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INTRODUCCION

A lo largo de la historia de la humanidad han sido numerosos los
ejemplos del poder destructivo de los volcanes: erupciones catastroficas han
producido cientos de miles de victimas, asi como incontables dafios materiales.
En contrapartida, los volcanes son piezas clave para la formacién y evolucion
del planeta. Las posibilidades que ofrecen las zonas volcanicas (riqueza de los
suelos, fuentes energéticas, mineras, etc.), asi como el gran crecimiento
demografico mundial han propiciado un aumento de la poblacién en dichas
zonas. Pero la naturaleza no atiende a razones. Cada ano, las catastrofes
naturales se cobran en el mundo miles de victimas y causan importantes dafios

materiales.

Las erupciones volcanicas son el resultado de grandes y complejos
procesos fisicos y geoldgicos. Entre éstos se encuentran la generaciéon de
magma en el manto terrestre o en la corteza, su ascenso hacia zonas mas
superficiales y su almacenamiento y diferenciacién en cavidades de roca
encajante. Todos estos fenémenos se manifiestan mediante variaciones que

afectan tanto a la forma del edificio volcanico como al medio circundante. Por



INTRODUCCION

tanto, hoy en dfa la volcanologia es una ciencia multi e interdisciplinar que
combina la actuacion complementaria de gedlogos, geofisicos, geodestas,
matematicos e ingenieros entre otros. Sin embargo, la complejidad del
fenémeno junto con la dificultad que, en algunas ocasiones, presenta la
adquisicion de datos hacen que el conocimiento del proceso volcanico sea

todavia insuficiente.

Durante el ascenso de magma hacia la superficie terrestre, éste
interacciona con la roca encajante y los fluidos que se encuentran en el medio.
Este proceso origina una serie de efectos que pueden considerarse como
precursores a una erupcion. La vigilancia volcanica incluye técnicas geofisicas,
geodésicas o geoquimicas para detectarlos, asi como su analisis e
interpretacion. Los datos registrados mediante este tipo de técnicas (medidas
de deformacién, gravedad, temperatura, sismicidad, variacion de las
emanaciones gaseosas, etc.) proporcionan informacién sobre los procesos
fisicos relacionados con el movimiento de magma y otros fenémenos
asociados. Sin embargo, el ascenso de material puede llevar, o no, asociada su
afloramiento sobre la superficie terrestre. Uno de los principales retos ante los
que se encuentran los cientificos que trabajan en areas volcanicas es
determinar, a partir de la interpretacion y analisis de los efectos detectados, si
un proceso de intrusiéon conlleva o no una erupcién. Las deformaciones del
terreno y variaciones de gravedad pueden ser fenémenos precursores, por ello,
siguiendo las recomendaciones de la Asociacién Internacional de Vulcanologia
y Quimica del Interior de la Tierra (International Association of Volcanology
and Chemistry of Earth’s Interior, IAVCEI), son objeto de este tipo de

vigilancia.

La mayoria de las técnicas geodésicas utilizadas con el fin de detectar
deformaciones del terreno proporcionan datos sobre la superficie terrestre o

en sus proximidades. Entre las técnicas clasicas se encuentran, por ejemplo, la
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medida electromagnética de distancias mediante distanciometros laser o de
infrarrojos y el uso de teodolitos en redes planimétricas. Para medir la
inclinacién del edificio volcanico producida por el proceso de intrusion se
utilizan clindmetros mientras que la deformacién horizontal que causa la
apertura de fracturas en la corteza se puede medir mediante extensémetros. El
desarrollo reciente del GPS (Sistema de posicionamiento Global) continuo y
de la interferometria SAR (Radar de Apertura Sintética) ha revolucionado la
adquisicién y precision de los datos de observacion. Mediante este tipo de
técnicas, los datos se adquieren rapidamente, incluso en condiciones
meteorologicas adversas. La interferometria SAR proporciona ademas un
campo de deformacién del medio continuo espacialmente, adquirido cada 35
dias. Junto a estas técnicas, la vigilancia gravimétrica esta siendo cada mas
aplicada para el estudio de volcanes activos. Los cambios de densidad bajo la
superficie terrestre que pueden producir los movimientos de magma y la
variacion del grado de vesiculacion de este material, se pueden detectar a partir

de la medida de variaciones de gravedad. Este tipo de fenémenos puede causar
variaciones de la aceleracion de la gravedad de entre 10-100 nGal (1 Gal = 102

m s2) que son capaces de detectar los gravimetros modernos.

Una vez se han registrado deformaciones y variaciones de gravedad en
una zona volcanica, su interpretacion se realiza mediante modelos fisico-
matematicos. Un modelo es una abstraccion matematica simplificada que se
utiliza para simular la respuesta del medio ante una perturbaciéon determinada.
Cada modelo esta caracterizado por un conjunto de ecuaciones matematicas
que describen la fisica del problema. Algunas veces la solucién de este tipo de
ecuaciones esta formada por funciones analiticas. LLos avances tecnolégicos,
que se han producido durante las tltimas décadas, y la creciente precision de
las técnicas geodésicas de observacion han permitido plantear y resolver

problemas cada vez mas complejos.
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Dentro de este marco, los objetivos que presenta este trabajo son dos:

1. Estudiar cualitativa y cuantitativamente la influencia del campo
gravitatorio en la modelizacion de deformaciones y variaciones de
gravedad. LLa mayoria de modelos empleados para la interpretacion de
deformaciones y variaciones de gravedad consideran medios elasticos
sin tener en cuenta el campo gravitatorio. Frente a la sencillez de los
modelos elasticos, el modelo elastico-gravitatorio permite consideratlo.
Mediante este estudio plantearemos la necesidad de entender
correctamente las ecuaciones del modelo con el fin de aplicarlo

apropiadamente en la interpretacién de datos de observacion.

2. Estudiar, modelar y cuantificar el efecto de la topografia del terreno, no
s6lo en las deformaciones sino también en las variaciones de gravedad.
Los modelos empleados habitualmente para la interpretacion de
deformaciones y variaciones de gravedad consideran la Tierra como un
medio semi-infinito plano. Sin embargo, muchas zonas volcanicas estin
asociadas a un relieve topografico acusado. Considerar el efecto de la
topografia del terreno supone un cambio en el dominio de definicion

del problema.

Con el fin de alcanzar estos objetivos hemos estructurado la memoria
en seis capitulos. Como hemos senalado, para interpretar fendémenos
precursores de actividad se utilizan modelos fisico-matematicos. En el primer
capitulo introduciremos brevemente algunos de los que se utilizan
habitualmente para el analisis e interpretacion de deformaciones y variaciones

de gravedad observadas en areas volcanicas.

En el Capitulo 2 se realiza un breve resumen de la teorfa de elasticidad

de medios continuos, que es la base para obtener las ecuaciones de los
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modelos elastico y elastico-gravitatorio. También en este capitulo se resumen
los resultados obtenidos previamente por otros autores para obtener las
soluciones de un medio elastico-gravitatorio, estratificado en capas planas,

is6tropas y homogéneas.

El objetivo del Capitulo 3 es mostrar las diferencias observadas al
interpretar deformaciones y variaciones de gravedad mediante un modelo
elastico y otro elastico-gravitatorio. Para ello, hemos realizado un analisis
dimensional de las ecuaciones de este ultimo. A partir de este analisis podemos
observar la importancia de incluir el campo gravitatorio en la interpretacion de

variaciones de gravedad. Para finalizar, algunos ejemplos tedricos ilustran este

hecho.

En el Capitulo 4 se muestran dos aplicaciones practicas del modelo
elastico-gravitatorio: (1) Long Valley Caldera en California, EE.UU., donde
recientemente se han producido varios periodos de inflacién sin que se hayan
producido erupciones entre ellos; y (2) el volcan Mayon en Filipinas. Las
variaciones de gravedad producidas en Long Valley estan principalmente
causadas por la deformacion del terreno inducida por la expansion volumétrica
de la camara, por lo que un modelo elastico puede explicar las variaciones de
gravedad observadas en esta zona. Sin embargo, en el volcan Mayon se han
observado variaciones de gravedad sin deformacion significativa del terreno,

por lo que el modelo elastico no permite explicar los cambios observados.

Muchas zonas volcanicas (p. e., el volcan Mayon, Teide, etc.) estin
asociadas con un relieve significativo del terreno. Asi, en los dos dltimos
capitulos se estudia la influencia de la topografia del terreno en la
modelizacion. En el Capitulo 5 se muestra como esta influencia puede
enmascarar el acoplamiento elastico-gravitatorio. Para cuantificar el efecto

topografico hemos desarrollado un modelo tridimensional. I.a resoluciéon de
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las ecuaciones que lo caracterizan se realiza mediante el método indirecto de
clementos en la frontera, técnica numérica que permite tener en cuenta de
forma realista la superficie libre del medio. Con este modelo se pueden
calcular desplazamientos y variaciones de gravedad causados tanto por la
dilatacién/contraccion de la camara magmatica como por la masa de material
inyectado. El principal efecto de la topografia que podemos observar es una
reduccion de la magnitud de los desplazamientos y variaciones de gravedad.
Ademas al ser el modelo empleado tridimensional, proporciona soluciones
globales que pueden simular el comportamiento de una zona en su totalidad.
Por ejemplo, puede simular el campo de deformaciéon continuo que
proporciona la observaciéon radar por satélite sin necesidad de realizar las

simplificaciones habituales.

Por dltimo, en el Capitulo 6, con el fin de incluir el efecto de la
topografia en la determinacién de parametros de fuente, hemos empleado un
método aproximado: la metodologia de variaciéon de profundidad de fuente.
La eleccion de esta metodologia esta justificada por la disminucién de tiempo
de calculo que supone frente a otros métodos numéricos como el método
indirecto de elementos en la frontera. Esta técnica permite estimar de forma
tiable el efecto de la topografia en deformaciones verticales y variaciones de
gravedad. Como aplicacién, hemos caracterizado la fuente de perturbacion

situada bajo el volcan Mayon utilizando un algoritmo genético simple.

Para finalizar la memoria, se muestran las conclusiones principales
extraidas de este trabajo junto con las posibilidades de trabajo futuro que se

nos han planteado tras su desarrollo.



CAPITULO 1

MODELOS DE DEFORMACION

El volcanismo es uno de los procesos normalmente asociados a los margenes
activos de placas. Representa la culminacion de varios procesos geoldgicos y
geofisicos que incluyen la generacion de magmas en el manto o en la corteza
terrestre, su ascenso hacia niveles superficiales, su almacenamiento y diferenciaciéon y
finalmente su afloramiento en superficie. Asi, aunque tradicionalmente el estudio de
los fenémenos volcanicos encontraba su marco dentro de diferentes disciplinas
geologicas como la petrologia, la geologia estructural, la geoquimica o Ia
geomorfologfa, hoy en dia la vulcanologia se ha convertido en una ciencia
multidisciplinar, en la que participan de forma complementaria gedlogos, fisicos,

matematicos o ingenieros.

Una de las principales responsabilidades de los equipos que gestionan la
investigaciéon en areas volcanicas es definir el sistema mas adecuado de vigilancia.
Este término se refiere a los estudios cientificos que abarcan la observacion, registro,
analisis e interpretacion de las variaciones que se producen en zonas volcanicas
activas. Por tanto, dentro de la vigilancia de estas zonas podemos englobar, tanto la

observacion sistematica y de precision de los fenémenos fisicos que aparecen como
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consecuencia de un proceso de intrusién magmatica en la corteza, como el aspecto

teorico del modelado de estos efectos, lo que permite su interpretacion posterior.

En este capitulo vamos a introducir, de forma breve, los modelos de
deformacion empleados para el andlisis e interpretacion de variaciones de gravedad y
deformaciones del terreno observadas en areas volcanicas, entendidos éstos como
posibles efectos precursores a una erupcion. La evolucion de los modelos ha venido
determinada, entre otros aspectos, por el sorprendente desarrollo de las maquinas de
calculo. Asi, los métodos mas antiguos (anteriores al “boom” de los ordenadores)
trabajaban preferentemente por via analitica, buscando parametrizaciones adecuadas
y aplicando procedimientos algebraicos. Sin embargo, cada dia se tiende mas a
aceptar la complejidad de los problemas acudiendo a resoluciones numéricas basadas

en la asombrosa capacidad de calculo de las maquinas actuales.

1.1. MODELOS PIONEROS.

La distribucién de esfuerzos y deformaciones existentes en zonas volcanicas y
sus correspondientes efectos de deformacion observables en superficie constituyen
un sistema fisico de cierta complejidad. Para obtener formulaciones matematicas con

las que representar dichos fenémenos complejos, se ha acudido a hipotesis

b

simplificadoras que requieren un numero reducido de parametros caracteristicos.

Mogi (1958) fue el primero en modelar la elevacion/subsidencia del terreno
observada en un volcan mediante una fuente de presion situada en un medio semi-
infinito, homogéneo y elastico, para establecer una relacién entre las erupciones de
los volcanes Sakurazima (Japon) y Kiluaea (Hawai) y las deformaciones observadas
en sus inmediaciones. En este modelo, la fuente de presiéon se considera como un
nacleo de deformacién (en la terminologifa de Love, 1927), es decir, una fuente
puntual en la que se produce una expansion radial, lo que se asemejarfa a la
expansion volumétrica de una cavidad esférica. E1 modelo de Mogi no puede explicar

la deformacién observada en algunas ocasiones sin considerar incrementos de
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presion demasiado elevados (Bonafede ef 4/, 1986). Yokoyama (1971) propuso un
modelo similar al de Mogi. Una caracteristica importante de este modelo es que
necesita una presion inferior, para obtener un desplazamiento vertical maximo igual

al que se obtiene mediante el modelo de Mogi.

1.2. MODELOS CON FUENTES DE DIFERENTES FORMAS
GEOMETRICAS.

La aplicacion del modelo de Mogi para modelar la deformacion observada en
zonas volcanicas ha sido muy amplia. En muchos casos se han obtenido resultados
satisfactorios, principalmente en la componente vertical del campo de
desplazamientos (p.e., Mogi, 1958; Dvorak ez al., 1983, Berrino ez al., 1984; Dvorak y
Berrino, 1991). No obstante, este modelo presenta dificultades al modelar
desplazamientos horizontales. Dieterich y Decker (1975), describen un modelo para
representar fuentes de diferentes formas geométricas. Resolviendo sus ecuaciones
numéricamente mediante el método de elementos finitos, mostraron que el patrén de
los desplazamientos verticales producidos por fuentes simétricas distintas, localizadas
a profundidad diferente en un semiespacio, era similar. Sin embargo, observaron que
el patron de la deformacién horizontal es dependiente de la forma de la fuente.
Okada (1985) proporcioné expresiones analiticas para calcular el desplazamiento
producido por fuentes puntuales y extensas que representan un mecanismo de
fractura en un semiespacio. Davis (1986) obtuvo expresiones aproximadas de la
deformacion en superficie causada por un elipsoide de tres ejes orientado
arbitrariamente en el interior de un semiespacio elastico. McTigue (1987) dedujo una
solucién analitica aproximada, que incluye términos de orden superior, para
representar los desplazamientos y el campo de esfuerzos causados por la

presurizacion de una cavidad esférica situada en un semiespacio elastico.
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1.3. EFECTOS DE LAS HETEROGENEIDADES MECANICAS Y
VISCOELASTICAS DEL MEDIO.

Las deformaciones calculadas en un semiespacio elastico y homogéneo
pueden estar afectadas por la presencia de inhomogeneidades en los parametros
elasticos que caracterizan el medio. Diferentes autores han estudiado el campo de
deformacioén utilizando modelos de Tierra no homogénea. Por ejemplo, Bianchi ez a/.
(1987) estudiaron el efecto de las heterogeneidades existentes en el interior de una
caldera volcanica. Sus resultados reflejan que el efecto de la heterogeneidad (menor
rigidez en el centro, donde se sitda la fuente) en la deformacién no es significativo si

se consideran valores de rigidez normales.

Las soluciones numéricas del problema elastico han permitido calcular
desplazamientos en superficie y esfuerzos en el medio, considerando diferentes
propiedades. En areas volcanicas es muy comun la presencia de fallas. Las calderas
volcanicas se forman al colapsar la camara magmatica, lo que causa la aparicion de
discontinuidades litologicas en el area de contacto. De Natale y Pingue (1993) y De
Natale ez al (1997) presentaron un método para la simulaciéon del efecto de
discontinuidades laterales en el campo de deformacién producido por una fuente de
presion. El principal efecto descrito por estos autores es una fuerte influencia de la
localizacién de las discontinuidades en la extensién de la zona deformada. De hecho,
las discontinuidades del medio relativizan la dependencia existente entre el tamafio

del area deformada y la profundidad de la fuente.

Por otra parte, la Tierra es un medio heterogéneo formado por materiales de
composicion y propiedades distintas. Una forma de tener en cuenta este hecho es
mediante modelos de Tierra estratificada en capas planas formadas por materiales de
composicion, densidad y propiedades elasticas diferentes (p.e., Rundle, 1980; 1982;
Roth, 1993; Fernandez y Rundle, 1994a, b; Fernandez ez al,, 1997). Por ejemplo, los
resultados de Fernandez y Rundle (1994a, b) indican que, los cambios en las

propiedades elasticas del medio, tienen un efecto mas significativo que las variaciones

10
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de densidad, tanto sobre desplazamientos superficiales como sobre variaciones de

gravedad.

La presencia de altas temperaturas en zonas volcanicas puede causar un
comportamiento del medio distinto al predicho mediante un modelo elastico (p.e.,
Bonafede ez al., 1986; Dragoni y Magnanensi, 1989). El comportamiento de la corteza
también esta influido por la fracturaciéon intensa del medio que existe en zonas
volcanicas. Bonafede e a4l (1986) y Bonafede (1990) obtuvieron expresiones
analiticas para representar el campo de desplazamientos producido por diferentes
fuentes situadas en el interior de un semiespacio viscoelastico y homogéneo.
También calcularon el campo de esfuerzos asociado y mostraron que la perturbacion
causada por fuentes puntuales diferentes en un semiespacio viscoelastico puede
reproducir las elevaciones observadas mediante incrementos de presion factibles en
el interior de una camara (< 10 MPa). Dragoni y Magnanensi (1989) obtuvieron, a su
vez, la solucion analitica para representar una camara de magma rodeada por una
capa de propiedades viscoelasticas con la que reprodujeron el orden de magnitud de
la elevacion observada en Campi Flegrei, sin necesidad de un gran incremento de
presion. Folch e al. (2000) estudian las diferencias entre las deformaciones
viscoelasticas producidas por fuentes puntuales y fuentes tridimensionales extensas,
utilizando, respectivamente, un modelo que proporciona soluciones analiticas y otro

en el que las soluciones se obtienen numéricamente.

1.4. MODELOS ELASTICO-GRAVITATORIO Y VISCOELASTICO-
GRAVITATORIO.

A pesar del éxito obtenido al aplicarlo para interpretar las deformaciones
observadas en areas volcanicas, el modelo elastico no permite reproducir las
variaciones de gravedad observadas en algunas ocasiones (p. e., Rymer, 1994). Rundle
(1980) obtiene y resuelve las ecuaciones que representan el problema elastico-
gravitatorio para un semiespacio estratificado en capas planas, isotropas y

homogéneas, utilizando la técnica de las matrices propagantes (Thompson, 1950;
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CAPITULO 1

Haskell, 1953; Gilbert y Backus, 1966). Una de las aplicaciones de este modelo es el
calculo de los gradientes geométrico y ortométrico de la gravedad causados por
intrusiones magmaticas sobre la superficie terrestre. Dadas las propiedades de la
fuente, ambas cantidades pueden ser utilizadas para relacionar la variaciéon de
gravedad observada en superficie con el cambio de elevacion, para convertir una
cantidad en la otra, o para estudiar la dinamica de la intrusién (Rundle, 1982).
Fernandez e al (1997) muestran, mediante ejemplos, que para el ajuste e
interpretaciéon de las variaciones de gravedad observadas en zonas activas es
necesario considerar el campo gravitatorio terrestre. Este hecho se pondra de
manifiesto en los siguientes capitulos mediante un analisis cuantitativo de las

ecuaciones del modelo, asi como mediante ejemplos de aplicacion practica.

Estos autores también consideran otras caracteristicas del medio como sus
propiedades no elasticas. Rundle (1978a) estudia el problema de la presencia de un
“nacleo de deformacion” en una capa elastica situada sobre un semiespacio
viscoelastico, que representa el efecto de la astenosfera. Hofton e al (1995)
extendieron los trabajos realizados por Rundle (1980), para incluir la existencia de un
dique en el medio descrito anteriormente. Para ello, utilizaron los modelos
propuestos por Fernandez ez al. (1996a, b), que calculan la deformacién que produce
la actividad en fallas de la corteza terrestre. Fernandez e a/. (2001a) describen un
modelo viscoelastico-gravitatorio que considera fuentes puntuales en un medio

estratificado.

En resumen, podemos observar que se han propuesto numerosos modelos
para interpretar la deformacién observada en 4areas volcanicas. En la mayorfa se
supone que el medio posee un comportamiento elastico lineal, hipétesis valida en
situaciones de deformacién o dilataciones de camara relacionadas con
desplazamientos producidos en espacios de tiempo cortos (de meses a pocos afios).
Al centrarse los estudios realizados en efectos observados en las inmediaciones del
volcan (campo cercano), es suficiente con considerar modelos de semiespacio plano
despreciando la curvatura terrestre. Aunque en estos modelos se supone que los

desplazamientos predichos son cero en el infinito, estos tienden a cero
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CAPITULO 1

suficientemente rapido a distancias superiores a la profundidad de la fuente, por lo

que la deformacién del medio puede considerarse como un fenémeno local.

Este tipo de modelos se puede utilizar para interpretar la deformacion en
volcanes en los que la topografia del terreno se puede considerar plana, como por
ejemplo el Kilauea en Hawai o del volcan Krafla en Islandia. En estos volcanes las
irregularidades del terreno sobre las deformaciones observadas son demasiado
pequenas frente a la incertidumbre de los datos (Cayol y Cornet, 1997). Sin embargo,
existen volcanes que poseen gran relieve. Entre estos volcanes podemos citar el Etna
en Italia, el Merapi en Indonesia, el Mayon en Filipinas o el Teide en Canarias.
Existen diferentes trabajos (p.e., McTigue y Segall, 1988; Cayol y Cornet, 1998a, b;
Williams y Wadge, 1998; 2000; Folch ef al., 2000) que estudian la influencia de la
topografia en la deformaciéon producida por la expansion/contraccion de una cimara
magmatica. La conclusion a la que se llega en todos ellos es que la topografia tiene un

efecto significativo sobre la deformacién del terreno.
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CAPITULO 2

MODELO ELASTICO-GRAVITATORIO

2.1. INTRODUCCION A LA TEORIA DE LA ELASTICIDAD.

Para el estudio e interpretaciéon de deformaciones y variaciones de gravedad
es necesario definir una serie de conceptos, por lo que la teorfa de la elasticidad sera
introducida brevemente. La teorfa de la elasticidad estudia las relaciones existentes
entre las fuerzas que actian en los cuerpos y las deformaciones que producen. Asi,
veremos que las ecuaciones de equilibrio representan el balance de las fuerzas que
estan actuando en el medio y describen cémo varfan los desplazamientos (o

esfuerzos) en su interior.

Son muchos los textos donde se pueden encontrar los contenidos de este
apartado, por lo que nuestro propdsito es proporcionar un resumen de las bases
necesarias para el desarrollo de las ecuaciones diferenciales que describen los
modelos de deformacion. En este estudio hemos seguido los tratados de Love (1911,

1927), Fung (1965), Bhatia y Singh (1986), Mal y Singh (1991) y Udias (1999) que no
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CAPITULO 2

citaremos para proporcionar mayor continuidad a la lectura. Ademas, salvo que se

indique lo contrario, utilizaremos notacién indicial.

2.1.1. Esfuerzos y deformaciones.

Se define un medio continuo como una idealizacién de un medio material en
el que la distancia entre dos puntos contiguos puede hacerse tan pequefia como se
desee. La densidad se define en estos medios como el limite del cociente entre su
masa y volumen, cuando este dltimo tiende a cero. En este contexto, cada particula

del medio viene representada mediante un punto geométrico.

En un sélido pueden actuar dos tipos de fuerzas externas: fuerzas de cuerpo y
fuerzas de superficie. Las fuerzas de cuerpo o de volumen actian sobre cada
elemento de volumen del solido. Entre este tipo de fuerzas se encuentran las fuerzas
gravitatorias. Las fuerzas de superficie o de contacto producen esfuerzos, es decir,
fuerzas por unidad de superficie. Ademas de las fuerzas externas hay fuerzas internas

debidas a la interaccion entre las particulas del medio.

Cuando sometemos un cuerpo a la acciéon de un sistema de fuerzas, sus
particulas se desplazan ligeramente hasta que se alcanza el equilibrio. Consideremos
una region del medio de volumen 1/, delimitada por una superficie cerrada § (Figura

2.1) y en ella un punto P de coordenadas espaciales (x;, x,, x;).

—_df n
/ _'h,.\ \\\\
,// v 34 / \
e P ™
/’ O’@ /' %
/ \_
| S

Figura 2.1. Fuerzas superficiales sobre el punto P.
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CAPITULO 2

Con el fin de especificar los esfuerzos que actian sobre el area infinitesimal
dS, a la que pertenece el punto P, se supone que las fuerzas debidas a la accion
material del medio exterior a [/, que actian a través de este area elemental, se

reducen a df (Figura 2.1) y que el siguiente limite existe:

lim £ . (2.1)
ds—0 S

Este limite se conoce como traccion o vector de esfuerzos. En general, se
descompone en: una componente perpendicular al area infinitesimal (traccion
normal) y una componente sobre su plano tangente (traccion de cizalla).
Alternativamente, el vector de esfuerzos se puede descomponer en sus componentes

cartesianas. Si #; es la normal exterior a 45, las componentes cartesianas de la traccion

¢jercida por el medio exterior sobre 4S5 se denotan por z‘;”) fg”) y f;”),

b

respectivamente.

Considerando diversos planos que pasen por P se describen los
correspondientes vectores de traccioén sobre los elementos diferenciales de superficie.
Eligiendo tres planos ortogonales, resultaran tres vectores independientes, suficientes
para caracterizar el sistema puntual de esfuerzos. Asi pues, el estado de esfuerzos en

bl

un punto del medio también se puede definir a partir del tensor de esfuerzos, o .
7

cuyos nueve elementos representan los esfuerzos ejercidos a través de tres planos

ortogonales a los ejes coordenados. Segun la notacién anterior, las componentes de la
- . . 1) (1

tracciéon que actua sobre el plano cuya normal es paralela al eje x;, son 1‘7( / ,fg)

1 . o .
z‘g /. En adelante vamos a utilizar la siguiente notacion:

1) = 1) = 1) _
1t =0, t,, =0, 1, =0, (2.2)

De forma analoga, las componentes de la tracciéon sobre la cara cuya normal esta

orientada en el sentido de x, son 0,,,0,,,0,;, mientras que 0;,,0;,,0;; son las
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CAPITULO 2

componentes del vector de esfuerzos sobre la superficie perpendicular al eje x;. De
acuerdo con la relaciéon de Cauchy, el estado de esfuerzos a través de un plano

orientado arbitrariamente cuya normal es 7, se obtiene a partir de este tensor,

tl=on, 2.3)

i
En adelante, para definir el vector de tracciones se suprimira el superindice.

Las deformaciones se definen como el cambio de forma o volumen que
experimenta un cuerpo cuando se le aplica una fuerza. Si P tiene coordenadas (x;, x,
x;), antes de que se produzca la deformaciéon y coordenadas (x;), x,), x;) tras
producirse la deformacién, el vector desplazamiento del medio, #, se define

mediante,

u, =x"=x. (2.4)

Vamos a suponer que el campo de desplazamiento es continuo y dos veces
diferenciable. La teorfa de elasticidad en la que se desprecian los productos y
cuadrados de las derivadas parciales del vector desplazamiento, frente a las derivadas
parciales per se, se conoce como teorfa infinitesimal o lineal. De esta forma,
despreciando los términos de orden superior, se define el tensor de deformaciones

infinitesimales, también denominado tensor de Cauchy, mediante:

€, = (le_’/_ +ﬂj,z’). (2.5)

S
N =

La coma significa derivada parcial con respecto a la componente cuyo subindice le

sigue. El tensor ¢, es, por definicion, simétrico.

i

La relaciéon entre esfuerzos y deformaciones puede ser muy compleja en

medios reales, pero hay modelos tedricos, relativamente simples, que dan una
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CAPITULO 2

aproximacion del comportamiento del medio bajo ciertas condiciones. En la teorfa
infinitesimal, la ley de Hooke establece que los esfuerzos son proporcionales a las

deformaciones, es decir,

O'g_ _Cy}élek/' (26)

G, €s el tensor elastico. En general, al ser de cuarto orden, tiene 81 elementos
independientes. Debido a las condiciones de simetria expuestas anteriormente, estos
se reducen a 21. Para el caso de un medio homogéneo e isétropo, los elementos del
tensor se pueden expresat como combinacién lineal de dos constantes A y g,

denominadas parametros de Lamé. Bajo estas condiciones, el tensor viene dado por:

C.
¥

= Mﬁ S5, + ,u(él,k 5/_/ +6, 5//{ ), 2.7)

donde &

mn

es la delta de Kronecker. Asi, la relacion entre esfuerzos y deformaciones

se puede expresar como:

o, = lé’yekk + Z,Ltei/, . (2.8)

2.1.2. Condiciones para el equilibrio.

La relaciéon de equilibrio entre las fuerzas que actian sobre un cuerpo viene
dada mediante tres ecuaciones en derivadas parciales de las componentes del tensor
de esfuerzos. Si consideramos que f; son las fuerzas de cuerpo por unidad de masa,
para obtener las fuerzas por unidad de volumen, sélo hace falta multiplicar £, por la
densidad del material, p. Por tanto, las fuerzas de cuerpo que actian sobre el
elemento de volumen, d1"=dx,dx,dx; vienen dadas por pfdx,dx,dx;. La condicion de
equilibrio establece que la resultante de todas las fuerzas que actian sobre el sélido,

suma de las fuerzas de cuerpo y de los esfuerzos, debe ser cero. Para tener en cuenta

los esfuerzos consideramos un paralelepipedo infinitesimal centrado en P, (xy, x5,
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X3), cuyas aristas dx;, dxp, dxj, son paralelas a los ejes coordenados de un sistema de

referencia cartesiano (Figura 2.2). Los puntos centrales de cada cara tienen

coordenadas:

1 1 1

(x1i5dx1,x2,x3), (x1,x2izdx2,x3), (x1,x2,X3iEdX3)
dx ax

(x1—71,x2,x3) (xg +—7,%3,%3)

190, T b o) +L91 4o e a
(0'77_3 o dxx; Jdx ydx <"“'T ! L > 2 Ox, 1 )2
1 1 : dxg

de

Figura 2.2. Esfuerzos actuando sobre las caras de un paralelepipedo infinitesimal de volumen dI”.

(modificada de Bhatia y Singh, 1986)

Si o; son los esfuerzos actuando sobre P y la normal exterior de la cara
centrada en (x,+dx,/2,x,x;) se encuentra orientada en direccion x,, entonces las

tracciones sobre esta cara vienen dadas por:

17 e, L
e, |dx ,dx 5. (2.9)

Para el resto de caras se pueden escribir expresiones similares. Por tanto,

sumando todas las fuerzas que actian en direccién x;, se obtiene que,
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7—80”4 dx d 7—80’74 dx d 780274 dx d
O'ﬂ-i—; o x7 x2 x}— 0-77_36 x7 X2 x3+ 621+Ea X2 x7 x}

X X
7 7 2

X X X
2 3 3

1 O 7 0o 1 0o
—lo. ———2d¢ ldcdx +|o, +——Ldx |dxdx —| o, ———2Ldx |dx dx
21 2 9 2 [ 3 317 9 p 3 |02 31909 E i
+ pf dx dx dx =0, (2.10)
de donde, operando y dividiendo por el volumen del elemento, queda,

8(777 80‘27 8037
+ + +pf,=0. (2.11)

Ox Ox 89(3

7 2

De forma general, utilizando el convenio de la suma de indices repetidos (los
subindices repetidos indican la suma de sus valores), el equilibrio de las fuerzas que

actian sobre un solido se puede expresar de la siguiente forma:
o7 o =0. (2.12)

Las ecuaciones de equilibrio son validas para cualquier medio continuo,
independientemente de sus propiedades elasticas, que vienen determinadas por los

parametros de Lamé.

Otra de las condiciones para que el sélido esté en equilibrio es que el

momento de todas las fuerzas respecto a los ejes coordenados debe ser cero.

El momento de las fuerzas respecto al eje x; es debido a las fuerzas

tangenciales que actuan en las caras paralelas a dicho eje:
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1 10 1 10
—dx,| O, +— T2 dx , |dx sdx; +—dx,| 0,3 —— O dx , |dx ;dx,
X, 2 2 Ox,
(2.13)

1 100 1 100
——dx |0, +——2dx ldxdx ——dx |0 ———2dx ldxdx =0.

PRl O EN e B | I " EN A

3 3

Por tanto, dividiendo de nuevo por el volumen, la condicién de momento se

puede expresar como:

o.=0_. (2.14)

De igual forma, tomando los momentos en las direcciones x, y xj,

genéricamente se obtiene que:

o =0 , (2.15)

es decir, el tensor de esfuerzos es simétrico, y por tanto, sélo 6 de sus 9 elementos

son independientes.

2.1.3. Ecuaciones de Navier de equilibrio.

La ecuaciéon de equilibrio se puede expresar en funcién de diversos
parametros. Por ejemplo, (2.12), se ha expresado en funciéon de los esfuerzos que
actdan sobre el solido. Para expresar esta ecuacion en funcién de los desplazamientos

que se producen en el medio, tenemos que conocer la relaciéon existente entre

esfuerzos, o

2l

y deformaciones, ¢, es decir, la ley de Hooke. Para un medio elastico,

¢,
isétropo y homogéneo viene dada mediante (2.8). El parametro g también se
denomina moédulo de cizalla o rigidez del medio. Sustituyendo (2.8) en (2.12),

utilizando la definicién del tensor de deformaciones (2.5), se obtiene la ecuacion de

Navier para el caso estatico:
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(A+ y)ﬂw +un, +pf=0. (2.16)
Al introducir la razén de Poisson,

A
V=—— (2.17)
2(A+u)
se obtiene que el vector desplazamiento de un medio elastico, isétropo y homogéneo
satisface la siguiente ecuacion diferencial de segundo orden, que podemos expresar

en forma vectorial:

vy eviar Lr—o. 2.18)
1-2v H

2.1.4. Ecuaciones del modelo elastico-gravitatorio.

Cada punto material de un sélido esta influido por la fuerza gravitatoria que
ejercen otras particulas del mismo u otros cuerpos exteriores. Los desplazamientos
que se producen en la Tierra como consecuencia de una perturbacién en el medio,
estan afectados por la accion del campo gravitatorio, al igual que los desplazamientos
influyen en el campo gravitatorio. Por tanto, las ecuaciones que gobiernan el

desplazamiento del medio y el campo gravitatorio que genera, estan acopladas.

Gilbert y Backus (1968) acoplaron, explicitamente, los efectos elasticos y
gravitatorios en un problema de fractura, suponiendo que la Tierra posee simetria
esférica y que es un medio estratificado. Del mismo modo, Rundle (1980) propuso
un método similar para calcular la deformacién producida por fuentes puntuales de
perturbacién, en la superficie de un medio semi-infinito, estratificado en capas
planas, isétropas y homogéneas. El problema consiste en determinar el sistema de
esfuerzos para el que un medio, que genera un campo gravitatorio propio, esté en

equilibrio. Love (1927) supuso que los esfuerzos en un punto del medio se pueden
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describir mediante dos sistemas de esfuerzos o estados superpuestos. En el primero,
la presion hidrostatica en el interior se encuentra equilibrada con la aceleracion
gravitatoria del medio. Este constituye el estado de esfuerzos inicial o estado de
referencia. El segundo estado consiste en un sistema de esfuerzos relacionado con

los desplazamientos.

Veamos primero como se obtienen las ecuaciones correspondientes al
problema elastico-gravitatorio acoplado para un modelo de Tierra con simetria
esférica sin rotacién, para a continuacion trasladar las ecuaciones a un modelo de

semiespacio.

Sabemos que con respecto a un sistema de referencia inercial (O, x7, x5, x3)

con origen, O, situado en el centro de masas de la Tierra, el campo hidrostatico de

esfuerzos, T, y la presion hidrostatica, p,, estan relacionados (Lanzano, 1982):

T ==p 6 Op,[0x,=p,g,. - (2.19)

7 0"’

siendo p, la densidad de masa correspondiente al estado de referencia. g, son las

componentes del campo gravitatorio que se obtienen a partir de potencial

gravitatotio, ¢, :
£, =709, /axz : (2.20)

Este potencial verifica la ecuacion de Poisson en el interior de las masas,
24 _
Vg =4xGp,, (2.21)

donde G = 6.673 x 10" m’kg"'s? es la Constante de Gravitacién Universal.

Para considerar un modelo terrestre realista, hay que tener en cuenta el efecto

de las fuerzas elasticas (Love, 1927). Para ello, se supone un campo de esfuerzos
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adicional, 7;, que produce el desplazamiento de las particulas del medio elastico e

isétropo, con respecto a su estado de referencia. Este campo adicional viene dado

por la ley de Hooke:
On on  On.
r =A—45 +py —+—L|. (2.22)
4 Ox, 7 ﬁxj_ Ox

Puesto que se suponen deformaciones infinitesimales, se puede considerar
que en la ecuacion (2.22) cada punto del medio tiene las mismas coordenadas que
tenfa antes de que se produjera la deformaciéon provocada por los esfuerzos
adicionales (Llanzano, 1982). Sin embargo, para el campo hidrostatico no se puede
realizar la misma hipdtesis. La deformacion infinitesimal ha producido una variacion
del campo hidrostatico inicial que habrd que restar, puesto que la particula estara

rodeada del mismo entorno material (Love, 1927; Lanzano, 1982). Asi, después de

que se produzca la deformacion, oy viene dado por:

oT,
o, =T - o ", (2.23)

Ahora bien, el gradiente de los esfuerzos hidrostaticos se obtiene a partir de

la expresion (2.19):

or’. op
I 0S5 =—
PR, 8, ==P,8,9, (2.24)

£ £

Con respecto al sistema de referencia inercial, la ecuacion (2.12) representa el
equilibrio del medio. Tras producirse la deformacion, la densidad sera igual a la suma
de p,, densidad de masa en el estado de referencia y p,, que representa la variaciéon de
densidad producida por la dilatacién del medio. Esta variacion esta relacionada con el

campo de desplazamientos mediante la ecuacion de continuidad (Mal y Singh, 1991):
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0
P, = —a(/?oﬂj) (2.25)

7

Como hemos mencionado anteriormente, entre las fuerzas de cuerpo que
actdan en el medio, estamos considerando el campo gravitatorio, que es conservativo

por lo que en la expresion (2.12), las fuerzas se expresan como:

0
j=-2L

) (2.206)
g Ox .

7
donde @ es el potencial total, suma del potencial que genera el medio cuando se
encuentra en el estado de referencia, ¢, y el potencial perturbadot, @,. Este tltimo es
debido a la redistribucién de masas que produce la deformacién, @, , y al potencial
externo, ¢, que representa la accién gravitatoria de cuerpos exteriores (¢, = ¢, + @, ).

@,, al igual que @), satisface la ecuacion de Poisson en el interior de la Tierra:
24 _
Vi¢ =41Gp,. (2.27)

Ya que el potencial externo, @, verifica la ecuacion de Laplace en el intetior
de las masa terrestres, tan solo @, contribuye a la parte derecha de (2.27). La

contribucién del potencial externo, ¢, se considera al establecer las condiciones de
contorno sobre la superficie libre del medio. Por tanto, teniendo en cuenta el

Principio de Superposicion, las componentes del vector gravedad vendran dadas por:

&Zi =80 t &> (2.28)
donde
g, = —6¢7/6xi . (2.29)
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Despreciando términos de segundo orden, como p,g,, y utilizando las
expresiones (2.23) y (2.24), la ecuacién fundamental que establece el equilibrio del

medio se puede escribir de la siguiente forma:

or

p
Ox
J

0
Poly; T P8y ¥ (Polo )t 5 =0 (2.30)

que en forma vectorial, considerando la componente vertical del vector gravedad, se

expresa mediante (Rundle, 1980):

P P P
/ V(V-u)+ﬁv(u-e )——0V¢ Lot e u=0 (2.31)
1—2v Y7, z u 7 u z

Viu+

Esta ecuacion esta acoplada con la ecuaciéon (2.27) que proporciona

variaciones de potencial.

Como se ha visto en el Capitulo 1, las caracteristicas del modelo terrestre
utilizado para la interpretaciéon de efectos asociados con actividad volcanica son
importantes. Para estudiar efectos producidos en zonas cercanas, es suficiente
considerar modelos de semiespacio, despreciando la curvatura terrestre. En el
desarrollo anterior hemos considerado que la Tierra posefa simetria esférica. El
problema de acoplar explicitamente el efecto de la gravitaciéon del medio es mas
complicado para el caso de un semiespacio elastico, puesto que el problema de orden
cero (estado de referencia) no esta bien definido. Al considerar un espacio de
extension infinita, la gravedad en superficie se podria calcular como la de una lamina
Bouguer de espesor infinito. Dicha lamina produciria gravedad infinita. Por tanto, la
ecuacion del equilibrio hidrostatico (2.19), conduciria a problemas de singularidad al
equilibrar el gradiente de presion con la gravedad del medio. Para evitar estas
singularidades, Rundle (1980) sefiala que se puede adaptar el estado de referencia
inicial correspondiente a un medio con simetria esférica al estado de esfuerzos
adicional (estado perturbado) correspondiente al semiespacio. Para que el problema

del semiespacio esté bien definido se imponen una serie de condiciones de contorno
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con el fin de que en el limite apropiado, la solucién del sistema formado por las
ecuaciones (2.27) y (2.31) coincida con la soluciéon correspondiente al problema
esférico (Rundle, 1980). En particular se supone que g es constante e igual a su valor
en superficie. Pero, con el fin de obtener un limite apropiado cuando la densidad
disminuye, es decir, para que la solucién del problema elastico-gravitatorio converja a
la solucién del problema elastico, se supone que g depende linealmente de la

densidad, lo que es consistente con el problema de Tierra esférica para el que:

g= —GIVLMZW'- (2.32)

|r—r'

La variaciéon de g con la profundidad se desprecia puesto que sélo contribuye a
efectos de orden superior (Rundle, 1980). Como condiciones de contorno se
establece que todas las cantidades perturbadas tiendan a cero en el infinito. Ademas,
el potencial perturbador tiene que ser igual al potencial externo en la superficie libre
del semiespacio. Bajo estas condiciones este problema esta bien definido (Rundle,

1980).

En el siguiente apartado vamos a describir, de forma breve, la resolucion del
sistema de ecuaciones que gobierna la respuesta del medio elastico-gravitatorio ante
la accién perturbadora de una fuente puntual. Su resolucién se encuentra descrita en

diversos trabajos (p. e., Rundle, 1980; 1982; Fernandez, 1992).

2.2. MODELO ELASTICO-GRAVITATORIO ESTRATIFICADO.

Love (1927) mostré que el campo de desplazamientos producido por un
centro de expansion en un medio elastico, se puede obtener a partir de su funcion de
Green. En particular, en aplicaciones como la que nos atafie, interesa conocer la
respuesta de un semiespacio ante una perturbacion subita del medio. Rundle (1980)
seflala que en estos casos la estructura vertical del medio se puede introducir

mediante la superposiciéon de capas horizontales de distintas propiedades. Thompson
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(1950) y Haskell (1953) presentaron un método para obtener la respuesta de un
semiespacio estratificado ante la incidencia de ondas elasticas. Singh (1970) utilizé
este método, conocido como el método de matrices propagantes, para obtener las
deformaciones producidas por una fuente puntual en un semiespacio elastico
estratificado. Rundle (1980) adapté6 esta metodologia para obtener los
desplazamientos, el potencial perturbador y las variaciones de gravedad causadas por
diferentes fuentes de dislocacién puntuales inmersas en un medio elastico-
gravitatorio, semi-infinito, estratificado en capas planas, isétropas y homogéneas.
Posteriormente, Fernandez y colaboradores (Fernandez, 1992; Fernandez y Rundle,
1994a, b; Fernandez ¢ al., 1997) lo extendieron en numero de capas desarrollando
una nueva formulacién numérica. Ademas, desarrollaron la formulacién necesaria
para calcular variaciones en inclinacién y deformaciones verticales. También se ha
desarrollado la formulaciéon del efecto de una intrusion de magma sobre las

componentes de la desviacion de la vertical (Charco ez al., 2002).
2.2.1. Descripcion del modelo.
Consideremos un medio semi-infinito estratificado en capas planas, is6tropas

y homogéneas (Figura 2.3), cuya respuesta ante una perturbacioén se rige por las

ecuaciones de equilibrio del medio elastico-gravitatorio.

?:%
S

S

S

SEMIESPACIO

Figura 2.3. Medio estratificado en capas planas, isétropas y homogéneas. Se muestra el
sistema de coordenadas local y la variacion de las propiedades del medio con la profundidad
(Fernandez, 1992).
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Cada capa # tiene un espesor 4,, de forma que la suma de los espesores, H, se

corresponde con la profundidad a la que se encuentra situado un semiespacio

continuo. La densidad y las constantes elasticas de cada capa se denotaran por p,, 4

"
y M, respectivamente. Suponiendo que el medio consta de p-7 capas, el semiespacio
sera la capa p-ésima. La interfase entre las capas 7 y #+7 se denota por z,, con lo que
% = 0, representa la superficie del tetreno y g,, = H, es la frontera entre la capa mas

profunda y el semiespacio. Se considera un sistema de coordenadas cilindrico (1, 6, 3)

y la base de vectores unitatios (e, ey ) correspondiente a este sistema. El origen del
sistema es la proyeccion de la fuente, situada a una profundidad ¢, en superficie, y el
eje z apunta hacia el interior del semiespacio de forma que la gravedad que

proporciona el modelo es positiva.

La respuesta de cada capa ante la perturbacidn, viene dada mediante el

siguiente sistema de ecuaciones (Love, 1911; Rundle, 1980):

1 P p,g

Viu+ vv-u+igwu-e )—&V¢——e V-u=0
yz oHu uo

1-2v
(2.33)
Vp=—4p GV -u

donde ¢ es el potencial gravitatorio producido por la intrusién, u es el
desplazamiento causado por ésta, p, es la densidad, constante no perturbada, G es la

Constante de Gravitaciéon Universal y ¢ es el médulo de rigidez.
Para resolver el sistema (2.33) hay que integrar la segunda ecuacion.

Integrandola sobre un volumen arbitrario y teniendo en cuenta que el operador

laplaciano es igual a la divergencia del gradiente, se obtiene:
IV(V2¢ +4rnGp,V -u)dV = [ (V- (Vo +4nGpyu))dl” =0, (2.34)

de donde, al aplicar el teorema de la divergencia,
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[o1 (Vo +42Gp,u)-ndS =0, (2.35)

O es la superficie que engloba el volumen considerado, 42 es el elemento de
superficie y n es el vector normal unitario exterior a |/, Teniendo en cuenta esta

expresion, se define la siguiente cantidad:
0 =|Vé+4rGp,ul-n. (2.36)

Esta cantidad se utiliza para obtener las variaciones de gravedad en el medio
(Rundle, 1980). Para resolver el sistema (2.33), se imponen las siguientes condiciones
de contorno: todos las perturbaciones tienden a cero en el infinito; la superficie g = 0

esta libre de esfuerzos. También necesitamos la existencia de un potencial
gravitatorio continuo a través de la superficie ¢ = 0y que se anule cuando g —> -oo. Se

exige, ademds, que O, u, las tracciones normales 7' -e , y ¢ sean continuos en g,
F¢

salvo a través de planos singulares, ¢ = cte, en los que se sitdan las fuentes internas

de perturbacion.

Las soluciones de este problema en el espacio tridimensional euclideo se
utilizan para obtener, a partir del método de matrices propagantes, la solucion

correspondiente a un medio estratificado en capas planas.

La solucién global y unica (Rundle, 1982) sobre la superficie, ¢ = 0, viene
dada por las siguientes expresiones (p. e., Rundle, 1980, Fernandez es al, 1997,

Charco et al., 2002):

u=M]|’ {x;(O)Po +/(0)B, } kdk | (2.37)

¢=MJ @ (0)],(kr)kdk, (2.38)
8 o0

dg = —% =M g} (0)],(kr)kdk + B> (2.39)
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Ou

T = a_: =—M[; % (0)] (kr )k’ dk, (2.40)
Ou ) . i

€, :a—:m :m.[o D,(0)] ,(kr)&"dk, (2.41)
M 0 7 3

d§=2—gj0 xw! (0)-(],(kr)+ ], (kr))- & dk, (2.42)

477=f—gﬁ’yw(’,m)-(]O(ér)+]2(/€r))-/€34é, (2.43)

donde dg es la variacién de gravedad, T es la inclinacién del terreno, & es la
deformacién vertical del medio y dé, dn corresponden al efecto de la intrusion en las
componentes de la desviacion de la vertical. En estas expresiones, M es la masa de la
intrusion y x,/(0), 5,'(0), @,'(0) y ¢,'(0) son las funciones nicleo, cuyas expresiones se
obtendran seguidamente. P,y B, dependen de las funciones de Bessel de orden cero,
Jo(kr). B, = 47G,p, y res la distancia radial a la proyeccion de la fuente sobre el plano

z=0. x e y son las coordenadas cartesianas del punto de calculo.

Las funciones nucleo se expresan en la forma (Fernandez ez al., 1997):

X;}(O) = EHAOP +E73B0P +E75D0P _Fi’

1
D0(0)=E; App + Ex3Byp + EpsDyp — F,
(2.44)
1
@y(0)=E;; App + Es;Bpp + E5;Dpp — Fs,

7(7)(0) =FEgAypp + EgByp + EgsDgp — F .

con E; y F, elementos la matriz [F] y el vector [F] respectivamente, que dependen de
las caracteristicas del medio y se obtienen utilizando las soluciones correspondientes
al sistema (2.33) en un medio infinito (Rundle, 1980). Los coeficientes A, B, y D,,

Op>

estan dados por:

A, = {(ij B Fa)' Ejz + (/éEii _Eﬁ)' E;i + ('éEis —E; ) Ei:} }/A ’
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Bop - {(/éEH _Em)'E;‘; +(’éF5 _Fg)'EZj +(’éE55 _Eﬁ).E?; }/A ’ (2.4)
D =

0p {('éEﬂ _Em)'EJZ +('éE53 _Eﬁ).EIjj +('éF5 _Fa)'Eijj }/A’

siendo

34
-E
63

A :(/éEﬂ _Em)'Ej: +('éE55 -k )Eijj +(/éE55 _E“) &
y

7 = —
Bl =E,E -EE |

< (2.46)
El, =FE -FE,.
Ia matriz [F] viene dada por:
21 P o] [z ()], (2.47)
donde [#'] es la matriz de capa # definida por Singh (1970),
o]=lz(~a )iz o)) .49

La matriz [Z ! (z)], de orden 6x06, se muestra explicitamente en Rundle (1980,

1982) y Fernandez (1992). Sus elementos dependen de las caracteristicas de cada
capa.

El vector [F] esta definido por el producto,

(2.49)
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donde la matriz de capa la‘% J se corresponde con la de la capa cuya interfase superior
es g,y su frontera inferior es g, (3, = ¢), donde se introduce la discontinuidad. El
vector [D] es el vector que representa a la fuente. Rundle (1981a), Fernandez (1992) y
Fernandez et al. (1997) muestran los elementos de la matriz [E] y del vector [F] en

funcién del numero de capas que se consideren en el semiespacio estratificado.
2.2.2. Funciones fuente.

Una intrusién de magma, considerada como una fuente puntual de masa M
situada a una profundidad ¢, se va a representar mediante discontinuidades de salto
sobre las cantidades perturbadoras. Estas estan dadas en el vector [D]. Sus

componentes no nulas son (Rundle, 1980, 1982; Fernandez y Rundle, 1994a):

D] - 2pa’ (1-v)S
Tou(1+5)

(2.49)

donde p es el incremento de presion que produce la expansion de la camara de
magma, a es su radio y 0=1/(3-4v). [D];y [D], teflejan la interaccion entre la masa y
el campo de gravedad y las restantes componentes no nulas reflejan los efectos
causados por un cambio de presién en la camara, lo que produce su expansion o

contraccién volumétrica
2.2.3. Descomposicion de soluciones. Linealidad.

En el problema que estamos tratando, los efectos debidos a Ia
expansion/contraccion de una cimara magmitica producida por la variacion de

presion en su intetior que causa un influjo de material externo y/o una variacion de
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su temperatura, se pueden aproximar mediante la combinacién de los efectos
producidos por un centro de expansion y los producidos por una masa puntual
esférica, si consideramos que el tamafio de la fuente, que viene representado por su
radio, a4, es despreciable frente a su profundidad, ¢ (¢ << ¢). Mediante esta
aproximacion y debido a la linealidad de los operadores que aparecen en el sistema de
ecuaciones que define el modelo elastico-gravitatorio, los efectos producidos por la
inflacién/contracciéon de la cimara, se pueden expresar como (Fernindez y Rundle,

1994b):

e=M@(r,e;T)+ pa’ y(r,6;T). (2.50)

@y y representan, respectivamente, los efectos calculados para una masa unitaria y
un centro de expansiéon cuya intensidad, dependiente de pcz}, es unitaria. Ambas
funciones dependen de la distancia radial a la proyeccion de la intrusion en superficie,
r, de la profundidad de la fuente, ¢ y de los parametros que definen el modelo
cortical, 7 (densidad, constantes de Lamé y espesores de capa). Los efectos causados
por un centro de expansién se obtienen multiplicando por pa’, y los causados por una
masa puntual se obtienen multiplicando por la magnitud de ésta, M. Una vez fijadas
las caracteristicas del modelo @ y g, solo dependen de la distancia radial y de la

profundidad de la fuente.

2.2.4. Formulaciéon numérica e integracion de las funciones nucleo.

Las soluciones globales (2.37)-(2.43) del sistema que define el modelo (2.33),
permiten calcular el campo de desplazamientos, las variaciones de gravedad y
potencial, asi como el efecto de una intrusiéon de magma en la desviaciéon de la
vertical. Con el fin de desarrollar un programa que realice estos calculos, es necesario
obtener explicitamente los nicleos de integracion, x,'(0), y,'(0), @,'0) v ¢,/ (0), a partir
de los elementos de la matriz [E] y del vector [F]. Fernandez (1992) y Fernandez y
Rundle (1994a, b) obtienen las expresiones correspondientes a la existencia de dos

capas sobre un semiespacio, ampliando la formulacion de Rundle (1981a). La
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formulaciéon numérica general y su particularizacién a medios compuestos por una,

dos, tres y cuatro capas se describe en Fernandez ef al. (1997).

Una vez que se han obtenido los nucleos de integracion, el principal

problema que aparece al integrar es que estas funciones pueden tener algiin polo en

el eje real. Si aparece algin polo, éste coincide con el valor correspondiente al

namero de onda elastico-gravitatorio que se define mediante la siguiente expresion

(Rundle, 1981a):

e =lns+ppe)”,

en la que,
zpoy:

77_ ﬂ_pga
__ M

] A+2u’

con
_p/

IO_ /Ll,

G=G0,u

(2.51)

(2.52)

Los elementos de la matriz [Z " (z)] a partir de la que se obtienen los nuicleos

de integracion, son reales o complejos, dependiendo del valor de 4. Si &2£, sus

elementos serin reales, mientras que serdn complejos si &<k, La formulacion

numérica desarrollada para obtener la matriz [E] y el vector [F] tan sélo se aplica para

el caso real. Para el caso complejo, es mas facil calcular las funciones nucleo

directamente mediante los procedimientos algebraicos mostrados en la Secciéon 2.2.1
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(Fernandez y Rundle, 1994b). Debemos recordar también que, puesto que cada capa
posee sus propias constantes elasticas, en cada problema existiran tantos numeros de
onda gravitatorios como numero de capas mas uno (este ultimo valor
correspondiente al medio semi-infinito inferior). En general, el valor de 4, es
diferente para cada capa. El nuimero de diferentes £, determinard el nimero de
intervalos de integracién en los que aplicar la formulacién numérica citada. Yu e al.
(1996) y Fernandez ef al. (1997) demostraron que la integracién de las funciones
nucleo alrededor de sus polos, no contribuye a la solucién final en gran medida, por

lo que se puede obviar, facilitando la integraciéon y ahorrando tiempo de ejecucion.

Otro aspecto a tener en cuenta al integrar las funciones nucleo, es que el
limite superior de la integral no es finito. Rundle (1980, 1981a) demuestra que la
solucion correspondiente al problema elastico-gravitatorio acoplado se reduce a la
solucién del problema elastico en el limite £>>&, Hsta propiedad proporciona un
aumento en la velocidad de integracion ya que, desde el punto de vista practico,
podemos considerar la integracion de las funciones nucleo elastico-gravitatorias entre

00— £k

nax>

en lugar de integrar de 0 — oo, restando el correspondiente nucleo elastico.
La solucion del problema elastico-gravitatorio, la obtendremos sumando la forma

integrada del correspondiente nucleo elastico (p.e., Mindlin, 1936). De esta forma:
=5+l (x, - X, ), 2.53)

donde ¢ es una solucién del problema elastico-gravitatorio. S, es la solucién analitica
del problema elastico, forma integrada de la funcién nucleo elastica, X, y X, es la
funcién nuacleo elastico-gravitatoria. Si la fuente de perturbacion es un centro de
expansion, S es la solucién correspondiente al modelo de Mogi (1958). El criterio

que se sigue en la practica para determinar £, es (Fernandez y Rundle, 1994b):

max

max

2.54)

X@—X@‘Sm_ﬁ, k> k

max
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2.2.5. Programas de calculo.

El conjunto de programas GRAVW, desarrollado en FORTRAN 77 por
Fernandez et al. (1997), basandose en los programas GRAVW (Rundle, 1982) y
GRAV1 (Fernandez y Rundle, 1994a, b) permite calcular desplazamientos
(horizontales y verticales), la inclinacion, la deformacién vertical (“vertical strain),
los cambios de potencial, gravedad y nivel del mar causados por una intrusiéon de
magma situada a una profundidad ¢ en el medio. Posteriormente, Charco e a/. (2002)
han modificado este paquete informatico introduciendo el calculo de la perturbacion
en las componentes de la desviacion de la vertical sobre la superficie ¥ = 0. Este
nuevo paquete informatico se denomina DVGRAVW vy esta formado por los
programas DVGRAVW1, DVGRAVW2, DVGRAVW3 y DVGRAVW4. El nimero
incluido en el nombre del programa indica el numero de capas consideradas. Asi,
DVGRAVWI calcula desplazamientos (hotizontales, #, y verticales, #,), inclinacion,
T, deformaciones verticales, &, cambios de potencial, @, gravedad, dg, variaciones del
nivel del mar, 4/ y pertubaciones en las componentes de la desviacién de la vertical,
d& y dn, sobre la supetficie, 7 = 0, de un medio formado por una capa sobre un

medio semi-infinito.

Como ejemplo, en la Tabla 2.1 se describe la funciéon de las subrutinas que
componen el programa DVGRAVWI1. Ademas de estas subrutinas, los programas
utilizan diferentes subprogramas de las librerfas IMSL (1982) y LINPACK (2003).

La Tabla 2.2 muestra el fichero de entrada del programa DVGRAVW?2, para
un ejemplo particular. Para la entrada de datos utilizamos la sentencia NAMELIST.
Los datos necesarios para ejecutar el programa son los siguientes: las caracteristicas
del modelo de corteza, es decir, el espesor de cada capa denominado Di; H que
corresponde a la profundidad a la que se encuentra el medio semi-infinito continuo,

es decir, H = D1+D2+...4+Dn-1, siendo n-1 la dltima capa situada sobre el medio

continuo; las constantes de Lamé, 4, y A, que se denominan AMUi y ALAMi,
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PROGRAMA DVGRAVWTI: lee los datos y calcula la deformacién, vatiaciones del nivel
del mar, de potencial y gravedad, y las componentes de la desviacién de la vertical utilizando
las subrutinas HLFSPC y THLTT.

SUBRUTINA ALAYER: determina la capa donde esta la intrusion.

SUBRUTINA HLEFSPC: calcula los efectos debidos a una intrusién de magma en un
semiespacio homogéneo con las mismas caracteristicas de la capa en la se encuentra la
intrusion.

SUBRUTINA THFLTT: integra las funciones de Green

SUBRUTINA CALKRN: calcula la integracion de la diferencia de los nicleos elastico y
elastico-gravitatorio.

SUBRUTINA EMAT: calcula la matriz [ E .

SUBRUTINA AMAT: calcula las matrices de capa n, [ a” |.

SUBRUTINA ZCOMPC: calcula la matriz [Z2(z)] para k<min{k,i , i =1,2}.
SUBRUTINA ZO0INVC: calcula la matriz [Zn(z)]! para k<min{k,; , i =1,2}.
SUBRUTINA ZCPC: calcula la matriz [Z2(2)] para min{ky , 1 =1,2} <k<max {kg;, i=1,2}.
SUBRUTINA ZCPIN: calcula la matriz [Z2(z)]! para min{k, , i =1,2} <k<.max {ky;
i=1,2}.

SUBRUTINA ZCOMPR: calcula la mattiz [Z2(z)] para max{ky ,1 =1,2} <k.
SUBRUTINA ZO0INVR: calcula la matriz [Zn(z)]! para max{ky ,i =1,2} <k.
SUBRUTINA FM1: calcula el vector [ F | para una intrusién situada en la capa 1.
SUBRUTINA FM2: Calcula el vector [ F | para una intrusién en el semiespacio.
SUBRUTINA GFINT: realiza la integracion de las funciones de Green.

SUBRUTINA AKNINT: integra las funciones de Green a lo largo de un contorno
considerado.

SUBRUTINA EI: calcula las diferencias dadas en la expresion (36) de Fernandez (1992).
SUBRUTINA EBAR: calcula las funciones Eiy dadas en la ecuacién (32) de Fernandez
(1992).

SUBRUTINA EFA: calcula las funciones Eip dadas en la expresion (34) de Fernandez
(1992) para una intrusiéon en la capa 1.

SUBRUTINA EFB: calcula las funciones Eir dadas en la expresion (35) de Fernandez
(1992) para una intrusién en el semiespacio.

SUBRUTINA CKI10L1: calcula las funciones nucleo para una intrusiéon localizada en la
capa 1.

SUBRUTINA CKI10L2: calcula las funciones nicleo para una intrusioén en el semiespacio.
SUBRUTINA BJCALC: calcula las funciones de Bessel de orden 2, Ja(kr), mediante las
relaciones de Bessel.

Tabla 2.1. Unidades del programa DVGRAVW!1 (modificada de Fernandez ez al., 1997).
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respectivamente (para cada capa i-ésima entre las que se incluye el medio semi-
infinito inferior); las densidades de capa, RHOL: ,y del semiespacio, RHOH; la masa
(AMASS), incremento de presion (PMAGMA) y radio RMAGMA) de la camara. En
este fichero también hay que incluir las coordenadas x, y, de los puntos estacién en el
caso de que la variable INDIC, situada en el programa principal, tome el valor 1. Si
INDIC = 0 el programa genera automaticamente un perfil en el que calcula todos los
efectos a partir de un paso dado en el fichero de datos, donde YSTART es el primer
valor para la coordenada y, X es el valor considerado para la coordenada que denota.
El efecto de la gravedad se suprime st RHOFCT es igual a un valor pequeno (por
ejemplo 107). NSTEP es el nimero de intervalos de integracion. El nimero de
variables que se incluye en el fichero de datos de entrada depende del numero de
capas que consideremos, es decir, dependera del programa DVGRAVW que
utilicemos. Las unidades de cada valor correspondiente a las variables de entrada son:
km para las distancias, 10’ kg/m’ para densidades, 10" Pa para los parimetros
elasticos, 10" kg (10" kg=1 Unidad de Masa, UM) para la masa y 0.1 MPa para los
valores de presion. Si se quieren calcular variaciones del nivel del mar DWATER es

la anchura de la capa de agua situada sobre el medio y RHOW su densidad.

DVGRAVW2.DAT
&REEDIN
D1=10.0D0,D2=5.D0,C=5.D0, ALAM=3.0D0, ALAM1=3.0D0, AMU=3.0D00, AMU1=3.0DO0,
SEND
&YINIT YSTART=0.0D0,DELY=0.1D0,X=0.1D0,NNYY=500, INDIC=0, &END
§GRED RHOL1=3.0d0,RHOH=3.00D0,RHOFCT=1.D0,NSTEP=150, &END
SWATER DWATER=0.DO0,RHOW=0.0D0, &END
§CHAMBR PMAGMA=1.D4,RMAGMA=1.D0,AMASS=1.D0, &END

Tabla 2.2 Fichero de entrada del programa DVGRAVW?2.

Cada programa tiene cuatro ficheros de salida. En un fichero se escriben las
caracteristicas del modelo terrestre, junto con los efectos calculados para cada punto.
Otro fichero proporciona las coordenadas o distancias radiales, el desplazamiento
vertical, el radial, la inclinacién, la deformacién vertical, el cambio de gravedad en
superficie, aire-libre y Bouguer, el cambio del nivel del mar y las componentes de la

desviacion de la vertical. Un tercer fichero contiene los valores de las diferencias
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entre los nucleos elastico y elastico-gravitatorio, X-X,. El cuarto proporciona, para
comparacion, los resultados correspondientes a un semiespacio homogéneo de las

mismas caracteristicas de la capa en la que esta la intrusion.

2.3. VARIACIONES DE GRAVEDAD.

La vigilancia microgravimétrica, junto con otras técnicas de observacion
geodésica, esta siendo aplicada, cada vez mas, en el estudio de volcanes activos (p.e.,
Rymer, 1996; Jousset ez al., 2000). Desde el punto de vista del tipo de observacion y
de su finalidad, se pueden llevar a cabo dos tipos de campafias gravimétricas en areas
volcanicas. Las campafias que tienen por objeto proporcionar datos sobre la
estructura del interior del medio consisten en la observacion de la gravedad en varias
estaciones de campo, tomando una de ellas como estacion de referencia. Las
variaciones de gravedad que se obtienen asi estan distribuidas en una determinada
region del espacio, es decir, son variaciones espaciales. Tras corregir las
observaciones por diferencia de latitud, altura y del efecto de la atraccién gravitatoria
del material existente entre las distintas estaciones que configuran la red, hay que
calcular las diferencias relativas con respecto a la gravedad observada en la estacion
tomada como referencia. Posteriormente, los datos se mostraran en un mapa de
anomalfas, que proporcionara informacion sobre estructuras de densidad bajo la
superficie terrestre. Esta técnica ha sido ampliamente empleada en volcanologia para
determinar el tamafio de camaras magmaticas, las dimensiones de conductos de
alimentacion, la extension de alteraciones hidrotérmicas en el sistema volcinico, etc.
(p.e., Yokoyama, 1989; Rymer y Brown, 1986). El orden de magnitud de estas
anomalfas va desde las decenas hasta las centenas de miligales (Rymer, 1994). El otro
proposito de los estudios microgravimétricos llevados a cabo en zonas volcanicas, es
proporcionar variaciones de masa y densidad temporales con el fin de obtener
informacién sobre los procesos dinamicos del volcan. Para ello, aparte de la
informacién espacial se obtienen variaciones temporales del campo de gravedad en

un conjunto de estaciones representativo de la zona.
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Las variaciones de gravedad temporales, es decir, las diferencias entre
observaciones realizadas en diferentes instantes de tiempo, son generalmente de
menor magnitud que las espaciales, estando normalmente su orden de magnitud
entre 10 y 100 uGal (1 Gal = 10°ms®) (Rymer, 1994). Por ello, tanto en la
adquisicion de datos como en su analisis, se deben utilizar técnicas de alta precision.
La instrumentacion utilizada en campafias dindmicas es esencialmente la misma que
la empleada en campafias estaticas; la diferencia fundamental se limita al disefio de la
campana, que dependera de factores como el tamafio y profundidad de la fuente bajo
la superficie terrestre, lo que origina determinadas variaciones. Los errores en las
medidas restringen, en este caso, la precision microgravimétrica a aproximadamente
15 nGal, lo que es equivalente a una incertidumbre inferior a 5 cm en la elevacion del

terreno (Gottsmann y Rymer, 2002).

Una vez eliminados los factores instrumentales (deriva, calibracion del
gravimetro, taras inducidas térmica o mecanicamente) y el efecto de la marea
considerado en la reducciéon de datos, las variaciones de gravedad temporales

observadas, dg, se podran descomponer en (Eggers, 1987):

dg. =dg,  +dg, +dg, (2.55)

El primer término de esta expresion, dgp 4, es la variacion de gravedad

causada por el efecto aire-libre, debido a los desplazamientos verticales del medio, 7,

que produce la fuente. Esta variacioén es igual a la correccion del efecto aire-libre que

produce la masa deformada, es decir, dgpy =y pqu, (7, , = 0.3086 V¢, mGal/m).

dgp, es el efecto Bouguer que representa la atraccion de la masa deformada.
Finalmente, dg,; es el efecto gravitatorio causado por las variaciones de densidad en

el medio. Estas ultimas pueden ser debidas a varios factores como, por ejemplo,
cambios en la cantidad y/o posicién del material de la camara, formacién de huecos
o relleno de los existentes, movimientos laterales o verticales de magma en el edificio

volcanico, etc.
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La interpretaciéon de estas observaciones conlleva la utilizacién de modelos
cada vez mas realistas. Existen multiples trabajos que analizan las variaciones de
gravedad producidas por intrusiones de magma en la corteza. Todos ellos, mediante
diferentes caminos, llegan a la conclusion de que las variaciones de gravedad
producidas por una fuente de dilatacion/contraccion esférica puntual en un
semiespacio elastico, son debidas al efecto de la elevacion del terreno. Por ejemplo, a
partir de calculos numéricos, Rundle (1978b) concluye que la variaciéon total de
gravedad producida por una fuente de dilatacién/contracciéon en un semiespacio
elastico, no difiere significativamente del efecto aire-libre debido a la elevaciéon del
terreno. Posteriormente, Walsh y Rice (1979) obtuvieron las expresiones analiticas
para calcular las variaciones de gravedad en superficie producidas por varios tipos de
fuente entre los que se encontraba el caso especial de una fuente de
dilatacién/contraccién con simetria esférica en un semiespacio elastico. Estos autores
seflalan que, si observamos la variacién de gravedad producida por este tipo de
fuentes mediante un gravimetro fijo en un punto de la superficie del medio, esta
variacion es cero. Puesto que las observaciones se hacen sobre el terreno, que se
deforma consecuencia de la dilatacion/contraccion de la fuente, a estas medidas hay

que aplicarles la correcién aire-libre de la masa deformada, es decir,

(2.56)

En este analisis se supone que la roca que alberga la caimara esta saturada, es
decir, no se produce inyeccioén de nuevo material. Por tanto, si consideramos la masa

de la intrusiéon como una fuente de masa puntual esférica, obtenemos que:

_ GMce
s _7/[4/1%3 + R’

de (2.57)

con M el incremento de masa, ¢la profundidad de la fuente y K la distancia radial del
punto de observacién a la fuente, es decir, R ="+ yz + /. Este resultado coincide
con el que muestra Okubo (1991) al obtener expresiones analiticas de las

deformaciones y variaciones de gravedad producidas por varias fuentes puntuales.
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Para calcular las variaciones de gravedad en superficie mediante el modelo
elastico-gravitario de tierra continental, hay que resolver la ecuacién de Poisson, que
en el modelo elastico-gravitatorio se encuentra acoplada con la ecuacién de equilibrio
estatico. Aplicando la definiciéon de derivada direccional a la expresion (2.36) se

obtiene que:

(Vg +4nGpu)-n = —%—47:6,%. (2.58)

Consideremos ahora la condicion de continuidad del potencial perturbador y
el potencial gravitatorio externo, @, a través de la superficie = 0 (Rundle, 1982). En

ausencia de masas, ¢, satisface la ecuacién de Laplace:
Vi =0. (2.59)

Por tanto, sobre la superficie se verifica que:

(2.60)

La cantidad observable mediante un gravimetro es el cambio de gravedad
externo, que esta referenciado a un cambio cero a una altura infinita sobre el
semiespacio (condicién de contorno). Hasta ahora, no se ha tenido en cuenta la
deformacion del medio que produce la fuente de perturbacion. Asi, como sefialaron
Walsh y Rice (1979), la variaciéon de gravedad medida en superficie, dg, se obtiene

afladiendo la variacion aire-libre (Rundle, 1982):
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o9 o¢
dg. == PR Y, = —a—z—étﬂGpﬂz +y

" 2.61)

Esta cantidad representa las variaciones de gravedad en superficie que se
deben comparar con las variaciones de gravedad observadas para su interpretacion. A
partir de esta expresion se pueden obtener las variaciones de gravedad aire-libre y
Bouguer, que eliminan el efecto de la deformacién del medio. Asi, restando el efecto
aire-libre causado por la elevaciéon del terreno, se obtienen las variaciones de

gravedad aire-libre, dg;. ,,

0 op

dg,. =dg, — Vi, =~ PR = _5_{ - 47szp/({ , (2.62)

que reflejan soélo redistribuciones de masa en el medio, incluyendo las producidas por
la atraccion de la masa deformada. La variacion de gravedad Bouguer, dg;, se obtiene

al eliminar la atraccién de una lamina plana e infinita de altura igual a la deformacion

vertical del medio (p.e., Rundle, 1982):

o¢
dg, =dg. + Z”G’D%z = 2 Z”G’D%z . (2.63)

2¢

Esta correccion es similar a la que se aplica en la reduccién de datos
gravimétricos en las campafas para obtener las anomalias Bouguer y resulta como
consecuencia de la variacion de las masas topograficas que produce la deformacion.
dgs proporciona informacién acerca de la redistribucién de masas que se produce en

el interior del medio como consecuencia de la perturbacién.
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2.3.1. Correccion del conjunto de programas GRAVW en el calculo

de variaciones de gravedad.

Tras estudiar y realizar varias pruebas de calculo con el conjunto de
programas GRAVW (Fernandez ez al, 1997) hemos detectado un error en la
obtencién de variaciones de gravedad. El error detectado parece tener su origen en la
intencion de los autores de calcular por separado y de forma conjunta el efecto que
causan ambos tipos de fuente, masa y presion. Se produce al calcular variaciones de
gravedad producidas por una fuente de masa puntual y es debido a la correccion que
hay que aplicar al gradiente del potencial perturbador para obtener el gradiente del
potencial externo (2.61). Cuando se calcula de forma conjunta el efecto de la masa y
de la presion el error desaparece. El objetivo de este apartado es mostrar este error y

cé6mo ha sido solucionado.

Las lineas de cédigo de los programas GRAVW que proporcionan las

variaciones de gravedad calculadas a partir del modelo elastico-gravitatorio, son:

(a) En el programa principal

CALL THFLTT(NL, AMU, ALAM, AMU1l, ALAM1, H, C, YO)

Y0(2,J) = Y0(2,J) +ANS(2,J)

Y0 (2,J)=Y0(2,J)-1.D3*BETAL*YO0 (1,J)
C

C NOTE THAT YO0(2,J) IS NOW MINUS THE GRADIENT OF THE EXTERNAL
POTENTIAL

IF (DABS (AMC) .GT.0.D0) YO (2,J)=Y0(2,J) -1.D3*BETAL*YO0(1,J)

IF (DABS(PMC).GT.0.D0) YO0 (2,J)=Y0(2,J)+1.D3*BETAL*Y0(1,7)

GSURF=Y0 (2, J)+0.003085D0*Y0 (1, J)

donde la subrutina THFLTT proporciona las integrales de las funciones de Green.
YO0(2,)) se obtiene integrando la diferencia de los nucleos de integracion
correspondientes a la variacion de gravedad (ver Seccion 2.2.4, ecuacion (2.53)). Al
sumarle la solucién del problema elastico para un semiespacio de caracteristicas las de

la capa donde se halla la fuente, ANS(2,)), y la correccion —1.DF*BETAL*Y0(1,]), se
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transforma en menos la componente vertical del gradiente del potencial externo, que
se corresponde con la cantidad observable en superficie (2.61). BETAL=4nGp e
YO(1,)) es la variable que proporciona el desplazamiento vertical del medio. Los
parametros AMC y PMC se corresponden con el incremento de masa y presion. Para
obtener las variaciones de gravedad en superficie, GSURF, hemos de tener en cuenta
la reduccion aire-libre, 0.003085*YO0(1,]). Las variaciones de gravedad que se

obtienen se expresan en miligales.

(b) En la subrutina CALKRN, con la que calculamos las funciones nucleo, las

lineas correspondientes son:

GKERN

-GBIG*AMC*DEXP (-CK)

PKERN = -GBIG*AMC*DEXP (-CK/AK)

GlOR = Gl1OR-GKERN-BETAL*X10R

IF (DABS(AMC) .GT.0.D0) GlOR = GlOR-BETAL*X10R
IF (DABS(PMC).GT.0.D0) GlOR = GlOR+BETAL*X10R
P10R = P10OR-PKERN

Y10R=Y10R-YKERN

GKERN es el nucleo elastico correspondiente al potencial perturbador
generado por la masa AMC, G10R es la parte real del nicleo elastico-gravitatorio que
proporciona el potencial perturbador y X10R es la parte real del nicleo elastico-

gravitatorio correspondiente a los desplazamientos verticales del medio.

Vamos a realizar un estudio de las lineas de codigo sefialadas. Analiticamente
hemos visto, que para el caso elastico-gravitatorio (ecuacion (2.61)), el término
dependiente de B = 4nGp, tan s6lo hay que restarlo una vez para obtener las
variaciones de gravedad en superficie, por lo que para que el valor de la expresion
calculada, en el caso de la masa puntual, coincida con el de la expresion analitica, hay

que realizar la siguiente modificacion del cédigo fuente:
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Y0(2,J) = Y0(2,J) + ANS(2,J) —-1.D3*BETAL*YO(1,J)
IF((PMC).GT.0.D0) .AND. ( (AMC) .EQ.0.D0) YO0 (2,J)=Y0(2,J)+1.D3*BETAL*YO0 (1,J),

sentencias que sustituiran las sentencias de condicién marcadas en rojo en el

programa principal. En la subrutina CALKRN, las nuevas sentencias son:

G10R = G1lOR-GKERN-BETAL*X10R
IF ((DABS (PMC) .GT.0.D0O) .AND. (DABS (AMC) .EQ.0.D0) ) GIOR=G10R+BETAL*X10R

Estas correcciones afectan al calculo de las variaciones de gravedad
producidas por un incremento de masa, sin que se produzca una variacion de presion
en la camara. Al aplicar esta sentencia de condicién, las variaciones de gravedad en

superficie vendran dadas mediante la siguiente sentencia:

Y0(2,J) = Y0(2,J)+ANS(2,J)-1.D3*BETAL*Y0(1,J)

Masa puntual

0,30

g.(mGal)

—GRAVW

— DVGRAVW
0,05 4

0,00 4

Figura 2.4. Diferencias entre los distintos casos: programa elastico-gravitatorio original (GRAVW),

programa elastico-gravitatorio modificado (DVGRAVW)

La Figura 2.4 muestra las diferencias que se producen al modificar el codigo

mediante un ejemplo particular, en el que se reflejan las diferencias entre las
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variaciones de gravedad producidas por 1 UM (1 UM =10" kg) situada a 5 km de
profundidad en un semiespacio elastico-gravitatorio. El medio elastico-gravitatorio
consta de una capa sobre semiespacio, que posee las mismas caracteristicas que el
semiespacio continuo. En este medio p = 3000 kg m”y las constantes elasticas 4 y u

son iguales a 30 GPa.

En general, la diferencia entre la solucién elastico-gravitatoria, obtenida con

el cédigo original y la solucién elastico-gravitatoria, calculada con la modificacion

sefialada, es del orden de ‘ 47Gpu,|, donde los desplazamientos verticales son
debidos a la masa de la intrusion. Puesto que los desplazamientos del medio son
principalmente debidos a la expansién volumétrica de la fuente, siendo la aportacion
de la masa inyectada nula desde el punto de vista practico si se considera la precision

de las observaciones (Rundle, 1981a), esta modificaciéon del cédigo no es importante

a la hora de interpretar variaciones de gravedad.
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CAPITULO 3

ESTUDIO CUANTITATIVO DE LAS
ECUACIONES DEL MODELO
ELASTICO-GRAVITATORIO

En el Capitulo 2 se han mostrado las expresiones que proporcionan los
desplazamientos producidos por una fuente puntual esférica situada en un
semiespacio elastico-gravitatorio estratificado. Estas expresiones son diferentes a las
de los desplazamientos causados por una fuente de las mismas caracteristicas en
medio estratificado puramente elastico (p.e., Singh, 1970). Al comparar ambas
expresiones, surge una cuestion de interés: Jcual es el efecto del acoplamiento

elastico-gravitatorio sobre el campo de desplazamientos?.

Hasta ahora, trabajos como los de Rundle (1981a) y Fernandez e a/. (1997)
han mostrado algunos resultados al respecto, mediante la comparacion numérica de
soluciones particulares y estudios tedricos parciales. En este capitulo hemos realizado
un estudio cuantitativo de las ecuaciones del modelo elastico-gravitatorio,
considerando como fuente una intrusion magmatica, con el fin de wvalidar y

generalizar los resultados obtenidos previamente.
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3.1. ESTUDIO CUANTITATIVO.

Rundle (1981a) sefiala que el efecto del acoplamiento de las ecuaciones del
sistema (2.33) no es importante sobre el campo de desplazamientos si se consideran
efectos producidos en campo cercano y periodos de tiempo que abarcan desde meses
a pocos afos. Los resultados de este autor, para el caso particular de una falla en la
corteza, indican que la diferencia entre la solucién elastica y la solucién elastico-
gravitatoria es del orden de 107, por lo que el acoplamiento elastico-gravitatorio se
puede despreciar a la hora de calcular desplazamientos co- y post-sismicos. Asi,
concluye que, para estudiar la relajaciéon post-sismica se pueden despreciar los
términos dependientes de G, responsables del acoplamiento del sistema de
ecuaciones. De esta forma la primera ecuacion del sistema (2.33) se reduce a (Rundle,

1981b):

1
1-2v

Viu+

P8 P,8
VV-ut—=V(u-e )———e V-u=0, (3.1)
H o

lo que supone una simplificacién matematica considerable.

Pollitz (1997) realiza un estudio tedrico de las ecuaciones del modelo elastico-
gravitatorio, en el contexto sismico, similar al que vamos a proponer en esta seccion.
Recientemente, Battaglia (2001) ha trasladado este estudio de las ecuaciones del
modelo elastico-gravitatorio al contexto volcanolégico. En este dltimo trabajo se
llega a la conclusion de que el acoplamiento elastico-gravitatorio no es relevante en el
calculo de desplazamientos y variaciones de gravedad si se consideran las escalas de
tiempo propias de los problemas elasticos. Los periodos de tiempo, representados
pot un problema elastico, abarcan los estados previos a una erupcion, co-eruptivos y

post-eruptivos dentro del ciclo volcanico (Rundle, 1982 y Fernandez ez a/, 1999).

Para determinar la influencia del acoplamiento elastico-gravitatorio en el
problema volcanico, podemos realizar un analisis dimensional del sistema de

ecuaciones del problema elastico-gravitatorio sin necesidad de resolverlo. Este tipo
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de analisis proporciona la aportacién de cada término de una ecuacion frente al resto.
Si se elige la escala adecuada, se pueden despreciar los términos de la ecuacién cuya

aportacion al problema es pequefia frente al resto (p.e., Logan, 1987).

La primera ecuaciéon del sistema (2.33) la podemos escribir en forma

vectorial:

P P P

ﬁV(u-e )—Lge V-u——0V¢7+V-a=0. (3.2)
H 7 u

donde se ha producido un cambio de notacién con respecto a la ecuacion (2.33)
debido a la necesidad de considerar diferentes tipos de fuente. En esta ecuacién el
primer término representa la interaccion existente entre el campo gravitatorio y los
desplazamientos verticales del medio, #. El segundo cotresponde a la accion del
campo gravitatorio sobre la densidad perturbada. El acoplamiento de las ecuaciones
del modelo es debido al tercer término de la ecuacidén, que proviene de las

variaciones de densidad producidas por la deformacion. El dltimo término es:

7
1-2v

Vo=Vu+ V(V-u). (3.3)

El potencial perturbadot, ¢, es solucién de la ecuacién de Poisson:

V’¢, =—41Gp,V -u, (3.4)

donde - p,V - u corresponde al efecto Bouguer causado por la variaciéon de densidad

que produce la dilatacién, V-u. A partir de las nociones introducidas en el capitulo
segundo, se puede observar facilmente, que todos los términos de la ecuacion (3.2)
son tensores de primer orden. Los tres primeros términos de esta ecuaciéon dependen
de g o de G, es decir, proporcionan los efectos sobre el campo de desplazamientos

relacionados con la aceleracion gravitatoria, g, o con el campo gravitatorio.
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Para escalar las ecuaciones dadas mediante las expresiones (3.2) y (3.4), es
necesario conocer la longitud caracteristica, es decir, la longitud mas pequefia a la que
se observan variaciones. Estamos aproximando la Tierra mediante un semiespacio
elastico que es un medio no acotado de dimensién infinita. Sin embargo, s6lo nos
interesan los desplazamientos y variaciones de gravedad sobre la superficie del
medio, ¢ = 0. Las condiciones de contorno del problema elastico-gravitatorio
establecen que todas las cantidades perturbadas tienden a cero en el infinito. Rundle
(1981a) observa que los desplazamientos y variaciones de gravedad decaen
rapidamente a profundidades superiores a la profundidad de la fuente. Por tanto,
podemos considerar la profundidad de la fuente, ¢, como longitud caracteristica en la
direcciéon definida por el eje z. En cuanto a las dimensiones radiales del dominio,
también podemos tomar ¢ como longitud caracteristica, puesto que, tanto
desplazamientos como variaciones de gravedad, son despreciables a distancias cuyo
orden de magnitud es superior al orden de la profundidad de la fuente (ver p. e,

Rundle, 1982).

El primer y segundo término de la ecuacién (3.2) escalan como:

P lul/c. (3.5)

ya que tan solo dependen de las derivadas parciales de primer orden del campo de

desplazamientos.

El tercer término de esta ecuacién es funcioén del potencial perturbador. La
dependencia de este potencial con los desplazamientos del medio se establece
mediante la ecuacién (3.4). Al integrar en un volumen arbitrario y aplicar el teorema
de la divergencia a la expresion (3.4) se obtiene la expresion (2.35). De aqui

obtenemos que el término dependiente de la Constante de Gravitacion Universal es

del orden de:

47Gp; |ul . (3.6)
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La magnitud de la divergencia de los esfuerzos elasticos en (3.2), se obtiene a

partir de

plul/e?, (3.7)

ya que, como se observa en la expresion (3.3), este término depende del laplaciano y
del gradiente de la divergencia del vector desplazamiento, operadores que

proporcionan derivadas parciales de segundo orden.

Todos los términos poseen dimensiones de [ML°T?], donde M indica

dimensiones de masa, L de distancia y T las correspondientes al tiempo.

Teniendo en cuenta estas acotaciones, la relacion entre los términos
dependientes de G y los términos correspondientes a los esfuerzos elasticos, se puede

estudiar mediante la siguiente razén adimensional:

47Gp; |l _ 4nGpye” 68)
Hlul/e? z
Utilizando valores de p, = 3.70’ kg m” para la densidad y de ¢ = 30 GPa para

la rigidez del medio, que se emplean habitualmente en zonas volcanicas, esta relacion
tiene un valor de 10 para una fuente situada a 10 km de profundidad y de 107 para
una fuente situada a 1 km. El orden de magnitud de esta razén aumenta
proporcionalmente a la profundidad de la fuente, «. Por tanto, la influencia de los
términos G-dependientes sera mayor al aumentar la profundidad de la fuente de
perturbacion. Las profundidades tipicas de camara varfan entre 1 — 10 km (Battaglia
et al. 1999; Folch, 2000). A efectos practicos, teniendo en cuenta estas profundidades
y los resultados de las estimaciones que proporciona la relacion (3.8), el término
correspondiente al campo gravitatorio que genera el medio aporta, aproximadamente,
lum sobre una deformacién maxima de 1 metro. Por tanto, el término

correspondiente al acoplamiento elastico-gravitatorio no juega un papel importante
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dentro de los efectos gravitatorios que interactian sobre el campo de
desplazamientos causado por una intrusién magmatica. Ademas, su aportaciéon es

despreciable frente a la precision que se alcanza en medidas de campo.

Del mismo modo, realizamos un analisis para estimar la magnitud del efecto
que producen los términos g-dependientes frente a la magnitud del término
correspondiente a los esfuerzos elasticos, es decir, de los dos primeros términos de la

ecuacion (3.2) frente al dltimo. Asf, la razén entre estos términos,

gp0|u|/£ 8y
plal/e® u

, (3.9)

va desde 107 para una fuente de perturbacion situada a una profundidad de 10 km,
hasta 107 para una fuente de profundidad igual a 1 km, si utilizamos los mismos
valores que en el caso anterior. Por tanto, despreciar la aportaciéon de los términos
dependientes de la aceleracion gravitatoria producira un error por debajo del 1% del
orden de magnitud del desplazamiento maximo. Este error se produce cuando la
fuente esta situada a 10 km de profundidad. Por tanto, si tenemos en cuenta que para
este tipo de fuentes los desplazamientos que se observan son del orden del
centimetro, el error que se produce al despreciar el primer y segundo término de la

ecuacion (3.2) es del orden de la décima del milimetro.

A partir de este analisis podemos concluir que la gravedad del medio no es
relevante para la interpretaciéon de los desplazamientos producidos por una intrusion
en la corteza, suponiendo que la profundidad real de la intrusiéon es del orden de
entre 1-10 km. Cuando la rigidez del medio disminuye, el efecto del campo
gravitatorio sobre el campo de desplazamientos aumentara, al aparecer este
parametro elastico en el denominador de las expresiones (3.8) y (3.9). De esta forma,
el efecto de la aceleracion de la gravedad y del campo gravitatorio sobre el campo de
desplazamientos sera importante cuando la fuente de perturbaciéon se encuentre

inmersa en un medio viscoelastico, ya que a escalas de tiempo suficientemente

grandes, se producirda una relajacién del medio (disminucién de ) considerable.
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Rundle (1981a) llegd a la misma conclusion mediante el nimero de onda elastico-
gravitatorio, &, (2.51), ya que este numero es inversamente proporcional a la rigidez
del medio, p. Ademas, este autor sefiala que el efecto del acoplamiento sobre el
campo de desplazamientos se puede detectar a grandes distancias radiales, que no
son relevantes a la hora de disefiar la vigilancia de una zona volcanica. Por tanto,
cuando disminuye la rigidez del medio, el efecto del campo gravitatorio terrestre

sobre el campo de desplazamientos se propaga hacia el origen.

Hasta ahora, no hemos considerado la aportacion del término fuente,
correspondiente a las fuerzas de cuerpo que actdan sobre el medio. Este término
jugara el papel de la intrusion magmatica, es decir, simulara la combinaciéon de la
variacion volumétrica de las paredes de la camara junto con el emplazamiento sibito
de una masa en el medio que se produce como consecuencia de la inyeccion de
material en la camara. Realizando una simplificacion despreciamos en (3.2) los
términos dependientes de la aceleracion de la gravedad y los G-dependientes. Asi,

obtenemos una nueva ecuacién (p.e., Mindlin, 1936; Aki y Richards, 2002):

Veo+r—r)-p Ve, =0, (3.10)

donde fes la fuerza debida al incremento de presion en la camara, A(r-r) es la delta

de Dirac en el punto en el que se sitia la fuente, r, y - p,V@, es la fuerza

conservativa que genera la masa de la intrusion. El potencial que genera esta masa, @,,

verifica la ecuacion de Poisson en el interior del medio:
Vg, =4nGp Alr-r), (3.11)

donde p,, es la densidad de la intrusion. Aki y Richards (2002) sefialan que la fuerza
de cuerpo debida a la presurizacion de la camara magmatica, se puede obtener
mediante la divergencia de un tensor de esfuerzos adecuado (Aki y Richards, 2002).
Ademas, sefialan que dicha fuente es equivalente a la superposiciéon de tres dipolos

mutuamente ortogonales. Por tanto, puesto que este tipo de fuentes se puede
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obtener mediante la divergencia de un tensor de esfuerzos, escalara de la misma
forma que el dltimo término de la ecuacién (3.2). Su magnitud vendra dada por el
siguiente parametro  ufu|/c? (Mindlin, 1936; Battaglia; 2001). Por tanto, si
consideramos (3.7), este término posee la misma importancia relativa que el término
que proporciona los esfuerzos elasticos, V -a en la ecuacion (3.10). Para obtener las
dimensiones del término que representa la atraccion ejercida por la masa de la
intrusiéon (tercer término de la expresion 3.10), hemos de tener en cuenta que, a
profundidades suficientemente grandes (#<<¢), la atraccion de una distribucién de
masas esférica, se puede aproximar por la atracciéon de una masa puntual. Ademads, la
variacion volumétrica que experimentan las paredes de una camara magmatica de
radio @, como consecuencia del incremento de presion que genera la inyeccién de

magma, es igual a (McTigue, 1987):

47a’ Aa (3.12)

donde se supone que esta variacion soélo depende del desplazamiento radial de sus
paredes, Aa. Para obtener esta expresion hemos considerado que la variacion que se
ha producido es pequefia con respecto al tamafo original de la camara, es decir,

Aa<<a. De este modo, el término dependiente de p,V ¢, tiene dimensiones de:
47Gp,p a’Aafc” . (3.13)

La aportacion de la atraccion gravitatoria que ejerce la masa de la intrusion
frente a los esfuerzos elasticos, y, por tanto, frente a la fuerza que origina la
dilatacién/contraccién de la camara, la podemos obtener a partir de la siguiente

relacion:

47Gp, pmazﬁa /¢? 47Gp, pwaZAg
Hul/* M

(3.14)
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Suponiendo una intrusién basaltica de densidad préxima a 3.10° kg m”
(Rundle, 1982; Battaglia ez a/. 1999) y que la variaciéon volumétrica de la roca que
alberga la cimara, @’ Aa, es del orden de 0.1 km’, esta razén es igual a 10, cuando los
desplazamientos observados en la superficie terrestre son del orden del metro.
Aunque esta razén aumenta conforme disminuye el orden de magnitud de los
desplazamientos observados podemos despreciar el término fuente correspondiente
a la atraccion gravitatoria que ejerce la intrusiéon de magma en la ecuaciéon (3.10) sin
pérdida de precision. Por tanto, los desplazamientos del medio estan producidos,
principalmente por la expansién/contraccion de la camara. Fernandez ef al., (1997)

mostraron un ejemplo numérico en el que se observa este efecto (Figura 3.1).

SOURCE DEPTH =6 km SOURCE DEPTH = 6 km
0 T T T 0 F T T T T =
E ’ ‘ ) :E.; ,IJ “l
e |/ H T
g ' ' A
5 i 20 - % .
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Figura 3.1. Desplazamientos verticales y horizontales, inclinacién del terreno y vatiaciones de
gravedad en superficie producidas por un centro de expansion de radio a = 1 km, con un incremento
de presién de 1 MPa y una masa puntual de 1 UM, situadas a 6 km de profundidad en el modelo de
corteza para la isla de Lanzarote descrito en Fernandez y Rundle (1994a) (Fernandez ef al.,, 1997).

Los resultados indican que el paraimetro ff = 47Gp, que muestra el efecto de
la interaccion de la fuente con el medio elastico-gravitatorio, se puede ignorar en el

calculo numérico de desplazamientos. A efectos practicos, equivaldria a calcular
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desplazamientos puramente elasticos mediante la ecuacion (3.10), ignorando el

término dependiente de -p,V@,. Una vez se ha obtenido el campo de

desplazamientos, las variaciones de gravedad se obtendrian resolviendo (3.4).

Sin embargo, si consideramos las variaciones de gravedad que produce la
masa de la intrusiéon y calculamos de forma conjunta desplazamientos y variaciones
de gravedad, no podemos ignorar tan facilmente el acoplamiento elastico-
gravitatorio. En este caso, el potencial perturbador que genera la fuente verifica la

siguiente ecuacion:
Vip=V:(p +¢ )=~42Gp (V-u)+47Gp Ale—r). (3.15)

Teniendo en cuenta la expresion (3.12), observamos que el laplaciano del potencial

: ., 2 3 ca
causado por la masa de la intrusién, @, escala como 4nGp aAa/c”. Asi, si
m

comparamos los potenciales ¢, debido al acoplamiento eldstico-gravitatorio, dado

mediante la expresion (3.4), y ¢, obtenemos la siguiente razén, que proporciona la

magnitud relativa entre ambos:

47[Gp0|u|/c B |u|c2 (3.16)
47[GpmaZAa/€3 Cida '

Para una fuente situada a 1 km de profundidad esta relacién es igual a 107,
mientras que es igual a 1 para ¢ = 10 km. Ambos potenciales son del mismo orden, es
decir, no se puede despreciar uno frente a otro. Ademads, el término correspondiente
a la fuente de masa es del mismo orden que los términos G-dependientes en la
ecuacion (3.2). Asi, la relaciéon (3.16) muestra que, si tenemos en cuenta las
variaciones de gravedad que produce la masa de la intrusion, no podemos despreciar
el acoplamiento elastico-gravitatorio que produce el término correspondiente al
potencial @, en (3.15), cuya influencia también aparece en la ecuacion de equilibrio

dada mediante la expresion (3.2).
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Battaglia (2001) obtiene estimaciones similares de la aportaciéon de cada uno
de los términos del sistema formado por (3.2) y (3.15). A partir de aqui, indica que,
segin los trabajos de Rundle (1978b) y Walsh y Rice (1979) las variaciones de
gravedad producidas por una fuente esférica inmersa en un medio homogéneo se
deben tan sélo a la masa de la intrusion. Por ello, consideran que la variaciéon de

gravedad debida al acoplamiento se cancela (es decit, V@, =0), con lo que el

acoplamiento elastico-gravitatorio no es relevante para la interpretacion de

variaciones de gravedad.

En el capitulo anterior hemos resumido las conclusiones de los trabajos de
Rundle (1978b) y Walsh y Rice (1979). Ambos muestran que las variaciones de
gravedad sobre la superficie de un medio puramente elastico y homogéneo, que causa
una fuente de presién, son iguales al efecto aire-libre que origina la deformacion del
medio. Para realizar este estudio, estos autores supusieron que la camara esta
saturada. Si consideramos la masa de la intrusién, las variaciones de gravedad se
obtienen al sumar la atracciéon que ejerce la masa deformada y la que ejerce la masa
de la intrusiéon (Okubo, 1991). Asi, de los trabajos de Runde (1978b) y Walsh y Rice
(1979), en los que consideran medios puramente elasticos sin tener en cuenta el
acoplamiento y el efecto del término fuente correspondiente a la masa de la intrusién,
no se puede deducir que el acoplamiento existente entre gravedad y deformacion es

despreciable.

Por otro lado, la relacion (3.16) muestra que la atraccion que ejerce la masa de
la intrusién es significativa para el calculo de variaciones de gravedad. Fernandez ef al.
(1997) muestran, en el ejemplo de la Figura 3.1, que el efecto de la masa de la
intrusién sobre las variaciones de gravedad observadas en superficie puede ser
importante. Como consecuencia de nuestro estudio, podemos deducir que para
interpretar variaciones de gravedad hemos de considerar la masa de la intrusién.
Ademas, al ser el potencial gravitatorio que provoca la masa del mismo orden que el
que genera el acoplamiento elastico-gravitatorio, tampoco se puede ignorar la
interacciéon de la masa de la intrusiéon con el campo gravitatorio. Esta interaccion se

debe a las diferencias que proporcionan las relaciones (3.8), (3.9) y (3.14). El error
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que se comete al despreciar los términos que representan el efecto del acoplamiento
elastico-gravitatorio y el efecto de la masa en la ecuaciéon (3.2) se transmite al calcular
variaciones de gravedad puesto que ¢, depende de uy la ecuacién (3.15) es continua.
Por tanto, el acoplamiento elastico-gravitatorio as{ como la atraccién de la masa de la
intrusiéon pueden modificar considerablemente las variaciones de gravedad

producidas por la deformacién del medio.

3.2. EJEMPLOS TEORICOS.

Una vez hemos estimado tedricamente la influencia del campo gravitatorio
sobre los desplazamientos y variaciones de gravedad, el objetivo de este apartado es
mostrar, mediante ejemplos, los resultados y conclusiones del analisis dimensional de
las ecuaciones del modelo elastico-gravitatorio. La primera conclusién, que hemos
extraido del analisis, es que despreciar la gravedad no supone un error significativo en

el calculo de desplazamientos.

La Figura 3.2 muestra los desplazamientos producidos por un centro de
expansion en un medio elastico, junto con los producidos por la misma fuente en un
medio elastico-gravitatorio, siendo ambos medios homogéneos y de caracteristicas

idénticas. Los medios poseen una densidad igual a 3000 kg cm™ y parametros de

Lamé A = = 30 GPa. El centro de expansion, de radio 1 km y con un incremento
de presion de 10° MPa, estd situado a 5 km de profundidad. Graficamente, se
observa que los desplazamientos producidos por un centro de dilataciéon en un
semiespacio elastico son practicamente iguales a los producidos por la misma fuente
situada a cierta profundidad en un medio elastico-gravitatorio. Como hemos
mostrado mediante el analisis de las ecuaciones, el efecto del acoplamiento del medio
es despreciable siendo ambas soluciones cualitativa y cuantitativamente similares. Los
desplazamientos producidos por la masa de la intrusién se pueden despreciar frente a
los causados por un incremento de presiéon en la camara (Figuras 3.2b y 3.2c). Es
decit, la expansién/contraccion del edificio volcanico esta producida principalmente

por la variacion volumétrica de la fuente.
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Figura 3.2. Desplazamientos verticales producidos por: (a) un centro de expansion de las
caracteristicas descritas en el texto en un medio homogéneo puramente elastico (linea roja) y en un
medio elastico-gravitatorio (linea negra), (b) una masa puntual y (c) un centro de
dilatacién/contraccion de las caractetisticas descritas en el texto (linea negra) y pot la combinacién de
la masa y de la presurizacion de la camara (linea roja). El eje z apunta hacia el intetior del medio de
forma que (a) y (c) muestran una elevacion del terreno y (b) un hundimiento.

Para mostrar graficamente los resultados, obtenidos en el apartado anterior,
sobre la influencia del medio al calcular las variaciones de gravedad, vamos a
considerar los siguientes casos: (1) variacion de la presion en el interior de la camara y
(2) inyeccién de magma junto con la presurizaciéon de la camara que produce el
proceso de intrusion y/o variaciones de temperatura.
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La Figura 3.3 muestra las variaciones de gravedad en superficie, aire-libre y
Bouguer causadas por un centro de dilatacién/contraccion de las caracteristicas

descritas en el ejemplo anterior.

(a) Centro de expansidn

elastico-gravitatorio
elastico

-0,35 —
0 10 20 30 40 50
Y (%=0.1km)

Figura 3.3. (a). Variaciones de gravedad en supetficie, g, producidas por un centro de expansion de
las caracteristicas descritas en el texto. El efecto del centro de expansién en un medio elastico-
gravitatorio se muestra mediante la linea negra. La linea roja muestra el efecto en un medio puramente
elastico. (b) Idem para las variaciones de gravedad aire-libre, g.,. (c) Variaciones de gravedad
Bouguer, gs.

Las variaciones de gravedad estan causadas, en este caso, por la variacién de
densidad que produce la deformacién del medio. Se observa que las variaciones de
gravedad en superficie son iguales al efecto aire-libre (Figura 3.3b). Por tanto, las
variaciones de gravedad son iguales a las producidas por el mismo tipo de fuente
(centro de expansiéon) en un medio elastico, lo que permite despreciar el
acoplamiento del sistema (2.33), si no se tiene en cuenta el término fuente

correspondiente a la masa de la intrusion.
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Desde el punto de vista fisico es imposible que se produzca un incremento de

la masa en la camara sin una variacion de presiéon en su interior. La cantidad de
magma inyectada en la cimara, A7, , serd una combinacion de su expansion (417)

y de la compresién del magma almacenado (A1), es decit, A1, = AL, + AV,
(Delaney y McTigue, 1994). La compresion volumétrica del magma dependera de las
condiciones del medio en el que se encuentre la cimara. Si la cavidad rocosa que
alberga el depdsito no es rigida, la dilatacion de la camara sera resultado de la
deformacion elastica de sus paredes. El volumen de la camara no aumenta
significativamente en este caso (Murase y McBirney, 1973). Por tanto, como ya
sefial6 Blake (1981), podemos considerar que el magma contenido en la camara se
comprime para acomodar la cantidad de magma entrante, pero no se produce una
expansion volumétrica de la camara importante. Si consideraramos tan sélo la masa
de la intrusién para calcular variaciones de gravedad, las diferencias entre las
calculadas a partir del modelo elastico y las calculadas a partir del modelo elastico-

gravitatorio son despreciables al eliminar el término correspondiente al acoplamiento

en la ecuacion (3.15).

Como hemos sefialado, la controversia entre los autores que trabajamos en
este problema surge al estudiar las variaciones de gravedad producidas por la
combinaciéon de ambos tipos de fuente en un medio en el que se considera el campo
gravitatorio. Las variaciones de gravedad producidas en un medio elastico son
debidas 2 la masa de la intrusion, siendo el efecto de la variacion volumétrica de la

camara igual al efecto aire-libre de la masa deformada. En este trabajo hemos visto
que los potenciales @, y ¢, son del mismo orden en la ecuacion (3.15), por lo que las
variaciones de densidad producidas por la dilatacién de la fuente, (pOV . u) no son

despreciables en un medio elastico-gravitatorio.

La Figura 3.4 muestra las diferencias que se producen al considerar dos
medios distintos, uno elastico y otro elastico-gravitatorio, ademas de la masa de la
intrusiéon y su interacciéon con el campo gravitatorio. Se combinan los efectos
producidos por el centro de expansion descrito previamente y los producidos por 1

UM (=10" kg) situada a 5 km de profundidad.
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Figura 3.4. Variaciones de gravedad producidas por la combinaciéon de una fuente de
dilatacién/contraccién y la catga puntual que representa la inyeccién de magma en la cimara en un
medio elastico (linea roja) y en un medio elastico-gravitatorio (linea negra), (a) en superficie, g;, (b)
aire-libre, g4, y (c) Bouguer, gj.

En este ejemplo, el efecto del acoplamiento elastico-gravitatorio se observa
en las proximidades del origen (proyecciéon de la fuente en superficie) y a una
distancia radial de, aproximadamente, 2 veces la profundidad de la fuente. El cambio
de patrén, signo y magnitud de las variaciones de gravedad corregidas por el efecto
aire-libre y Bouguer de la masa deformada, indican que el efecto de la masa de la
intrusiéon no se puede ignorar. Al eliminar el efecto de la masa deformada, Figura
3.4(b) y (c), observamos también como disminuye el efecto del acoplamiento
elastico-gravitatorio lo que indica que las variaciones de gravedad estan afectadas por
el error que se introduce al despreciar los términos dependientes de G y de gen la
ecuacion (3.2). La Figura 3.5 muestra la comparaciéon de estos resultados con los
obtenidos en el ejemplo anterior. El efecto del acoplamiento elastico-gravitatorio,
aunque de menor magnitud que el efecto de la masa como se puede observar en la
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Figura (3.5), se puede detectar mediante observaciones de precision. Por tanto, para
la interpretacion de variaciones de gravedad observadas en zonas volcanicas es

necesario tener en cuenta la masa de la intrusion asi como del campo gravitatorio.
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Figura 3.5. Comparacion entre las variaciones de gravedad causadas por el centro de expansién y las

causadas por el centro de expansion+la masa puntual descritos en el texto en un medio eldstico y otro
elastico-gravitatorio.
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APLICACION PRACTICA DEL MODELO
ELASTICO-GRAVITATORIO

La vigilancia geodésica de zonas activas conlleva, entre otras disciplinas, la
interpretaciéon mediante modelos matematicos de las deformaciones y variaciones de
gravedad observadas. Historicamente, los datos gravimetricos y de desplazamientos
se han interpretado por separado, debido, fundamentalmente, a problemas de
logistica, limitaciones de calculo y disponibilidad de modelos. Sin embargo, su
interpretaciéon conjunta proporciona informacién sobre la dinamica de la camara (p.
e., Rundle, 1982; Berrino et al., 1992; Rymer y Williams-Jones, 2000; Fernandez e al.,
2001a) y, por tanto, informacioén de los procesos que se estan produciendo en su
interior. El modelo elastico-gravitatorio permite interpretar conjuntamente ambos

tipos de datos (p.e., Fernandez ez al., 1997).

En este capitulo vamos a mostrar, con ejemplos reales, lo que hemos visto
tedricamente: es mas apropiado utilizar el modelo elastico-gravitatorio que utilizar
modelos elasticos que no consideren la atracciéon gravitatoria de la masa ni su

interacciéon con el campo gravitatorio. Por tanto, siempre que sea posible, las
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deformaciones y variaciones de gravedad se deberan interpretar conjuntamente. Su
interpretaciéon por separado puede generar errores al determinar los parametros de la

fuente de perturbacion.

4.1. LONG VALLEY CALDERA (CALIFORNIA).

Esta caldera, de forma eliptica (Figura 4.1), se extiende 32 km en direccion
Este-Oeste por 17 km de Norte a Sur. Esta situada al Este de la cordillera de Sierra
Nevada (California). Su elevacion media es de 2200 m sobre el nivel del mar. Se
formé a partir de una erupcion explosiva que tuvo lugar hace 0.7 millones de afios y
que produjo, aproximadamente, 600 km’ de magma y aproximadamente 300 km’ de
cenizas que se dispersaron hacia el Oeste de la zona (Abers, 1985). El colapso de la
camara magmatica tras la erupcién produjo un hundimiento del terreno, de mas de 2
km de profundidad. A continuacién, comenzé a desarrollarse un domo en su parte
Centro-Oeste. Bailey ¢z al, (1976) proporcionan una descripciéon detallada de la
evolucion de la caldera y de las fases volcanicas posteriores a su formacion. Como
resumen, podemos sefialar que en los dltimos 500.000 de afios se han producido, de
forma ocasional, algunas erupciones en el interior de la caldera o en sus margenes.
Las erupciones mas recientes tuvieron lugar hace, aproximadamente, 500 6 600 afos.
Como consecuencia, se formaron tres nuevos domos, localizados en la cadena
volcanica de Inyo. La mayor parte del magma que alimenté estas erupciones provenia
de una camara situada bajo esta cadena volcanica, situada al Norte de Long Valley. La
erupcién reciente mas importante se produjo en su margen Oeste hace,

aproximadamente, 100.000 afios (Bailey, ef a/,19706; Hill, 1984).
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Figura 4.1. (a) Esquema de la geologia de Long Valley (Tiampo e# al, 2000). (b) Vista de la caldera
tomada desde Mammoth Mountain
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4.1.1. Reactivacion de la caldera, periodos de inflacion vy

observaciones gravimétricas.

Desde 1978 se han producido varios episodios de elevacion del terreno y
actividad sismica en Long Valley Caldera. Mientras que la elevacion del terreno se ha
producido principalmente en el domo central de la caldera, la actividad sismica se ha
concentrado al Sur de esta. Como consecuencia, la “California Division of
Highways” decidié nivelar la autopista 395, que surca la caldera desde Tom’s Place
hasta la ciudad de Lee Vining, situada al Norte de la caldera (Figura 4.1a). El
resultado de esta nivelacion fue que se habia producido una elevacién de 200-250
mm desde el afio 1975, en el que se habia realizado la campafia anterior (Denlinger y
Riley, 1984). En 1982 y 1983 se llevaron a cabo nuevas campafias que demostraron
que esta elevacion comenzé después de 1975, probablemente en 1978 6 1979 y
continud, a velocidad constante, hasta 1983 (Castle ¢ a/., 1984). El segundo periodo
de inflacion del domo central, detectado en Long Valley, comenzé en octubre de
1989, tras varios afios de calma relativa (p. e., Tiampo et al., 2000). La sismicidad en la
caldera aument6 junto con su actividad sobre Mamoth Mountain. En 1992 se alcanzé
una elevaciéon de 8 cm sobre la linea de nivelaciéon establecida a lo largo de la
autopista 395 y de 11 cm, cerca de la central térmica de Casa Diablo. Después, el
terreno comenzoé a restablecer su forma original, situandose de nuevo en los niveles
de 1988 (Langbein, 1989; Langbein ez a/., 1993, 1995). El dltimo episodio de actividad
tuvo lugar entre 1997 y 1998 (p. e., Fialko e7 al., 2001).

A comienzos de junio de 1980 se defini6 una red gravimétrica de precision en
la region (Roberts e al., 1988). La Figura 4.2 muestra la localizacion de las estaciones
que la componen. La estacién de referencia se encuentra localizada en Tom’s Place.
La red se extiende desde la cadena montafiosa de Sierra Nevada, al Oeste de Lee
Vining, en direccién Sureste, hacia la estaciéon de White Mountains, situada al Este de
Bishop. La red se observé anualmente desde su definiciéon hasta el afio 1985. Las
variaciones de gravedad espaciales y temporales, observadas en el intervalo de 1980-
1983, sugirieron que se estaba produciendo una inyeccién de magma, acompafada de

la elevacion del terreno descrita anteriormente (Jachens y Roberts, 1985).
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Figura 4.2. Mapa de Long Valley donde se muestra las redes disefiadas para las observaciones
gravimétricas, de nivelacion y nivel freatico. Estaciones gravimétricas: BR, Benton Range; LV, Lee
Vining; RC, Rock Creek; y TP, Tom’s Place (Battaglia ez a/, 1999).
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Figura 4.3. (A) Variaciones de gravedad (uGal) en Long Valley (1982-1998). La linea blanca es la
frontera del domo. (B) Elevacion en Long Valley Caldera entre 1982 y 1998. (C) Variaciones de
gravedad aire-libre (Battaglia ez a/., 1999).
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Battaglia ez al. (1999) realizaron una campafia durante el mes de julio de 1998.
Midieron la gravedad en 34 estaciones de la red, tomando como referencia la estacion
situada en Tom’s Place. Estos autores observaron que, entre julio de 1982 y julio de

1992, la gravedad disminuyé considerablemente en el interior de la caldera. Las

medidas revelaron un descenso de —107 + 6 nGal centrado sobre el domo, mientras
que las estaciones que se tomaron como control no reflejaron tal variaciéon. Después
de corregir las medidas del efecto de la deformacién del terreno (efecto aire-libre) y

del efecto de las variaciones del nivel freatico, las variaciones de gravedad mostraban

un maximo de 64 * 16 uGal sobre el domo (Figura 4.3). A partir de estos datos
Battaglia ef a/. (1999) estiman un valor de 3300 kg m” para la densidad de la intrusién.
Este valor lo interpretan como indicador de que, en Long Valley, se estaba

produciendo una intrusiéon basaltica.

Aunque los modelos utilizados para interpretar los periodos de carga que se
han observado en Long Valley difieren significativamente, la mayorifa tiene en comuin
dos fuentes de deformacién: una situada a una profundidad de 7-10 km bajo el domo
central y otra fuente secundaria localizada en el margen sur de la caldera a una
profundidad de entre 4 y 8 km. Algunos autores también consideran una falla que
sittan al sur de la caldera, donde se ha concentrado principalmente la actividad

sismica.

Tiampo ef al. (2000) modelaron el segundo periodo de expansion invirtiendo
datos de nivelaciéon y distanciometria de alta precision mediante un algoritmo
genético (AG). En este trabajo, compararon los resultados obtenidos al invertir los
datos observados suponiendo que éstos estaban causados por dos fuentes esféricas
tipo Mogi (Mogi, 1958) con los obtenidos al considerar dos elipsoides de tipo Yang-
Davis (Davis, 1986; Yang ez al., 1988). Los parametros que caracterizaban las fuentes
estéricas proporcionaron datos sintéticos (valores calculados a partir de un modelo)
que ajustaban mejor las observaciones. La fuente mas grande, de volumen de 0.036
km’, estaba situada a una profundidad de 9.9 km bajo el domo, mientras que la
segunda, de tan sélo 0.008 km’, se encontraba a una profundidad de 7.3 km bajo el

margen sur de la caldera. La profundidad de las fuentes de geometria elipsoidal
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estaba intercambiada: la m4s grande, con un volumen de 0.037 km’, se encontraba a
9.6 km de profundidad y la mas pequefia, con un volumen de 0.002 km’, a 11.8 km.
Ademas, sefnalaron la necesidad de incluir fuentes adicionales en el proceso de
inversién. En particular, propusieron incluir en el modelo una de las fallas existentes

al Noroeste de la caldera.

4.1.2. Aplicacion del modelo elastico-gravitatorio a Long Valley

Caldera.

El modelo de deformaciéon elastico-gravitatorio  permite realizar
combinaciones entre la variacién de presion que se produce en el interior de la
camara y la masa de la intrusién, sin necesidad de suponer que la variacion
volumétrica de la camara se debe, exclusivamente, a un incremento de masa. Este
hecho permite interpretar casos particulares como aquellos en los que las variaciones
de gravedad se producen sin deformaciones del terreno. Ademds, debido a su
generalidad, el modelo elastico-gravitatorio permite incluir estructuras elasticas que
pueden darse, de forma ocasional, en regimenes volcanicos, como por ejemplo,
caracteristicas del medio poco corrientes o rellenos de camara con material de baja
densidad. En este caso, vamos a comparar los resultados obtenidos mediante el
modelo elastico-gravitatorio con los que se obtienen a partir del modelo elastico para
interpretar las deformaciones y variaciones de gravedad observadas en Long Valley
Caldera durante el segundo periodo de inflaciéon (1989-1992). Para ello, partimos de

los resultados obtenidos por Battaglia ef a/. (1999) y por Tiampo ez a/. (2000).

Consideremos dos fuentes puntuales de deformaciéon con simetria esférica. El
incremento de masa y presion finales, los podemos obtener a partir de los resultados
de Tiampo ez al. (2000), considerando la variaciéon de volumen que se produjo en el
primer periodo de inflacion y el radio inicial de las fuentes. En la ecuacion (McTigue,

1987):

p—dule @.1)

ay
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p es la variacion de presion de la fuente, g es la constante de rigidez del medio, 4, es

el radio inicial de la intrusién y Aa, es la variacion que sufre este parametro como
consecuencia de la variaciéon de volumen que causa p. La relacién existente entre el
radio y su variacion la podemos calcular a partir de la variacion volumétrica de la

cdmara, que denotaremos por Al/;. Asi, si consideramos una fuente esférica (Charco

¢t al., 2002):

sav, Y
p=aul| —L 1| —1]. 42)
47a,

En este caso, el radio inicial de las fuentes, @, sera igual a 4 km para la fuente mas
profunda (Elbring y Rundle, 1986) y de 1.5 km para la fuente situada bajo el margen
sur (Sanders, 1984). También nos interesa conocer el incremento de masa que se
produjo en la camara durante el segundo periodo de inflacion. Utilizando la misma
aproximacion realizada por Battaglia ef 2/ (1999), es decir, sin considerar el volumen

de compresion del magma existente en la camara, el incremento de masa, M, sera:

M= p AV, (4.3)

donde p,, es la densidad del magma. Una densidad del magma igual a 3300 kg m™
(Battaglia ef al., 1999) proporciona, teniendo en cuenta las expresiones (4.1) y (4.2),
los siguientes valores: p = 9 MPa para la fuente bajo el domo, con un incremento de
masa de 0.1188 UM y un incremento de presion de 37.7 MPa para la fuente mas
superficial con M = 0.026 UM. Estos valores son necesarios tanto para la aplicaciéon

del modelo elastico como para la del elastico-gravitatorio.

La Figura 4.4 muestra los desplazamientos y variaciones de gravedad
calculados mediante un modelo elastico. El medio, en el que se situan las dos fuentes
de presion puntuales con simetria esférica, es un semiespacio homogéneo con v =
0.25. Los desplazamientos verticales de la superficie son similares a los observados

en Long Valley durante el segundo periodo de inflacion (Langbein ez al., 1993;
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Figura 4.4. Resultados obtenidos considerando un semiespacio homogéneo y dos fuentes de Mogi de
caracteristicas dadas en el texto. (a) Desplazamientos verticales en cm (b) Variaciones de gravedad

aire-libre en pGal (modificada de Fernandez ez al., 2001b).
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Langbein ez al., 1995; Tiampo e7 al, 2000). Sin embargo, las variaciones de gravedad
aire-libre son nulas, como hemos visto en el anilisis de las ecuaciones realizado en el
capitulo anterior. Puesto que para la modelizacién elastica no hemos considerado la
masa de la intrusién ni el acoplamiento elastico-gravitatorio, este resultado confirma,
como ya seflalaron Battaglia ez a/., (1999), que las variaciones de gravedad observadas

en Long Valley fueron producidas por un cambio de la masa en el sistema.

En la Figura 4.5 se muestran los resultados obtenidos al aplicar el modelo
elastico-gravitatorio. En esta modelizacién, ademas del incremento de presiéon que
causa la dilatacién de la camara, se tienen en cuenta las variaciones de masa y su
interaccién con el campo gravitatorio terrestre. Los desplazamientos verticales
(Figura 4.5a) coinciden con los desplazamientos que se muestran en la Figura 4.4a. El
patréon de las variaciones de gravedad aire-libre es similar al de las variaciones
observadas (Battaglia ¢z @/ 1999), con un maximo de signo positivo situado sobre el

domo central de la caldera.

Mediante la aplicacion practica del modelo elastico-gravitatorio, las Figuras
4.4 y 4.5 reflejan lo que se obtuvo en el Capitulo 3: la intensidad del centro de
expansion es responsable de los desplazamientos del medio, mientras que la masa de
la intrusiéon juega un papel determinante en la interpretacion de variaciones de
gravedad. Por ello se recomienda, cuando sea posible, la inversiéon conjunta de ambos
tipos de observacion, con el fin de discriminar el papel determinante de los
parametros de la fuente sobre los efectos observados y obtener, asi, sus valores
adecuados. Los resultados del modelo elastico-gravitatorio ponen de manifiesto su
generalidad. Aunque en esta zona volcanica, un modelo elastico puede explicar las
observaciones realizadas, siempre y cuando se tenga en cuenta la masa de la
intrusién, mediante el modelo elastico-gravitatorio hemos obtenido resultados
comparables a los de Battaglia e 2/ (1999) sin necesidad de realizar la hipotesis
adicional de que la expansion volumétrica de la camara es igual a la variacién de masa

que se produce en su interior.
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Figura 4.5. (a) Desplazamientos verticales calculados mediante el modelo eldstico-gravitatotio
considerando el efecto de la masa y del centro de expansion emplazado en un semiespacio

homogéneo elastico-gravitatorio. (b) Variaciones de gravedad aire-libre en pGal. Las caracteristicas de
las fuentes estan descritas en el texto (modificado de Fernandez ¢ a/., 2001b).
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4.2. INVERSION DE VARIACIONES DE GRAVEDAD EN LONG
VALLEY CALDERA.

En el apartado anterior hemos utilizado los parametros de fuente calculados
por otros autores para estudiar el efecto de la masa y del campo gravitatorio en la
modelizacion. Los desplazamientos y variaciones de gravedad sintéticos, calculados a
partir del modelo elastico-gravitatorio, han mostrado la generalidad y eficacia de este
modelo. Por ello, en este apartado procederemos a interpretar las variaciones de
gravedad observadas en Long Valley Caldera por Battaglia ez a/. (1999) utilizando este

modelo de deformacién.

Uno de los problemas de la geodesia y geofisica es determinar, mediante
datos de observacion, las propiedades del interior de la Tierra o de una fuente que
esta causando un determinado fenémeno. Esto se denomina problema inverso y se
encuentra dentro de la disciplina matematica que se conoce como optimizacion (p.e.,
Tarantola, 1987). El problema directo consiste en obtener una relacién matematica
entre los datos y un determinado modelo terrestre que simula el comportamiento del

medio (Figura 4.6).

PROBLEMA DIRECTO

DATOS d

PROBLEMA INVERSO

Figura 4.6. Definicién tradicional del problema directo e inverso.

Normalmente, los datos de observacion que se utilizan en este tipo de
problemas son finitos, puesto que han sido obtenidos en un numero finito de
estaciones y estan contaminados por ruidos de tipo diferente. Sin embargo, en
muchos problemas de inversion, el modelo de parametros que queremos determinar
es una funcién continua, por lo que los datos no suelen proporcionar informacion

suficiente para determinar este modelo de forma unica. Ademas, muchos problemas
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no son lineales, lo que da lugar a funciones de evaluacién irregulares, que presentan
numerosos maximos (o minimos) relativos. Para obtener informacién sobre el
conjunto de parametros que controla un determinado fenémeno se han propuesto
diferentes técnicas de optimizacioén lineal multiparamétrica. Tradicionalmente, se
empleaban técnicas locales como el método del gradiente conjugado o determinados
métodos iterativos, que se basan en la informacién que proporciona el gradiente de
una funcién de evaluacién para mejorar cierto modelo de partida (origen). Este tipo
de técnicas evita la exploracion intensa del espacio muestral que configuran los
posibles modelos-solucién, y depende en gran medida del origen. La busqueda a la
que conducen estas técnicas puede converger a un maximo (o minimo) relativo de la
funcién de evaluacion correspondiente a un modelo-solucién erréneo o conllevar la
inestabilidad del método. Con el fin de evitar la ambigtiedad inherente al problema

inverso se utilizan técnicas de optimizacién global.

Los métodos de Monte-Carlo, que utilizan informaciéon aleatoria para
maximizar (o minimizar) la funcién de evaluacion representativa del problema (p.e.,
Sambridge y Mosegaard, 2002), se encuentran entre las técnicas de optimizacion
globales. Recientemente, se han propuesto métodos de inversion basados en
algoritmos genéticos (AG) para resolver numerosos problemas geofisicos (p. e.,
Stoffa y Sen, 1991; Billings ez al., 1994; Boschetti ¢f al., 1996; Beauducel e al., 2000;
Montesinos, 2002). Los AG también utilizan procesos aleatorios para encontrar una
solucién “préoxima” a la solucién Optima, que proporciona el maximo (o minimo)
absoluto de la funcién de evaluacién. Sin embargo, su habilidad de incorporar
informacion adicional sobre el modelo, cuando todavia se esta explorando el espacio
muestral, lo convierte en un método de busqueda dirigida. La exploraciéon exhaustiva
que realizan los métodos de Monte-Carlo sugiere que los AG son mas eficientes en

este sentido (Gallagher ez 4/, 1991).
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4.2.1. Técnica de inversion.

El desarrollo original de los AG se atribuye a Holland (Holland, 1975). Estan
basados en las leyes de evoluciéon propuestas por Darwin hace dos siglos: los
individuos mas capaces de adaptarse a su habitat natural tendran mas oportunidades
de sobrevivir y reproducirse, lo que significard que sus genes se transmitiran

generacion tras generacion.

Como hemos mencionado, el problema inverso consiste en buscar los
parametros que controlan la respuesta del medio ante una determinada perturbacién.
Este conjunto de parametros representa el modelo 6ptimo. Utilizando el AG, los
parametros se codifican como si fueran los genes de un individuo. Para cada uno de
los parametros que forman el modelo, se establecen unos limites entre los que se
tiene que encontrar la solucién del problema. Comenzando con un numero de
parametros que forman un conjunto inicial generado de forma aleatoria, este
algoritmo modifica la solucién mediante el uso de operadores de evolucién:
seleccion, cruzamiento y mutacion, que alteran la composicion de cada uno de los
conjuntos. El grado de bondad de cada individuo es evaluado mediante una funcién
que juega el papel del habitat natural. Después, los mejores individuos de cada
generacion se combinan, utilizando reglas probabilisticas, para formar una nueva
generacion de descendientes. A los individuos que proporcionan datos sintéticos que
ajustan mejor los datos de observacion, se les da un mayor nimero de oportunidades
para que intercambien su informacién genética cruzandolos. Esto proporciona
descendientes que comparten caracteristicas comunes a ambos padres. Después del
cruzamiento, generalmente se aplica un proceso de mutacién aleatorio, con el fin de
alterar alguno de los parametros que constituye una determinada cadena genética.
Este procedimiento se aplica para que la poblaciéon mantenga cierta diversidad, que
se va perdiendo gradualmente durante el proceso. Puesto que la mutacion afecta a un
solo parametro de alguno de los modelos, la exploracion total que realiza el AG, se
vera poco perturbada siendo esta perturbacién comparable a una busqueda aleatoria
local (Gallagher ef al., 1991). Cuando la probabilidad de aplicar la mutacién aumenta,

aumenta el grado de aleatoriedad vy, por tanto, el algoritmo se asemejara a un método
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de Monte-Carlo. Normalmente, para asegurarse de que en cada generaciéon se
obtienen mejores descendientes, se asigna una probabilidad alta al cruzamiento
(superior a 0.7). La probabilidad de mutacion se establece, normalmente, mediante el
inverso del numero de parametros que configuran el modelo (Goldberg, 1989;

Wright, 1991).

La Figura 4.7 muestra un esquema del programa que vamos a emplear en este
trabajo. Este programa desarrollado por Tiampo e a/ (2000, 2003) ha sido
modificado para una de las aplicaciones realizadas en esta memoria. En particular,
hemos modificado la funcién de evaluaciéon teniendo en cuenta la linealidad del

modelo elastico-gravitatorio.

r
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Figura 4.7. Esquema del programa donde se aplica el algoritmo genético simple (modificada de
Tiampo ez al, 2000).
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Tras generarse una primera poblacion aleatoriamente, los individuos se
clasifican, del mejor al peor, mediante una funcién que mide el grado de bondad de
cada individuo. Esta funcién se obtiene a partir de la distribucion y* que mide la
diferencia ente las medidas reales y los datos sintéticos que proporciona cada modelo.
Se seleccionan los miembros que dan diferencias mas pequefias, al comparatlos con
la evaluacién relativa del resto de modelos que configuran la muestra. Entonces, el
cruzamiento y la mutacion alteran la nueva poblacién seleccionada, mediante un
proceso controlado de intercambio aleatorio de informaciéon (Figura 4.8). Al
completar estos procesos, la poblacion se vuelve a evaluar y se repite de nuevo el
procedimiento, explotando la informacién que proporcionan las generaciones previas
para mejorar la busqueda, hasta que alguna de las poblaciones verifica una condicién

establecida a priori.

(a) (b)

CRUZAMIENTO MUTACION

N —P-fa1atafsisiefcicicipipir
DRNEMA) I : 4 )l GENOMA1+IA‘IA‘IA B1B1B mcuimmli

GENOMA2=P-§A2A2A BzazslcmzciszD
GEN ELEGIDO

] ALEATORIAMENTE
LOCALIZACION ALEATORIA —> I

GEN NUEVO =B CCCC

DESCENDENCI}H-’ ATATAIB1B1B C‘-C1CIDQD2

DESCENDENCIA1—>' ATA1ASB1B1BJCCCC IDZDQDI

DESCENDENCIA2=IA2A2A Bza2alc2€,2 D1D1

Figura 4.8. Operadores que intervienen en el codigo mostrado en la Figura 4.7. (a) Cruzamiento, dos
individuos emparejados aleatoriamente, intercambian sus genes en base a una posicion elegida
aleatoriamente; (b) mutacion o alteracion aleatoria de alguno de los genes del individuo (modificada
de Tiampo ez al. 2000).

Una de las caracteristicas especificas del AG empleado es que la codificacion
de los genes es real (Tiampo e al., 2000). Normalmente, estos genes se representan
mediante cadenas en cédigo binario. Al utilizar valores reales, se aumenta la eficacia
del algoritmo puesto que se elimina la conversiéon a cédigo binario que hay que

realizar cuando se evalia cada modelo. Tampoco hay perdida de precisién por no
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considerar una representaciéon binaria ya que las subrutinas que se encargan del
cruzamiento y de la mutacion de los individuos se modifican para tal fin (Wright,

1991).

En los procesos de evolucion hay dos factores importantes: la diversidad de
la poblacién y la presion selectiva (Whitley, 1989). Estos factores estan relacionados
fuertemente. El aumento de la presién selectiva disminuye la diversidad en la
poblacion (Michalewicz, 1992). Por tanto, es importante extraer un balance de
ambos. La “funcién elitista” es uno de los mecanismos para conseguirlo. Esta
funciéon fuerza a que se preserve el mejor miembro de la generacién actual y el
correspondiente a su generacién antecesora, permitiendo, asi, el incesto entre padres

e hijos.

Al aplicar el AG surgen varios problemas, entre los que se encuentra la
convergencia prematura. Cuando se genera un modelo relativamente bueno frente al
resto, puede ocurrir que el AG realice multiples copias de éste, aunque no esté
préoximo a ser el modelo optimo, sustituyendo asi al resto de la poblacion. Esto,
particularmente pasa cuando la poblaciéon es pequena. Otro de los problemas que
surge relacionado con la convergencia prematura es que, al copiarse el individuo
antes mencionado, disminuye la variabilidad de las funciones de evaluacién, es decir,
no habra modelos que destaquen, por lo que se reducira de nuevo la presion selectiva
del algoritmo. Para prevenir que la busqueda se estanque y que se produzca la
convergencia prematura, este algoritmo utiliza una “funcién de ventanado”. Esta
funcién sustrae el valor de evaluaciéon que proporciona el peor miembro de la
generacion antecesora del valor de evaluacion que proporciona cada miembro de la
nueva generaciéon. Después se calcula el grado de bondad teniendo en cuenta estos
nuevos valores, lo que proporcionara mayor presion selectiva. Este proceso asegura
que los miembros de mejor evaluaciéon relativa se incluyan en mayor proporcion en

subsecuentes generaciones (Tiampo et al., 2000).
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4.2.2. Funcion de evaluacion.

El AG busca el conjunto de parametros que caracteriza el modelo que
proporciona un valor de la funcién de evaluacién mejor, es decir, el modelo que
proporciona unos datos sintéticos mas proximos a los datos de observacion. La
evaluacion de cualquier modelo se realiza en una subrutina, que contiene la
informacién geofisica referente a cada problema. El cédigo utilizado en este ejemplo,
trata de encontrar los parametros (localizaciéon x-y, profundidad, radio, masa e
incremento de presion en la caimara) que minimizan la diferencia entre la respuesta
del modelo y las medidas de gravedad descritas en el apartado anterior. Por tanto, la

funciéon de evaluacién sera alguna de las funciones apropiadas para medir esta

diferencia. En este trabajo se emplea la funcién y”:

X = ZM, (4.3)

k
k

siendo y, las variaciones de gravedad aire-libre medidas, f{x;) las variaciones de
gravedad calculadas mediante el modelo y o la desviacion tipica de cada medida, con
£ el nimero de medida (Taylor, 1982; Bevington y Robinson, 1992). Por tanto,
nuestro problema consiste en minimizar la expresion (4.3), lo que es equivalente a

maximizar su inversa, que denominamos F[:

FV =—. (4.4)

4.2.3. Sensibilidad del AG.

Para estudiar la eficacia del AG para obtener los parametros de la fuente
correctos al invertir medidas de observacion, hemos realizado un test de sensibilidad
considerando dos fuentes diferentes. Ambas fuentes, con una masa igual a 1 UM, las
hemos situado a una profundidad de 2 km. El tamafio de cada una es diferente. A la

mas grande, de radio 1.5 km, se le asigna un incremento de presion de 250 bares,
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mientras que la pequefia, de presion igual a 80 bares, tiene un radio de 0.75 km. En
cada caso, para estudiar la sensibilidad de cada parametro, consideramos diferentes
modelos en los que uno de los parametros varfa mientras que los cinco restantes
permanecen fijos. Los datos sintéticos que se obtienen a partir de estos modelos se
invierten mediante el AG, obteniéndose, asi, diferentes valores de la funcion FI7. En
este ejemplo, estudiamos tanto eficacia del AG para resolver los parametros de la
fuente considerando deformaciones como su eficacia al considerar medidas
gravimétricas. Las Figuras 4.9 y 4.10 muestran los resultados. En cada caso, frente a
la variable en cuestion normalizada se representa el valor de la funcién F1/, dada

mediante la expresion (4.4).
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Figura 4.9. Sensibilidad de la inversién a vatios parametros del modelo elastico-gravitatorio, relativo a
la deformacién del terreno (izquierda) y a las variaciones de gravedad (derecha). Fuente de presion
igual a 80 bares con radio de 0.75 km. (Tiampo ez al., 2003)
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La pendiente de las graficas

CAPITULO 4

correspondientes a las variables

quc

proporcionan la localizacion de la fuente, x (0 y), varfa. Estas graficas tienen, bien

definido, un sélo maximo para ambos tipos de medidas, lo que muestra la

capacidad del AG para resolver estos parametros ya que el patrén de los datos

depende fuertemente de la localizacion de la fuente. Sin embargo, para la fuente de

menor tamafio, las medidas gravimétricas resuelven mejor el parametro x, mientras

que para la mayor, son las medidas de deformacién las que mejor resuelven este

parametro. Para el parametro profundidad, ocurre justamente lo contrario, lo que

ilustra de nuevo la importancia de incluir ambos tipos de medidas para interpretar

los procesos volcanicos.
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Figura 4.10.Sensibilidad de la inversion a varios parimetros del modelo elastico-gravitatorio, relativo
a la deformacion del terreno (izquierda) y a las variaciones de gravedad (derecha). Fuente de presion
igual a 250 bares con radio de 1.5 km. (Tiampo ez al., 2003)
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Las graficas que muestran la sensibilidad del AG para obtener la masa de la
intrusion tienen, también, un maximo bien definido. Mientras que las medidas de
deformacion son muy sensibles a los parametros radio e incremento de presion, las
medidas gravimétricas no lo son. Sin embargo, al aumentar la presion, las medidas
gravimétricas son cada vez mas sensibles a ambos parametros, al verse enmascarado
el efecto de la masa por el efecto aire-libre. Para el parametro radio, la funciéon F1”
permanece casi plana hasta que alcanza un determinado valor, a partir del cual, su
grafica decrece rapidamente. Esto implica que el AG tiende a proporcionar valores

pequenos para el radio.

4.2.4. Resultados de la inversion realizada con el AG en Long Valley.

Para obtener los parametros-fuente a partir de las medidas gravimétricas
descritas anteriormente, utilizamos un modelo elastico-gravitatorio, en el que fijjamos

las propiedades del medio. Fstas se muestran en la Tabla 4.1.

Espesor p u A
Capa (km) (10°kg/m’ 10" Pa 10" Pa
1 2.0 2.56 1.5 3.82
Semiespacio 2.65 5.0 2.7

Tabla 4.1. Densidad y pardmetros de Lamé para el modelo cortical empleado en Long Valley Caldera.

La densidad y los parametros de Lamé que se muestran en esta tabla, los
hemos estimado a partir de la informacién geoldgica que proporcionan Hill ef al.
(1985) mediante la metodologia que describen Fernandez y Diez (1995). La capa
superior, de 2 km de espesor, representa el deposito consolidado de cenizas y piedras
poémez que se formé6 durante la erupciéon que originé la formacién de Long Valley
Caldera, junto con los sedimentos y productos volcanicos depositados
posteriormente. Los granitos, que se encuentran por debajo de esta capa, tienen una
rigidez igual a 50 GPa. Representan el basamento prevolcanico del area (Bailey,

1989). La toba que cubre los alrededores de Bishop se encuentra a una determinada
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profundidad en la caldera y también aparece como inclusiones en las riolitas
presentes en el interior de la caldera (Hill ez a/, 1985). Abers (1985) asigna una
densidad de 2.4 ¢ m” a la toba, bien asentada, situada en los alrededores de Bishop.
En este trabajo, le asignamos una densidad de 2.56 g m™ que se encuentra dentro de
los limites calculados por este autor a partir de las velocidades observadas en las
diferentes capas que conforman su modelo, utilizando la relacién velocidad-densidad

de Nafe-Drake (p. e., Grant y West, 1965).

En primer lugar, estimamos los parametros de localizaciéon (x e ),
profundidad, variacién de presion, radio e incremento de masa de una fuente puntual
esférica inmersa en un semiespacio elastico-gravitatorio de caracteristicas descritas
anteriormente. Los valores obtenidos para estos parametros se muestran en la Tabla

4.2.

Parametro Valor
A 118° 53’ 59”W
¢ 37°41° 58” N
Profundidad, ¢ (km) 8.4
Incremento de presion, P (MPa) 33.2
Radio, @ (km) 0.4
Incremento de masa, M (1UM=1012 kg) 0.53 UM

Tabla 4.2. Parametros de la fuente obtenidos mediante el AG considerando una sola fuente.

La Figura 4.11 muestra las variaciones de gravedad aire-libre calculadas a

partir de estos parametros, junto con la gravedad residual de los puntos estacion. El

maximo de 50 pGal, que se predice con el modelo, se encuentra bajo el domo central

de la caldera, que se ha elevado en varias ocasiones durante los dltimos 20 afios.
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Figura 4.11. (a) Variaciones de gravedad aire-libre en miligales calculadas a partir de los
resultados de la inversion realizada para una fuente esférica puntual inmersa en el medio descrito
en la Tabla 4.1. Los valores numéricos indican la variacién de gravedad aire-libre con su error en

pGal en cada una de las estaciones de la red. (b) Localizacion de la fuente en la caldera.
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En la Figura 4.12. se muestra una comparacion entre las variaciones de
gravedad aire-libre calculadas y observadas en el periodo comprendido entre 1982 y

1998, en funcién de la distancia radial a 1a fuente.

100 4

—d—

—f—

Gravedad (uGal)

-100

Y T Y T Y T Y T
0 10 20 30 40

Distancia radial a la fuente en superficie (km)

Figura 4.12. Comparacién de las variaciones de gravedad aire-libre observadas y calculadas, a pattir de
los parametros que se muestran en la Tabla 4.2, en funcién de la distancia radial a la proyeccion de la
fuente en superficie.

Las variaciones de gravedad modeladas estan causadas principalmente por un
incremento de masa en la camara. El efecto de la presiéon de la camara sobre las
variaciones de gravedad es proporcional a pa’. Como hemos sefialado, las medidas
gravimétricas no son muy sensibles a los parametros que proporcionan el radio e
incremento de presion en la camara por lo que los valores estimados para estos
parametros son pequenos (Tabla 4.2). Aunque el patron de las observaciones (Figura
4.3c) es diferente al patron de las variaciones de gravedad calculadas, las Figuras 4.11
y 4.12 muestran que en Long Valley debe haber habido inyeccién de magma junto
con cierto incremento de presion en la camara existente bajo la caldera, conclusion a

la que llegadbamos también en el apartado anterior.
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Teniendo en cuenta este hecho y que algunos modelos utilizados para
interpretar las deformaciones y variaciones de gravedad observadas en Long Valley
consideran mas de una fuente (p. e., Hill ez 4/, 1985; Langbein e al., 1995; Fialko ez
al., 2001; Tiampo ez al., 2000; Battaglia ef al., 2003), hemos intentado modelar las
variaciones de gravedad observadas entre 1982 y 1998 utilizando dos fuentes. En este
caso se dobla el nimero de incégnitas a determinar. Al ser el modelo elastico-
gravitatorio lineal la solucion del problema directo es la suma de los efectos que
causa cada una de ellas. Esta modelizacién es consistente con los resultados de
diferentes experiencias geologicas y geofisicas realizadas en Long Valley (p.e., Bailey,
1989; Weiland et al., 1995). En principio, la fuente mas profunda representa la situada
bajo el domo central de la caldera, mientras que la secundaria representa la fuente

situada en el margen sur de la caldera (Langbein ez a/., 1995).

La Tabla 4.3 muestra los parametros obtenidos a partir de la inversion de los
datos gravimétricos. En la Figura 4.13 podemos observar las variaciones de gravedad

aire-libre calculadas a partir de estos valores.

Parametros Fuente 1 Fuente 2
4 118° 54 17°W 118°55227W
¢ 37°41°23.8”N 37° 37’ 51”N
Profundidad ¢ (km) 6.6 7.5
Incremento de presion P, (MPa) 9.6 23.7
Radio a (km) 0.5 0.2
0.27 UM 0.2 UM

Incremento de masa, M (1UM=10!2 kg)

Tabla 4.3. Parimetros de las dos fuentes consideradas al invertir los datos gravimétricos desctitos en
el apartado anterior.
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Figura 4.13. Idem a la Figura 4.11 para el caso de la inversién de dos fuentes puntuales
esféricas.
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Al considerar dos fuentes de perturbacion, en la Figura 4.13 observamos un
cambio de patrén en las variaciones de gravedad aire-libre. La situacion del valor
maximo se encuentra mas cercana a la situacion del observado de lo que lo estaba en
el caso anterior. Este valor es del mismo orden que el valor que se obtuvo al
considerar una sola fuente. Mientras que el modelo de una fuente ajusta la magnitud
de las variaciones de gravedad (dentro de los limites que proporcionan el error
cuadratico medio de los datos), el modelo de dos fuentes ajusta tanto la magnitud

como el patron.

La Tabla 4.4 proporciona una comparacion de como se ajustan las
variaciones de gravedad calculadas a los datos de observacion considerando una o

dos fuentes. La bondad del ajuste, R’, se define mediante:

2

R2:1_ Z
2 2
Zk:yk/o-k

(4.5)

lo que representa la habilidad del modelo para ajustar los datos de observacion. Esta
es ligeramente inferior para el modelo de dos fuentes, puesto que es mas dificil
resolver los parametros de la fuente secundaria. El error de los datos de observacion
es muy grande (Figura 4.12) y al introducir esta fuente en la modelizacién aumenta el
numero de grados de libertad del problema. La solucién que se obtiene con el
modelo de dos fuentes, en particular la proximidad de ambas fuentes, sugiere que las
variaciones de gravedad pueden estar causadas por una fuente extensa de gran
tamafo situada bajo el domo central de la caldera y no por lo que multiples trabajos

sobre Long Valley se denomina fuente del margen sur.

Numero de fuentes x2 R2
1 13.04 0.85
2 17.7 0.79

Tabla 4.4. Ajuste del modelo de una y dos fuentes. %2, es el valor de esta funcién que viene dada en la
expresion (4.3). R es la bondad del ajuste. Si R°=1 el modelo es capaz de explicar los datos de

observacién. Si R?=0 el modelo no tiene esta habilidad.
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Fialko ez al. (2001) realizaron una inversiéon conjunta de datos InSAR y de
datos de distanciometria correspondientes al periodo comprendido entre 1996 y
1998. Esta inversion sugiere que la fuente de deformaciéon situada a
aproximadamente 7 km de profundidad tiene forma elipsoidal. Battaglia e# a/. (2003)
modelaron la fuente de expansion/contraccion situada bajo Long Valley utilizando
conjuntamente medidas de deformacién y de microgravedad. La fuente de
deformacion, un elipsoide orientado verticalmente en el interior del medio, estaba
situada a 5.9 km de profundidad bajo el domo central. Por tanto, los resultados de
estos autores junto con los obtenidos mediante la segunda inversién (dos fuentes)
sugieren que no podemos desechar la hipotesis de que las variaciones de gravedad
estén causadas por una unica fuente, que no es puntual sino que posee cierta
distribucion espacial, representada, de forma aproximada, mediante las dos fuentes

puntuales (Figura 4.13b).

Los resultados del test de sensibilidad mostrado en la seccidén anterior nos
sugirieron realizar una nueva inversiéon considerando un rango mayor de variacion
para el incremento de presiéon de la fuente principal y para el radio y masa de la
segunda fuente. Aunque el valor de la funcién FI” que se obtiene es también inferior
al valor que se obtiene si se considera una unica fuente, la diferencia de los
incrementos de presién que se producen como consecuencia de la inyeccion de
material en ambas fuentes es despreciable (43.5 y 46.7 MPa, respectivamente). Esto
indica de nuevo que las variaciones de gravedad pueden estar causadas por una
fuente extensa no puntual, es decir, ambas fuentes representarfan una unica caimara

magmatica.

La variaciéon de volumen que se produce en la camara es una combinaciéon del
magma inyectado en su interior y de otros factores, entre los que se encuentra la
compresion del magma depositado previamente en la camara. La variacién de
volumen que se produce en el edificio volcanico es resultado de la expansion de la
camara y de la deformacién que produce la dilataciéon del medio. Por tanto, la
variacion de volumen de la fuente que causa un exceso de presion en su interior

puede no ser igual al volumen de magma que entra en la cimara como consecuencia
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de la inyeccién de material nuevo. Ademas, hemos visto a lo largo de este apartado
que la deformacién esta causada principalmente por la presurizaciéon de la fuente
mientras que las medidas gravimétricas no son muy sensibles a los parametros que
representan el incremento de presion y radio. Este hecho nos lleva a concluir que las
variaciones de presion calculadas mediante la inversion podrian no ser capaces de
reproducir los desplazamientos verticales observados en Long Valley Caldera durante
1982-1998. De hecho, eso es lo que ocurre. Sin embargo, si consideramos que la
expansion volumétrica de la camara ha sido causada por un incremento de masa de
densidad 3300 kg m™ (Battaglia ¢ a/., 1999) obtenemos valores de deformacién que
se encuentran dentro de los limites estimados por Battaglia ez 2/ (1999). Estos datos
sintéticos ajustan la elevaciéon del terreno observada en este amplio periodo de
tiempo. Por tanto, este resultado junto los que se han obtenido anteriormente
destaca otra vez la importancia de invertir conjuntamente datos de deformacion y de

gravedad.

4.3. VOLCAN MAYON, ISLAS FILIPINAS.

En el Capitulo 3 hemos visto, teéricamente, como el modelo elastico-
gravitatorio permite explicar variaciones de gravedad sin que se haya producido
deformacion del terreno y viceversa, incluyendo la combinacién adecuada de masa e
incremento de presion en la fuente. Esto representa una ventaja frente a los modelos
elasticos empleados habitualmente e incapaces de modelar estas situaciones. En este
apartado se aplica el modelo elastico-gravitatorio a uno de estos casos reales: el
volcan Mayon. Este volcan forma parte de la cadena montafiosa de Bicol situada en
la isla de Luzén (13° 15.4° N, 123° 41.1° E), que pertenece al archipiélago filipino
(Figura 4.14). Las Islas Filipinas forman parte de un arco de islas, de gran extension,
situado en el océano Pacifico. Su posicion, entre dos zonas de subduccién de la
corteza, le confiere una situacion tectonica compleja, caracterizada por la presencia
de fallas y alineamientos, que se extienden a través de la corteza hasta el manto
superior (Bischke e al., 1990; Aurelio, 1992). Este régimen tectonico es la causa de

los terremotos y de la actividad volcanica que se produce en la zona.
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Figura 4.14. Situaciéon del volcan Mayon.

En la cadena volcanica de Bicol existen mas de 10 estratovolcanes alineados
de los cuales Mayon es el mas famoso. Presenta una forma conica casi perfecta, de
2462 m de altura (Figura 4.15). Al Suroeste de Mayon, en direccion NO-SE se
extiende el Alineamiento de Legazpi, cruzando la ciudad que lleva su nombre.
Legazpi, ciudad en la que viven alrededor de 100.000 personas, se encuentra a tan
s6lo 12 km del crater del volcan. Este volcan experimentd 10 periodos de actividad
distribuidos a intervalos regulares durante el siglo pasado. Recientemente, se han
producido erupciones en 1984, 1993, 1999 y 2000, siendo estas dos ultimas de menor

magnitud que la primera.

La actividad del volcan junto con la elevada densidad de poblacién de la zona
propicié que se iniciara su vigilancia. Asi, desde noviembre de 1992 se han llevado a
cabo 5 campafas gravimétricas combinadas con observaciones GPS (Vélksen y

Seeber, 1995; Jahr ez al., 1998; Jentzsch e al., 2001). La instalacién de las estaciones
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alrededor de Mayon se realiz6 en el verano de 1992. En total, la red esta formada por
26 puntos distribuidos en: (1) una red local alrededor del volcan, (2) una red que
conecta puntos de referencia situados a 50 km de la red local y (3) dos perfiles que se
dirigen hacia la cima del volcan en direcciones Noreste y Suroeste, de acuerdo con las
posibilidades de acceso que permite el area. Ademas, hay dos puntos al otro lado del
Alineamiento de Legazpi, alejados de los limites de influencia del volcan, que estan
conectados con la red de referencia (Figura 4.16). Las estaciones estan situadas en

humerales y areas de roca basaltica.

Figura 4.15. Fotografia del volcan Mayon donde se aprecia su simettia conica. Sus caracteristicas
fisicas se recogen en la siguiente lista: Altura: 2462 m Base de la circunferencia: 62.8 km Tipo de
volcan: Estratovolcan, compuesto de una secuencia de flujos de lava y piroclastos.
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Figura 4.16. Estaciones de la red gravimétrica y de GPS instalada en los alrededores del volcan
(Jentzsch ez al., 2001)

Las observaciones realizadas tienen una precision de = 12 pGal (Jentzsch ef
al., 2001). Aunque la actividad del volcan se reanudé en febrero/marzo de 1993,
entre diciembre de 1992 y mayo de 1993 no se observaron variaciones de gravedad
significativas. Sin embargo, entre mayo de 1993 y diciembre de 1996 se produjo un
incremento de + 150 uGal (10 nm s® = 1 pGal) en los perfiles. Teniendo en cuenta
las campafas llevadas a cabo en diciembre de 1992, mayo de 1993, mayo de 1994,
diciembre de 1994 y diciembre de 1996, las observaciones a lo largo del perfil
“Tumpa Lahar Channel” muestran un incremento, mas o menos continuo, de

aproximadamente 30 pGal por afio. Las variaciones mas importantes se concentran

en los alrededores de la cima del volcan (< 10 km) (Figura 4.17).
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Tumpa Lahar Channel
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Figura 4.17. Variaciones de gravedad producidas en el perfil “Tumpa Lahar Channel”
correspondientes a las épocas: (2-1), es decir, diferencias gravimétricas observadas entre mayo de 1993
y diciembre de 1992; (3-1), diferencias entre mayo de 1994 y diciembre de 1992, (4-1), diferencias
correspondientes al periodo comprendido entre diciembre de 1994 y diciembre de 1992y (5-1),
diferencia entre las medidas realizadas en diciembre de 1996 y diciembre de 1992 (Jentzsch e al,
2001).

En cada campafia, se llevaron a cabo observaciones simultaneas con GPS
para obtener informacién sobre los posibles desplazamientos del terreno. La red de
referencia se descompuso en triangulos, estando compuesta por 15 lineas de base.
Con estas medidas se observo que, a lo largo de los perfiles que forman la red, no se
produjeron deformaciones significativas (por encima del limite de precision de + 4
cm) ni en la componente vertical ni en la horizontal. Por tanto, la relacién entre las
medidas gravimétricas y GPS no muestra un gradiente que pueda ser interpretado
mediante un modelo elastico (p.e., Rymer, 1990). Jentzsch ef al. (2001) sefalan que en
este periodo de tiempo se estaba produciendo un aumento de las variaciones de

gravedad acompafiado de un descenso de la actividad volcanica.
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4.3.1. Modelado e interpretacion de las variaciones de gravedad

observadas en Mayon.

La correlacion negativa entre las variaciones de gravedad y el descenso de la
actividad volcanica observada en Mayon, no se puede explicar mediante el modelo de
Mogi (1958). Las variaciones de gravedad obtenidas mediante este modelo son
debidas a la deformacion del terreno, lo que en este caso conllevarfa una variacion
volumétrica de la camara que causaria un hundimiento del orden de 0.5-1 m en el
edificio volcanico, que no se observo durante las campafias. Este hecho, junto con la
concentracion de las variaciones de gravedad observadas en los alrededores de la
cima del volcan, condujeron a que Jentzsch ez al., (2001) propusieran otro modelo de
deformacion. Asi, intentaron explicar las variaciones de gravedad a partir de una
redistribuciéon de la masa contenida en una columna, que representaba la estructura
del conducto volcanico, sin que se produjera su eyeccion sobre la superficie terrestre.
Esta redistribucién producirfa una variaciéon de la masa concentrada bajo los puntos
gravimétricos y por tanto, un aumento de gravedad. El modelo que propusieron es
simple. Consiste en un cilindro vertical que juega el papel del conducto volcanico. La
masa alojada en el conducto, se distribuye en una capa situada bajo el volcan. El
radio del cilindro es la variable de control (para detalles del modelo, ver p. e., Jahr ez
al., 1998). Con este modelo, estos autores pueden explicar el patréon de la sefial

gravimétrica pero no la magnitud (linea punteda de la Figura 4.18).

Las erupciones que tuvieron lugar en 1999 y 2000 nos llevé a pensar que se
habia producido una inyeccién de material en el sistema volcanico mas que una
redistribucion de magma sin afloramiento exterior. Para comprobar esta hipotesis,
invertimos los datos mediante un algoritmo genético simple utilizando, como modelo
directo, el modelo elastico-gravitatorio. Los resultados de esta inversion
correspondientes a las épocas (4-1) y (5-1) se muestran en la Figura 4.18 (linea

discontinua). Los parametros de la fuente estimados para ambas épocas se dan en la

Tabla 4.5.
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Figura 4.18. Variaciones de gravedad observadas en el perfil “Tumpa-Lahar Channel” en la época 4-1
(linea continua) junto con las variaciones calculadas con los diferentes modelos (linea discontinua
correspondiente al modelo elastico-gravitatorio; la linea punteada corresponde al modelo de
redistribucion de masas) (Fernandez ef al., 2001c).

Parametros Epoca 4-1 Epoca 5-1

(diciembre 1992-diciembre 1994)  (diciembre 1992-diciembre 1996)

Profundidad ¢ (km) 1.95 1.82

Incremento de presion P, (Kbar) 0.21 0.31

Radio a (km) 1.65 1.71
Incremento de masa, M (1UM=1012) 0.474 UM 0.841 UM

Tabla 4.5. Paraimetros de la fuente bajo la cima del volcin cotrespondientes a la inversién de las
variaciones de gravedad observadas entre diciembre de 1992 y diciembre de 1994 y entre diciembre de
1992 y diciembre de 1996.
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Los datos sintéticos, calculados a partir de estos parametros mediante el
modelo elastico-gravitatorio, reproducen tanto el patrén como la magnitud de las
observaciones correspondientes al perfil “Tumpa-Lahar Channel”. Por otro lado, los
resultados indican que las variaciones de gravedad observadas, se explican mejor
considerando que se ha producido inyecciéon de material que considerando una
redistribuciéon del magma en el interior del volcan. Esta hipotesis es consistente con
la erupcién que se produjeron posteriormente a las campanas. De igual forma que en
los ejemplos anteriores, sefialamos aqui la necesidad de interpretar variaciones de
gravedad y deformaciones del terreno de forma conjunta con el fin de discriminar los
efectos producidos por la expansion volumétrica de la camara de los producidos por

la masa de la intrusion, relevantes para la interpretacion de variaciones de gravedad.
Estos resultados muestran tanto la habilidad como la generalidad del modelo

elastico-gravitatorio en la interpretacion de algunas “situaciones” que otros modelos,

mas simples, son incapaces de explicar con hipétesis realistas
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ESTUDIO 3D DEL EFECTO DE LA
TOPOGRAFIA SOBRE EL CAMPO
DE DESPLAZAMIENTOS Y
VARIACIONES DE GRAVEDAD

Los modelos utilizados habitualmente suponen que la superficie libre del
medio es plana. Sin embargo, la superficie terrestre, en la que se producen las
deformaciones, no es plana sino que presenta irregularidades. Por tanto, las
deformaciones estaran influidas por las caracteristicas topograficas del terreno. El
efecto de la topografia en volcanes de poca altura, como el Kilauea en Hawai o el
Krafla en Islandia, es tan pequefio que se encuentra dentro del limite de error de los
datos de observaciéon (Cayol y Cornet, 1997), pudiéndose utilizar modelos de
semiespacio con superficie libre plana para la interpretacién de variaciones. Sin
embargo, las caracteristicas topograficas en volcanes de mayor elevaciéon, como
pueden ser el Etna en Italia, el Merapi en Indonesia o el Teide en Espafa, afectan

criticamente las deformaciones observadas (McTigue y Segall, 1988).

Entre los trabajos que estudian el efecto de la topografia sobre la

deformacion observada podemos citar a McTigue y Stein (1984) y McTigue y Segall
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(1988) que estudiaron el efecto de la topografia en modelos 2D. Cayol y Cornet
(1997; 1998a, b) estudiaron el efecto de la topografia en modelos 3D mediante la
aplicacion de una técnica numérica que denominaron método mixto de elementos en
la frontera. Williams y Wadge (1998) introdujeron una metodologia aproximada para
estimar el efecto de la topografia que permite obtener soluciones cuasi-analiticas.
Williams y Wadge (2000) adaptaron la formulaciéon desarrollada por McTigue y Stein
(1984) para el caso tridimensional, con el fin de suplir los inconvenientes de su
modelo aproximado. Folch e a/. (2000) estudiaron el efecto topografico sobre el
campo de deformacién producido en un medio viscoelastico. La conclusion a la que
se llega en estos trabajos es que el relieve del terreno ejerce una influencia
significativa sobre las deformaciones observadas, por lo que la aproximacion del
medio mediante un semiespacio plano puede conducir, en algunas ocasiones, a

errores en la interpretacion de registros.

El objetivo de este capitulo es estudiar, cuantificar y modelar la influencia de
la topografia del terreno, no sélo sobre el campo de desplazamientos, sino también
sobre las vatiaciones de gravedad que producen tanto la dilatacion/contraccién de la

camara como la inyeccién de nuevo material en su interior.

En primer lugar, vamos a realizar un estudio tedrico para estimar la influencia
de la topografia en un modelo elastico-gravitatorio. Para ello, vamos a suponer que
este efecto esta causado principalmente por la distancia entre la fuente y la superficie
libre del medio. El objetivo de este estudio es comprobar si los términos
correspondientes al acoplamiento elastico-gravitatorio se pueden despreciar frente al

efecto topografico.
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5.1. ESTUDIO PRELIMINAR DEL EFECTO DE LA TOPOGRAFIA EN
UN MEDIO ELASTICO-GRAVITATORIO.

En este apartado, utilizando una solucién aproximada, realizaremos un
estudio previo del efecto de la topografia del terreno. Para ello, se realizara un analisis
dimensional de igual forma que en el Capitulo 3 se utilizé para estudiar el efecto del
acoplamiento elastico-gravitatorio sobre el campo de desplazamientos y variaciones

de gravedad causados por una intrusion de magma en la corteza.

Como hemos sefalado anteriormente, para la interpretacion cuantitativa del
campo de deformacién serd necesario considerar modelos tridimensionales que
incluyan las caracteristicas topograficas del medio. A lo largo de este capitulo
veremos que este tipo de modelos no sélo es necesario para interpretar
correctamente el campo de deformacién sino que también es importante para la
interpretacion de variaciones de gravedad observadas en areas volcanicas. Puesto que
algunas camaras magmaticas se sitian a profundidades superficiales en el interior del
edificio volcanico, el campo de desplazamientos que genera la variaciéon volumétrica
de sus paredes se ve afectado por la forma de dicha camara. Sin embargo, Folch ez al.
(2000) senalan que despreciar el efecto de la topograffa puede introducir un error
superior al de considerar una fuente puntual. Por ello, para cuantificar
exclusivamente el efecto de la topografia, seguiremos considerando fuentes

puntuales.

Williams y Wadge (1998) estudiaron el efecto de la topogratia mediante una
técnica que permite obtener soluciones aproximadas de forma analitica. En esta
metodologia, que utiliza la solucién correspondiente al semiespacio plano, se
considera que la fuente tiene profundidad variable, dependiendo de la altura que tiene
en cada punto el relieve del terreno (Figura 5.1), es decir, la profundidad de fuente se

sustituye por una funciéon dependiente de la posicion,

d=c+ f(r,0), (5.1)
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donde ¢ es la profundidad de la fuente respecto al origen de altitudes, constante para

cada punto vy, /, que depende de la distancia radial, 7, y del angulo @ en el sistema de

coordenadas local, representa la altitud de cada punto de la superficie del medio.

Topografia

Origen de altitudes

J

c

Y Profundidad de fuente

Figura 5.1. Modelo de profundidad variable de fuente. Se supone que la profundidad de la fuente,
medida desde la superficie origen de altitudes se transforma en una funcién ¢, dependiente de la
altitud de cada punto, /.

Para estudiar el efecto que supone el cambiar el dominio de definicién del
problema, al tener en cuenta el relieve del terreno, vamos a sustituir en los términos
de las ecuaciones del modelo. (3.2) y (3.15), la profundidad de la fuente por la
funcién ¢, dependiente de la altura. Como hemos sefialado en el Capitulo 3, el
término mas importante para la magnitud del campo de desplazamientos de la
ecuacion (3.2), es el correspondiente a los esfuerzos elasticos del medio, V -a, cuyas

dimensiones dependen inversamente del cuadrado de la profundidad de la fuente,
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Al

> (5.2)

Al variar ¢’ en la expresion (5.2), observamos que a mayor profundidad de la
fuente, el efecto del término V-0 sobre el campo de desplazamientos es mas

pequefio.

La magnitud del término, — p0V¢1 de la ecuacién (3.2), responsable del

acoplamiento del sistema de ecuaciones, es independiente de ¢. Por tanto, este

término continuara sin ser relevante para el calculo de desplazamientos.

La segunda ecuacion del sistema que representa el comportamiento del medio
elastico-gravitatorio ante una perturbacion, (3.15), proporciona el potencial
perturbador causado por la intrusion de magma. Como hemos sefialado

f'

b

anteriormente, el primer término de esta ecuacién escala como 472'Gp0|ﬂ| /
mientras que una estimaciéon de la magnitud del segundo viene dada por

3 . .,
, donde hemos sustituido ¢ por la funciéon ¢ El efecto de la

4nGp, a” Aa /|c’

topografia esta implicito en ambos términos. Al estar ¢’ en el denominador de ambas
expresiones, éstas seran tanto menores cuanto mayor sea la profundidad de la fuente,
lo que implica que el efecto topografico sera mas importante cuanto mas superficial
es la fuente. Posteriormente, veremos algunos ejemplos en los que se mostrara
cualitativamente el efecto de la topografia en las deformaciones y variaciones de

gravedad producidas por fuentes situadas a diferentes profundidades.

Para estudiar el efecto del acoplamiento de las ecuaciones sobre las
variaciones de gravedad hemos analizado la relacion (3.106), sustituyendo el parametro

profundidad de la fuente. Asi, se obtiene la siguiente razon:

4nGp, |M| /|c'|
4nGp, a’ Aa/

- (5.3)

6"
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Cuando la profundidad de la fuente va disminuyendo el denominador de esta
expresion va cobrando mas relevancia en el analisis. Como ademas este término
representa el efecto de la masa y el numerador proporciona el efecto del
acoplamiento debido a la redistribucion de densidades, una solucién no acoplada que
considere las caracteristicas topograficas del terreno sera mas exacta que una solucion
acoplada que no tenga en cuenta el efecto de la topografia, si se consideran las

profundidades tipicas de fuente empleadas en volcanologia.

En consecuencia en este trabajo, para estudiar el efecto de la topografia
vamos a considerar que las tensiones y esfuerzos elasticos del medio prevalecen
sobre el campo gravitatorio, y por lo tanto, los desplazamientos del medio, u,
vendran dados por la soluciéon de la siguiente ecuacién diferencial en derivadas

parciales:

1
——V(V-u)+Vu=0 (5.4)
1—=2v

El potencial perturbador y, por tanto, las variaciones de gravedad, se obtienen
entonces introduciendo el campo de desplazamientos calculado a partir de (5.4) en la

siguiente expresion:
V’¢=—4rnGp,(V-u)+47Gp, A(r—r. ) (5.5)

La linealidad del sistema formado por estas dos ecuaciones permite
considerar el efecto de la masa de la intrusioén junto con el de la variacién volumétrica
del medio. Por tanto, no es necesario realizar la hipdtesis adicional de que la
variacion de volumen que se produce en la fuente como consecuencia de un

incremento de presion sea igual al volumen de material inyectado en la camara.
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5.2. EL METODO INDIRECTO DE ELEMENTOS EN LA FRONTERA.

Para describir el efecto de la topografia utilizaremos el método indirecto de
elementos en la frontera (conocido por su acrénimo inglés, IBEM). Este método ha
sido utilizado en sismologfa para determinar la respuesta sismica de estructuras
geoldgicas superficiales en problemas bidimensionales (p.e., Sanchez-Sesma y
Campillo, 1991; 1993; Luzoén e al., 1995) y tridimensionales (p.e., Sinchez-Sesma y
Luzén, 1995; Luzén ef al., 1997). En este caso, se ha desarrollado para determinar el
efecto de la topografia del terreno en las deformaciones y variaciones de gravedad
producidas por una intrusién de magma en la corteza. Aunque existen trabajos en los
que se estudia la influencia de la topografia mediante la formulacién directa del
método (p.e., Cayol y Cornet, 1997, 1998b) hemos optado por utilizar su formulacion
indirecta en la que las incognitas son las densidades de fuerza en cada elemento en
lugar del desplazamiento per se. De esta forma desaparecen las singularidades de las
funciones de Green cuando la posicion del elemento coincide con la del punto donde
se evalua la soluciéon. La formulacion directa e indirecta del método estan
estrechamente relacionadas y vamos a observar, a lo largo de este apartado, que

ambas son matematicamente equivalentes.

5.2.1. Ideas basicas.

El método de elementos en la frontera es un método numérico para resolver
ecuaciones en derivadas parciales mediante el uso de las funciones de Green
apropiadas. Jaswon (1963) desarrollé la primera técnica numérica asimilable al
método de elementos en la frontera, que denominé “método indirecto”, para
resolver las ecuaciones integrales de Fredholm que aparecen en el estudio de
problemas de potencial. Algo mas tarde Rizzo (1967) publicé el llamado “método
directo” para resolver problemas referentes a la teorfa de la elasticidad, basandose en
la solucién fundamental de Kelvin para un medio elastico e infinito. Cruse (1969)

adapt6 este método numérico a dominios elasticos tridimensionales.

113



CAPITULO 5

Los métodos numéricos, como el método de elementos finitos o el de
diferencias finitas, se basan en la discretizacién del dominio de definicion del
problema en subdominios, celdas o elementos. Por construccién, la aproximacion
numérica a la solucién del problema verificara de forma parcial o total las
condiciones de contorno. Por ello, se dice que esta clase de técnicas pueden
clasificarse dentro de lo que se conoce como métodos numéricos de dominio. En
contraposicion, mediante los métodos de frontera, las funciones utilizadas para
construir la aproximaciéon numérica del problema deben verificar las ecuaciones que
lo definen aunque, de entrada, no cumplan las condiciones de contorno. Con
respecto al problema que vamos a tratar, el método de elementos en la frontera

tienen las siguientes ventajas frente a otros métodos:

1. Reduce la dimensioén del problema, de forma que si estamos ante uno
planteado en el espacio tridimensional, éste pasa a ser bidimensional. La

razén es que este método requiere la discretizacién de una ecuacioén
. . .. -1
integral definida sobre el contorno del dominio, /7 =02 < R”", que es

equivalente al problema diferencial definido sobre 2 < R". El problema
pasa entonces a tener menos incognitas lo que supone un ahorro de

memoria y de tiempo de calculo CPU.

2. Permite tratar mas facilmente problemas que involucran dominios
infinitos, puesto que no tenemos que definir la frontera remota del
dominio al considerarse implicitamente en el problema las condiciones de

contorno correspondientes a la “frontera lejana”.

En los apartados siguientes vamos a presentar, de forma abreviada, la
aplicacion del método al problema elastico. Desde que Cruse (1969) adapté la técnica
numérica al problema elastico tridimensional han sido muchas sus aplicaciones.
Numerosos trabajos recogen su desarrollo. Entre ellos podemos citar como ejemplo
a Jaswon y Symm (1977), y Brebbia y Dominguez (1992), que junto con el de Cruse
(1969), Sanchez-Sesma y luzon (1995) y Luzén ez al. (1997) constituyen los trabajos
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que hemos utilizado, a continuacién, para describir la formulacion integral empleada

en el método numérico.
5.2.2. Funciones de Green.

Para resolver ecuaciones diferenciales en derivadas parciales comunmente se
emplean tres métodos: separacion de variables, métodos variacionales y el método de
la funcién de influencia o funcién de Green. Para obtener la formulacion de las
ecuaciones integrales sobre la frontera del dominio de definicién, que se describira en
las siguientes secciones, se utilizara la soluciéon de la ecuaciéon de Navier en un
dominio elastico e infinito que esta sometido a la accién de una fuerza puntual y

unitatria. Esta solucion se conoce como solucion fundamental o funcién de Green.

Si las ecuaciones de equilibrio dadas mediante la expresion (2.12) se expresan
en funcién del vector desplazamiento teniendo en cuenta las expresiones que
relacionan esfuerzos, deformaciones y desplazamientos (Capitulo 2) se obtiene la

ecuacion de Navier para el caso estatico:

1
—U

1
o+U. +—f, =0, 5.6
1— v il 4jJ ,Zlf/ ( )

donde las fuerzas de cuerpo aparecen multiplicadas por la densidad del medio para
obtener fuerzas por unidad de volumen, £, . La soluciéon fundamental se obtiene al

considerar la acciéon de una fuerza unitaria aplicada sobre el punto x y orientada
segun el vector unitario ¢, , es decir, f; =Akel, donde A es la delta de Dirac que

desde el punto de vista fisico se utiliza para representar el efecto de una fuerza

unitaria concentrada sobre un punto del medio.

Una forma de obtener la solucién de este problema es utilizar el vector de
Galerkin, 7, que se define de forma que el campo de desplazamientos verifica la

siguiente condicion (Mindlin y Cheng, 1950):
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1
U=r —-———1T . (5.7)
S (1 =2y)

Sustituyendo (5.7) en la ecuacién (5.6) obtenemos que,

1 .
+—Ae, =0, (5.8)
Y7

Lmmyy

o en forma vectorial:

Vz(vflj)JriAfe/ =0. (5.9)
U

Sea F, =V°T;, entonces (5.9) se reduce a:

7 .
VF, +—Ae¢, =0. (5.10)
U

La expresion (5.10) es similar a la ecuacion de Laplace para el potencial por lo

que siguiendo a Kellogg (1953) su solucién sera de la forma,

7
= g/ 5
4R

F (5.11)

donde K es la distancia entre el punto donde queremos obtener la solucién y el punto
de aplicacion de la fuerza. Por tanto, el vector de Galerkin y, como consecuencia, el
campo de desplazamientos a partir del cual se ha definido, se obtendran al resolver la
siguiente ecuacion:

1

VT, = ¢
47Ru

(5.12)

Cuyas soluciones se pueden obtener de la misma manera que para el caso anterior

(Brebbia y Dominguez, 1992),
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[ =T, (5.13)

con

r-—"gr. (5.14)
Smu

Considerando que cada una de las fuerzas que actdan en el sistema es

independiente del resto, se puede utilizar la siguiente notacion (Cruse, 1969),

Iy =15, (5.15)

donde 7/, representa la componente £-ésima del vector de Galerkin en un punto
cuando se aplica una fuerza orientada en la direccién / sobre el punto x. Siguiendo
esta notacion el desplazamiento de cualquier punto del medio se puede escribir

mediante:

U =G.e, (5.16)

G, representa la componente £-ésima del vector desplazamiento cuando aplicamos
en el punto x una fuerza orientada segun la direcciéon definada por ¢, . De acuerdo

con la definicién del vector de Galerkin (5.7):

1
G =T -—FI .
/3 e, mm 2(1 _ ZV) I e

(.17)

Sustituyendo en esta expresion (5.14) y (5.15) se obtiene el campo de

desplazamientos, solucion fundamental de nuestro problema:

1

- m[ﬁ —4v)5, +R,, R, ]. (5.18)

Ik
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Como en casos anteriores, la coma significa diferenciar con respecto a la
variable indicada tras ella. Estas diferenciales representan la razén entre las
proyecciones del vector R;sobre los ejes coordenados y el moédulo de dicho vector, es

decir:

R/
Ry == (5.19)

A partir de los desplazamientos se pueden calcular los esfuerzos mediante la

ley de Hooke, (2.8) y la relacion lineal deformacion/desplazamiento (2.5). Asi,

Ty =Tye, (5.20)
con
1 OR
T = —2[— [(1 -2v)o +3R, R, ]+ (1 —21/)(;1 R, —n R, )}, (5.21)
/3 871-(1 _ V)R a” Ik / £ / & £ /

donde 7,y 1, son los cosenos directores del vector normal a una superficie dada.

5.2.3. Formulaciéon integral sobre la frontera. Teorema de

reciprocidad de Betti.

. 3 .. ..,

Consideremos V' cR”, el dominio de definicién del problema, cuya
frontera, S, es una superficie continua. Sea 7, la normal exterior a dicha frontera, el
problema consiste en encontrar una funciéon que verifique la siguiente ecuacion de

equilibrio,

o, +/;=0,enl” (5.22)

que es equivalente a (5.3) en funcién de los esfuerzos elasticos del medio, o,

suponiendo la existencia de fuerzas de cuerpo. Sobre la frontera del dominio se
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pueden imponer condiciones de contorno en funcién del vector desplazamiento o

del vector de esfuerzos (tracciones).

Estamos interesados en minimizar (5.22), por lo que podemos ponderar la
ecuacion mediante una funcién U, de tal forma que el siguiente producto escalar sea

CEro:
¥ (am + /) Udl =0. (5.23)

El espacio de funciones de ponderacién se puede formar a partir de una base
de funciones de naturaleza global, es decir, funciones que adoptan valores no nulos
en la mayor parte del dominio de integracién. Las funciones U, pueden elegirse de
muchas maneras. Lo normal es escoger el espacio de funciones de ponderacion
definido por la solucién fundamental del problema, que hemos descrito en la seccion

anterior.

Si realizamos la integracion por partes del primer término de la ecuaciéon que

aparece en (5.22) y reagrupamos sus términos, se obtiene que:
=0y Eydl + [, f,-UdV ==[s1,-U,dS (5.24)

donde E; resulta de diferenciar la funcién U, y 7 son las tracciones elasticas del

medio que resultan de aplicar la relacion de Cauchy al tensor de esfuerzos, o Al
realizar de nuevo otra integracién por partes, es decir,

jyzw udl + jng U dl = —Lz‘i U dS + LTZ, - ds, (5.25)

se obtiene la expresion matematica del llamado teorema de reciprocidad de Betti
(Brebbia y Dominguez, 1992), que muchas veces se toma como punto de partida

para obtener la formulacion integral de un determinado problema. Si U, es la solucion
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fundamental entonces 2 es el tensor de esfuerzos correspondiente a este vector

desplazamiento.
5.2.4. Identidad de Somigliana.

Una vez establecidos el teorema de Betti y las soluciones fundamentales del
problema (funciones de Green), se obtiene que el primer sumando de la expresion

(5.25) es igual a,
fi- 2y, n,dV ==f, Aue,dV =—u,(x), (5.26)

donde #(x) representa la componente /~ésima del campo de desplazamientos en el
punto x. Puesto que /= 1,23, segun el teorema de Betti, las tres componentes del

vector desplazamiento en el punto x vienen dadas por:
ny(x)+ [ TpupdS =[Gyt dS +[, G, frdl . (5.27)

Notese que cuando se considera una carga puntual orientada segun la direccion e, las

tracciones y desplazamientos tienen componentes en las tres direcciones del espacio

mientras que los términos del tipo o, son distintos de cero sélo en la direccion que
g,J

actia la carga, lo que conlleva que el primer término de (5.25) proporcione
desplazamientos en dicha direccién, como hemos visto mediante (5.26). La expresion
(5.27) se conoce como identidad de Somigliana y proporciona el valor de los
desplazamientos para cada punto interno al dominio a partir de los valores que las
funciones #, y #, toman sobre el contorno, 5, de las fuerzas de cuerpo aplicadas en el
medio y de las soluciones particulares del problema fundamental. Sin embargo,
merece la pena estudiar el caso particular en el que el punto de célculo se sitda en la
frontera del dominio, puesto que la evaluacion de las integrales que aparecen en
(5.27) presenta una singularidad. En efecto, como se observa en la expresion (5.18),

la solucion fundamental, G, no esta definida en el punto x (R=0).
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CAPITULO 5

Figura 5.2. Superficie esférica S, utilizada para la integracion. (Modificada de Brebbia y Dominguez,
1992).
Si se considera que la superficie de contorno es una superficie suave en un

entorno de x, se puede considerar una esfera de centro x y radio & tal que & = 0,
como la que mostramos en la Figura 5.2. Entonces, la primera de las integrales de

superficie que aparece a la derecha de la igualdad (5.27) se puede descomponer en:

[ GrtedS = lim [; Gt dS + lim [_g Gyt ds, (5.28)
g0 ¢ £—0 ¢

donde la segunda integral es igual a la integral sobre toda la superficie de contorno
cuando & — 0. La primera de las integrales en el lado izquierdo de la igualdad (5.28)

€s:

te(x)lim | GRdsS. (5.29)
e—0 ¢

Sustituyendo (5.19) en (5.18) sobre los puntos que estan en la esfera de centro xy
radio &, se tiene que la funciéon de Green (expresion (5.18)), es del orden de 7/¢, lo

que implica que la primera integral tras la igualdad en (5.28) es del orden de & y por

tanto,

lim s, GpdS =0, (5.30)

&0
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es decir, la integral estudiada no se vera afectada por la singularidad. La otra integral
que nos queda por analizar a la izquierda de la igualdad (5.27) se comporta de forma

distinta. Al igual que antes la podemos descomponer en:

IS Typn dS = Jim J.S‘T//@%/&dj‘ + lim fs_skaﬁde , (5.31)
e—0 ¢ £—0 ¢

donde

lim |¢ TpunydS =uy(x)lim [, T,dS. (5.32)

&0 ¢ &0 "¢

De igual forma sustituyendo (5.19) en (5.21) sobre los puntos de la esfera de centro x
y radio ¢ se tiene que el valor de las tracciones es del orden de 1/€°, mientras que el

area de la superficie esférica (Figura 5.2) es del orden de €°, por lo que en este caso,

(5.32) no decae a cero sino que produce un término independiente:

1
lim [s, TpdS ==~ 0. (5.33)

&0

Por tanto, de la expresion (5.31) resulta que:
1 1
s TeredS _35//<”/< (x)=[Tyueds _E”/ (x), (5.34)

donde la integral de superficie se define en el sentido de valor principal de Cauchy.

La identidad de Somigliana se transforma entonces en:

cptte(x )+ [ TypndS =[Gyt dS + [ .Gy f.dV, (5.35)

1 ., .
donde cy :E5lk. La expresion (5.35) permite resolver el problema planteado de
manera general. Si se conocen los desplazamientos sobre la superficie de contorno,
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(5.35) proporciona una ecuacién integral de Fredholm de 1% clase mientras que si lo
que se especifica como condiciones de contorno son las tracciones, (5.35)
proporciona una ecuacién integral de Freholm de 2* clase. Cuando lo que se
proporciona es una combinacién de ambos tipos de condiciones de contorno se

obtendra una ecuacion integral mixta.

5.2.5. Representacion integral de la formulacién indirecta.

La expresion (5.27) proporciona los desplazamientos en el dominio [ a partir
del valor que toman las tracciones y desplazamientos en la frontera. Se denominan
formulaciones indirectas a aquellas representaciones integrales en las que los
desplazamientos se expresan en funciéon de variables que no son explicitamente

desplazamientos o tracciones sobre la frontera.

Dominio interior Dominio complementario (Exterior)

Figura 5.3. Dominio interior y exterior, que se utiliza para definir el estado complementario.

Si se considera gy, ¢,

»

V3

4, ¥ # sobre el dominio de la Figura 5.3, se pueden

definir ¢, ¢}, #’, y ¢, sobre el dominio complementario 1", donde las tracciones
sobre 17" se refieren a la normal exterior, 7, del dominio interno 1. Se puede
establecer la siguiente relacion de reciprocidad entre la solucién fundamental aplicada
en un punto interior a "y el estado complementario indicado por primas (Brebbia y

Dominguez, 1992):

[(Gpt'y dS =[ Tyn', dS =0. (5.36)
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Si sustraemos (5.36) de la expresion (5.27), donde por simplicidad no se

incluye el término correspondiente a las fuerzas de cuerpo, se obtiene que:

1) (x) = [ Gr( % E )t (&)=t (EAS +[ Ty (x,& N (€)= n,(E))AS . (5.37)

Puesto que el estado complementario se ha definido arbitrariamente, se puede

suponer que los desplazamientos son iguales en la superficie contorno, es decir,

o=, en S. (5.38)

Denominando @, a la diferencia entre las tracciones, ¢k =t - t'k , la integral (5.37) se

puede escribir como:

) (x)=[Gp(x,& ) (£)dS . (5.39)

#(x) es la componente /~ésima del desplazamiento que se produce en el punto x de
V. @, se puede interpretar como la densidad de fuerza en la direccién £-ésima en el
punto & (Luzén ef al., 1997), por tanto, @,dS representa una distribucién de fuerzas.
Kupradze (1963) desmostrd que si @,(&) es continua sobre la supetficie de contorno,
entonces el campo de desplazamientos es continuo a través de S. La representacion

integral (5.39) es un potencial de capa simple de densidad @, (ver p. e., Jaswon y
Symm, 1977). Otra posibilidad que ofrece la expresion (5.37), es suponer que el

estado complementario es tal que
t'=t, enlf, (5.40)

de donde se obtiene de forma similar la expresion integral de un potencial de capa

doble.

Normalmente, cuando se utiliza una representacion integral basada en un

potencial de capa simple se habla del método indirecto de elementos en la frontera
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(IBEM) mientras que si se utiliza una representaciéon basada en un potencial de capa

doble se denomina método de discontinuidad en los desplazamientos (DD).

5.3. DESPLAZAMIENTOS PRODUCIDOS EN UN MEDIO CON
IRREGULARIDAD TOPOGRAFICA SUPERFICIAL.

En esta secciéon vamos a utilizar la representacion integral mostrada
anteriormente para describir el campo de desplazamientos elasticos producido en un
medio con una irregularidad topografica superficial. Posteriormente, mediante las
condiciones de contorno obtendremos un sistema de ecuaciones lineales a partir de
un proceso de discretizacion de la superficie-frontera del problema. Consideremos
un semiespacio elastico en cuya superficie existe una irregularidad topografica como
la que se muestra de forma esquematica en la Figura 5.1. En esta configuraciéon el
campo de desplazamientos en cualquier punto del medio se puede expresar como

(Luzoén et al., 1997):

u, =ul" +ul"” (5.41)

7 7 5
donde #” es la solucién correspondiente al desplazamiento en el espacio completo y
#” el campo debido a la existencia de la superficie libre de la irregularidad. De

acuerdo a la ecuaciéon (5.39), el campo producido por la topografia superficial se

puede escribir como:

ul (x) =[G, (x,E)p (£)dS . (5.42)

En este problema las condiciones de contorno implican tracciones nulas

sobre la superficie libre, es decir,

1+ =0, (5.43)
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donde los superindices tienen el mismo significado que los que aparecen sobre el
campo de desplazamientos (5.41). La ley de Hooke permite obtener los esfuerzos y
tracciones a partir del campo de desplazamientos. Asi, 4” se puede obtener aplicando
esta ley al campo de desplazamientos #”

7

, si exceptuamos el punto x = & en el que la
funcién de Green, (5.18), posee una singularidad. En este punto es necesario realizar

un limite de forma similar al que se realizé en la seccion 5.2.4. Asi,:

1 (x)=bg,(x)+[;0,(&)T,(x,£)dS , (5.44)

donde b =17/20—1/2 si x tiende a S desde el interior del semiespacio o x tiende a .§
desde el exterior cuando se realiza el limite, respectivamente, y TI/(X,éf) es la funcién
de Green para las tracciones. Si x no esta sobre la superficie de contorno, el primer
término tras la igualdad de (5.44) es igual a cero. En nuestro caso, esta condicion la

podemos expresar mediante:

1)+ () (98T, (38 )i =0, o)

que es una ecuacion integral de Fredholm de segunda clase.
5.3.1. Discretizacion.

Para resolver el sistema de ecuaciones integrales formado por (5.45) es
necesario discretizar estas expresiones sobre una porcion de la superficie que incluye
el relieve topografico y parte de la extension lateral del medio. La discretizaciéon de
una superficie no es tarea facil aunque existen numerosos algoritmos para resolver
este problema (p.e.,, George, 1991). La elecciéon del esquema de discretizacion
depende del problema y de la formulacién matematica necesaria para desarrollarlo.
Por ejemplo, en muchas aplicaciones, que utilizan como método numérico el de
elementos en la frontera, se emplean elementos triangulares planos para discretizar
supetficies (p. e., Brebbia y Dominguez, 1992). Para este problema tridimensional,

vamos a utilizar un esquema simplificado en el que se utilizan circulos de varios
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tamafos para discretizar la superficie-frontera del problema. Esta eleccion, guiada
por la simplicidad de integraciéon de las funciones de Green sobre cada elemento,
proporciona una formulacioén simple y una implantaciéon numérica sencilla (Sanchez-
Sesma y Luzon, 1995). Hemos dividido la superficie libre en bandas paralelas, cada
una de las cuales ha sido cubierta con circulos planos. El radio de cada elemento es
tal que la suma de las areas de los circulos que ocupan cada una de las bandas es igual
al area de dicha banda. Tras esta discretizacién, seleccionamos los elementos que se
sitian a una distancia radial menor o igual que una distancia pre-establecida. En la
Figura 5.4 mostramos un ejemplo de discretizacion de una de las superficies
topograficas empleadas en este trabajo. Las representaciones conicas que hemos
utilizado para considerar el efecto de la topografia son de clase infinito si
exceptuamos su vértice, punto que hemos eliminado al realizar los célculos. Por
tanto, tienen vector normal en cada uno de sus elementos de superficie lo que es

necesario para el calculo de las funciones de Green.

CONO

=100 10 X (km)

Figura 5.4. Discretizacion de la superficie de un cono en elementos circulares.

Vamos a suponer que las funciones de densidad, ¢(&), son constantes sobre

cada elemento que cubre la superficie de contorno. Si N es el nimero de elementos
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de frontera y ¢(¢) el nimero de incodgnitas (con j = 7,23 y p =1,..,N), entonces

podemos obtener el siguiente sistema lineal de ecuaciones,

SNBE i(x,,E,) =" (x,), g=1,.,N, (5.46)
con

1
1i(x,,€,) =3555@ + [, Ty(x,,€,)dS, (5.47)

donde AS es el area de cada uno de los elementos de superficie. En este sistema que

contiene 3N incégnitas, las integrales se resuelven numéricamente utilizando

integracién gaussiana (p.e., Abramowitz y Stegun, 1972), excepto cuando x, = &,
donde, a partir de (5.47) obtenemos que,
fz/(XqJ‘fp)—E PR (5.48)

puesto que la integral de las funciones de Green, T,

» que aparece es cero si la

superficie de integracion es circular y plana. De hecho, si observamos las expresiones
de las funciones de Green, ecuacion (5.21), resulta que son funciones pares singulares
cuyo valor principal de Cauchy es cero. El sistema de ecuaciones (5.47) lo podemos

expresar de forma matricial,

MD =—t, (5.49)

donde M es la matriz de coeficientes, que se obtiene al desarrollar la expresion (5.46),
t es el vector de términos independientes y el vector @, cuyas componentes son las
funciones de densidad, es el vector incégnita. Una vez resuelto este sistema lineal,
mediante una descomposiciéon LU, obtenemos los valores de ¢(&) a partir de los

cuales se obtiene el campo de desplazamientos como:
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u(x)=300.(8,)8,(xE,), (5.50)
donde
gﬁ(x,fp)szSGy(x,f)dS. (5.51)

Estas integrales también se calculan numéricamente excepto cuando el punto x esta
en las proximidades de &, En este caso se realiza una integracién analitica mediante
un cambio de variable para eliminar la singularidad. Asi, por ejemplo, cuando la
posicién del punto-estacion coincide con la del elemento de radio t, esto es, x = & la

integral de la funciéon de Green es:

.G (x.5)ds = i[(F +1)5, +(F =D, |, (5.52)

donde,

Fi(uj 55)
2 \A+2u

Para estimar la extension lateral y el nimero de elementos necesario para
obtener resultados optimos mediante el IBEM, hemos realizado una comparaciéon
con la solucién analitica del problema elastico para un semiespacio plano
considerando fuentes a distinta profundidad. Tanto los desplazamientos como las
variaciones de gravedad presentan una zona de variaciébn importante cuyas
dimensiones dependen de la profundidad a la que esté situada la fuente (ver p.e.,
Rundle, 1981a). Por ello, para tener una discretizacién con la que se obtengan
resultados fiables es necesario que, como minimo, la extension lateral de la superficie
discretizada sea del orden de la profundidad de fuente. Ademas, la resolucién de la

malla también influye de forma considerable en el calculo. Como es usual, si el
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tamafio de los elementos es de orden superior al de la profundidad de la fuente las

soluciones numéricas no representan de forma fiable las soluciones analiticas.

Experimentalmente hemos comprobado que, para obtener una solucion
numérica que esté suficientemente cerca de la solucidn analitica, la extension lateral
de la superficie de discretizacién debe ser de 3 a 4 veces la profundidad de fuente y el
radio de los elementos del orden del 13% de dicha profundidad. Esto se puede ver
en el siguiente un ejemplo que considera un modelo en el que la fuente de dilatacion,
supuesta esférica y puntual, se sitia a 5 km de profundidad en un semiespacio
elastico de rigidez, p = 10 GPa y razén de Poisson, v = 0.25. Los desplazamientos
calculados analiticamente mediante el modelo de Mogi (1958) se comparan con los
resultados numéricos del IBEM. Para estimar la precision de los resultados

numéricos hemos utilizado el error relativo medio, definido en tantos por cien por:

g‘Umb‘M _ U./W‘
AU )(%) = =— -100, (5.53)
2ju

i=1

donde U™ es el desplazamiento calculado en el punto estacién x, mediante el
método de elementos en la frontera, U™ es el resultado correspondiente al modelo
analitico y N es el numero total de puntos estacion. En la Tabla 5.1 mostramos los
resultados correspondientes a superficies cuya discretizacion se ha extendido hasta (a)
17.5 km y (b) 20 km. El parametro r denota el radio de cada elemento. Los resultados

se encuentran en tantos por clen.

El error que se comete al utilizar la solucién numérica en este caso, es
siempre menor al 10%. Los porcentajes de error no varfan significativamente entre la
solucion correspondiente a una malla de extension lateral igual a 17.5 km y a otra de
20 km, por lo que observamos que, efectivamente, la extension lateral de la malla
idénea se encuentra entre 3-4 veces la profundidad de fuente. Ademas, observamos
que la influencia del radio del elemento disminuye para radios situados entre 0.8 y 0.5

km, es decir, entre un 16 y un 10% de la profundidad de la fuente. Las Figuras 5.5 y
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5.6 muestran graficamente los resultados obtenidos para una discretizacion de
extension lateral igual a 17.5 km, mientras que en las Figuras 5.7 y 5.8 la extension
lateral de la malla es igual a cuatro veces la profundidad de la fuente. Los resultados
numéricos se aproximan paulatinamente a la solucién analitica. La exactitud de los
resultados numéricos correspondientes a la componente en la direcciéon del eje y
(Figuras 5.5 y 5.7), es ligeramente superior a la de la componente vertical del campo

de desplazamientos (Figuras 5.6 y 5.8).

(a) r=132km r=0.79 km r=0.53 km
AU, 9.2 8.0 7.5
AU, 10.0 6.7 5.0
(b) r=133km r = 0.84 km r=0.53 km
AU, 8.2 6.7 6.3
AU, 9.5 6.4 4.3

Tabla 5.1 (a) Error relativo medio (%) entre la solucion analitica correspondiente al semiespacio
elastico plano y la soluciéon numérica calculada con el IBEM. La extension lateral de la malla es igual a
17.5 km, es decir, a 3.5 veces la profundidad de la fuente. (b). Error relativo medio (%) entre la
solucion analitica correspondiente al semiespacio elastico plano y la solucién numérica calculada con el
IBEM. La extension lateral de 1a malla es igual a 20 km, es decir a 4 veces la profundidad de la fuente.
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Figura 5.5. Desplazamiento en la direccion y (en cm) producido por una fuente situada a 5 de profundidad. La extension lateral de la malla en los casos (a), (b) y (c) es de
17.5 km. El radio de los elementos es (a) r = 1.32 km, (b) r = 0.79 km y (c) r = 0.54 km. L.a figura (d) muestra la solucién analitica con la que estamos comparando (X e Y

en km).
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Figura 5.6. Desplazamiento vertical (cm) producido por una fuente situada a 5 de profundidad. La extension lateral de la malla y el radio de los elementos son iguales a

los utilizados en la figura anterior. (d) Desplazamiento vertical correspondiente a la solucién analitica. (X e Y en km).
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Figura 5.7. Componente del campo de desplazamientos en la direccién y (en cm) producido por una fuente situada a 5 de profundidad. La extension lateral de la malla

en los casos (a), (b) y (c) es de 20 km. El radio de los elementos es (a) r = 1.33 km, (b) r = 0.84 km y (c) r = 0.53 km. La figura (d) muestra la solucién analitica con la que
estamos comparando. (X ¢ Y en km)
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Figura 5.8 Componente del campo de desplazamientos en la direcciéon z (n cm) producido por una fuente situada a 5 de profundidad. La extension lateral de la malla y el

radio de los elementos son iguales a los de la figura 5.6. (d) Desplazamiento vertical analitico.(X e Y en km)
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5.3.2. Integracioén gaussiana.

Como hemos sefialado en el apartado anterior, las integrales que aparecen en
(5.406) y (5.50) las hemos realizado numéricamente. Los resultados obtenidos tras realizar
varias pruebas tomando un numero de puntos diferente en cada elemento de la malla
muestran que al utilizar integracién gaussiana de siete puntos se pueden mejorar los
errores que se cometen al utilizar la discretizacion mostrada anteriormente. La
integracién de siete puntos consiste en evaluar las funciones de Green en 7 puntos de
cada elemento circular y realizar una media ponderada asignando pesos a cada uno de
los puntos. Si denominamos de forma genérica £, a las funciones que tenemos que

integrar en el circulo (p. e., Abramowitz y Stegun, 1972), entonces,

m%ﬁc (2% 9 Jddy = £y, f (1, 9: )+ R, (5.54

donde (x,y) son los puntos en los que se evalia la funcién con sus correspondientes

pesos @,y R,en este caso, es el resto de la integracion numérica. La Figura 5.9 muestra la
distribucién de estos puntos sobre cada elemento y sus coordenadas en el sistema de
referencia local que forman los diametros perpendiculares de cada elemento, cuyo

origen es el centro del mismo.

(Xin) ('Oi
(0,0) 1/4

+ \Er,o 1/8 R=0(t")

1 r
+ |—rt=A2 1/8
\Er 2 /

Figura 5.9. Distribucién de los puntos (x;,y;) en los que se evalua la funcién para realizar la integracién
numérica de las funciones de Green para las tracciones y el desplazamiento, junto con sus pesos

correspondientes ;.
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Este tipo de integracién mejora los resultados obtenidos frente a los que se
obtenian al considerar un unico punto en el centro del elemento. Si consideramos la
extension lateral de la malla igual a cuatro veces la profundidad de fuente, los resultados
obtenidos se observan en las Figuras 5.10 y 5.11. La precision numérica de los

resultados aumenta considerablemente sobre todo en el cilculo de la componente U,

La Tabla 5.2 muestra el error relativo medio, en tantos por cien, (5.53), que
obtenemos al considerar en el IBEM la integracién gaussiana de siete puntos. El error
que se comete al utilizar la solucién numérica es del 6.3% y del 2.2% en las
componentes vertical y horizontal, respectivamente, lo que implica que la solucién
numérica representa una aproximacion bastante buena de la solucion analitica. De
hecho si tenemos en cuenta que, normalmente, las deformaciones detectadas en areas
volcanicas son centimétricas, un error de este calibre se encuentra por debajo del limite
de precision. En la Figura 5.12 mostramos dos perfiles extraidos de la Figura 5.10.c y
5.11.c, respectivamente. Como se observa en este grafico, la soluciéon numérica se ajusta

bastante bien a la solucion analitica.
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Figura 5.10. Componente del campo de desplazamientos en la direccién y (en cm) producido por una fuente situada a 5 de profundidad. La extensién lateral de la malla
es de 20 km. El radio de los elementos es (a) £ = 1.33 km, (b) r = 0.84 km y (c) r = 0.53 km. Integrales calculadas mediante integracién gaussiana de 7 puntos. (X e¢ Y en
km)

(a) (b) (c)

-0 +r—1r—r—1—+—"rrr'———r—ar—rr—i -0 r——m—rr—r——r——r—r— 10
-0 -8 -6 -4 -2 0 b 4 6 a 10 -0 -8 -6 -4 -2 DX 2 4 5] 8 10 -10 -8 -6 -4 -2 0 2 4 (] 8 10

T

Figura 5.11. Componente del campo de desplazamientos en la direccion z (en cm) producido por una fuente situada a 5 de profundidad. La extension lateral de la malla y

el radio de los elementos son iguales a los de la Figura 5.8. (X ¢ Y en km).
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r=1.33 km r = 0.84 km r = 0.53 km
AU, 7.8 6.7 6.3
AU, 5.6 3.3 2.2

Tabla 5.2. Error relativo medio (%) entre la solucién analitica correspondiente al semiespacio elastico
plano y la soluciéon numérica. La extension lateral de la malla es igual a 20 km. En este caso, la
integracion numérica se realiza mediante una integracion gaussiana de siete puntos.

1,4x10° M 0.0 Yz
1,2x107 o == 5.0%10" ﬂfﬁ.:m
1,0x107 / \ -1,0x10" 1 /i{'
a,oxw"—- j ~ —1.5;:10’—- 7
8,0x10° 1 { \:\\n -2,0x10°
4IDX1UI:_— —— analitico _2'5“0.3-_
2'0“0.:—. —a— numérico -3,0x107 1,
%0 — T v T T T 1 -3,5x107 —————————
0 2 4 i 5 8 10 0 2 U 6 8 10

Figura 5.12. Comparacién de los resultados del IBEM, cuando se utiliza una integracion gaussiana de
7 puntos, y de la solucién analitica. La extension lateral de la malla es de 20 km para una fuente situada
a 5 km de profundidad. El radio de cada elemento es de 0.53 km. (a) Perfil correspondiente a la

componente radial del campo de desplazamientos en cm (U;= Uxcosb+ UssenB). (b) Componente
vertical del desplazamiento en cm. r es la distancia radial a la fuente en superficie.

5.4. VARIACIONES DE GRAVEDAD.

Como hemos sefialado en el Capitulo 3, en un medio elastico, la variacién de

gravedad observada en un punto de la superficie se puede expresar como:

GMe
dg, =Y pat, o (5.55)

Por tanto, la variacién en la atraccion gravitatoria que produce la intrusiéon de magma

sobre el gravimetro puede variar al considerar la topografia. Una parte de la variacién
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es debida al efecto aire-libre, consecuencia del desplazamiento elastico del medio,
causado principalmente por la expansiéon de la camara, y la otra es debida a la
atraccion gravitatoria de la masa anémala de la intrusion. Puesto que la topografia
superficial influye significativamente sobre las deformaciones producidas, las

variaciones de gravedad también se veran influidas.

5.5. EFECTO DE UNA TOPOGRAFIA 3D EN LAS DEFORMACIONES
Y VARIACIONES DE GRAVEDAD.

Para cuantificar el efecto de la topografia superficial del terreno en las
deformaciones y variaciones de gravedad, utilizamos el método indirecto de
elementos en la frontera. En este caso y para la comparacién con resultados
anteriores obtenidos por otros autores, vamos a representar la topografia superficial

mediante un cono de altura H (Figura 5.13), con pendiente en los flancos igual a a,

de forma que cuando a = 0°, la altura del cono es igual a cero y por tanto, tendremos
un semiespacio plano. Cada una de las pendientes que vamos a considerar define una
altura diferente, lo que va a permitir representar diferentes tipos de volcanes. Asi, los
modelos con pendientes entre 10° y 20° pueden representar volcanes escudo, como
el Mauna Loa en Hawai y el Piton de la Fourniase en la Isla Reunién (Francia), que
son estructuras muy amplias (decenas de kilbmetros cuadrados de base), producto de
grandes coladas de lava basaltica que se desparrama formando suaves pendientes. En
estas zonas las lavas fluyen tan rdpidamente que no se puede solidificar en las
proximidades de la chimenea, impidiendo la formacién de laderas escarpadas. Los
estratovolcanes, como el Merapi en Indonesia o el Mayon en Filipinas, presentan
conos volcanicos con acusadas pendientes, resultado de la acumulacién de coladas,
lavas y piroclastos sucesivos, que podrian ser representativos de modelos con

pendientes aproximadas a 30°.

Vamos a representar la corteza mediante un semiespacio homogéneo cuyas
propiedades elasticas vienen dadas a pattir de los paraimetros de Lamé A=p=30 GPa,

es decir, la raz6n de Poisson es v = 0.25. La topografia va a estar caracterizada por el
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mismo conjunto de parametros. El efecto del incremento de masa en la camara se
considera mediante una fuente esférica puntual de 1 UM (1 UM = 10" kg) mientras
que la expansién/contraccion de la camara se representa mediante una fuente de
dilataciéon de 1 km de radio con un incremento de presion igual a 10 MPa. La fuente
esta situada a 4 km de profundidad. La discretizacion y el tamano de los elementos se

han tomado de acuerdo con los resultados del apartado 5.3.

:;J
b~

Semiespacio

Figura 5.13. Tlustracién esquemitica del relieve topografico. En el caso general, consideramos un

volcan de altura H, y pendiente de sus laderas igual a o. Para representar el efecto de la topografia
vamos a considerar pendientes de 15°, 20° y 30° correspondientes a 1340 m, 1820 m y 2886 m de
altura, respectivamente. La corteza se representa por un semiespacio homogéneo con parametros de

Lamé Ay p.

Las Figuras 5.14, 5.15 y 5.16 muestran la componente vertical del campo de
desplazamientos, la componente horizontal y las wvariaciones de gravedad en
superficie, respectivamente, calculadas mediante el IBEM. LLa masa y el centro de
expansion producen efectos de signo contrario, por tanto, para la interpretacion
correcta de deformaciones y variaciones de gravedad es necesario tener en cuenta

ambos tipos de fuente.
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Figura 5.14. Desplazamientos verticales en cm producidos por una fuente puntual de masa (mp) y
por un centro de expansion (ce) situados a 4 km de profundidad. El medio es elastico y homogéneo
con A = . La solucién correspondiente al semiespacio se obtiene para o0 = 0°, mientras que o = 15,
20 y 30° corresponden a conos de 1340, 1820 y 2886 m de altura respectivamente.
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Figura 5.15. Desplazamientos horizontales en cm producidos por una fuente puntual de masa (mp) y
por un centro de expansion (ce) situados a 4 km de profundidad. El medio es posee las mismas
caracteristicas que en la Figura 5.14.
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Figura 5.16. Variaciones de gravedad en superficie (mGal) producidas por una fuente puntual de
masa (mp) y por un centro de expansion (ce) situados a 4 km de profundidad. El medio es elastico y

homogéneo con A = W. La solucién correspondiente al semiespacio se obtiene para o = 0°, mientras
que o = 15, 20 y 30° corresponden a conos de 1340, 1820 y 2886 m de altura, respectivamente.

Cualitativamente, la principal caracteristica que se observa es una reduccion
de los desplazamientos y variaciones de gravedad en las cercanfas de la cima del
volcan. El error que se produce al despreciar la topografia es mayor cuanto mas
pronunciada es la pendiente del volcan. La masa de la intrusién causa un
hundimiento del terreno mientras que la dilatacién de las paredes de la camara
produce un levantamiento del edificio volcanico. Por tanto, la masa inyectada cancela
parte del levantamiento que produce la fuente de presién. El hundimiento causado
por la masa disminuye en menor medida que la elevaciéon que produce el centro de
expansion. Pero ain asi, el efecto de la masa sobre el levantamiento del edificio
volcanico es todavia menor que cuando se considera un medio de superficie plana.
Por tanto, el hundimiento que produce la masa es menor que el que se produciria si
no se tiene en cuenta la topografia (Figura 5.14). La gravedad disminuye debido a la
dilataciéon de la camara y aumenta como consecuencia de la inyecciéon de nuevo
material, con lo que en este caso, se obtendria un efecto similar sobre las variaciones

de gravedad. La reduccién que produce la topografia en las variaciones de gravedad
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causadas por la fuente de masa puntual es mayor que la que se produce en la

magnitud de las causadas por el centro de expansién (Figura 5.16).

Ademas de la reduccién de estas magnitudes, se observan también
variaciones en el patrén. El maximo absoluto (o minimo dependiendo de la fuente)
de la componente horizontal del vector desplazamiento se sitda a una distancia radial
en superficie mayor que la que proporciona la solucién correspondiente a ot=0°
(Figura 5.15). Los desplazamientos verticales y variaciones de gravedad presentan un
minimo relativo (o maximo) sobre la proyeccion de la fuente en superficie, cuya
localizacién coincide con la posicién de la cima del volcan, donde la elevacion del
cono volcanico es maxima (Figura 5.14 y 5.16). El efecto topografico tiende a
disminuir cuando aumenta la distancia radial a la proyecciéon de la fuente en
superficie. Esta disminucién se detecta a distancias radiales a la proyeccion de la
fuente en superficie de 3 km, todavia dentro del rango de influencia de la topografia

puesto que el radio del cono es igual a 5 km en todos los casos considerados.

Cayol y Cornet (1998a) realizaron mediante el método directo de elementos
en la frontera un estudio similar del efecto de la topografia del terreno, considerando
tan s6lo una fuente de las mismas caracteristicas que la fuente de dilataciéon que
hemos considerado en este ejemplo, sin tener en cuenta el efecto de la masa. En su
trabajo calcularon desplazamientos verticales y radiales obteniendo resultados
similares a los que hemos mostrado. Al igual que Cayol y Cornet (1998a), Williams y
Wadge (1998) estudiaron el efecto de la topografia sobre el campo de
desplazamientos. Para ello, utilizaron la metodologia de variaciéon de profundidad de
fuente. Como veremos en el capitulo siguiente, esta metodologia permite aproximar
el efecto topografico, de forma precisa, sobre los desplazamientos verticales.
Mediante las pruebas y comparaciones que realizaron también obtuvieron resultados

similares.
Estos resultados tienen fuertes implicaciones para la estimaciéon de

parametros fuente a partir de la interpretacién de datos observacionales mediante

inversiéon. Como hemos visto, el principal efecto de la topografia es la reduccién de

142



CAPITULO 5

la magnitud de los desplazamientos y variaciones de gravedad. Esto implica que la
profundidad de la fuente se puede sobrestimar si se desprecia el relieve del terreno. A
su vez, la masa y la variacién de presion obtenidos en un proceso de inversion estan
también influidas por el relieve, obteniéndose valores mas pequefios de estos
parametros al despreciar la elevacion del volcan. El cambio de patrén que
experimentan las deformaciones y variaciones de gravedad con respecto a las
soluciones que proporciona un modelo de semiespacio plano puede afectar al estimar

la localizacién horizontal de la fuente.
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CAPITULO 6

ESTIMACION DE PARAMETROS DE
FUENTE CONSIDERANDO EL
EFECTO DE LA TOPOGRAFIA

Uno de los objetivos de la inversion de datos es determinar las caracteristicas
de la fuente de perturbacion que esta causando un determinado fenémeno sobre la
superficie terrestre. Los parametros (caracteristicas de la fuente) optimos seran
aquellos que minimicen una funcién determinada dependiente de la diferencia entre
los datos de observacion y los datos sintéticos calculados a partir de un modelo
fisico-matematico. Por tanto, si la topograffa modifica la respuesta de un
determinado modelo, también influird en la estimaciéon de parametros realizada a
partir de la inversion de los datos observados. El objetivo de este capitulo es
describir la influencia de la topografia del terreno sobre los parametros de fuente
determinados a partir de un proceso de inversion. Para ello, compararemos los
resultados de la inversion de las deformaciones y variaciones de gravedad, observadas
entre 1992 y 1996 en el volcan Mayon, utilizando un modelo directo que tiene en
cuenta la influencia topografica, con otros resultados para los cuales no se ha

considerado esta influencia.
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6.1. METODOLOGIA CUASI-ANALITICA.

El método indirecto de elementos en la frontera permite obtener soluciones
muy precisas del modelo de deformacién descrito en el Capitulo 5, puesto que
considera la superficie topografica del medio de forma realista. Sin embargo, el
tiempo de calculo que emplea para la resolucion de las ecuaciones es muy elevado
frente al que utilizan los modelos de semiespacio elastico de superficie libre plana, de
los que se conoce su solucién analitica. Desde este punto de vista, los modelos de
semiespacio plano son muy atractivos para la resolucion del problema inverso
mientras que las técnicas numéricas, como el IBEM, no son adecuadas para la
resoluciéon de este problema. Por tanto, lo ideal para estudiar el efecto de la
topografia en la determinaciéon de los parametros de la fuente seria utilizar un
método que permitiese incluir el efecto topografico, al menos de forma aproximada,
pero que mantuviese la cualidad que presentan los modelos de semiespacio plano en

cuanto al ahorro de tiempo de calculo.

(2)

Topografia /_/_\
Flevacion de referencia
/ bref

Origen de altitudes

A
3
__________ — Y- _ Rrofundidad de fuente _
b
®) Topografia
h, by
Origen de altitudes
€’1
6',2 <

Profundidad de fuente

Figura 6.1. Representacion grafica de las diferencias entre los modelos descritos en el texto. (a) Modelo de
elevacion de referencia constante. El efecto de la topografia se incluye afiadiendo el valor constante de 4, a la
profundidad de la fuente, ¢. (b) Modelo de variacién de profundidad de la fuente. Este modelo supone una altitud
de referencia diferente para cada punto de célculo de forma que la profundidad de la fuente viene dada por la
funcién ¢’ definida en (5.1).
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Hasta hace poco, los trabajos que perseguian este objetivo utilizaban modelos
en los que se consideraba una elevaciéon de referencia constante que correspondia a la
elevacion representativa de la region bajo estudio (p.e., Bonaccorso ez al, 1994). Este
método consiste en afadir un valor constante, que representa la elevaciéon media de la
zona, a la profundidad de la fuente, ¢ (Figura 6.1a). Como demuestran Williams y
Wadge (1998) este método no tiene en cuenta los efectos que pueden causar los
cambios del relieve de la zona. Ademas, la elevacion de referencia considerada puede
variar dependiendo de la profundidad estimada para la fuente y de la componente del

campo de deformacién que estemos estudiando.

Williams y Wadge (1998) utilizaron un método aproximado para estimar el
efecto de la topografia del terreno sobre el campo de deformaciéon producido por
una fuente de dilataciéon. L.a metodologia de variacion de profundidad de fuente
consiste en considerar que cada punto de la superficie topografica se encuentra sobre
la supertficie de un semiespacio plano de forma que la profundidad de la fuente varia
con la altura de dicho punto (Figura 6.2b). Para ello, en las soluciones analiticas (p.e.,
Singh y Singh, 1989) que proporcionan las ecuaciones (5.4) y (5.5), definidas en un
semiespacio plano, se sustituye la profundidad real de la fuente, ¢ por la funcién
profundidad de la fuente, ¢, dada en (5.1). Asi, las componentes cartesianas del
vector desplazamiento, (u,, #, #), y las variaciones de gravedad en superficie, dg,
producidas de forma conjunta por una fuente de dilatacién/contraccién y potr una

fuente de masa puntual se obtienen mediante las siguientes expresiones:

X

:x(7—V)P43 _ xMg [5_'4_7—21/:'
uR’ 4muR | R? R+ ]

9(1-v)Pa’ Mg [ ¢’ +7—2v:|
u, = - — ,
) UR’ 4muR | R® R+(

6.1)

"(1-v)Pa’ Mg | 2
RN iy
' MR 4muR | R
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GMc'
ng:}/FA%{—i_ R3 5

donde (x, 7, g) son las coordenadas del punto de calculo. De esta forma se supone
implicitamente que el efecto topografico esta principalmente causado por la distancia
entre la fuente y la superficie libre del medio, relajandose la restriccion, que
consideran los modelos utilizados habitualmente, de que la superficie libre del medio
sea plana. Si la perturbacion topografica sobre las deformaciones y variaciones de
gravedad se debe principalmente a dicha distancia, en lugar de a la forma local de la
superficie libre, este tipo de solucién proporciona una aproximacioén razonable del

efecto topografico.

La metodologia de variacién de profundidad de la fuente proporciona una
solucion cuasi-analitica aproximada, en el sentido de que para cada punto se obtiene
la solucién analitica correspondiente a un modelo de semiespacio plano cuya
supetficie libre se situa a la altura de dicho punto. Este tipo de soluciones minimiza el
tiempo de calculo CPU frente a los métodos numéricos como el IBEM. Por ejemplo,
tras las ejecuciones realizadas a lo largo de este trabajo hemos comprobado que el
método de variacién de profundidad de la fuente es del orden de 7500 veces mas
rapido que el IBEM. Por tanto, al igual que los modelos elasticos empleados
habitualmente para la interpretaciéon de deformaciones observadas en zonas

volcanicas, resulta bastante atractiva para la resolucion del problema inverso.

Los resultados de Williams y Wadge (1998, 2000) sefialan que la metodologia
de variacién de la profundidad de la fuente es suficientemente precisa para calcular
los desplazamientos verticales causados por una fuente de dilatacién mientras que
para calcular los desplazamientos radiales es mas adecuado utilizar otro tipo de
métodos numéricos. A continuacién, vamos a mostrar que esta metodologia también
se va a poder utilizar para la prediccion e interpretacion de variaciones de gravedad.
Por tanto, en la resolucion del problema inverso vamos a utilizar la metodologia

aproximada introducida por estos autores.
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6.2. COMPARACION ENTRE EL METODO CUASI-ANALITICO Y EL
IBEM.

En primer lugar vamos a comparar los resultados del método cuasi-analitico
(método de variacion de profundidad de fuente) con los que proporciona el IBEM
para mostrar la efectividad del método cuasi-analitico. Para ello, hemos calculado los
desplazamientos y variaciones de gravedad producidos por una fuente de
dilatacion/contraccion de 1 km de radio con un incremento de presion igual a 10
MPa. El efecto del incremento de masa en la camara se considera mediante una
fuente esférica puntual de 1 UM (1IUM = 10" kg). El efecto de la topografia lo
vamos a representar mediante el cono volcanico de la Figura 5.13. El medio elastico y
homogéneo viene caracterizado por A = p = 30 GPa. Con la misma base del cono se

han elegido las alturas sefialadas en el capitulo anterior.

Una vez se ha establecido la precision numérica de las soluciones obtenidas
mediante el IBEM, podemos comparar los resultados de la metodologia de variacion
de profundidad de fuente con las soluciones de esta técnica numérica. Los resultados
del analisis dimensional realizado en el capitulo anterior para estimar el efecto de la
topografia sobre las deformaciones y variaciones de gravedad muestran que éste va a
variar dependiendo de la profundidad de la fuente. Asi, el efecto de las
perturbaciones topograficas es mas significativo sobre el campo de desplazamientos y
variaciones de gravedad causados por fuentes superficiales. Para realizar la
comparacion hemos elegido profundidades de fuente iguales a 1, 6 y 16 km. Aunque
la suposicion de fuente puntual establece que el radio de la fuente tiene que ser
menor que su profundidad (a << c), hemos elegido fuentes situadas a 1 km de
profundidad sélo con objeto de mostrar la dependencia entre el efecto topografico y

la profundidad de fuente.

En este caso, para estimar el error que se produce al considerar la
metodologia cuasi-analitica aproximada, vamos a utilizar el error medio en lugar del
error relativo medio, ya que queremos compararlo con la precision numérica

inherente al método indirecto de elementos en la frontera. Para calcular el error
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medio cuando consideramos las caracteristicas topograficas del terreno, AU),

utilizamos la siguiente expresion:

§ [ IBEM _ 7 AP
AU ), == ~ . (6.2)

UZ-IBEM y UiAP podran ser

En los calculos que vamos a realizar, las funciones
desplazamientos verticales, U,, o vatiaciones de gravedad en supetficie G,, calculadas
numéricamente (superindices IBEM) o mediante el método cuasi-analitico
(superindices igual a AP). N es el numero de puntos en los que se calcula la magnitud
fisica considerada. En este problema N = 447. No calcularemos el error que se
produce al calcular desplazamientos horizontales mediante la metodologia cuasi-

analitica, ya que Williams y Wadge (1998) mostraron que esta metodologia no

permite estimar fiablemente el efecto de la topografia en esta componente.

En primer lugar consideramos el error medio que se comete entre la solucion
numérica y la solucién analitica que proporciona el modelo de semiespacio plano

para las profundidades de fuente mencionadas (Tabla 6.1).

c=1km c=06km c =16 km
mp ce mp ce Mp ce
AU, 2.2.102 6.6.102 1.8.102 9.5.103 1.3.102 2102

AG, 6.8.10- 2.0.104 5.4.10- 2.9.105 4.1.105 6.1.10-¢

Tabla 6.1. Error medio entre la solucién correspondiente al semiespacio elastico y la solucién del

IBEM para el caso en que o0 = 0° es decir, H = 0 m. Las profundidades de fuente, c, son 1, 6 y 16 km.
Las fuentes son un centro de expansioén (ce) y una masa puntual esférica (mp) de las caracteristicas
descritas en el texto. Las unidades estin en cm para los desplazamientos verticales, U,, y miligales para
las vatiaciones de gravedad en supetficie, G,

Para calcularlo hemos utilizado la expresion (6.2) con o = 0°, es decir, H = 0.
La extension lateral de la superficie de discretizacion y el nimero de elementos que la

componen, los hemos elegido en base a los resultados obtenidos anteriormente,
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realizando las integrales de las funciones de Green mediante integraciéon gaussiana de
siete puntos. En la Tabla 6.1. mostramos los resultados correspondientes a dos tipos

de fuente (centro de expansion, ce, y masa puntual, mp).

En ausencia de relieve topografico la solucién cuasi-analitica es la solucién
exacta correspondiente al modelo de Mogi (1958), por lo que los errores que
aparecen en la Tabla 6.1 los podemos considerar como una medida de la
incertidumbre inherente al método numérico. De esta forma, los resultados de
calcular el error medio entre las soluciones cuando consideramos la topografia del
terreno, A(U),, calculando U con a2 0° lo podemos normalizar por dicho error
para estimar la fiabilidad del método cuasi-analitico aproximado. Los resultados de la

normalizacién se muestran en las Tabla 6.2 para fuentes situadas a 1, 6 y 16 km de

profundidad.
(2)
c=1 0=15°, H=1340m o=20°, H=1820m 0=30°, H = 2886 m
mp ce mp ce mp ce
(AU)1/AU, 5.095.107 7.76.107 5.16.10" 9.58.10-! 6.53.101  0.123.10"
(AG)r/AG, 741101 7.76.10"  7.5.10° 9.58.10-! 9.53.101 1.225
(b)
c=6 0=15°,H=1340m o=20°,H = 1820 m 0=30°, H = 2886 m
mp ce mp ce mp ce
(AU)r/AU, 8.06.10" 1.43 7.83.10 1.5 8.72.101 2.11
(AGYr/AG, 8.07.10"! 1.43 7.84.101 1.52 8.6.101 2.11
(©)
c=16 0=15°,H=1340m 0=20°H =1820 m a=30°, H = 2886 m
mp ce mp ce mp ce
(AU)/AU, 955107 75100  9.36.10" 1.1 9.34.10-1 1.04
(AGYr/AG, 9.52.101 752101  9.34.10" 1.1 9.34.10! 1.05

Tabla 6.2. Ajuste del método de variacién de la profundidad de fuente a la soluciéon numérica que propotciona el
IBEM. El ajuste de los desplazamientos verticales (AU,)r y variaciones de gravedad en superficie, (AGy)r, est
normalizado por el error medio de cada uno de estos parametros que aparece en la Tabla 6.1. (a) Resultados para
una fuente esférica puntual situada a 1 km de profundidad. (b) Resultados para una fuente situada a 6 km de
profundidad. (c) Resultados para una fuente situada a una profundidad de 16 km.
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Si los errores normalizados son < 1, el error medio que se produce al utilizar
la metodologia aproximada se encuentra por debajo de la precision del método
numérico. Cuando son > 3, indican la escasa fiabilidad de la metodologia cuasi-

analitica mientras que si son < 2, el error medio sera comparable a la precision
numérica del método indirecto de elementos en la frontera. Valores entre 2 y 3
indican que la metodologia aproximada proporciona estimaciones mas O menos

fiables del efecto topografico.

De este estudio podemos concluir que el método cuasi-analitico representa
una aproximacion fiable para estimar el efecto topografico. Este método simula de
forma casi perfecta el efecto de la topografia en regiones de relieve moderado. Los
errores son menores para la fuente de masa puntual. Aunque estos empeoran
ligeramente cuando ¢ = 16 km, puesto que una fuente superficial es mas sensible a las
variaciones topograficas que simula la metodologia cuasi-analitica, se siguen
obteniendo estimaciones fiables. Los resultados de estimar el efecto topografico
sobre los desplazamientos verticales mediante el método cuasi-analitico son, en
general, bastante buenos. Las variaciones de gravedad se obtienen a partir de los
desplazamientos verticales sumando la variacion que produce la masa andmala.
Puesto que con el IBEM el efecto de la masa anémala se calcula también en funcion
de su distancia al punto de calculo, la metodologia de variacién de profundidad de

fuente, en este caso, proporciona también resultados satisfactorios.

Las Figuras 6.2, 6.3, 6.4, ilustran el efecto de las caracteristicas topograficas
del terreno sobre los desplazamientos verticales y variaciones de gravedad
producidos por fuentes situadas a 1, 6 y 16 km de profundidad, respectivamente. A
partir de estas graficas se pueden deducir numerosas conclusiones. Como se vio
te6ricamente, el efecto de la topografia disminuye cuando aumenta la profundidad de
fuente. Por ejemplo, si la fuente estd situada a 1 km de la superficie libre del medio
(Figura 6.2a), la topografia produce una reduccion de aproximadamente el 69% de la
magnitud de los desplazamientos verticales cuando la pendiente del cono volcanico
es igual a 30°, mientras que esta reduccion es del 27% para una fuente situada a una

profundidad de 6 km (Figura 6.3a2). Cuando la profundidad de la fuente es igual a 16
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km esta reducciéon es menor. Por tanto, el efecto de la topografia depende de la
profundidad de la fuente siendo éste mayor cuanto mas somera es la fuente. La
metodologia cuasi-analitica proporciona una estimacion fiable del efecto de la

topografia en el calculo de desplazamientos verticales y variaciones de gravedad.

Las Figuras 6.5 y 6.6 muestran un ejemplo de la comparaciéon entre las
soluciones de la metodologia de variacion de profundidad de fuente y del método
numérico para la componente horizontal del campo de desplazamientos producido
por la fuente de masa puntual y el centro de expansion situados a 1 y 6 km de

profundidad, respectivamente.

Observamos que, como ya indicaron Williams y Wadge (1998) para el caso de
una fuente de dilatacion, la metodologia aproximada no proporciona una estimacion
cuantitativa fiable del efecto topografico en los desplazamientos horizontales. El
efecto de la topografia disminuye al aumentar la profundidad de fuente, lo que es
consistente con la observacion cualitativa de que el efecto de la perturbacion
topografica es debido principalmente a la distancia entre la fuente y la superficie libre
del medio. Sin embargo, los desplazamientos radiales se veran también afectados por
otros factores, como puede ser la forma local del relieve. Por tanto, en una inversion
basada en esta metodologia, deben utilizarse desplazamientos verticales y variaciones
de gravedad, mejorandose posteriormente mediante un método numérico como el
método indirecto de elementos en la frontera y mediante los desplazamientos

horizontales, necesarios a la hora de determinar la forma y localizacion de la fuente.

Los resultados obtenidos en este apartado junto con los que obtuvieron
Williams y Wadge (1998) muestran que este método aproximado proporciona
resultados fiables para estimar el efecto de la topografia. Considerando estos
resultados, la sencillez de implantacion y la velocidad de calculo frente a otras
técnicas numéricas, de la metodologia cuasi-analitica, la vamos a utilizar para
determinar como afecta la topografia en la inversiéon de datos geodésicos. Para ello,
vamos a utilizar las deformaciones del terreno y variaciones de gravedad observadas

en el volcan Mayon entre 1992y 1996.
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Figura 6.2. (a) Desplazamientos verticales en cm producidos por una fuente de masa puntual. (b)
Componente vertical del desplazamiento causado por el centro de expansion. (c) Variaciones de
gravedad en superficie (mGal) producidas por la fuente de masa. (d) Variaciones de gravedad en

superficie (mGal) causadas por la fuente de presion. Profundidad de la fuente igual a 1 km. o = 0, 15,
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20 y 30°, es decir, H = 0, 1340, 1820, 2886 m.
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Figura 6.3. Efecto de la topografia para diferentes ejemplos considerando una fuente situada a 6 km de
profundidad con pendientes de a = 0, 15, 20 y 30° es decir, H = 0, 1340, 1820, 2886 m. (a)
Desplazamientos verticales (cm) producidos por una fuente de masa puntual. (b) Componente vertical del
desplazamiento en cm causado por el centro de expansion. (c) Variaciones de gravedad en superficie
(mGal) producidas por la fuente de masa. (d) Variaciones de gravedad en supetficie (mGal) causadas por la
fuente de presion.
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Figura 6.4. Efecto de la topografia para diferentes ejemplos considerando una fuente situada a 16 km de
profundidad con pendientes de o = 0, 15, 20 y 30° es decir, H = 0, 1340, 1820, 2886 m. (a)
Desplazamientos verticales (cm) producidos por una fuente de masa puntual. (b) Componente vertical del
desplazamiento (cm) causado por el centro de expansion. (c) Variaciones de gravedad en superficie (mGal)
producidas por la fuente de masa. (d) Variaciones de gravedad en superficie (mGal) causadas por la fuente
de presion.
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Figura 6.5. (a) Desplazamientos horizontales (cm) producidos por una fuente de masa puntual. (b)
Componente horizontal del desplazamiento (cm) causado por el centro de expansion. Profundidad de

la fuente igual a 1 km. a0 = 0, 15, 20 y 30°, es decir, H = 0, 1340, 1820, 2886 m.
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Figura 6.6. (a) Desplazamientos radiales (cm) producidos por una fuente de masa puntual. (b)
Componente radial del desplazamiento (cm) causado por el centro de expansién. Profundidad de la

fuente igual a 6 km. o = 0, 15, 20 y 30°, es decir, H = 0, 1340, 1820, 2886 m
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6.3. APLICACION AL VOLCAN MAYON (FILIPINAS).

Como ya hemos mencionado, Mayon, con una altitud de 2462 m, es un
estratovolcan situado en la Isla de Luzén (Filipinas). La historia eruptiva de este
volcan basalto-andesitico data de 1616 y consta tanto de erupciones de tipo
estromboliano, como la que tuvo lugar en Febrero de 1993, como de tipo plineano,
extremadamente violentas, como la de 1984. Su estructura conica casi perfecta con
laderas de aproximadamente 35° de pendiente y su elevacion sobre el nivel del mar
(Figura 4.12) lo hacen idéneo para estudiar cémo influyen las caracteristicas
topograficas del terreno en la interpretacion y modelizaciéon de observaciones

geodésicas.

En el Capitulo 4 vimos que el modelo de Mogi (1958) no puede explicar las
vatriaciones de gravedad debido a la escasa elevacion/subsidencia del terreno
registrados en Mayon durante las campafias de observacion realizadas entre 1992 y
1996. A partir de este modelo, las variaciones de gravedad son interpretadas como
variaciones sobre el campo gravitatorio terrestre producidas por la deformacion del
edificio volcanico que causa la dilatacién de la camara. Las erupciones, como las de
1999 y 2000 (Figura 6.7), registradas recientemente y con posterioridad a las
campanas de observaciéon, nos llevaron a considerar que en este volcan del
archipiélago filipino se estaba produciendo una nueva inyeccién de material en la
camara magmatica. Por ello, se realizé una inversion utilizando, como modelo
directo, el modelo elastico-gravitatorio y la técnica del algoritmo genético. Los

resultados que obtuvimos se muestran en el Capitulo 4.
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Figura 6.7. Nube de vapor generada en la erupcién de Junio de 1999. (http:/www. phivoles. dost.
gov. ph/volcanoes/Mayon)

Hemos comprobado de nuevo esta hipotesis modelando, no sélo las
observaciones microgravimétricas sino también las medidas GPS realizadas en
Mayon utilizando un algoritmo genético como técnica de inversién y el modelo
elastico-gravitatorio de semiespacio plano, como modelo directo. Los resultados de la
inversion (Figura 6.8), que se basa en la suposicion de la existencia de una sola fuente
bajo el crater del volcan, contindan proporcionando una interpretacion de las
observaciones mejor que la que proporciona el modelo de Mogi (1958) o el modelo
de redistribucién de masa propuesto por Jentzsch ef al (2001). Para las variaciones
registradas entre diciembre de 1992 y diciembre de 1996 hemos obtenido los
parametros que se muestran en la Tabla 6.3. Los resultados correspondientes al perfil
Tumpa-Lahar Channel reproducen la magnitud y patrén de las observaciones casi en

su totalidad (Figura 6.82), lo que coincide con los resultados mostrados en el Capitulo
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4. La necesidad de ajustar las medidas gravitatorias realizadas lejos del crater,
proporciona un radio grande (Tabla 6.3), lo que origina que la densidad del material
inyectado sea demasiado baja. Como consecuencia, vamos a estudiar la variacion de
estos parametros si incorporamos la topogratia del terreno en el modelo elastico-
gravitatorio. Para ello, hemos utilizado, de nuevo, una técnica de inversiéon basada en
un AG. Los programas descritos en el Capitulo 2 han sido modificados para

incorporar la metodologia cuasi-analitica en el modelo directo.

(a)

Figura 6.8. (a) Resultados de la inversion para el perfil Tumpa Lahar-Chanel, época 5-1 y (b) lo
mismo para el perfil Mayon Resthouse. (Tiampo ez a/., 2003)

Los resultados de esta inversion se muestran nuevamente en la Tabla 6.3,
donde se comparan con los resultados de considerar un semiespacio plano. La Figura
0.9 muestra la comparacion entre las medidas y los datos sintéticos obtenidos a partir
del modelo elastico-gravitatorio en el que hemos aproximado el relieve del volcan

variando la profundidad de la fuente en cada punto.
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Pardametros Semiespacio plano Topografia

(Figura 6.7) (Figura 6.8)
Profundidad ¢ (km) 1.97 1.87
Incremento de presion P, (bar) 93.00 65.26
Radio a (km) 1.48 0.81
Incremento de masa, M (1UM=1012) 0.68 0.66

Tabla 6.3. Parametros de la fuente del volcan Mayon y valores de la estimacién para los casos en los
que se considera o no la topografia del terreno.
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Figura 6.9. Resultados correspondientes a los perfiles mostrados en la Figura 6.8a y 6.9b,
respectivamente, teniendo en cuenta la influencia de la topografia del tetreno en el que estan asentados

los perfiles

Las variaciones de gravedad calculadas, que minimizan la funcién de

evaluacion del algoritmo, reproducen de nuevo la magnitud y patrén de la sefial
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microgravimétrica medida en el perfil Tumpa-Lahar Channel. Pero observamos que
los valores estimados de las caracteristicas de fuente son diferentes (Tabla 6.3). Por
ejemplo, la profundidad de fuente es menor que la que se obtiene en el caso anterior,
en el que la superficie libre del medio es plana. Si al valor obtenido cuando
consideramos la topografia (1.87 km) le sumamos la altura maxima de los puntos
estacion situados en los perfiles, se obtiene, aproximadamente, la profundidad
estimada en el caso anterior (1.975 km). El incremento de masa disminuye en menor
medida que la variacion de presion en el interior de la camara. La disminucién del
radio de la fuente, supuesta esférica, proporciona valores para la densidad del
material intruido superiores y, por tanto, parecen mas realistas que los que se
obtienen considerando un semiespacio plano. La asimetria que se observa en el perfil
Mayon-Resthouse (Figura 6.8b y Figura 6.9b), con respecto a la posiciéon del crater
del volcan, indican la posible existencia de una segunda fuente. La deformacion
calculada a partir de los parametros obtenidos de la inversién conjunta se encuentra
dentro del error de las medidas GPS (Jentzsch e a/, 2001). La diferencia que se
observa entre las Figuras 6.8b y 6.9b en las proximidades al crater del volcan se
deben a un error al calcular las distancias radiales de los puntos estacion, siendo la

Figura 6.9b la que proporciona la configuracion real de los datos de observacion.

Los resultados de la inversiéon conjunta de datos microgravimétricos y de
deformacion, considerando la metodologia cuasi-analitica para estimar el efecto de la
topografia en el modelo elastico-gravitatorio muestran que la profundidad de fuente
y las variaciones de presion y masa en el interior de la camara se pueden sobrestimar
si no se tiene en cuenta la influencia de las caracteristicas topograficas del terreno.
Por tanto, si se considera la soluciéon cuasi-analitica la inversiéon de datos geodésicos
(deformaciones verticales y variaciones de gravedad) puede aumentar su precision a

la hora de estimar los parametros de una fuente determinada.
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Los modelos que se emplean habitualmente para el estudio e
interpretacion de deformaciones y variaciones de gravedad, fenémenos que
pueden ser precursores a una erupcion, son elasticos y tratan la Tierra como
un medio plano semi-infinito. LLa complejidad de los procesos volcanicos y el
creciente desarrollo tecnolégico que hemos experimentando en las dltimas
décadas, conllevan el desarrollo de modelos cada vez mas realistas. Por ello, en

este trabajo nos hemos planteado dos objetivos:

1. Estudiar la influencia del campo gravitatorio ambiente en la

modelizacion de deformaciones y variaciones de gravedad.

2. Estudiar el efecto de la topografia y desarrollar un modelo

tridimensional para cuantificar su influencia.

Las conclusiones obtenidas en ambos son las siguientes:
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Objetivo 1

En los afios 80 se desarrollé un modelo que permitia incluir el campo

gravitatorio ambiente. Para alcanzar el primer objetivo, apoyandonos en

resultados previos que muestran la influencia del campo gravitatorio ambiente

mediante algunos ejemplos, hemos realizado un estudio dimensional del

modelo elastico-gravitatorio a partir del cual hemos obtenido los siguientes

resultados:

164

Las deformaciones calculadas estan principalmente producidas por la
expansion/contraccion de la cimara. La fuente de masa, considerada
esférica y puntual, normalmente, no produce deformaciones
significativas, es decir, detectables mediante las técnicas de observacion

de campo empleadas hoy en dia.

La magnitud de los términos dependientes del campo gravitatorio en
las ecuaciones del modelo es despreciable en el calculo de
desplazamientos. Por tanto, las deformaciones del terreno observadas
en areas volcanicas se pueden interpretar utilizando un modelo elastico

en el que se considera, como término fuente, un centro de expansion.

Las variaciones de gravedad causadas por la masa de la intrusiéon no se
pueden ignorar tan facilmente. A diferencia que con otros modelos, el
modelo elastico-gravitatorio permite considerar de forma conjunta el
efecto de la dilatacion/contracciéon de la camara y el de la masa
inyectada en su interior. Asf, hemos observado que el potencial
perturbador generado por la deformacioén del terreno es del mismo
orden que el que genera la masa inyectada. Por tanto, para la
interpretacion de variaciones de gravedad es necesario tener en cuenta

la masa de la intrusion.
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El potencial perturbador que produce la deformacion del terreno es el
responsable del acoplamiento elastico-gravitatorio de las ecuaciones del
modelo. Este acoplamiento simula la interaccion de la fuente con el
campo gravitatorio terrestre. Asi, si consideramos el término fuente
correspondiente a la masa de la intrusién y tenemos en cuenta el
resultado anterior, no podemos despreciar la interaccién de esta fuente
con el campo gravitatorio. Como consecuencia, para la interpretacion
correcta de variaciones de gravedad debemos utilizar un modelo como

el modelo elastico-gravitatorio mas complejo que el puramente elastico.

La masa y la dilataciéon/contraccion de la cimara producen efectos
geodésicos (deformaciones y variaciones de potencial y gravedad) de
signo diferente. Ademas, mientras que el centro de expansién es
responsable de las deformaciones que se producen en el medio, la masa
juega un papel importante en el calculo de variaciones de gravedad. Por
ello, es necesario, siempre que sea posible realizar la interpretacion

conjunta de ambos tipos de datos.

Para validar estos resultados hemos aplicado el modelo elastico-
gravitatorio a dos ejemplos reales, Long Valley Caldera (California, EE.
UU.) y el volcan Mayon (Luzén, Islas Filipinas). La interpretacion de las
deformaciones y variaciones de gravedad observadas en estas zonas
volcanicas pone de manifiesto las limitaciones, ya sefialadas
tedricamente, de los modelos elasticos. Al mismo tiempo, resaltan la
necesidad de invertir conjuntamente, siempre que sea posible, datos de
deformacién y variaciones de gravedad, con el fin de discriminar el
papel determinante de los parametros de la fuente en la interpretacion

de observaciones.
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Objetivo 2

Algunas zonas volcanicas presentan relieves topograficos acusados.
Existen trabajos recientes que tratan de estudiar el efecto de la topografia del
terreno en la interpretacion de registros. Para alcanzar el segundo objetivo que
nos planteamos al inicio de este trabajo, en primer lugar hemos realizado un
estudio teorico, similar al realizado para estudiar la influencia del campo

gravitatorio.

- Considerando que el efecto de la topografia se debe principalmente a la
distancia entre la superficie libre del medio y la posicién de la fuente
hemos obtenido que este efecto influye significativamente en las
deformaciones y variaciones de gravedad, principalmente reduciendo su

magnitud.

- La influencia de la topografia es superior a la influencia del
acoplamiento elastico-gravitatorio para fuentes situadas a poca

profundidad.

- Como consecuencia, para la interpretacion correcta de deformaciones y
variaciones de gravedad es necesario tener en cuenta el relieve del

terreno.

Puesto que el acoplamiento elastico-gravitatorio es de orden inferior
frente al efecto topografico hemos desarrollado un modelo elastico
tridimensional en el que se considera tanto el efecto de la masa como el de la
expansion/contraccion de las paredes de la cimara. La resolucion de las
ecuaciones que lo caracteriza se realiza mediante una técnica numérica: el
método indirecto de elementos en la frontera. En este trabajo, a diferencia que

en trabajos anteriores, hemos tenido en cuenta el efecto de la topografia tanto
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en el campo de desplazamientos como en las variaciones de gravedad. De los

tests teoricos que hemos realizado podemos concluir que:

- La topografia reduce considerablemente la magnitud tanto de las
deformaciones como de las variaciones de gravedad en la region

topografica mas elevada.

- También se produce un cambio de patrén. En los desplazamientos
horizontales, el maximo (minimo) se ve desplazado con respecto a la
posicion en que se encuentra en el caso de no considerar la topografia.
Ademas, en las variaciones de gravedad y desplazamientos verticales
aparece un maximo (minimo) relativo en la zona correspondiente a una

mayor elevacion del terreno.

- El efecto de la masa cancela parte del levantamiento del edificio
volcanico que produce el centro de expansion ya que los efectos de

ambas fuentes son de diferente signo.

- El efecto topografico disminuye tanto la magnitud del hundimiento que
causa la masa de la intrusion como la magnitud de la elevacion vertical
que causa la presion. La disminucion de la magnitud de la deformacion
vertical que produce el efecto topografico es mayor que la que produce
la masa. Por tanto, el efecto de la masa sobre el campo de
desplazamientos es todavia menor que cuando se considera un medio

de superficie libre plana.

- Las wvariaciones de gravedad también se veran afectadas por la
topografia. La gravedad disminuye debido a la dilatacion de la camara y
aumenta como consecuencia de la inyeccion de material. La reduccion

que produce la topografia en las variaciones de gravedad causadas por
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la fuente de masa puntual es mayor que la que se produce en la
magnitud de las causadas por el centro de expansion. Esta fuente causa
una disminucién mas pequefia de las variaciones de gravedad cuando se

considera la topografia del terreno.

Todos estos resultados son de gran interés al tener fuertes
implicaciones en la estimacién de parametros-fuente mediante la
inversion de datos de observacion. No olvidemos que la interpretacion
correcta de las sefiales geodésicas observadas en zonas volcanicas tiene
implicaciones en el desarrollo y mejora de los sistemas de alerta para la
mitigaciéon de riesgos, al mismo tiempo que implicaciones socio-
econémicas directas, ya que pueden afectar la planificacion de

infraestructura urbana, industrial, y turistica.

Aunque el método indirecto de elementos en la frontera disminuye el

tiempo CPU de calculo al reducir las dimensiones del problema sigue siendo

muy costoso, por lo que es mas ventajoso utilizar otro tipo de técnicas como la

metodologia de variacion de profundidad de fuente. Esta metodologia permite

obtener soluciones cuasi-analiticas muy atractivas desde el punto de vista

practico. Tras realizar una comparacion de ambas técnicas se observa que:
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El efecto de la topografia es superior para fuentes someras. Este hecho
es consistente con la hipotesis que se realiza para estudiar tedricamente

el efecto de la topografia.

La metodologia cuasi-analitica permite obtener estimaciones fiables del
efecto de la topografia sobre la componente vertical del campo de

desplazamientos.



CONCLUSIONES

Puesto que las variaciones de gravedad se deben principalmente a la
atraccion de la masa deformada y a la atraccion de la masa intruida, esta
metodologia proporciona también, en este caso, una aproximacion

razonable.

Por tanto, dada la disminucién de tiempo de calculo, frente a los
métodos numéricos, se propone el utilizar esta técnica para realizar una
primera interpretacion de datos geodésicos considerando la influencia
de la topografia en la inversion de desplazamientos verticales y
variaciones de gravedad. Las inversiones de desplazamientos
horizontales del medio basadas en esta metodologia, que se emplean
para determinar la forma y localizaciéon de la fuente, deberan ser
mejoradas y validadas posteriormente mediante una técnica numérica

como la desarrollada en esta memoria.

Asi, con el fin de estimar el efecto de la topografia en la inversion de

los parametros de la fuente, hemos llevado a cabo una aplicacién real: el

volcan Mayon. Este volcan posee una altitud de 2462 sobre el nivel del mar.

En base a lo anterior, hemos invertido las variaciones de gravedad vy

deformaciones verticales del terreno observadas en sus inmediaciones entre

1992 y 1996 teniendo en cuenta la solucién aproximada que proporciona la

metodologia cuasi-analitica. Los resultados muestran que:

La profundidad de la fuente asi como el incremento de masa y de
presion que se producen en su interior se sobrestiman si no se tiene en
cuenta el efecto de la topografia. De hecho, la profundidad de fuente
que se obtiene mediante un modelo plano es aproximadamente igual a
la profundidad real de la fuente si se midiese desde la cima del volcan.
La estimacién correcta de estos parametros es de gran ayuda para

discernir entre los posibles procesos que se estan llevando a cabo en el
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interior del medio, a partir de los wvalores de densidad que
proporcionan, asi como estudiar evoluciones temporales en situaciones

de crisis.

- Como conclusién general se observa que para la determinacion correcta
de los parametros de la fuente es necesario tener en cuenta el efecto de
la topografia en el modelo matematico empleado como modelo directo

para la inversiéon de datos de observacion.

Aunque en la dltima parte de la memoria hemos intentado cuantificar
exclusivamente el efecto de la topografia en las deformaciones y variaciones de
gravedad, la forma de la fuente y las caracteristicas del medio influyen
considerablemente en el calculo de estos efectos (p.e., Cayol y Cornet, 1998a,
b). Por tanto, el trabajo realizado en esta memoria es una base para el
desarrollo futuro de modelos con fuentes extensas, que permitiran estudiar el
efecto de la topografia en las deformaciones y variaciones de gravedad
producidas por diques, camaras elipticas, etc.; también el estudio de geometrias
3D (Luzén et al, 1997) que proporcionara estimaciones realistas de los
parametros fisicos en volcanes activos; la consideracién de la estratificacion del
medio para tener en cuenta las discontinuidades laterales de los parametros
elasticos (Fernandez y Rundle, 1994a, b), asi como la consideracién de medios
viscoelasticos (Folch e al., 2000; Fernandez e# al., 2001a) en los que habra que

tratar el acoplamiento elastico-gravitatorio de forma distinta.

Los resultados y conclusiones obtenidos en esta memoria son de
aplicacion general para la vigilancia de otros riesgos naturales y actividades
humanas (minerfa, extraccion de agua y gas, etc.), que producen tanto
desplazamientos como variaciones de gravedad. Mientras que el modelo

clastico-gravitatorio puede utilizarse para la interpretacion de estas

170



CONCLUSIONES

manifestaciones en zonas donde la topografia no es significativa, el modelo

elastico tridimensional puede utilizarse en zonas de relieve pronunciado.
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