar el estudio. Dicha técnica ha
sido exitosamente empleada para realizar estudios de monitoreo volcanico (Brenguier et. al.,
2011), calculo de curvas de dispersion de ondas superficiales (Bensen, et. al., 2006), entre
otros.
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2.3. Caracterizacion del volcan Popocatépetl

2.3.1. Marco tectdnico

El volcan Popocatépetl se localiza a 60 km al sureste de la Ciudad de México y a 45 km
al oeste de la Ciudad de Puebla, las dimensiones de su crater son de 900 m de diametro y
aproximadamente 200 m de profundidad. Su edificio cubre un area de 500 km? abarcando los
estados de Puebla, México y Morelos, teniendo a menos de 100 km del crater asentamientos
poblacionales, convirtiendolo asi en uno de los volcanes mas peligrosos del planeta.

El Popocatépetl se ubica en la parte central de la Faja Volcanica Transmexicana (FVTM),

Golfo de México

LATITUD

Océano Pacifico

LONGITUD

Figura 2.3.1. Faja Volcanica Transmexicana. Figura tomada de Garza, R., 2014.

que atraviesa la parte central de México, desde el Oceano Pacifico hasta el Golfo de México
(ver Figura 2.3.1). La FVTM consiste en un gran niUmero de estructuras geologicas del
terciario y cuaternario como conos cineriticos, maars, domos y estratovolcanes; cuyo origen
se debe ala subduccion de las placas Rivera y Cocos debajo la placa Norteamericana (Garza,
R., 2014).

Algunos de los volcanes que forman parte de esta cadena son: ElI Ceboruco en Nayarit con
2280 msnm, el Volcan de Colima o Volcan de Fuego con 3820 msnm y el Nevado de Colima
con 4339 msnm, en Colima; el Paricutin y el Tancitaro en Michoacan con 2800 y 3845
msnm respectivamente, el Nevado de Toluca en el Estado de México con 4680 msnm, el
Pico de Orizaba en Veracruz con 5610 msnm, y el Popocatépetl con 5452 msnm.

La orientacion de la FVTM es una muestra de la técnonica inusual con la que cuenta México,
ya que teoricamente se supone gue los arcos volcanicos son producto de la fusion parcial
asociada a las zonas de subduccidn, por lo que su disposicion espacial deberia ser cercana
a la trinchera; sin embargo en el caso de México la distribucion del mismo muestra una
tendencia Nortoeste-Sureste, delineada muy bien por volcanes como el Nevado de Colima-
Volcan de Colima, Cofre de Perote-Pico de Orizaba y el Popocatépetl e Iztaccihuatl. Una
posible explicacion de la geometria de la FVTM es expuesta en el trabajo de Ferrari et al.
de 2013 donde establece la hipbdtesis de una posible migracion de la actividad volcanica en
direccion sur, aunque no se debe descartar que la distribucion de la actividad volcanica refleja
la forma enla que la placa subduce.
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2.3.2.

Tabla 2.1.

Actividad volcanica

Etapas del periodo actual de actividad. Modificado de CENAPRED, 2014.

Periodo

Fase

Pre octubre 1994

Fase estable

Octubre 1994 a 20 de di-
ciembre 1994

Fase de actividad premonitoria

21 de diciembre 1994 a
26 de marzo 1996

Actividad fumarolica de limpieza de conductos

26 de marzo 1996 a 15 de
marzo 1997

Fase de recarga, con el crecimiento de pequefios domos de lava

15 de marzo 1997 a30 de
junio 1997

Crecimiento y destruccion de un domo grande

Julio de 1997 a septiem-
bre 1999

Fase posteruptiva de relajacion, emplazamiento de numerosos do-
mos pequenos

Septiembre de 1999 a di-
ciembre de 2000

Fase de recarga, con emplazamiento de domos mas grandes

Noviembre 2000 a 18 de
diciembre 2000

Emplazamiento muy rapido de un gran domo

9 de diciembre 2000 a 23
de enero 2001

Fase eruptiva intensa, culminando en una erupcion

Enero 2001 a mayo 2003

Fase posteruptiva de relajacion, emplazamiento de numerosos do-
mos pequenos

Mayo 2003 a junio 2005

Fase estable con minima actividad

Julio de 2005 a 2009

Crecimiento de pequeiios domos de lava

2010 y 2011

Fase de recarga, con el emplazamiento de domos cada vez mas gran-
des

16 de abril 2012 a 31 de
agosto 2012

Aumento en la actividad volcanica, se elevd el nivel del Semaforo
de Alerta Volcanica de amarillo fase 2 a amarillo fase 3

2013

Aumento de la actividad volcanica. Elevacion del nivel de alerta
volcanica de amarillo fase 2 a amarillo fase 3, en los periodos del
12 de mayo al 8 de jumio y del 6 al 23 de julio.

2015

Crecimiento de siete domos y presencia de 34 episodios de activi-
dad estramboliana. En septiembre, noviembre y diciembre existie-
ron trenes de LPs, asociados con el movimiento de fluidos.

2016

Emplazamiento y destruccion de nuevo domos de lava con volume-
nes de hasta 2 millones de metros clbicos. Entre julio y agosto
presencia de dos enjambres de sismos volcanotectonicos. Caida de
ceniza de algunas poblaciones aledanas.

Un analisis de la morfologia del volcan y su evolucion geologica muestran que el Popocatépetl
es un volcan que ha estado activo por mas de medio millon de afios y que se han presentado
varias etapas de crecimiento, que formaron al menos tres volcanes previos, mismos que fueron
destruidos por erupciones extraordinariamente grandes: el volcan Nexpayantla hace mas de
400000 afios, el Ventorrillo hace alrededor de 23000 afios y El Fraile hace 14500 afos. El
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edificio actal esta construido sobre los restos de estos volcanes.

Se calcula que el volcan estuvo inactivo aproximadamente 60 afos, pero a partir del 21 de
diciembre de 1994 reinicid su actividad con un incremento en su actividad fumardlica. En
estos Gltimos 22 afos se han tenido etapas efusivas y explosivas asociadas con el crecimiento
y destruccion de domos de lava en el interior del crater, ademas sus cenizas han alcanzado
y afectado a las ciudades de Pueblay México. En la Tabla 2.1 se muestran las etapas del
periodo actual de actividad volcanica, demostrando que el Popocatépetl es un volcan activo
y peligroso.

Como se puede observar en la tabla anterior, el Popocatépetl es un volcan activo, motivo por
el cual es un objeto de estudio de gran interés y debe ser monitoreado de manera continua
para poder identificar actividad que amenace a la poblacion.

2.3.3. Antecedentes: Estudios sismicos

En 2011 Berger et. al., calcularon una tomografia de tiempos de viaje para los arribos de
onda P, utilizando un conjunto de 1412 sismos de tipo volcano-tectonico registrados entre
1999 y 2006 por la red permanente de 11 estaciones que rodea el volcan y que fue colocada
por el Centro Nacional de Prevencion de Desastres (CENAPRED) vy el Servicio Sismologico
Nacional (SSN), permitiendo que se contara con un total de 9624 tiempos de arribo de la
onda P, lo que permitid muestrear un volumen aproximado de 50x50x30 km®. Con estos datos
se construyeron mapas tomograficos para profundidades entre -1 y 6 km (considerando como
referencia el nivel del mar). De manera general los resultados muestran una region de baja
velocidad rodeada por una de alta velocidad, la zona de baja velocidad se se delimita mejor
en la parte sury sureste de la zona de estudio. Aunque en dicho trabajo se determina una
correcta correlacion entre la tomografia y estudios geofisicos como gravimetria, los resultados
se ven limitados por que solo se utiliza lasfases P. En la Figura 2.3.2 se muestra algunas de
las imagenes tomograficas para profundidades entre 3 km y 6 km.

Por otro lado, en 2014 Kuznetsov, P.Y. y Yu Kolakov desarrollaron un nuevo estudio del

5000
4500
4000
3500
3000
2500

Figura 2.3.2. Resultados de la tomografia calculada por Berger et.al. en 2011, para pro-
fundidades entre 3 km y 6 km. Figura modificada de Berger et.al., 2011.

Depth = 3km b.s.l.

Depth = 4km b.s.l

Iv".‘ g
I‘l‘u‘_.’
} 1n
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modelo de velocidad sismica de la estructura del volcan, en el cual realizaron una inversion
de las fases P, S y de la relacion V,/Vs. Los datos con los que se realizd el calculo son
tiempos de arribo de la onda P y S, obtenidos a partir de sismos cercanos a la region (en
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un radio aproximado de 50 km). Los datos fueron registrados en 22 estaciones de una red
temporal que fue colodada por GeoForshumgsZentrum-Postdam alrededor del volcan entre
1999 y 2000. De las cuales 15 fueron instaladas sobre el cono volcanico y 7 fueron colocadas
en direccion noroeste del volcan. La red tuvo una apertura entre estaciones relativamente
corta de aproximadamente 10 km. En el periodo de estudio se registraron un total de 504
eventos, por lo que se pudo analizar 6089 tiempos de arribo (2830 de ondas P y 3259 de ondas
S). De tal modo que como resultado se observa unaregion de alta velocidad justo por debajo
del volcan, lo que es explicado como la presencia de rocas magmaticas solidas, y una region
de baja veocidad en la region sury oeste del volcan, lo que es interpretado como una region
de fracturas y poros saturados con liquidos. En la Figura 2.3.3 se muestra algunos de los
mapas tomograficos para profundidades de 2 y 4 km, en ésta sblo se muestra las anomalias
asociadas aonda P y S.

Figura 2.3.3. Resultados de las tomografias calculadas por Kuznetsov y Kolakov en 2014,
para profundidades de 2 kmy 4 km. En la parte superior se muestran las anomalias asocidas a
la onda P y en la parte inferior se observan anomalias asocidas a la onda S. Figura modificada
de Kuznetsov y Kolakov, 2014

Los resultados de los trabajos antes descritos no presentan similitudes, dichas variaciones
pueden deberse a que los estudios no fueron realizados para el mismo periodo de tiempo; en
el trabajo de Berger et. al. estudian el volcan para un periodo entre 1999 y 2006, mientras que
para el trabajo de Kuznetsov y Kolakov en 2014 utilizaron datos entre 1999 y 2000. Por otra
parte como se comenta en el trabajo de 2014 durante su periodo de estudio ocurrid un evento
volcanico de considerable importancia. Ademas la red de estaciones utilizadas fue distinta,
no sdlo en geometria sino que también en cantidad, para el estudio de 2014 se contaron con
datos de 22 estaciones y para el del 2011 solo se contd con 11 instrumentos. Factores como
los anteriores provocan que el area de cobertura sea diferente, ademas que al estudiar un

area dinamica, como lo es un volcan, los cambios en la estructura pueden ser considerables

al estudiar periodos de tiempo diferentes.
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Capitulo 3

Interferometria de ruido sismico y
datos utilizados

3.1. Interferometria de ruido sismico

3.1.1. ¢Qué es el ruido sismico?

Indistintamente se llama ruido sismico o ruido ambiental al registro temporal continuo de un
sismdmetro que no contiene eventos sismicos tales como explosiones, terremotos, entre otros.
Por otra parte se considera que el ruido sismico es un campo difuso, cuyo concepto deriva
de la acUstica y se basa en tres condiciones:(1) EI campo de ondas es un campo de ruido, es
decir, las fases de las ondas son aleatorias. (2) Las ondas inciden desde todas las direcciones
con la misma intensidad, i.e., el campo es acimutalmente isotropo. (3) La amplitud de la
ondaes la misma en cualquier punto del dominio espacial, es decir, el campo de ondas es
espacialmente homogéneo a escala local (Gaite, 2013).

Correlation i
e e u-u'--v-n.l

L

Tuy(us(t+ 1) dt= C1)

) Noisy waveform

. Noisy waveform
'_‘I.'--"-"'."'

* Detector Detector .
s e

«— «—
s L&
\‘K\{\\ﬂﬁ\ N s K
N A oo x AN ¥ 7N v ]

Figura 3.1.1. Uso de ruido en la sismologia. Cuando un campo difuso de ondas es generado
por fuentes lejanas o por miltiples dispersiones, los receptores registran sefiales aleatorias.
Ocasionalmente un rayo para por ambos detectores. Como resultado, la sefial esta debilmente
correlacionada. Figura tomada de Weaver (2005)
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Anterior al afo 2005, el registro sismico sin eventos se consideraba inservible y se desechaba,
solo se le daba uso alos registros de sefiales con eventos sismicos. Sin embargo posteriormente
se demostrara experimentalmente que con el ruido sismico se pueden obtener propiedades de
la propagacion de ondas entre dos sensores.

3.1.2. Contenido de frecuencia del ruido sismico

El ruido sismico contiene un amplio espectro de frecuencias que abarca desde las decenas de
Hz hasta el orden de 1073Hz. Las sefiales que conforman el ruido ambiental tienen un origen
diferente y se pueden clasificar seglin su contenido en frecuencia.

Las altas frecuencias tienen un origen local, cercano al sensor, y su generacion suele estar
relacionada con actividades antropogeénicas (por ejemplo, maquinarias, explosiones, transito,
etc). Por su parte, los eventos sismicos (terremotos, tremores, terremotos volcanicos tipo LP)

abarcan un rango amplio del espectro del registro sismico (desde 10! hasta 1072 Hz) que
depende del mecanismo de generacion (fuente) y del medio (estructuray distancia) que atra-
viesan las ondas que son registradas. En ausencia de actividad antropogénica y de terremotos,
las sefiales con mayor amplitud en el espectro son los picos microsismicos y se observan en la
banda comprendida entre 0,4y 0,02 Hz, conocida como banda microsismica (Gaite, 2013).

3.1.3. Relacion entre campos difusosy la funcion de Green
Antecedentes

Keiiti Aki en 1957 fue el pionero en el estudio de ruido como fundamento en numerosas aplica-
ciones en la ingenieria sismica, como la aplicacion de campos difusos para extraer informacion
de la estructuray velocidad del medio. Del mismo modo la autocorrelacion espacial —SPAC-
(SPatial AutoCorrelation) es el antecedente del método de correlacion temporal de campos
aleatorios para obtener la respuesta del medio entre los receptores.

Posteriormente Lobkis y Weaver (2001) demostraron que las correlaciones cruzadas en un
campo difuso hacen posible la obtencion de la funcion de Green del medio.

La correlacion temporal de campos aleatorios se aplico inicalmente con ondas de coda de re-
gistros de terremotos (e.g. Campillo y Paul, 2003) y después con registros de ruido ambiental
(Shapiro y Campillo, 2004).

Partiendo de este hecho, se ha utilizado el ruido simico pararealizar correlaciones del mismo
entre dos estaciones sismicas, hace posible reconstruir la funcion de Green representativa del
medio entre éstas (Campillo, 2006). Campillo y Paul (2003) reconstruyeron ondas superficia-
les a partir de funciones de Green entre tres pares de estaciones en México; cuyos resultados
confirmaron que no existe dependencia en un acimut particular entre estaciones, es decir
que al trabajar con un campo difuso con energia equiparticionada con respecto a la posicion
de los receptores, las multiples difracciones generan el ruido tenga una misma contribucion
independientemente de la fuente real del mismo.

Fundamento tebdrico

Distintos trabajos establecen que en el caso de una distribucion espacial completamente
aleatoria de fuentes de ruido, la correlacion cruzada de la sefial temporal registrada en dos
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estaciones converge a la funcion de Green completa del medio entre ellos, incluyendo las
ondas directas, dispersion (scattering) y todas las reflexiones (Waver, 2005).

La correlacion cruzada C(r) es una medida cuantitativa de la semejanza entre dos series
temporales T(t) y g(t), y esta definida como:

C(r) =Ff®) *g(t) = f(t)g(t + 7)dt, (3.1)
donde t es el tiempo, 7 es el tiempo que se desplaza la funcidon g(t) enrelacion a f(t).

Por otra parte la transformada de Fourier (TF) de una funcion permite cambiar una
funcion del dominio del tiempo al dominio de la frecuencia. Tomando como referencia la
funcion temporal f(t), la TF se define como

TF[f()]=F(w) = f(t)e 2mMtdt = f(t)e “tdt = |F (w)|exp(ip(w)), (3.2)
donde w es la frecuencia angular definidacomo w = 2rf, |F(w)| es la amplitud espectral y
¢(w) esla fase.

En el dominio de la frecuencia la correlacion cruzada de dos funciones es el producto de
la transformada de Fourier de una serie temporal f(t) por el complejo conjugado de la
transformada de g(t). De este modo, la correlacion C(r) en el dominio de la frecuencia es

TF[C(1)] = C(w) = F(w)G" (w). (3.3)

En la ecuacion 3.3 se observa que la correlacion se reduce a una multiplicacion de la trans-

formada de las funciones, lo que se traduce en una reduccion del tiempo de calculo.

Del mismo modo la funcion de Green se define como la respuesta del medio o el campo de
desplazamientos generados en el mismo, debido a la aplicacion de una fuerza impulsiva. Por
lo cual el conocimiento de la funcion de Green del medio permite predecir el comportamiento
del suelo ante diferentes perturbaciones.

Recientemente se demostrd en experimentos de laboratorio con ruido ultrasonico y ruido ter-
mico, que la funcion de Green puede ser determinada a partir de la correlacion de campos
difusos. En el trabajo de Campillo y Paul en 2003 demuestran que la correlacion campo-
campo es valida para recuperar una aproximacion de dicha funcion no solo para condiciones
controladas en laboratorios sino también para sefiales naturales, como sismogramas (Gaite,

2013).

Suponiendo una representacion modal del campo de ondas, la correlacion espalcialmente pro-
mediada es una aproximacion a la funcion de Green entre dos puntos dados. Sin embargo no
se puede esperar una distribucion homogénea de sismos, por lo que un argumento alterna-
tivo puede serla propiedad de equiparticion modal de un campo difuso. Considerando una
ventana retrasada lo suficiente desde el primer arribo para que poder observar el efecto de
dispersion en las ondas, se puede escribir al desplazamiento en su forma de expansion de
eigenfunciones en un medio elastico, como

d(x, t) = 2 a,un (x)e“rt, (3.4)
n
donde x es la posicion, t el tiempo, u, Y w, son eigenfunciones y eigenfrecuencias de una
Tierra real, y a, son funciones de excitacion modal. Por otra parte u, es real y ortonormal,
es decir se cumple con

PUnUmM 03X = G- (3.5)
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Una afirmacion de que el campo ® es difuso con una densidad de potencia espectral especifica
es equivalente a decir que las amplitudes modales son variable aleatorias no correlacionadas,
es decir

(anay,) = OnmF (Wn), (3.6)
donde F (w) es la densidad espectral de energia. Debido a que los téerminos cruzados desapa-
recen en el promedio hecho en la ecuacion 3.6, la correlacion entre los campos ubicados en
los puntos x y y llega a simplificarse como,

> ~
Cx,y,1) = F (wn)un(X)un(y)e™n". (3.7)

n

La expresion 3.7 difiere sdlo por un factor en la amplitud F de una fundion de Green real
entre los puntos x y y (Shapiro y Campillo, 2004).

Relacidon entre el ruido sismico y las ondas superficiales

s-corrleation 1-2 cross-corrleation 1-2 cross-corrleation 1-2

et [t [

- - + -
YYYY time time

Figura 3.1.2. Efecto de la distribucion inhomogénea de las fuentes de ruido en la simetria
de las correlaciones. (a)Distribucion homogénea e isotropa de fuentes de ruido, que genera
una correlacion simétrica. (b) y (c) Distribuciones inhomogéneas y anisotopas de fuentes de
ruido, correlacion asimétrica resultado de las variaciones. (Gaite, 2013)

La asismetria de las correlaciones de ruido sismico refleja que el ruido sismico no es un campo
de ondas acimutalmente isdtropo. Sin embargo hay varias caracteristicas que lo hacen valido
para obtener informacion del medio, y en especial, para obtener la parte correspondiene al
modo fundamental de las ondas superficiales (Gaite, 2013).

Una de las caracteristicas favorables para la recuperacion de ondas superficiales es que la
generacion del ruido esta cerca de la superficie, motivo por el cual estd compuesto princi-
palmente por ondas superficiales con mayor energia en el modo fundamental. Ademas otro
factor que permite recuperar la funcion de Green es que la distribucion de las fuentes se vuel-
ve homogénea debido al efecto de scattering, y ese mismo efecto se ve fortalecido al momento
de apilar las correlaciones (Gaite, 2013).

3.2. Datos utilizados.

Se utilizan registros continuos entre el 20 de junio de 2015 y 10 de agosto de 2016 de unared
de ocho estaciones que rodean al volcan y estan ubicadas en los estados de México, Puebla
y Morelos, seis de éstas corresponden a una red temporal y dos de las mismas forman parte
de la red de estaciones del Servicio Sismologico Nacional (SSN). La localizacion precisa de la
estaciones utilizadas se muestra enla tabla Tabla 3.1y enla Figura 3.2.1.
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Tabla 3.1.

Red de estaciones utilizada

Estacion | Latitud | Longitud Localidad
AMVM | 19.1320| -98.7860 = Ameca, Edo. de México.
ATLX 18.92501 -98.41888 Atlixco, Puebla.

AYAP 19.1162 | -98.8054 | Ayapango, Edo. de México.

CALP | 19.10227 -98.44039| San Andrés Calpan, Puebla.

OCUI 18.85670 -98.79153 Ocuituco, Morelos.

TECU 19.01732 -98.39949 Tecuanipan, Puebla.

TEPE | 19.03341 -98.82092| Tepetlixpa, Edo. de México.

PPIG 19.06710 -98.62810 Tlamacas, Puebla.

19.1°

19°

18.9°

N = it A S 2 _ A .
-98.9° -98.8" -98.7° -98.6" -98.5 -98.4° -98.3"

Okm  10km  20km

Figura 3.2.1. Ubicacion de estaciones utilizadas.
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Capitulo 4

Procesamiento de datos sismicos

Para realizar el estudio del campo de velocidades en el volcan Popocatépetl se utilizan las
bases teoricas que ya fueron mencionadas con anterioridad, con el fin de obtener un analogo a
un sismograma, donde cada una de las estaciones que conforman el arreglo tienen la dualidad
fuente-receptor.

La paqueteria utilizada en esta fase del proyecto es MsNoise, que fue desarrollada en el
lenguaje de programacion Python, con el fin de monitorear los cambios de la velocidad
sismica usando ruido ambiental o ruido sismico; dicho trabajo fue desarrollado por Thomas
Lecocq, Corentin Cuadrony Florent Benguier en 2014. Con dicha paqueteria se realiza el
pre-procesamiento de la senal, se calculan las funciones de Green y se detectan las variaciones
de velocidad en un medio con respecto del tiempo. No obstante para fines de este proyecto
dicha paqueteria solo es utilizada en un 50 %, ya que nos limitaremos a emplear solamente
las correlaciones cruzadas calculadas por el mismo.

El procesamiento de datos sismicos se compone de tres partes principales. La primera de ella
es el pre-procesamiento de los datos seleccionados, que tiene como objetivo asegurar que solo
se trabaje con un registro de ruido sismico, libre de eventos sismicos y otras perturbaciones.
La segunda etapa, es el calculo de correlaciones cruzadas entre pares de estaciones. Y la tercer
parte consiste en el apilado de la senal, que tiene como objetivo darle estabilidad a la senal
calculada. Con estastres etapas se obtiene la funcion de Green empirica del medio estudiado.

-1 - 2
Seleccion de los datos Pre-procesamiento
—_ Funcion de
_ _— Green
4 -3
Apilamiento Correlacion

Figura 4.0.1. Metodologia general de la interferometria.

El ruido sismico debe ser procesado de una manera adecuada para obtener la informacion
deseada. El procesado de los datos de ruido ambiental se divide en tres principales fases que
son aplicadas en el siguiente orden:
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1. Seleccion de las series de tiempo.
2. Preparacion de los registros de cada una de las estaciones (Pre-procesamiento).

3. Calculo de la funcion de Green empirica mediante el calculo de las correlaciones cru-
zadas de las senales “normalizadas” entre pares de estaciones y apilamiento de las
mismas.

En la Figura 4.0.1 sumuestra de manera general el procesamiento a seguir hasta obtener la
funcion de Green empirica.

4.1. Pre-procesamiento

Amplitud

Tiempo [s]

Figura4.1.1. Ejemplo de registro de duracion de un dia en la estacion ATLX, sin haber
realizado ningun procesamiento.

El pre-procesamiento consiste en preparar individualmente los datos de forma de onda de
cada unade las estaciones. El proposito de esta fase es acentuar el ancho de banda del ruido
ambiental, tratando de remover las sefales correspondientes a sismos y las irregularidades
instrumentales. En la Figura 4.1.1 se muestra un ejemplo de registro de ruido sin procesar.

Los pasos de la primera fase son:

1 2 3
Remover la respuesta |—»| Remover la mediay |
instrumental la tendencia

Filtro pasa banda

S r 4 l

Blanqueamiento | Normalizacién
espectral temporal

Figura 4.1.2. Secuencia de trabajo enel pre-procesamiento.
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1. Remover la respuesta instrumental.
2. Reduccion de la media y la pendiente.
3. Filtrado de la sefial en el dominio del tiempo o normalizacion temporal.

4. Filtrado de la senal enel dominio espectral (blanqueo).

El esquema de la secuencia antes enlistada se muestra enla Figura 4.1.2

4.1.1. Remover la respuesta instrumental.

Con la finalidad de comparar registros de movimiento del suelo procedentes de diferentes
instrumentos, se deconvoluciona el registro con la respuesta del instrumento en la banda de
frecuencias de interés. El rango de filtrado se elige segin el objetivo del estudio, las carac-
teristicas del instrumento y la geometria del arreglo. A escalas locales, como este caso, la
distancias entre estaciones son del orden de decenas de kildometros , por lo que se analizan
periodos entre 1y 5 segundos.

4.1.2. Reduccidon de la media y la pendiente.

Amplitud

Tiempo [s]

Figura 4.1.3. Sefal resultante de la remocion de la media y la tendencia al registro original.

Debido a cambios de temperatura en el entorno del instrumento en muchas ocasiones la me-
dia de un registro esta desplazada de la linea de ceroy tiene una pendiente. Por lo que la
reduccion de la media como la de la pendiente son dos procesos que deben realizarse en las
sefales sismicas. En la Figura 4.1.3 se muestra el registro sin la media y la tendencia, con lo
que se observan cambios notables en la linea base del registro.

4.1.3. Normalizacion temporal

El paso mas importante de esta fase es la normalizacion temporal, la cual tiene como objetivo
reducir los efectos en la correlacion cruzada de los sismos, las irregularidades instrumentales
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Figura 4.1.4. Comparacion entre la sefial sin procesar (grafico superior), resultado de la
normalizacion "one-bit" (grafico central) y sefial resultante de la normalizacion espectral
(grafico inferior).

y las fuentes no estacionarias de ruido cercanas a las estaciones. "Existen cinco diferente
metodos para identificar y remover sismos, el primer metodo es la normalizacion "one-bit",
la cual remplaza todas las amplitudes positivas por un 1y todas las amplitudes negativas con
un -1. El segundo metodo implica la aplicacion de un umbral de recorte igual a la amplitud
RMS de la sefial para un dfa dado. El tercer metodo implica la deteccion automatizada y
eliminacion de la forma de onda sf la amplitud de onda excede un umbral crftico, la eleccion
de tal umbral es arbitrario y su eleccion es diffcil ya que es diferente para cada estacion.
El cuarto metodo es una normalizacion media absoluta, la cual calcula el valor absoluto del
promedio de la forma de onda en una ventana de tiempo fija, dando un peso a los valores
centrales de la amplitud. Finalmente, existe un metodo llamado de normalizacion de enfoques
a nivel de agua, en el cual cualquier amplitud por encima de un multiplo de la amplitud RMS
es reducido con una ponderacion; el metodo se ejecuta repetidamente hasta que la forma de
onda esta por debajo del nivel de agua" (Bensen et. al., 2007)

4.1.4. Normalizacion espectral o blanqueo

La energfa en el espectro de amplitud del ruido no esta igualmente distribuida, debido a la
presencia de microsismos y perturbaciones del medio. La normalizacion espectral tiene como
objetivo ampliar la banda de la sefial de ruido ambiental y combatir la interferencia destruc-
tiva causada por fuentes monocromaticas persistentes. El fin es favorecer la convergencia a
la funcion de Green cuando se calcula la correlacion cruzada.

A manera de analisis de los resultados observados en cada una de las etapas de pre-procesamiento,
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Amplitud

Frecuencia [Hz]

Figura4.1.5. Comparacion de los espectros de amplitud de la sefial sin procesar (grafico
superior), resultado de la normalizacion “one-bit” (grafico central) y sefial resultante de la
normalizacion espectral (grafico inferior).

es posible destacar los siguientes aspectos. El resgistro tomado en consideracion para ejempli-
ficar las etapas de pre-procesamiento esuna sefial con un buen nivel de ruido y aparentemente
no contaminado por eventos sismicos, no obstante se observa un rasgo de baja frecuencia que
debe ser eliminado, de tal manera que la sefal puede ser filtrada, con lo que la sefial resultante
se puede observar en el grafico superior de la Figura 4.1.4.

Ademas en la Figura 4.1.4 (grafico central) se observa la normalizacion temporal “one-bit”,
donde se aprecia que dicho proceso hace que toda la amplitud de la sefal se limite a tomar
valores entre 1y -1, tal como se explicd con anterioridad este proceso se efectlia con el fin de
eliminar perturbaciones (e.g. sismos) de mayor amplitud que enmascaren el nivel de ruido.
Y en el grafico inferior de la Figura 4.1.4 se muestra la respuesta en el dominio en tiempo de
la normalizacion espectral.

Por Gltimo, en la Figura 4.1.5 se comparan los espectros de amplitud de la sefal sin procesar
(gréfico superior), sefial con la normalizacion “one-bit™ (grafico central) y sefial resultante de
la normalizacion espectral (grafico inferior). Como se observa en los espectros de las sefales
sin la normalizacion espectral presentana perturbaciones que pueden ser ocacionadas por
fuentes de ruido no estacionarias, mientras que una vez realizada la normalizacion espectral
el espectro se observa plano y por lo tanto libre de perturbaciones que afecten el analisis.
No obstante, aunque se realizara una nueva normalizacion a la senal, la fase de la misma no
se modifica (ver Figura 4.1.6), lo que asegura que al realizar las dos normalizaciones no se
afecte a la sefal de ruido y solo se eliminen sefales inservibles.
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Figura4.1.6. Comparacion de los espectros de amplitud de la sefial sin procesar (grafico
superior), resultado de la normalizacion “one-bit” (grafico central) y sefial resultante de la
normalizacion espectral (grafico inferior), realizando un acercamiento a la sefial para observar
su morfologia.

4.2. Calculo de las correlaciones cruzadas

Las correlaciones de ruido ambiental entre dos sensores pueden ser representadas como una
herramienta de deteccion de ondas, cuyas trayectorias de viaje pasan por ambas posiciones de
sensores. La correlacion cruzada identifica estas ondas como una funcion de retraso de tiempo
gue es el tiempo de viaje de un sensor a otro. La presencia de una cantidad significante de
ondas que viajen por la misma trayectoria entre dos estaciones y que ademas tienen diferentes
formas de onda conduce a contribuciones constructiva a un tiempo de retardo dado (Schimmel
et. al., 2011), de tal manera que la sefial construida por la correlacion cruzada puede ser
entendida como que se genera por una fuente impulsiva en la localizacion de uno de los
receptores.

Como se menciond en el capitulo anterior, trabajos como los de Lobkis y Weaver en 2001y el
de Campillo y Paul en 2003 demostraron que las correlaciones cruzadas en un campo difuso
hacen posible la obtencion de la funcion de Green del medio. Motivo por el cual para una
estimacion de la funcion de Green es necesario calcular correlaciones cruzadas entre todos los
posibles pares de estaciones (Figura 4.2.1), como se denota en la siguiente ecuacion

N(N — 1)
2 )
donde M es el nimero total de pares y N es el nUmero de estaciones con las que se va a

M = (4.1)
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19.2°

19.1°

18.9"

-98.9° -98.8' -98.7' -98.6' -98.5' -98.4' -98.3'

Figura 4.2.1. Combinaciones posibles para el c8Jculo de correlaciones cruzadas.

trabajar. Por otra parte si tambien se quiere efectuar el calculo de las autocorrelaciones el
numero de pares queda determinano por la siguiente ecuacion
N -1

M=N 5 +N. 4.2)
Se utilizo MsNoise para atenuar las sefiales parasitas, calcular el pre-procesamiento y las
correlaciones cruzadas entre registros de cada estacion.
Por los atributos que ya se mencionaron en el capitulo anterior la correlacion cruzada es
calculada en el dominio de las frecuencias. Sean Xx(t) y y(t) dos series de tiempo, y X(!) y
Y (f) sus transformadas de Fourier. La operacion de correlacion esta definida como

C(F) =X*(1) x Y(F), (4.3)

donde X*(!) es el conjugado complejo de X(!). La funcion de cross-correlation c(t) es la
transformada inversa de Fourier de C(f) (Lecocq et. al, 2014).

Despues de que las correlaciones cruzadas diarias son devueltas al dominio del tiempo, estas
son sumadas o apiladas en series de tiempo. Sin embargo, el apilado puede efectuarse en el
dominio de la frecuencia, ya que la linealidad del procedimiento de correlacion cruzada garan-
tiza que cualquier metodo generara el mismo resultado que la correlacion cruzada aplicada a
series de tiempo mas largas (Bensen et. al., 2007).

4.3. Apilado de la senal.

Idealmente, las correlaciones cruzadas solo pueden recuperar las funciones de Green para sis-
temas con ondas equiparticionadas, es decir, donde la energfa este en balance, tal que el flujo
neto sea cero. No obstante, en la practica este no es el caso para muchos de los estudios que
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utilizan ruido sismico debido a que las ondas no estan lo suficientemente dispersas, ya que
las fuentes de ruido estan localizadas a lo largo de ciertos acimuts y sdlo existen un nimero
limitado de fuentes independientes (Schimmel et. al., 2011). El apilamiento de correlaciones
cruzadas sobre largosy diferentes periodos de tiempo mejora una cobertura acimutal del
ruido y por lo tanto un mejoramiento de la sefial, permitiendo superar los problemas antes
escritos y mejorar la emergencia de la funcion de Green.

4.3.1. Apilado lineal.

El problema de combinar un conjunto de trazas sismicas en una sola se conoce cominmente
como apilamiento en el procesamiento de datos sismicos. Este procedimiento es utilizado para
amplificar la sefial coherente en el conjunto de trazas, donde, para este caso son correlaciones
cruzadas.

El método mas usual de abordar este problema esrealizar un promedio normal de las trazas,
como

a0 =12 aw, (@)
i=1

donde N es el nimero total de trazas, a;(t) es el valor muestreado en la traza i a un tiempo't.
Por lo que la ecuacion 4.4 tiene la forma comin de un promedio lineal. Donde no se considera
la calidad o coherencia de la sefial y a todos los valores muestreados se les asigna el mismo
peso o valor. Debido a esto el apilado lineal no es la opcion mas idonea para asegurar que
se conserve los rasgos con coherencia de la sefial y que al “sumarlos”la sefial converja a la
funcion de Green empirica.

4.3.2. Apilado por fases ponderadas en el dominio tiempo-frecuencia.

El método de apilamiento por fases ponderadas en el dominio tiempo-frecuencia, conocido
como tf-PWS por sus nombre eninglés time-frecuency domain phase-weighted stack, es una
extencion del método de apilado por ponderacion de fase (PWS, por sus siglas en inglés)
presentado por Schimmel y Paulssen en 1997. EI PWS en un apilado no lineal donde cada
muestra del apilado lineal es ponderada por una medida de coherencia de la amplitud.

El apilado de fase se expresa como

\'
Gs (1) = ﬁ) '™ . (4.5)
j=1

La expresion 4.5 es la coherencia de fase y esta basada en la similaridad de las fases ins-
tantaneas ®; (t) de las sefiales complejas de N trazas u;(t) a un tiempo t. v es un parametro
de tono de transicion entre entre la suma de sefiales coherentes y menos coherentes. De
manera similar Schimmel y Gallart en 2007 desarrollaron el tf-PWS para el procesamiento
de arreglo. La caracteristica medular de su herramienta es el apilado de fase en el dominio
tiempo-frecuencia que se basa en la descomposcion tiempo-frecuencia de cada una de las
trazas la cual puede obtenerse al calcular la transformada S,
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S(r,f) = uw(r —t, F)e 2"t (4.6)
donde w(r —t, f) es una funcion Gaussiana que actia como ventana centrada en un tiempo
T y conun ancho proporcional a |1/f|, dicha funcion se expresa como

—f2(r—p)2
w(r —t, f) = ?'%e S k>0, (4.7)
m

La transformada S es una transformada de Fourier ventaneada, donde las ventanas (amplitud
y ancho) son dependientes de la frecuencia f. Por lo que las ventanas y su resolucion pueden
ser ajustadas utilizando la variable k. La ventaja de la transformada S es que esta basada en la
teoria de Fourier. En el trabajo de Schimmel y Gallart (2007) se demuestra que S(r, f)e'?"f’
es analitica para cualquier sefal real a una frecuencia f dada. En consecuencia y de manera
analoga a la ecuacion 4.5 el apilado en fase en el dominio tiempo-frecuencia puede ser escrito
como

i P ) S;(r, f)ei277fr Y

N., Is¢H

Cos(T, F) = (4.8)
donde Sj(7, f) es la trasformada$S (ecuacion 4.6) de la j-ésima correlacion cruzada. Para
determinar cps(7, ) , cada traza debe ser transformada al dominio tiempo-frecuencia. De tal
manera que la tf-PWS, es decir Sp,,s(7, T), es obtenida por una multiplicacion en el dominio
tiempo-frecuencia del apilado en fase cy(r, ) con Sis(7, f) que es la transformada S del
apilado lineal de todas las N series de tiempo (en este caso correlaciones cruzadas). Por lo
que

Spws (T, F) = Cps(1, F)Sis(T, T). (4.9)

La coherencia de fase c,(7, T) es empleada para asignar menos peso a las porciones incohe-
rentes del apilado lineal en el dominio tiempo-frecuencia.

La transformada inversa S es aplicada al apilado en tiempo-frecuencia (Syws(7, T)) para volver
al dominio del tiempo (Spws(t)). (Schimmel, M., et. al.,2011)

4.4. Caracteristicas de la funcion de Green empirica.

Las correlaciones cruzadas resultantes son funciones temporales con dos “lados”, una con
coordenadas temporales positivas y otro con coordenadas negativas. La parte positiva del
retraso es conocida como la parte causal de la sefal y la parte negativa como acausal (Ben-
sen et. al., 2007). Tanto los retardos positivos como negativos proveen informacion de los
receptores de los que provienen las ondas.

Dichas formas de onda representan ondas viajando en direcciones opuestas entre las estacio-
nes. Silas fuentes de ruido estan distribuidas de manera homogenea en acimut, la sefal causal
y acausal serian identicas. Sin embargo, es tipico observar asimetria entre ambas partes, lo
gue indica diferencias en la fuente de ruido y las distancias a la fuente en direcciones radiales
a las estaciones. En la Figura 4.4.1 se muestra un ejemplo de las correlaciones calculadas,
donde se puede observar que el grado de asimetria no es tan elevado.
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Figura 4.4.1. Parte causal y acausal de la senal.
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Capitulo 5

Calculo de curvas de dispersion de
onda Rayleigh.

Antes de la descripcion de la técnica de filtra mualtiple, es pertinente recordar que la onda
Rayleigh, es una onda superficial y que por lo tanto es de caracter dispersivo, es decir, que
ondas de diferentes periodos viajan a diferentes velocidades, ésto debido a que las las ondas de
peridos mas largos viajan a mayores profundidades, donde la velocidad del medio es mayor, y
las ondas de periodo corto viajan en una parte somera del medio donde la velocidad es menor.

5.1. Teécnica de filtrado multiple.

La técnica de filtrado multiple es inicialmente descrita en el trabajo de Dziewonski, et. al.
en 1969, por lo que la siguiente teoria fue recopilada de este trabajo. La técnica de filtrado
multiple ha demostrado ser Gltil en el estudio de sefnales dispersivas multimodo. Amplitudes
y fases, como funcion de periodo y velocidad, son determinados a partir de un conjunto de
filtros de banda estrecha. Ademas de eso, se pueden determinar velocidades de grupo y otros
parametros de dispersion. Esta técnica puede recuperar amplias porciones de dispersion pre-
sente en registros ordinarios, comparado con el método clasico de crestas y valles (Dziewonski,
et. al., 1969). Este método clasico frecuentemente falla cuando la relacion sefal a ruido decae
0 cuando la sefal es contaminada por otros arribos.

5.1.1. Filtrado y evaluacion de la amplitud espectral y fase ins-
tantanea.

Las curvas de contorno que se muestran en la Figura 5.1.1 representan la amplitud espectral
instantanea, la cual es calculada a partir de un sismograma original por medio de un filtrado
que utiliza filtros pasa banda centrados con respecto a algn periodo de interés. Este fitrado
puede ser realizado ya sea en el domino deltiempo o el dominio de la frecuencia. Sin embargo
el filtrado en el dominio de la frecuencia tiene ciertas ventajas como, es posible utilizar fun-
ciones de filtrado cuya transformada inversa no puede ser expresada en términos de funciones
elementales, ademas de un ahorro de tiempo computacional.

Es deseable que la funcion de filtrado no pierda informacion de la region inmediata al valor
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Figura 5.1.1. Ejemplo de curva de dispersion calculada utilizando la tecnica de filtrado
multiple.

central de frecuencia y velocidad. Por lo que un filtro Gaussiano es elegido como aquel que
cumple con dichos requerimientos.
Siwn es la frecuencia central para la columna n, la funcion Gaussiana puede ser escrita en el

dominio de la frecuencia como

Hylw) = e~ > 555, (5.1)

y en el dominio del tiempo se expresa como

halt) = YT o 52)

. 4o . t .
o e cos(wnt)

En dichas expresiones la resolucion es controlada por el panimetro a (Dziewonski, et. al.,
1969). Es importante mencionar que la mejora en resolucion en un dominio causa un efecto
inverso en el otro. El valor elegido para dicho panimetro depende de la naturaleza de disper-

sion en el sismograma.
Por otra parte, sea el ancho de banda relativo (BAND), entonces los Ifmites inferior y supe-
rior del filtro simetrico, son denotados como wi,n y ws,n, respectivamente

Wi,n = (l- BAND)- Wwn (53)
ws,n= (1+ BAND) -wn. (5.4)

Ademas el panimetro que describe el decaimiento de la funcion filtro, /3, es determinado por
el valor deseado de la funcion en los Ifmites de la banda
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I |
Hn(wn) Hn(wn)
=|ln ™"  —|p _"\"n/ 55
'3 Hn(wi,n) Hn(ws,n) ( )
El parametro a puede ser expresado en términos de BAN D y 8
a = B/BAND? (5.6)
Por lo que la funcion filtro puede ser escrita como
] ]
0 0 ; para w<(1-BAND) -w, 0
w—wn 2
Hn(w) = g e~@(“@&")" . para (1-BAND) -w, <w < (1+BAND) - w, g (5.7)
0 ; para w>(1+BAND) *w,

La transformada inversa de Fourier del espectro sismico ventaneada por la funcion 5.7 da
solo la senal filtrada en fase para cada w,. Conocer la funcion temporal de cuadratura es
también requerido para la evaluacion de las amplitudes espectrales instantaneas A, (t) y fase
¢n(t) como fueron definidas por Goodman en 1960

A, €O = hy () + iga (). (5.8)

Las funciones temporales en fase y cuadratura son designadas por h,(t) y g.(t), respectiva-
mente.

Después de la transformacion inversa, las amplitudesy fases instantaneas son (Dziewonski,
et. al., 1969)

An(t) = [0 + g (D] (5.9)
$n (D) = tan~" [ (t)/hn(1)]. (5.10)

5.1.2. Proceso de la técnica de filtrado maltiple

En la técnica de filtrado mdltiple se sigue una secuencia compuesta por nueve pasos, los
cuales son descritos en el trabajo de Dziewonski et. al. en 1969 y a continuacion se enlistan.

1. Digitalizacion del sismograma: El sismograma debe estar muestreado a una tasa cons-
tante y se debe de remover la media y la tendencia. La digitalizacion debe ser suficiente
para evitar el fenomeno de aliasing, debido a las altas frecuencias presentes en el sis-
mograma.

£(t)

2. Ampliacion de la sefial: La serie de tiempo debe ser ampliada a una potencia de 2,
agregando un nimero apropiado de ceros. La longitud de las series de tiempo expandidas
es primeramente determinada por el requisito de la resolucion en frecuencia. Este paso
se debe a que a las condiciones del algoritmo utilizado para realizar la transfomada de
Fourier. En muchas ocaciones es utilizado el algoritmo de Cooley-Tukey (1965) para el
calculo de la transformada rapida de Fourier.
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f(t) = F(w)

3. Correccidon de la respuesta instrumental: La correcion de las partes reales e imaginarias
de la respuesta instrumental debe ser realizaday con ello remover las distorsiones
instrumentales de la fase y amplitud.

F(w) = F(w)

4. Arreglo de frecuencias centrales: Dicho arreglo es evaluado por los filtros que seran
utilizados después. La longitud de las series de tiempo y tasa de muestreo determina la
frecuencia de las componentes armonicas obtenidas a partir de las series de Fourier.

W = wh_1/K

5. Velocidades de grupo: Un arreglo de tiempos es determinado por los valores preselec-
cionados de velocidad de grupo.

Tn = Distancia/v,,

6. Filtrado: El filtrado es realizado por el ventaneo del espectro sismico con una funcion
filtro, la cual es simétrica conrespecto a la frecuencia central actual.

Hn(w) = F(w)exp(—a [(w — wa)/wn]’)

7. Calculo del espectro de cuadratura: EIl espectro de cuadratura esformado por el calculo
de los espectros instantaneos de fase y amplitud.

Re[Qn(w)] = —Im[Hp(w)]
Im[Qn(w)] = Re[Hn(w)]

8. Transformada inversa de Fourier: Se calcula la transformada inversa de Fourier de
los espectros de las componentes en fase y cuadratura con el mismo algoritmo de la
transformada rapida de Fourier.

Hn(w) = hn (1)
Qn(w) = an(b)

9. Fases y amplitudes intantaneas: Las amplitudes y fases instantaneas son calculadas
para cada uno de los tiempos de arribo del grupo.

Amn = [M3(Tm) + 3 (Tm)]2
Phmn = tan™ [0, (7m)/Nn(Tm)]

En la Figura 5.1.2 se muestra un diagrama de flujo del proceso seguido en la técnica de
filtrado multiple.

33



1
Sismograma
f(t)

- 2

Transformada de

Fourier

Correccion
instrumental

>

|

-6 [ 5 " Seleccion de [ 4 Seleccion de
Ventaneo del : . :
tiempos de arribo frecuencias
espectro
de grupo centrales
~ 7 : - 8 -9
Espectro de Transformada | Amplitudes y fases
cuadratura inversa de Fourier instantaneas
Figura5.1.2. Diagramade flujo de la técnica de filtrado multiple. Figura modificada de

Dziewonski, et. al., 1969.
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Capitulo 6

Tomografia sismica

La tomografia sismica tiene sus raices en la tecnologia de imagen médica. Aunque sus bases
tedricas son un poco similares, en el caso de los casos medicos, la fuente y receptor son contro-
ladas por el operdor a diferencia de la sismologia donde solo se puede cotrolar la localizacion
de los receptores.

La tomografia sismica depende de la presencia de contraste en las propiedades sismicas. Estas
diferencias se reflejan directamente en los tiempos de arribo de las fases sismicas o a través
de la formay amplitud de las ondas sismicas (Erdinc Sayging, 2007).

Uno de los problemas clasicos en sismologia es predecir con exactitud y de manera robusta
el tiempo de viaje y trayectoria de la energia sismica entre dos puntos en un medio 2D o 3D
lateralmente hetereogéneo.

Tradicionalmente, este probema ha sido resuelto usando el trazado geométrico de rayos ba-
sado en un enfoque de tiro o flexion. Los métodos de tiro de trazado de rayos formulan la
equiparticion del rayo como un problema de valor inicial que produce un rayo completo para
ser trazado si la trayectoria de la fuente es especificada. ElI método de flexion del trazado de
rayo ajusta iterativamente la geometria de una trayectoria inicial arbitraria que une fuente
y receptor hasta que la trayectoria de rayo es la verdadera (es decir, satisface el principio de
Fermat) (Rawlinson, N. y Sambridge, M., 2005).

El principal inconveniente del trayado de rayos esta relacionado con la robustez, velocidad
y seleccion del rayo . En la presencia de algunas variaciones de velocidad pequeiias, ambos
metodos, tiro y flexion pueden no converger, esta falta de robustez incrementa conla com-
plejidad del medio. La dificultad final, la de la seleccion de rayos, resulta de la existencia
potencial de mutiples trayectorias de rayos entre dos puntos. Ambos métodos no necesaria-
mente convergen a una solucion de minimo global.

Uno de los métodos desarrollados mas recientemente y de gran intéres, particularmente en
la industria de exploracion, para predecir tiempos de viaje en un medio complejo es buscar
la soluciones de diferencias finitas para la ecuacion eikonal a través de una malla de campo
de velocidad (Rawlinson, N. y Sambridge, M., 2005). Aunque este esquema esta restringido
a solo localizar el primer arribo, el campo de tiempos de viaje completo puede ser calculado
extremadamente rapido, lo que genera que dos puntos de tiempo de viaje, trayectoria de rayo
y la geometria del frente de onda puedan ser facilmente extraidas. El principal inconvenien-
te de las soluciones de diferencias finitas de la ecuacion eikonal es que a menudo sufren de
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problemas de estabilidad, en particular, la progresiva integracion de tiempos de viaje como
una expansion cuadratica, lo que es comunmente utilizado para calcular el campo de tiempos
de viaje, tiene el potencial de romper la causalidad en presencia de grandes gradientes de
velocidad. Sin embargo, recientes desarrollos con esquemas de diferencias finitas no oscilantes
han ayudado a abordar esta deficiencia (Rawlinson, N.y Sambridge, M., 2005).

6.1. Formulacion de una tomografia sismica de tiempos
de viaje

Si una propiedad elastica del subsuelo, por ejemplo la velocidad, es reprersentada por un
conjunto de parametros m, entonces el conjunto de datos d o tiempos de viaje pueden ser
predecidos por un arreglo de fuentesy receptores, a través de una integracion lineal del
modelo. La relacion entre los datos y parametros del modelo es

d=g(m), (6.1)

donde d son los datos observados, m son los parametros y g es el modelo. La expresion

6.1 es la base de cualquier método de inversion y de tomografia. Para un conjunto de datos
observados dg,s Y un modelo inicial mg, la diferencia dgp,s — g(my) es un indicador de qué

tan bien las estimaciones del modelo actual satisfacen los datos. En el problema inverso en
tomografia se manipula m con el fin de minimizar la diferencia entre los datos observados
y los estimados utlizando alguna herramienta que ayude a converger. El resultado final sera
una representacion matematica de la estructura real cuya exactitud depende del nUmero de
factores incluidos, tales como: i) qué tan bien las estimaciones del modelo satisfacen los datos
observados, ii)las suposiciones hechas en la parametrizacion del modelo, iii) errores en los
datos observados, iv) precision del método para determinar las predicciones del modelo g(m)
y V) la manera en que los datos limitan a los parametros del modelo. Por lo que el método
de tomografia depende implicitamente de los principios generales de la teoria de inversion.
(Rawlinson y Sambridg, 2003)

Los pasos requeridos para generar unaimagen tomografica puede ser definida por los siguien-
tes pasos:

1. Parametrizacion del modelo: La estructura sismica de la region se mapea y se
define en término de un conjunto desconocidos de parametros del modelo. Los métodos
tomograficos generalmente requieren de una estimacion inicial de los valores del modelo
gue deben ser especificados.

2. Calculo del problema directo: Se define un procedimiento para calcular los datos
del modelo (e.g. tiempos de viaje) dado un conjunto de valores paralos parametros del
modelo.

3. Inversion: Ajuste automatico de valores de los parametros del modelo con el objetivo
de adecuar mejor los datos del modelo con los datos observados sujetos a cualquier
regularizacion que sea impuesta.

4. Analisis de la robustez de la solucion: Puede ser basado en la estimacion de la
covarianza y resolucion haciendo pruebas del modelo utilizando conjuntos de datos
sintéticos. (Rawlinson y Sambridge, 2003)
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Las parametrizaciones comunes del modelo incluyen bloques con una velocidad constante (0
lentitud), una cuadricula de nodos de velocidad con una interpolacion en especifico como in-
terpolaciones trilineales o cubicas y en menor medida de parametrizaciones espectrales como
series de Fourier truncadas. La parametrizacion en la interfaz utiliza esquemas similares. El
problema directo de encontrar la trayectoria de rayos entre fuente y receptores a menudo
resuelta utilizando técnicas como disparo y curveado, seguimiento del frente de onda del pri-
mer arribo en una malla (por ejemplo, soluciones eikonales) y de red. El problema inverso
que ajusta los parametros del modelo para satisfacer los datos observados esta sujeto a la
regularizacion de contrastes en el medio y frecuentemente son utilizados métodos de gra-
diente (por ejemplo, Gauss-Newton, inversion del subespacio). Por Gltimo, el analisis de la
robustez de la solucion es un paso critico en una interpretacion significativa de un resultado
de inversion. Han sido utiliadas estimaciones de la resolucion y de covarianza de un modelo
a posteriori a partir de una teoria lineal, como las reconstrucciones sintéticas (por ejemplo,
prueba de tablero de ajedrez (checkerboard)) que utilizan la misma geometria de las fuentes
y receptores como el experimento original (Rawlinson y Sambridg, 2003).

6.2. Tomografia de ondas superficiales de marcha rapi-
da

El método de marcha rapida (FMM, por sus siglas en inglés) es utilizado para la solucion del
problema directo, mientras que un esquema de inversion de un subespacio es utilizado para
el paso de la inversion.

El método utilizado es iterativo no lineal y en la parte de la inversion supone una linelidad
local, sin embargo la aplicacion repetida del FMM vy la inversion subespacial permite que la
relacion no lineal entre la velocidad el tiempo de viaje pueda ser calculada.

Los tiempos de viaje desde los puntos fuente hasta los receptores son calculados suponien-
do un cascaron en coordenadas esfericas en 2D (6, @). Se puede considerar una varidad de
estructuras en el modelo inicial, ésto se hace definiendo los nodos de una malla con una
interpolacion bi-clbica, la cual genera un medio continuo, suave y con un control local de su
velocidad.

La fase de la inversion permite que el suavizamiento y amortiguamiento se impogan con el
fin de abordar el problema de la no unicidad (Rawlinson, N. y Sambridge, M., 2005).

6.2.1. Parametrizacion de la velocidad

Bloques de velocidad constante son una manera simple de definir y resolver las trayectorias
lineales de los rayos en cada bloque. De otra manera, éstos no son una eleccion natural de
representar variaciones suaves en la subsuelo de la estructura debidas a las discontinuidades
gue existen. Estas discontinuidades artificiales pueden causar zonas de sombra injutificadas
y triplicaciones. Sin embargo, si un gran numero de bloques son utilizados y se utilizan
restricciones en el tamaino de cambios de velocidad entre bloques adyacentes, ésto resulta en
una rasonable aproximacion a un campo de velocidad que varia continuamente.

Una alternativa para una parametrizacion en bloques es definir velocidades en los vertices de
una malla rectangular, junto con una funcion de interpolacion. La interpolacion cubic spline
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involucra las primeras y segundas derivadas, y puede ser utilizada para describir el campo
de lentitud en una malla 3D regular de nodo

>3
s(r,6,¢9) = SijkCi(R)C; (©)Ck (), (6.2)
i=1 j=1 k=1

donde S;jji son los valores de velocidad en los nodos de la malla de 4X4 alrededor del punto
(r,6,9). Ci(R), Cj(©) y Cy(d) son conocidas como ranuras cardinales y R, © y @ sonlas
coordenadas locales der, 8y ¢.

Por otra parte la interpolacion cubic B-spline es similar a las ranuras cardinales descritas
anteriormente, pero estan localmente soportadas y no necesariamente pasan por los valores
en los nodos provocando que porciones se resuelvan problemente y generando fluctuaciones
en la velocidad entre los nodos irreales (Rawlinson y Sambridg, 2003).

6.2.2. Teoria de rayos

Antes de describir las bases tedricas del método utilizado para resolver el problema directo
es conveniente abordar un poco de la teoria de rayos por lo que a continuacion se retoman
algunos conceptos como: la ecuacion de onda y el vector lentitud.

La ecuacion de onda para la onda P, puede ser escrito como

@ = a*VZg. (6.3)
Y utilizando la solucion de d’Alambert la funcion ¢ puede ser escrita como
O(x, t) = A(X )eitkx—un), (6.4)

donde k es el nUumero de onda e indica la direccion de propagacion de la onda.

Por otra parte, una manera Util de caracterizar el rayo de onda es haciendo uso de su lentitud,
es decir el reciproco de la velocidad aparente.

Un frente de onda conecta puntos de igual fase, es decir de igual tiempo de viaje, T, con
respecto al origen.

La velocidad aparente de la onda esta dada como ¢ = ds/dt, con una velocidad horizontal
cx = dx/dt y una velocidad vertical ¢, = dz/dt. Utilizando la Figura 6.2.1 se puede relacionar
el angulo de incidencia con la velocidad horizontal y la velocidad vertical,

sin(i) = %( = C% = Ci = cp, (6.5)
X

cos(i) = ‘;—j = c:—; = Cﬁ = cn, (6.6)
Z

donde p es la lentitud horizontal, también conocido como parametro de rayoy nes la lentitud
vertical.

_ 1 _ sin(i)

p _C_x R (6.7)
_ 1 _ cos(i)

n= Sl (6.8)



" Frente de
’ onda

k= (K, K)

A\

Figura6.2.1. Esquema de la propagacion del frente de onda (linea punteada)y un rayo
(flecha perpendicular al frente de onda). ElI nimero de onda k indica la direccion de propaga-
cion y esta conformado por una componente horizontal y una vertical. El angulo i eds tomado
entre el angulo de incidencia y el angulo de origen. Figura modificada MIT OpenCourseWare,

(2008).

Por lo que el vector lentitud s = (p, n) esta compuesto por las lentitudes horizontal y vertical.
Algunas propiedades de este vector se mencionaran a continuacion.
El vector lentitud cumple con las siguientes propiedades,

s= pzTnz:% (6.9)

1
p?+n?= = (6.10)

Sin embargo no cumple con que la suma de los cuadrados de sus componentes (vertical y
horizontal)de la velocidad sea igual al cuadrado de la velocidad aparente, es decir, c2#c? = c2.

Ademas cada componente del nUmero de onda puede ser representado utilizando las lentitu-
des horizontal y vertical

k.=~ = wp 6.11)
Cx
Kk, = 2 = wn. (6.12)
Cz
Entonces, el nimero de onda esta relacionado con el vector lentitud de la siguiente manera
k = (ke, ko) = (wp, wn) = w(p, n) = ws. (6.13)

Ahora bien, recordando la superposicion de ondas planas, se puede calcular el potencial de
ondas P como . -

o(X, 1) = A )0k ik do. (6.14)

—17 —00
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El uso de una aproximacion de alta frecuencia, es decir el limite w — co, permite la teoria

de rayos geométricos. Se puede tener idea del comportamiento de las ondas sismicas consi-
derando las trayectorias de rayos asociadas a ellas. Este enfoque, que estudia la propagacion
de ondas utilizando la trayectoria de rayos, se llama teoria de rayos geométricos. Aungque esto
no describe completamente aspectos importantes de la propagacion de ondas, es ampliamente
utilizado ya que generalmente simplifica el analisis y da una buena aproximacion.

Ecuacion eikonal

Sea la ecuacion de onda,

¢ = a*V?o. (6.15)
Considerando la siguiente solucion de la ecuacion de onda:
o(X, t) = A(X)elk*—ud, (6.16)

Ahora si se trabaja con el tiempo de viaje T(x), la solucién de la ecuacion de onda (6.16) se
escribe como _
(X, t) = A(X)e T, (6.17)

Sustituyendo la ecuacion 6.17 enla ecuacion de onda (6.15), se obtiene
Vo= VAe T —jwAVTe T '
V2= (V%A - WPA|VT |2 —i(2wVA - VT + wAV2T))e T
(.0. = —w2Ae-iwT
= V2A - WPA|VT P—iw@VA - VT + AV T) = — A% = —_AkZ,
donde el término en color rojo representa la parte real y el termino en color azul representa
la parte imaginaria. Ademas k, =, kg = QB y de manera general k = .

a’

Para el analisis de la propagacion solo se considera la parte real, de tal modo que

A 2
V2A - WPA|VT? = _a_(’: (6.18)
1 V2A
IVT|? - 7 AW (6.19)

Aplicando la aproximacion de alta frecuencia y tomando el limite como w — ©o. Para una
frecuencia w lo suficientemente grande el termino del extremo derecho de la expresion 6.19
tiende a 0. De tal modo que parala onda P se tiene

1
|IVT|? = o (6.20)
De manera general
2 1 :> v J— 1
[VT| = 2 IVT(X)| = ) (6.21)
1 - _
VT(x) = @k =s=(p,n), (6.22)

donde s es el vector lentitud.
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De tal modo que el gradiente del frente de onda en una posicion x, es igual a la lentitud
local. La direccion del cambio maximo del frente de onda define la direccion de propagacion
del frente de onda.

Las implicaciones de esta teorias son:

= Losrayos son perpendiculares al frente de onda.

= La lentitud da el gradiente de los tiempos de viaje, y el gradiente del tiempo de viaje
especifica la direccion del rayo. Cada vez que la velocidad c(x) cambia, el gradiente de
T tiene que cambiar y la direccion de propagacion cambia al mismo tiempo.

= Sise conoce c(X) existe una manera de reconstruir la direccion del rayo: el trazado del
rayo eikonal.

Material cosultado de: MIT OpenCourseWare, (2008). Lecture notes: 12.510. Introduction to
Seismology. Spring. Cambridge, MA 02142.

6.2.3. Meétodo de marcha rapida (FMM)

El FMM es un método numérico basado en una malla que sigue el avance de una interfaz a
lo largo de una banda angosta de nodos que se actualizan con las soluciones de la ecuacion
eikonal.

La ecuacion eikonal que gobiernala propagacion de ondassismicas en el limite de altas
frecuencias, puede ser escrita como

IVT| = s(x), (6.23)

donde V es el operador gradiente, T es el tiempo de viaje y s(x) es la lentitud como funcion

de la posicion x. Un obstaculo significativo para los métodos de diferencias finitas que buscan
resolver la funcion eikonal para el campo de tiempos de viaje del primer arribo, es que el
frente de onda puede ser discontinuo en gradiente. La ecuacion eikonal no puede ser facil-
mente resuelta en presencia de discontinuidades del gradiente porque la ecuacion en si misma
requiere |VT | paraser definida. FMM aborda este problema haciendo cumplir una condicion

de entropia o de minimizacion del error, establecida por Sethian y Popovici (1999), en donde
la informacion solo se puede perder a medida que el frente de onda evoluciona porque solo
puede pasar a través de un punto una vez.

La minimizacion del error que satisface este problema es
1
max(D*T,—D;*T,0)*> 2
Sijk = +max(DYT,-D¥T,002 U, (6.24)

+max(Dz?T, —Df *T, 0)? ik

donde (i, j, k) son variables de incremento de una malla cartesiana en (X, y, z) y las variables

enteras a, b, ¢, d, e,  definen el orden de exactitud del operador de diferencias finitas utilizado
en cada uno de los seis casos. Por ejemplo, los primeros dos operadores para D™*T; son

_ 3T — 4T+ Tip

26% (6.25)



donde ox es el espaciamiento de la malla en x. Dicho operador es utilizado en la ecuacion
6.24 que depende de la disponibilidad del tiempo de viaje y del maximo orden permitido. Los
esquemas de primer orden solo usan operadores D1, los esquemas de segundo orden preferen-
temente usan operdores D, pero se reviertenen D, si Ti_, no esta disponible (por ejemplo,
cerca de un punto fuente). Esquemas de orden combinado utilizan operadores de alto orden
como D; (Rawlinson, N. y Sambridge, M., 2005).

Ahora bien, para el caso de un cascaron esférico el operador gradiente ascendente puede ser
definido en coordenadas esféricas como

DT, = % (6.26)
DT, = %;ééfl (6.28)

donde r, 68y @ son las coordenadas esfericas.

La ecuacion 6.24 describe el esquema de diferencias finitas para la actualizacion de tiempos
de viaje asociados con un punto de la malla en particular, es decir, describe como calcular
nuevos tiempos de viaje utilizando los tiempos de viaje conocidos de los puntos adyacentes
de la malla. El esquema utilizado es una aproximacion de banda estrecha o narrow band. El
concepto de banda estrecha es ilustrado enla Figura 6.2.2.

_ Banda estrecha

-
.
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......l.l!OKDODODOOOOO
c®e®e® e eSS e e 000000000
E.l....l..%&DOOOOOOOOQ
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%.o.o.o.o.o’o@ooooooooog;
:cococ.coooco\rooooooooo:
Eoo.o.o.n.ooooooooooooﬂ
éooooooooooo\}oooooooo%
5.....-....70000000002
e oo e e e e 0O000O0O0COO0OO
.o.oonoooo@_}'/eoooooooo
Puntos activos / Puntos lejanos

!
Puntos cercanos

Figura6.2.2. Principio del método de banda estrecha para detectar el primer arribo del
frente de onda. Figura modificada de Rawlinson y Sambridge (2005).

Todos los puntos de la malla son denominados como puntos activos, cercanosy lejanos. Los
puntos activos son aquellos donde los tiempos de viaje han sido correctamente asignados;
los puntos cercanos estan en a banda estrecha y tienen valores de prueba calculados con la
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ecuacion 6.24 y con los puntos activos; los puntos lejanos se encuentran a favor de la banda
estrecha y no tienen valores de tiempo de viaje calculados. La bandaestrecha se desarrolla
identificando el punto cercano con un tiempo de viaje minimo (utilizando un algoritmo de
clasificacion) y una vez que es determinado este punto es marcado como activos, marcando
todos los puntos lejanos como cercanos. Este procedimiento es efectuado para todos los
puntos dentro de la banda estrecha, y el mismo esquema de calculo es repetido para todos
los puntos, hasta que todos sean marcados como activos, por lo que la propagacion del frente
de onda es delimitada completamente.

La forma de la banda estrecha se aproxima a la forma del frente de onda del primer arribo,
y la idea es propagar la banda a través de la malla hasta que todos los puntos lleguen a ser
activos (Rawlinson, N. y Sambridge, M., 2005).

Minimizacidon del error.

Una variedad de métodos han sido propuestos para resolver el problema de la pronunciada
curvatura del frente de onda para puntos cercanos a la fuente, lo cual afecta a las soluciones
eikonales basadas en la malla; incluyendo aquellos que utilizan una malla esférica centrada
en cada uno de los puntos fuente, un refinamiento local en la malla en puntos adyacentes a la
fuente, la adaptacion de una malla con un refinamiento de la malla y engrosamiento basado
en una estimacion del error posterior (Rawlinson, N. y Sambridge, M., 2005).

-
-
-
-
-
-
-

Figura 6.2.3. Principio del método de banda estrecha para detectar el primer arribo del
frente de onda. Modificado de Rawlinson y Sambridge (2005).

La aproximacion que se usa para minimizar el error en la vecindad de la fuente esta basa-
do en la especificacion de un fino espaciamiento de la malla en la vecindad de la fuente y
un engrosamiento de la malla lejos de la fuente. Para ello see define una malla rectangular
de nodos refinados al rededor de la fuente(ver Figura 6.2.3). Como resultado, el verdadero
borde de la malla refinada conformara la forma de la banda estrecha, de tal manera que la
informacion solo fluye fuera de la malla refinada y nunca dentro de ésta. Esta aproximacion
a una malla local refinada asegura que la estabilidad del FMM no se vea comprometida.
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6.2.4. Inversion del subespacio

La inversion tomografica es utilizada con el fin de encontrar un modelo que satisfaga los
datos donde el problema directo es resuelto mediante el FMM. En contraste con el problema
convencional de tomografia sismica, los datos observados son los tiempos de viaje para la
propagacion de una onda Rayleigh entre dos estaciones, ya que para este caso de estudio
una de ellas es considerada como punto fuente y todos los demas como receptores. Como
resultado de la inversion el gradiente de velocidad es determinado utilizando combinaciones
de varios puntos fuente y receptores, los cuales cubren el area de estudio.

Un esquema de inversion iterativo no lineal es utilizado para invertir los tiempos de viaje y
resolver el problema directo. EI método de subespacio resuelve la linealizacion del modelo
inverso de manera sucesiva, hasta que la diferencia entre los tiempos de viaje y los calculados
es lo suficientemente pequefna. EI método de subespacio realiza una proyeccion de problemas
de dimension n, en pequefios sistemas, para asi reducir el trabajo computacional (Erdinc
Saygin, 2007)

En el método de subespacio, la minimizacion del residual es ajustada simultaneamente en
varias direcciones, que juntas abarcan el espacio total del modelo. A continuacion se describe
la teoria basica del método de inversion de un subespacio.

En cada iteracion, el méetodo del subespacio restringe la minimizacion de la aproximacion
cuadratica de S(m) a un subespacio de p dimensiones del modelo, de tal maneraque la
perturbacion dm ocurre en un tramo del espacio por un conjunto de p vectores basicos {al }
de M-dimensiones:

>
om = pja = Ay, (6.30)

j=1
donde A = [al] es la matriz proyeccion. La componente ; determina la longitud del corres-
pondiente vector & que minimiza la forma cuadratica de S(m) en el espacio delimitado por
al.
Por otra parte, los métodos de inversion basados en el gradiente hacen uso de las derivadas
de S(m) en un punto especifico del espacio del modelo. Una suposicion basica que compar-
ten todos los métodos practicos de gradiente es que S(m) es lo suficientemente suave lo que
genera una aproximacion cuadratica de algun modelo, de tal modo que

S(m +&m) = S(m) + yém + %6mTH6m, (6.31)

donde dm es una perturbacion de modelo actualy y = dS/ém y H = 92S/dm? son el vector
gradiente y matriz Hessiana, respectivamente. E

Por lo tanto, u es determinada sustituyendo la ecuacion 6.30 en la ecuacion 6.31 , da una
suma de la forma

S(m +6m) = S(m) + > wy'al + %) > W i [a]" H[a], (6.32)
j=1 j=1 k=1

y localizando el minimo de S conrespecto de p:

9S(m) = yTal+ > w[a<]"H[a'] = 0 (6.33)
Il k=1
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parag=1,..., py despejando u da:
u=—[ATHA] ATy, (6.34)
Por lo que dm puede ser expresado como:
om = —A[AT (G'C,'G+EC. ;' +nD'D)A] *ATy. (6.35)

Como las variaciones de los parametros se debe dar de manera paulatina, entonces los valores
futuros de m son definidos como

Mp+r = My +0My, (6.36)

donde m,,; es el valor futuro, m, es el valor en una posicion anterior y dm, es el incremento
del parametro.

De tal modo que la expresion 6.35 es utilizada de manera iterativa en el calculo de la ecuacion
6.36. Las cantidades A, y y G de la expresion 6.35 son reevaluados entre iteraciones sucesivas.

El método del subespacio tiene varias caracteristicas favorables. Primero, la determinacion
de dm solo requiere la solucion de un sistema de ecuaciones lineales relativamente pequefio
de pxp . Segundo, ofrece una forma natural de tratar con clases de diferentes parametros,
tal como los parametros de velocidad y parametros de profundidad de una interfaz, para que
sean invertidos de manera simultanea. Silos vectores base al son elegidos, tal que cada vector
solo radica en el segmento de espacio por una clase de parametro en particular, entonces la
minimizacion sera tomada en cuenta para las diferentes sensitividades con respecto a las
diferentes clases de parametros en consideracion (Rawlinson y Sambridge, 2003).

6.2.5. Analisis de la calidad de la solucidn

Generar una solucion donde solo se reduzca el error no es suficiente para sustentar los resul-
tados generados en la inversion. Con el fin de respaldar los resultados es pertinente realizar
un analisis de la calidad de la solucion. En la tomografia sismica cominmente se utilizan dos
enfoques para evaluar la robustez de la solucion. El primero de ellos supone una linealidad
local para estimar el modelo de covarianza y la resolucion. La segunda prueba de resolucion
se construye utilizando un modelo sintético con la misma geometria de fuentes y receptores,
tal como en el experimento real (Rawlinson y Sambridge, 2003).

Para el caso de este trabajo la prueba de resolucion se basa en la construccion de un modelo
sintético, cuyo principio es que si una estructura conocida, con escalas de longitud similares
al modelo solucion, puede serrecuperada utilizando las mismas soluciones linealizadas y el
mismo arreglo que el proyecto real, entonces el modelo solucion deberia de ser confiable.

La prueba conocida como checkerboard o tablero de ajedrez (Figura 6.2.4), en la cual el
modelo sintético se divide en regiones alternadas de alta y baja velocidad con una escala de
longitud igual o mayor a la estructura, es de la pruebas de resolucidon mas comunes. En esta
prueba, el modelo inicial es el mismo que se utiliza en la inversion real. Las regiones en las
que se recupera con claridad el patron de tablero de ajedrez son aquellas donde la estructura
del modelo solucion puede considerarse bien resuelta (Rawlinson y Sambridge, 2003). Aunque
esto no siempre es cierto, ya que en la naturaleza la estructura de la corteza es coprichosa,

45



Profundidad

Distancia horizontal

Figura 6.2.4. Esquema que muestrala pruebade tablero de ajedrez (checkerboard). Los
puntos negros son las fuentes (sismos) y los receptores son los triangulos grises en la parte
superior. Figura modificada de Rawlinson y Sambridge, 2003.

por lo que no tiene una distribucion homogénea de cuerpos regulares. Ademas que el mode-
lo podria tener una buena convergencia para ajustarse a cuerpos pequenos, depediendo de
las dimensiones de cada uno de los recuadros, pero podria perder resolucion para delimitar
cuerpos grandes.
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Capitulo 7

Resultados.

7.1. Curvas de dispersion

7.1.1. Analisis de curvas de dispersion de onda Rayleigh

La onda Rayleigh es una onda superficial y por lo tanto es de caracter dispersivo, es decir,
ondas de diferentes periodos viajan a diferente velocidad. Dicha propiedad hace que estas
ondas aporten informacion del medio a diferentes profundidades, la profundidad alcanzada
sera en funcion del periodo de la onda.

Para lograr registrar ondas superficiales es necesario que la distancia entre fuente y receptor
sea considerable. Para el caso de este trabajo la distancia minima entre estaciones es de 10
km y la distancia maxima es de 30 km, aproximadamente. La distancia entre estaciones es
un factor importante debido a que entre mayor sea la distancia mayor sera la profundidad
de investigacion alcanzada, aunque con ésto se pierda resolucion espacial.

En las siguientes ilustraciones (Figura 7.1.1 , Figura 7.1.2 , Figura 7.1.3 , Figura 7.1.4 , Fi-
gura7.1.5 y Figura 7.1.6) se muestran algunas de las curvas de dispersion calculadas a partir
de las correlaciones cruzadas. Como se menciond en el apartado de interferometria sismica,
la funcidon de Green empirica consta de una parte causal y una acausal, para el calculo de las
curvas de dispersion la parte causal y acausal fueron procesadas por separado, tomando en
consideracion para este trabajo las curvas que mejor se lograron obtener.

Para las correlaciones calculadas con la estacion AMVM (Figura 7.1.1) la curva que mejor
se recuperd fue la calculada a partir de la correlacion con la estacion ATLX (Figura 7.1.1a),
cuya trayectoria cruza el edificio volcanico. Y la curva que no tuvo un resultado tan satisfac-
torio es la calculada a partir de la correlacion con la estacion OCUI (Figura 7.1.1b), donde
solo se pueden considerar confiables los valores para periodos menores a 5s. Por lo que se
puede inferir que los inconvenientes en la curva de dispersion no son debidos a la distancia
entre estaciones, ya que las distancias son muy parecidas, sino corresponden a las mismas
variaciones del medio.

En el caso de las curvas calculadas a partir de las correlaciones con respecto a la estacion
ATLX (Figura 7.1.2), se observa que es posible alcanzar una velocidad de aproximadamente
3 km/s, para el caso de la curva calculada a partir de la correlacion entre ATLX-CALP la
curva muestra muchas irregularidades en suformay se considera confiable hasta un periodo
maximo de 6s, por otra parte la curva en la Figura 7.1.2b la que mejor se pudo recuperar,
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Figura 7.1.1. Curvas de dispersion de la onda Rayleigh calculadas a partir de las correlaciones obte-
nidas para la estacibn AMVM. En la parte inferior de cada subfigura se indica el par estaciones utilizado,
posteriormente se indica el valor del argumento alfa utilizado. En el eje horizontal se ilustran los periodos y
en el eje vertical la velocidad de grupo. La barra horizontal indica la amplitud espectral instantanea.

correspondiente al par de estaciones ATLX-OCUI, cuya separacion entre estaciones es lama-
yor entre el total de rayos calculados.

En el caso de la estacion AYAP (Figura 7.1.3) las curvas que se lograron calcular presentan
inconsistencias a cortos periodos, mostrando rasgos de muy baja velocidad, aunque la curva
(Figura 7.1.3b) que corres ponde ala correlacion con la estacion TECU y a una mayor distan-
cia entre estaciones es considerada como el mejor resultado hasta un perido de 8s. Ademas la
curva mostrada en la Figura 7.1.3a presenta una forma particular, aunque la distancia entre
estaciones es de aproximadamente 20km.

Los calculos de curvas de dispersion que se pudieron realizar con respecto a la estacion CALP
fueron muy limitados, siendo la Figura 7.1.4 una de las pocas curvas de dispersion que pue-
dieron ser rec uperadas, la confiabilidad de esta curva se sustenta en que la distancia entre
esta estacion y la estacion PPIG es de aproximadamente 20 km y que tiene buena apariencia
a partir de los 3s.

Las curvas calculadas a partir de las correlacion con la estacion OCUI se consideran confia-
bles, ya que la distancia entre estacioneses deal menos 15km y para el caso de la Figura 7.1.5
se observa que se obtiene una correcta caracterizacion del medio a partir de los 3s, para am-
bas curvas mostradas, logrando alcanzar velocidades de hasta 3.5 km/s, como en el caso del
par de estaciones OCUI-TECU.

Por ultimo las curvas calculadas con respecto a las correlaciones obtenidas a partir de la
estacion PPIG son de buena calidad, ya que como se muestra en la Figura 7.1.6 se obtiene
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(a) ATLX-CALP (b) ATLX-OCUI
Figura 7.1.2. Curvas de dispersion de la onda Rayleigh calculadas a partir de las correlaciones obtenidas

para la estacién ATLX. En la parte inferiorde cada subfigura se indica el par estaciones utilizado, posterior-
mente se indica el valor del argumento alfa utilizado. En el eje horizontal se ilustran los periodos y en el eje
vertical la velocidad de grupo. La barra horizontal indica la amplitud espectral instantanea.

un resultado correcto a partir de los 3s, logrando alcanzar velocidades de hasta 3km js.

Como se vio en el analisis cualitativo anterior cada curva de dis persion es muy distinta,
aunque de manera general se pudo recuperar una curva entre los periodos de 2s y 12s,
logrando alcanzar velocidades entre 1.5 km/s y 3.5 km/ s.

La comparacion entre curvas permitio comprobar la importancia de la distancia entre fuente-
receptor, en este caso receptor-receptor, ya que de manera general para las curvas en las cuales
la distancia entre receptor-receptor fue corta, la definicion de esta no fue la deseada, lo que
limito el rango de periodos confiable. No obstante, para las curvas donde la distancia entre
estaciones fue mayor a 20 km y no se obtuvo definicion deseada, se puede inferir que el unico
factor que puede afectarla son las heterogeneidades del medio. Ademas, gracias ala distancia
variada entre estaciones fue posible estudiar un amplio rango de periodos y profundidades.
En el Apendice del presente trabajo se muestra el resto de las curvas de dis persion que se
calcularon.
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Figura 7.1.3.

alpha=0.35
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(b) AYAP-TECU

Curvas de dispersion de la onda Rayleigh calculadasa partir de las correlaciones obtenidas

para la estacion AYAP. En la parte inferior de cada subfigurase indica el par estaciones utilizado, posterior-
mente se indica el valor del argumento alfa utilizado. En el eje horizontal se ilustran los periodosyen el eje
verticalla velocidadde grupo. La barra horizontal indica la amplitud espectral instantanea.

alpha=D 25

Periodo

T - u.a

40 50 60

70 80 90 100

Ampilud espectral instantanea

Figura 7.1.4.

Curva de dispersion de la onda Rayleigh calculadasa partir de las correlacion entre el

par de estaciones CALP-PPIG. En la parte inferior de cada subfigura se indica el par estaciones utilizado,
posteriormente se indica el valor del argumento alfa utilizado. En el eje horizontal se ilustran los periodos y
en el eje vertical la velocidad de grupo. La barra horizontal indica la amplitud espectral instantanea.
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Figura 7.1.5. Curvas de dispersion de la onda Rayleigh calculadas a partir de las correlaciones obtenidas
para la estacion OCUI. En la parte inferior de cada subfigurase indica el par estaciones utilizado, posterior-
mente se indica el valor del argumento alfa utilizado. En el eje horizontal se ilustran los periodos y en el eje
vertical la velocidad de grupo. La barra horizontal indica la amplitud espectral instantanea.
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Figura 7.1.6. Curvas de dispersion de la onda Rayleigh calculadas a partir de las correlaciones obtenidas
para la estacion PPIG. En la parte inferior de cada subfigurase indica el par estaciones utilizado, posterior-
mente se indica el valor del argumento alfa utilizado. En el eje horizontal se ilustran los periodos y en el eje
vertical la velocidad de grupo. La barra horizontal indica la amplitud espectral instantanea.
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7.2. Tomografia de ondas superficiales

7.2.1. Analisis de resolucién

Amllisis de resoluci6n utilizando el arreglo disponible

18.200° { 19.200"

19.050

18.050°

186.900° 18900°

261.250'

261.250' 261 .500'

-0.75 -0.50 -0.25 0.00 025 050 0.75 -0.75 -0.50 -0.25 000 0.25 0.50 0.75
%Vel %Vel
(a) Tablero de ajedrez (b) Inversion del tablero de ajedrez

Figura 7.2.1.  (Izquierda) Modelo sintetico conocido como tablero de ajedrez (checkerboard). (Derecha)
Mapa tomografico resultante de la inversion del tablero de ajedrez.

En la Figura 7.2.1 se muestra el modelo sintetico tablero de ajedrez y su mapa tomografico
resultante de la inversion supo niendo la misma geometrfa del arreglo que la empleada en este
trabajo. Se observa que con ese limitado mimero de estaciones y disposicion, no es posible
recuperar con exactitud el modelo sintetico supuesto. A pesar de esto la resolucion parece
apropiada en la parte noreste y noroeste de la region de estudio, no obstante la resolucion es
pobre en la parte sur de la misma.

Ahora bien, como un modelo sintetico cuya geometrfa es la de un tablero de ajedrez no
representa un medio real, se planteo realizar una prueba de resolucion donde como modelo
sintetico se supone un rasgo (impulso) de baja velocidad localizado en una region central
del area de estudio. En la Figura 7.2.2 se muestra en la izquierda el modelo sintetico y en
la derecha el mapa tomografico resultante de la inversion. Dicha prueba confirma que con el
mismo arreglo que se utiliza en el presente estudio la resolucion es mejor en la zona noreste
y noroeste de la region de estudio.

Amilisis de resolucién utilizando un arreglo futuro

Como se observa en el analisis de resoluc ion considerando el mismo arreglo de estaciones
utilizado en este trabajo, la resolucion de la inversion no es optima, por ello como parte
de un proyecto futuro se considera agregar estaciones y reorganizar el arreglo con el fin
de mejorar la resolucion. Dicho proyecto se encuentra en planeacion, y ya se cuenta con la
localizacion de las nuevas estaciones, por lo que es posible realizar un analisis de resolucion

52



19.200° 19.200°
)
+* *
* N X *
* 2,050 e
. / i
19050 * * ‘ *
/ * +
18.900° / 18.900°
¥ ¥
261.250° 261.500" 261,250° 261.500°
-0.75 -0.50 -0.25 0.00 025 050 O0.75 -0.75 -0.50 -0.25 000 025 050 075
% Vel % Vel
(a) Spike (b) Inversion del spike

Figura 7.2.2.  (1zquierda)Modelo sintético suponiendo un spike con coordenadas en el centro del crater.
(Derecha) Mapa tomografico resultante de la inversion del spike.

para este arreglo futuro.
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Figura 7.2.3.  (Izquierda) Modelo sintético conocido como tablero de ajedrez (checkerboard). (Derecha)
Mapa tomografico resultante de la inversion del tablero de ajedrez.

En la Figura 7.2.3 se muestra en el lado izquierdo el modelo sintético conocido como tablero
de ajedrez y a la derecha se muestra el mapatomografico resultado de la inversion. Por lo
gue es posible observar que la resolucion de la inversion incrementa de manera importante
en la zona entre los volcanes Popocatépetl e Iztaccihuatl. Ademas que la resolucion en los
limites del area de estudio mejora considerablemente.

Por otra parte si ahora consideramos un modelo sintético que considera un rasgo de baja
velocidad o spike en la zona central del area de estudio, tal como se observa en la Figura 7.2.4
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Figura 7.2.4. (Izquierda)Modelo sintético suponiendo un spike con coordenadas en el centro del crater.
(Derecha) Mapa tomografico resultante de la inversion del spike.

y considerando el arreglo futuro, es posible ver que la resolucion de la inversion mejora de
manera sustancial justo donde se considera eserasgo de baja velocidad.

Con ayuda de estas pruebas de resolucion es posible comprobar como una geometria adecua-
da de un arreglo de estaciones y la cantidad de las mismas es muy importante en la mejora
de la resolucion de los estudios. En este caso la mejora es mas perceptible, ya que al utilizar
interferometria sismica, no solo se incrementa el nimero de estaciones, sino también incre-
menta el nimero de fuentes, ya que dicha técnica tiene sus bases teoricas en el hecho de que
se trabaja con campos difusos y que por lo tanto un receptor tiene un caracter dual, donde
funge como fuentey receptor. De tal manera que la suposicion de la localizacion de fuentes
y receptores solo puede realizarse para estudios de esta naturaleza, ya que si se pretende
trabajar con fuentes naturales como sismos, la localizacion de éstos es incierta. No obstante,
la distancia entre estaciones no parece ser la indicada, ésto se discutira con mayor detalle en el
capitulo 9 de conclusiones y recomendaciones.

7.2.2. Tomografia de velocidad de grupo de onda Rayleigh

Las bases teodricas empleadas para calcular la tomografia de velocidad de grupo de onda
Rayleigh fueron descritas el capitulo 6. Utilizando el procedimiento para el calculo de una
tomografia sismica de tiempos de viaje, considerando un arreglo temporal de 8 estaciones y
un registro continuo de ruido sismico de junio de 2015 a agosto de 2016, fue posible calcular
mapas tomograficos a diferentes periodos, lo que puede ser interpretado como diferentes pro-
fundidades aunque no se realice la conversion a profundidad. En la Figura 7.2.5 se muestran
tomografias calculadas a periodos de 1s, 3s, 5s, 7s, 10sy 12s. Cada uno de los colores en
los mapas tomograficos representa variaciones relativas de la velocidad de grupo de onda
Rayleigh, por lo que dichas variaciones pueden ser positivas 0 negativas, es decir, aumento
(azul) o disminucion (rojo) de velocidad.
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Los mapas tomograficos calculados a diferentes periodos muestran rasgos similares, tales co-
mo anomalias de baja velocidad (disminucion de apoximadamente 2% en la velocidad) en
las zonas noroeste, noreste y centro. De manera general, se aprecia pequenas anomalias de
baja velocidad rodeadas de zonas de alta velocidad.

Por otra parte se observa una mejor continuidad o similitud entre las imagenes tomografi-
cas para los periodos de 5s, 7s, 10sy 12s. Para los periodos entre 5sy 7s, la anomalia de
baja velocidad de mayor dimension se encuentra en el centro de la region de estudio, y una
amomalia de menor tamafio pero con mayor contrastre de velocidad (decremento de aproxi-
madamente 2,5 %),se ubica en la regidon noroeste de la zona de estudio. Por otra parte, para
los periodos entre 10s y 12s la region central de baja velocidad se atenda, pero la anomalia
de baja velocidad de la region noroeste es mas evidente a mayor profundidados. Como rasgo
curioso en el mapa tomografico correspondiente a 5s enla zona cercana al crater se muestra
una pequena anomalia de alta velocidad, que no aparece enlos demas periodos.

En general los resultados son factibles para los periodos entre 5s 'y 12s, pero para los periodos
de 1sy 3s no es posible observar cierta similitud entre los mapas tomograficos calculados.
En el mapa asociado al periodo de 1s es posible observar una anomalia de baja velocidad en
la zona noroeste y en la parte este, sin embargo debido a la pobre cobertura de rayos en la
zona este, la anomalia en esta region no es confiable. Por otro lado, en el mapa tomografico
calculado para el periodo de 3s no permite hacer un analisis adecuado, debido a que solo se
observa que una anomalia de baja velocidad abarca practicamente toda la region de estudio,
aunque de nuevo ésta se acentlia en la region noroeste.

Es importante recordar los resultados arrojados por el analsis de resolucion, donde se esta-
blecid que las zonas con mejor resolucidn son la centro, noreste y noroeste, debido a que se
cuenta con una mejor cobertura de rayos, incrementando asi la confiabilidad de las anomalias
observadas. Sin embargo, en la regidon sur se cuenta con poca resolucion, motivo por lo cual
los rasgos 0 anomalias que se puedan apreciar no son confiables y pueden ser resultado de la
pobre resolucion de la inversion.
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Mapas tomogd..ficos de velocidad de grupo de la onda Rayeigh a diferetentes periodos.

Los colores indican variaciones de velocidad relativa, dichas variaciones se expresan en porcentaje e indican
un aumento o disminucién de la velocidad. Las regiones en color rojo indican zonas de baja velocidad y las
regiones de color azul representa zonas de alta velocidad. Las estrellas rojas representan la ubicaci6n de las

estaciones utilizadas. Los contornos representan curvas de nivel de la zona de estudio.
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Capitulo 8
Discusion.

El objetivo principal de este trabajo es generar unatomografia sismica de velocidad de grupo
de la onda Rayleigh a partir de ruidos sismico registrado en el volcan Popocatépetl, que
ayude a delimitar la estructura sismica del volcan. No obstante éste no fue el tnico resultado
expuesto en este trabajo, en primer lugar se realizd una comparacion cualitativa entre algu-
nas de las curvas de dispersion calculadas, posteriormente se realizaron pruebas de resolucion
para arreglos de estaciones y finalmente de muestra el resultado de la inversion tomografica.
De tal modo que a continuacion se presentara la discusion de cadauno de los resultados
presentados.

El analisis cualitativo de las curvas de dispersion muestra que de manera espacial las curvas

19.2°

19.17

18.9"

18.8" A = — - - .

-98.9" -98.8 -98.7" -98.6° -98.5" -98.4" -98.3"

Figura 8.0.1. Analisis de las combinaciones posibles para el calculo de correlaciones cruza-
das. En color verde se resalta la region con problemas en la obtencion curvas de dispersion.
En colorrojo se resalta la region con mejor cobertura de rayos.

que mejor se lograron recuperar fueron aquellas donde la distancia entre estaciones superara
los 10km de separacion, motivo por el cual las curvas consideradas como confiables son las
que cruzan la estructura volcanica y las de la region oeste de la zona de estudio. Para la
region este, en especifico los bordes de la zona de estudio, se tuvo problemas para recuperar
las curvas de dispersion, debido a la corta distancia entre las estaciones, por ejemplo ATLX-
TECU y CALP-TECU como se observa en el area color verde enla Figura 8.0.1, por lo que
se observd que solo era posible extraer informacion de las curvas hasta aproximadamente 5s.
Por otra parte, es importante hacer enfasis en las curvas que se calcularon correspondien-
tes a la region noroeste de la zona de estudio (area color rojo enla Figura 8.0.1), en esta
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region a pesar de contar con una distancia considerable en estaciones se mostraron ciertas
particularidades en la morfologia de la curva, mismas que son atribuidas a heterogeneidades
el medio. De manera general al realizar la comparacion cualitativa entre curvas de dispersion
se logro apreciar la importancia de la distancia entre fuente-receptor, que para nuestro caso
es receptor-receptor.

Por otra parte, las pruebas de resolucion suponiendo un arreglo de estaciones igual al arreglo
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Figura8.0.2. En los mapas tomograficos obtenidos como resultado de la inversion supo-
niendo un modelo de tablero de ajedrez y un impulso, en ambos el recuadro azul encierra la
region recuperada con mejor resolucion.

con el que se registrd los datos utiizados, tanto para un modelos sintético de tablero de aje-
drez como para un impulso o spike, muestran que la resolucion del resultado de la inversion
es considerablemente mejor en los cuadrantes norte de la region estudio (ver Figura 8.0.2),
esto en gran medida se debe a que la cobertura de rayos entre pares de estaciones, como
se muestraen el area sombreada en color rojo en la Figura 8.0.1, es mas completa en los
cuadrantes noreste y noroeste, y como consecuencia observamos que la resolucion se mejora
sustancialamente donde la cantidad de rayos es mayor. Por lo que los resultados de la inver-
sion realizada con los datos reales para la region norte son confiables y las anomalias que
resulten estar en dicha region son caracteristicas del medio y no como resultado del algoritmo
de inversion. Ademas, considerando un arreglo de estaciones que se encuentra como proyecto
a desarrollar para mejorar el monitoreo continuo del volcan, se calcularon las pruebas de reso-
lucion considerando un modelo sintético de tablero de ajedrez (Figura 7.2.3) y de un impulso
o spike (Figura 7.2.4), que permitieron mejorar la resolucion del resultado de la inversion
en la region centro de la zonada de estudio. El incremento en la resolucion fue considerable
debido que al incrementar el nUmero de estaciones y emplear interferometria sismica, no solo
se incrementa el nimero de receptores, sino también el nimero de fuentes, ya que visto desde
la teoria de campo difuso, la relacion entre un par de estaciones es de caracter dual, debido
a que cada una puede ser vista como fuente o receptor. Aunque la proximidad entre las esta-
ciones colocadas sobre la estructura volcanica es muy corta, lo que generara problemas para
calcular curvas de dispersion.

Por Gltimo, el calculo de los mapas tomograficos se efectud a diferentes periodos, tal como
se muestraen la Figura 7.2.5,lo0 que permitid la observacion de diferentes profundidades
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Figura8.0.3. Mapas tomograficos para periodos de 10sy 12s. La circunferencia amarilla
sefiala una anomalia de baja velocidad.

de investigacion, ya que los periodos mas largos logran alcanzar una mayor profundidad en
comparacion con los peridos cortos con los cuales solo se puede estudiar profundiades so-
meras. Como rasgo en comdn a diferentes profundidades, en la region noroeste se observa a
diferentes periodos una anomalia de baja velocidad que puede ser asociada a una region de
alta temperatura, gran cantidad de fracturas, que pueden estar o no saturadas de fluidos,
o bien sblo la presencia de material poco consolidado, factores que pueden afectar ambas
componentes de la onda Rayleigh (P y SV). Dicha anomalia se nota poco acentuada para
periodos menores a 10s, no obstante para periodos entre 10sy 12sla anomalia se delimita
de mejor manera (ver Figura 8.0.3).

Las observaciones de regiones de baja velocidad rodeadas por zonas de alta velocidad son
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Figura 8.0.4. Algunos resultados de trabajos tomograficos previos en el volcan Popo-
catépetl. (a)Resultado del trabajo de Berger et. al., 2011. Donde se observa una anomalia de
baja velocidad en la region sureste del volcan (encerrada en color azul). (b) Resultado del
trabajo de Kuznetsov y Yu Koulakov en 2014. Observandose una anomalia de baja velocidad
en la zona noroeste y suroeste del volcan (encerrada en color amarillo).
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asociadas un sistema volcanico, por lo que los resultados concuerdan con las observaciones
esperadas para una region con las caracteristicas del ambiente geoldgico estudiado. Anterior
a este trabajo se han desarrollado otros mas, en los cuales se pretende caracterizar la estruc-
tura sismica del volcan. Los estudios precedentes han calculado tomografias a partir de las
fases P y S. En el trabajo de Berger et. al. en 2011 se desarrolld el primer modelo 3D de la
estructura del volcan, tal modelo se calculo a partir de secciones tomograficas horizontales
considerando solamente los tiempos de arribo de las fases P de eventos volcano-tectonicos.
Las secciones horizontales resultantes muestran la presencia de una anomalia de baja velo-
cidad enla zona sureste del volcan (se pueden consultar algunas de las secciones resultantes
en la Figura 8.0.4a). Por otra parte, en el estudio de Kuznetsovy Koulakov en 2014, se
emplearon tiempos de arribo de lasfases P y S, de sismos registrados en un radio de 50 km.
Como resultado se obtuvieron mapas tomograficos (Figura 8.0.4b) a diferentes profundidades
paralasfases Py S, ademas de calcular la relacion V,/Vs, en éstos se muestra una anomalia
de baja velocidad en la regidon noroeste y suroeste del volcan, y un rasgo particular de alta
velocidad en el crater del volcan.

Es importante mencionar que el presente trabajo representa la primer tomografia de veloci-
dad de grupo de onda Rayleigh calculada para el volcan Popocatépetl, ya que los trabajos
precedentes, solo emplearon ondas de cuerpo, caracteristica que puede representar una li-
mitacion. Si se compara el trabajo actual con los anteriores se puede concluir, la anomalia
observada en la region noroeste es totalmente contrastante con los resultados reportados por
Berger et.al. en 2011, ya que ellos reportaron una anomalia de baja velocidad en la zona
sureste. No obstante este rasgo se correlaciona mejor con los resultados reportados por Kuz-
netsov y Koulakov en 2014, ya que ellos localizaron una anomalia de baja velocidad en la
zona oeste y sur, ademas de un rasgo de alta velocidad cercano al crater, por nuestra parte
nosotros solo logramos identificar una anomalia de baja velocidad en la zona noroeste, pero
para el periodo de 5s se logro identificar un rasgo de alta velocidad cercano al crater.

La comparacion de los estudios precedentes con el estudio desarrollado en este trabajo mues-
tran pocas similitudes entre si, tales contrastes pueden deberse a diferentes razones: (1) el
periodo de estudio, para los trabajos anteriores se utilizaron datos entre 1999-2006 y 1999-
2000, mientras que para el trabajo actual se usaron datos entre 2015 y 2016. La diferencia
de periodos de estudios puede reflejar los cambios en el volcan, dedido a que éste es un
sistema dinamico y por lo tanto cambia con el tiempo. (2) La naturaleza de los registros
y fases empleadas, para el estudio de 2011 se utilizaron tiempos de arribo de la fase P de
eventos volcano-tectdnicos y para el trabajo desarrollado en 2014 se emplearon tiempos de
arribo de las fases P y S de eventos sismicos cercanos a la region. Mientras que para el actual
proyecto se utilizaron registros de ruido sismico a partir de los cuales se calcularon curvas de
dispersion de onda Rayleigh, onda compuesta por la interaccion del sistema P-SV. Y (3) el
arreglo de estaciones utilizado, en el trabajo de Berger et. al., se utlizd la red de 11 estaciones
permanentes del CENAPRED y SSN, que estaban rodeando a menor distancia la estructura
volcanica; para el trabajo de Kuznetsov y Koulakov se utilizd una red completamente dis-
tinta, con 22 estaciones distribuidas en las regiones norte, oeste y sur, la mayoria de ellas
colocadas sobre el cono y con una distancia entre estaciones de aproximadamente 10 km. Y
para el presente trabajo se utilizaron solo 8 estaciones, la mayoria de ellas distribuidas en en
poblaciones aledanas, por lo que el nivel de ruido es distinto, y cuyos rayos entre estaciones
mostraron tener una cobertura pobre enla zona sur.

60



Capitulo 9

Conclusionesy recomendaciones.

En este estudio, se utilizaron datos de ruido sismico registrados en una red temporal, del
Instituto de Geofisica, de 8 estaciones localizadas en poblaciones cercanas al volcan Popo-
catépetl en un periodo de junio de 2015 a agosto de 2016, considerado como un periodo de
poca actividad en el volcan. La técnica utilizada en este trabajo es conocida como inter-
ferometria sismica, en la cual se utilizan registros de ruido sismico a partir de los cuales se
calculan las funciones de Green empiricas representativas del medio entre pares de estaciones,
debido a que la teoria supone que se trabaja con un campo difuso las estaciones empleadas
poseen una dualidad, ya que pueden ser vistas tanto como fuente y receptor, caracteristica
importante de esta teoria, ya que para zonas de estudio como el volcan Popocatépetl donde
el nivel de sismicidad es bajo resulta ser una herramienta bastante Util debido a que cada
estacion puede ser vista como fuente de un sismo. Ademas al incremementar el nUmero de
estaciones no solo se incrementa el nUmero de receptores, sino también de fuentes, lo que
permite tener una mejor resolucion en los estudios realizados.

Para el calculo de los mapas tomograficos a diferentes periodos fue empleda una metodologia
de inversion 2D, donde pararesolver el problema directo se emplea el método conocido como
Fast Marching Method en el que se calcula la trayectoria del rayo resolviendo por diferencias
finitas la ecuacion eikonal. Y para la parte de inversion se utilizd una inversion subespacial
que reduce el tiempo de computo sutancialmente. Al ser una tomografia de caracter bidimen-
sional los resultados pueden considerarse mejores que la técnica comin de trazado de rayos
sobre una malla y el promedio de velocidades asignado a cada celda de la misma.

Como parte de los resultados se realizdb una comparacion cualitativa entre algunas de las cur-
vas de dispersion calculadas, lo que permitio identificar la importancia de la distancia entre
estaciones, ya que para distancias cortas, al rededor de 10km las curvas de dispersion no pu-
dieron rescuperarse en la manera adecuada. En lo que corresponde al analisis de resolucion se
confirmd que la cobertura de rayos entre estaciones es importante en la mejora de la calidad
de la solucidon, ademas del aumento en el nimero de estaciones ayudaria bastante a mejorar a
calidad de los resultados, sin embargo no se debe perder de vista la distancia entre estaciones,
ésto dependiendo del objetivo a seguir, para el caso de un mapa tomografico y teniendo en
cuenta los resultados en este proyecto la distancia entre estaciones deberia ser mayor a 10km,
paraasi lograr recuperar curvas de dispersion de calidad. Y como resultado principal de este
trabajo, los mapas tomograficos calculados a distintas profundidades muestran una anomalia
de baja velocidad en la region noroeste que se delimita mejor a mayor profundidad (periodos
entre 10sy 12s), ademas de un rasgo interesante identificado en el corte a 5s donde en la
region del crater se muestrauna anomalia de alta velocidad. Estos resultados son contras-
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tantes con los obtenidos por Berger et. al. en 2011, pero se aprecian caracteristicas similares
con el trabajo de Kuznetsovy Koulakov en 2014 , ya que ellos identifican una anomalia
de baja velocidad en toda la region oeste y una constante anomalia de alta velocidad en la
zona cercana al crater a profundidades entre 2 km y 4 km. Es importante mencionar que las
diferencias entre los resultados de estos proyectos pueden asociarse a variaciones temporales
en la estructura del volcan, tipo de datos utilizados y el arreglo de estaciones empleado.

A manera de recomendacion, los resultados contrastantes entre los estudios sismicos realiza-
dos en el volcan Popocatépetl reflejan la importancia de realizar estudios mas detallados del
mismo, ya que un conocimiento confiable de la estructura del volcan ayudaria enla toma de
decisiones de actividades preventivas ante actividad volcanica que amenace los acentamientos
poblacionales cercanos al edificio. Por otra parte una manera de mejorar los resultados de
este estudio esincrementanto el nUmero de estaciones y la confeccion adecuada del arreglo,
gue considere el objetivo principal del estudio, por ejemplo considerar la distancia minima
necesaria para poder recuperar curvas de dispersion Utiles, pruebas de la disposicion que debe
tener el arreglo pueden efectuarse con modelos sintéticos, tal como se realizd considerando
estaciones de un futuro proyecto, teniendo asi un argumento valioso para la elaboracion de
un arreglo.
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Capitulo 11
Apeéndice

Este apéndice contiene las curvas de dispersion de velocidad de grupo de onda Rayleigh que
fueron calculadas para la elaboracion de este trabajo, ya que son bastantes figuras éstas no
fueronincluidas en el capitulo de resultados. Sin embargo, se considera pertinente mostrar-
las en esta seccion para que puedan ser valoradas y tomadas en cuenta como parte de los

resultados de este proyecto.

11.1. Curvas de dispersion de la onda Reyleigh

alpha=0.35

Velocidad de grupo km/'s

70

Amplitud espectral inslantanea

(a)

Figura 11.1.1. Curva de dispersion de la onda Rayleigh calculada a partir de la correlacion entre el
par de estaciones OCUI-TEPE. En la parte inferior de cada subfigura se indica el par estaciones utilizado,
posteriormente se indica el valor del argumento alfa utilizado. En el eje horizontal se ilustran los periodos y
en el eje vertical la velocidad de grupo. La barra horizontal indica la amplitud espectral instantanea.
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Figura 11.1.2.  Curvas de dispersion de la onda Rayleigh calculadas a partir de las correlaciones obte-
nidas para la estacib6n AMVM. En la parte inferior de cada subfigura se indica el par estaciones utilizado,
posteriormente se indica el valor del argumento alfa utilizado. En el eje horizontal se ilustran los periodos y
en el eje vertical la velocidad de grupo. La barra horizontal indica la amplitud espectral instantanea.
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Figura 11.1.3. Curvas de dispersion de la onda Rayleigh calculadas a partir de las correlaciones ob-
tenidas para la estacién ATLX. En la parte inferior de cada subfigura se indica el par estaciones utilizado,
posteriormente se indicael valor del argumento alfa utilizado. En el eje horizontal se ilustran los periodos y
en el eje vertical la velocidad de grupo. La barra horizontal indica la amplitud espectral instantanea.
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