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INTRODUCCION

La Sismologia proporciona los instrumentos mis poderosos para
el estudio del interior de la Tierra. De las llegadas de las ondas in
tornus,obtenemos un modelo para la distribucién de velocidades de las
ondus Py S. Si afiadimos los datos obtenidos de las oscilaciones li-
bres y de la dispersién de las ondas superfiociales, se consigue final
mente una desoripoién bastante completa de las propiedades eléstioas
de la Tierra y de sus variaoiones radiales y lalerales. Los modelos
obtenidos representan no obstante, una idealizacién de la estructura
del interior terrestre; pues en ellos se supone vdlida la teorfa de

la elasticidad perfeocta.

Debido a que la Tierra no es perfectamente eléstica, las ondas
sfsmicas y las oscilaciones libres se amortiguan y para explicar este
comportamiento no elédstico se hace necesario definir una nueva fun-
cién Q'l s que recibe el nombre de funoién de disipaoién especifica
- fricoién interna segin otros autores -, que da euenta de esa anelas
ticidad y se define a partir de la energia disipad&-por periodo de la
onda considerada, Esta nueva cantidad observable mediante experimen-
tos adecuados estd intimamente ligada al estado fisico - quimico de
la Tierra y muy probablemente depende fuertemente ;; la temperatura,
por lo que su determinacién constituye un nuevo instrumento para oono

cer otras propiedades complementarias de las elédsticas.

La intencién de esta memoria es el estudio de la distribucién
de Q:} en el interior del Manto, obtenida a partir de ondas longitu-
diniles P, as{ como de los posibles mecanismos que puedan dar lugar a
osa unelasticidad, en materiales en las condiciones de presién y teé—

}peratura del Manto y para las frecuencias sIsmiocas.

En el capitulo 1, se ve la apariocién del concepto de anelasti-

cidad en-la teorfa ol4dsica de la elasticidad al modifiocar la relacién
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esfuerzo - deformacién considerando la dependencia explioita respecto

del tiempo de estas magnitudes.

A continuacién, en el capitulo 2, se revisan los resultudos ob
tenidos paura Q_l ¥ su distribuoién con la profundidad en el Manta,
por diversos autores a partir del anélisis de ondas sismicas internas.
Pese a la dispersién considerable de los valores numériocos caloulados,
los modelos de distribucidn poseen algunas caracteristioas ocomunes,
oomo son ol considerar al Manto Superior oomo responsable de la mayor
parte de la atenuaoién observada en todo el Manto, o la oerteza oasi
absoluta de que Q:1 y Q;} son del mismo orden en 61, Estas propieda-
des de la anelastioidad del Manto, admitidas de modo general por to-
dos los Sismélogos, conforman las bases que sirven para contrastar la

validez de otros posibles modelos que se propongane.

Los capitulos 3 y 4, ocontienen el método de odloulo de una po-
sible estruotura disipativa del Manto para la energifa de lae ondas P
¥ ol modelo final obtenido. El método de ofloulo es de tipo algoriimi
co a diferenoia de muchos anteriores que resuelven\el problema de la
inversién de Qa (determinacién de la distribuoién intrinseca de Qu
a partir de los datos en la superfioie), de un modo heurfstico. El mo
delo que resulta es,ocomo todos los obtenidos a par§ir de ondas inter-
nas,susceptible de un refinamiento de detalle, y consiste en los valo
res probables de Q:I Junto ocon sus desviasoiones tipicas, en un nimero
pequeiio de zonas signifiocativas del Manto (tal oomo seiiala Smith (1.972),
oon las incertidumbres de los datos que se obtienen, solo estf justi-~
fioada una inversién que conduzca a un modelo poco detallado). Se rea
liza tambien una comparacifn son otros modelos preexistentes y una dig

cusién de posibles mejoras del método. \

La Fisica del Estado Sélido estudia diversos mecanismos funda-
mentales de disipacién de energfa eléstica en los oristales. En el ca

pitulo 5.59 consideran varios de estos meocanismos y su posible validez



en la Tierra, teniendo en ocuenta los datos experimentales de los capi
tulos 2, 3 ¥y 4 y las condiciones de presién, temperatura y rango de

frecuencias del fenémeno estudiado.

De estos mecanismos hay uno, térmicamonte activado, que apare-
ce experimentalmente en trabajos de laboratorio. En el capitulo 6 y
a partir de oconsiderables simplificaciones, se propone un mecanismo

de origen atémico que puede explioar ese comportamiento.

La posible validez del meocanismo propuesto en el interior del
HManto se discute en el capitulo 7., Para ello se comparan los resulta-
dos experimentales oog el modelo de distribucién de ai semicuantita-
tivo, que se obtiene del mecanismo teérico ocuando se supone el Manto
homogéneo respecto el proceso causante de la disipaoién de energia.
El aouerdo es aceptable para valores plausibles de energfas y volud-

menes de activaoién del proceso .

Al estudiar los mecanismos responsables de la anelasticidad de
la Tierra, nos encontramos oon un problema fundaﬁqptal $ no podemos re
producir en el laboratorio las oondioiones de su interior y no conoce
mos exactamente los materiales oon que tratamos ni la fase en que se
encuentran., En muchos problemas de este tipo, un &n4lisis riguroso no
nos lleva muy lejos y para contestar las numerosas interrogantes que
surgen, debemos hacer hip6tesis basadas en intuiciones. Nuestra tarca,
tul como seriala Staooy( 1.969), es separar las plausibles de las impro
bables y conseguir algun método para distinguir estus dltimas. Argumen
tos basados en 6rdenes de magnitud juegan un papel decisivo permitien-
do, en el caso de la anelasticidad de la Tierra, delimitar el mimero y
orden de causas posibles mediante los valores que pueden adquirir l.\s
energias y voldmenes de activacién de los proocesos que se consideran.
Ecte ha sido el camino seguido en los capitulos 5,6 y 7, sobre mecanig

mos de anelasticidad y l1a posible validez del que se propone.



El capfitulo 8, finalmente, eatablece la conexién entre las dos
partes de que coneta éste trabajo, al introduoir procesos atémiocos que
producen anelastioidad, en las ecuaociones del movimiento para el medio
disipativo. Se relaciona asf, el tratamiento mas fundamental de los me
oanismos fisicoe de la segunda parte, oon el mas formal utilizado por

la Sismologia y con el que se oomienza ésta memoria.



CAPITULO 1

ELASTICIDAD Y ANELASTICIDAD EN LOS SOLIDOS

1.1.- ELASTICIDAD

La teorfa moderna de la elasticidud, pese a una aparente com-

plicacién, se fundamenta y oonstruye sobre dos leyes:

l.- La ley de Hookes en un sélido eléstico, la deformacién en
cada instante es proporcional a la tensién aplicada F « K D,

recibiendo M el nombre de médulo eléstioo.
2.~ La segunda ley de Newton

Tal ocomo fué formulada originalmente, la ley de Hooke solo es
aplicable a fuerzas ocuasiesté&ticas, es decir aplicadas muy lentamente.
Esto es svidente si tenemos en ocuenta que, en la ley de Hooke, la de-
forimacién D se ve influida por las distorsiones que se operan en todo

'el s6lido. Por tanto, no puede aloanzar el valor asociado a la fuerza
aplicada haata que oada parte del ouerpo sea "not{fioada" de 1la fuerza
F y tengan lugar las distorsiones oorraapondientee: Trangourre pues,
un intervalo de tiempo entre la aplicaoién de una fuerza y la obten-
cién de una deformacién., Para que ambas puedan esbgr relacionadas se-
&in 1a ley de Hooke, la fuerza no debe haber cambiado en ese interva-

lo ( fuerza cuasiestdtioca ).

Esta restrioocién de la ley de Hooke se elimina considerando el
cuerpo descompuesto en un gran hﬁmero de regiones elementales de ex~
toneién muy pequefia. La distoraién en cada regién viene determinada
por las fuerzas que ejercen sobre ella las regiones vecinas, 1ndepqn—
dientemente de la rapidez con que cambia. Esto es asi porque consid¥-
ramos regiones tan pequefias, que el periodo de las fuerzas aplicadas,
es mucho mayor que el propio de vibracién de estas regiones (periodo

de vibracién molecular). Asi pues, el oambic de las fuerzas en esos



intervalos es despreociable.

El cambio en la forma de las regiones elementales puede descri-
birse mediante un veotor de desplazamiento :, que se define de tal mo-
do que si una regién tenia antes de la deformaoién, un radio vector ;,

- - - -+
después de ella, pasa & r° = r+4u. A partir de las componentes de u,

se define el “tensor de deformaciones" E s 8iendo:

. = kg Uy
& =4 3;1.*772.’-)

La ley de Hooke generaliszada, relaoiona laes ocomponentes del . ten-
sor de deformaoiones, oon la densidad superfioial de las componentes
de las fuerzlu sobre tres planos fundamentales o " tensor de tensiones
o esfuergos " ‘? s siendo r.J la j-esima ocomponente de la fuerza sobre

la unidad de superfioie perpendicular al eje zi.

-La relaoidén més general entre ambos tensores, para un sélido ani

s6tropo (por ejemplo un oristal), es

t‘-h = S“(u ‘lu
(1-1)
Cie = Cipu Ty \

donde S, s el tensor de médulos de elastioidad, ¥ (.,
es el tensor de oonstantes elésticas, que ocumplen Y

Stkem = sﬁ“u 2 Siume St ik
Y andlogamente :

Citrny, = C.,‘(M = cibm( = Conit

Con estas condiciones, los tensores tienen 21 componentes distin
tas. Puede oomprobarse que la existenoia de simetrias en un cristal,
reduce el nimero de oomponentes diferentes. Para un estudio detallady
de este tema pueden consultarse los libros clisioos de Teoria de Elas-

ticidad (Love, 1944; Landau y Lifshitz, 1969) y el de Kye (1957).

Para el caso mfis simple de un sélido perfectamente elistico e

is6tropo,” que en primera aproximacién es vélido para la Tierra; el nt-



mero de médulos eldsticos queda reducido a dos

K : m6dulo de compresibilidad
w médulo de rigidez

¥y las relaciones ( 1 - 1 ) son ahoras:

T = 3KE , sume en Gndaar repalides.
T = 2, , i+h (1-2)
donde
‘C;’,‘ =Ty - % Ti: ‘ib + esfuerzo desviatorio
eafh =€ - s €i S t deformacién de corte

La teorfa de la elastioidad, obtenida esencialmente de las con-
secuencias que surgen de la aplicaoién de la ley de Hooke a regiones

clementales, no se puede aplioar estriotamente a s6lidos reales.

La elasticidad perfeota supone que la deformacién es Unicomente
‘funoién univaluada del esfuerso. Ya en 1825, Weber encontré en sus in
veatigaciones sobre galvandémetros, pequefias desviaciones de la elasti
cidad perfeota. Progresivamente se fueron halland:)\otros efectos con-
trarios a la teoria de la elastioidad perfecta, como el "efecto elés-
tico posterior" de Anerbach, en 1891, que se refiere al acercamiento
progresivo y asintétioco de la deformacién eléstioa‘h su valor de equi
librio, con el transcurso del tiempo, despues de haberse aplicado una
tensién, Bn estructuras sujetas a cargas ofclicas o vibraciones, el
retraso de la deformacién respecto al esfuerzo causaba una disipaoién

de energfa.

Todos estos efeotos, son manifestacién de la falta de unicidad
en la relacién entre esfuerzos y deformaciones, y se manifiestan me‘
diunte una pérdida de energfa eldstioa y variacién de los médulos

elisticos.

Si tenemos en cuenta, que en todos los sélidos reales se produ-
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cen estos ofectos, habré que plantearse su estudio de un modo riguro-
so. No obstante, el valor e importancia de la teoria clésica de la

elasticidad, es que explioa el comportamiento de los s6lidos bajo ten
siones con suficiente aproximacién, en la mayorfa de los casos de in-

terds prictico.

1.2.- TIORIA FORMAL DE LA ANELASTICIDAD

En la disousién de las propledades ei&sticus de los s6lidos, es
t4 implicita la suposioidén de que la deformaoién es vdnicamente fun-
cién del esfuerzo aplicado. Esto se ha visto que no es clerto para sé

lidos reales, ya que existe un retraso entre esfuerzo y deformaoiones.

Como se estudiard mis detenidamente en el capitulo 5, hay proce
gos como la difusién de Atomos, defeotos y energia térmica del sSlido
gque son funciones del tiempo. Cowo resultado de ellos, la deformaoidn

eléstica depende no solo del esfuerzo, sino tambien del tiempo (1).

Esta dependencia de la deformaoién respecto del esfuerzo y del

tiempo se oconoce como efecto sneléstico o anelastiocidad.
~

Los primeros intentos de goheralisaoién de 1a teoria de la elas
ticidad, realizados por Meyer y Voight, consistian en considerar las
tensiones como funciones de las deformaciones y lag variaciones de eg

tas con el tiempo. Para el caso més simple, la relacién ess
T = ae+@é (1-3)

Los sélidos que obedecen a eata ecuacién, se conocen oomo " S6lidos

de Voight ". En la figura (1-1-a), puede verse el modelo meodnico que

(1) Los procesos atémicos influyen en el comportamiento el&stico del
sélido, cuya explicacién fundamental se basa en la estructura discrad-
ta y en el tipo de enlace atémioo (ver libro de Born y Huang, 1954;
capitulo 3). La teoria de la elasticidad estudia las propiedades del
cristal considerado como un medio contimuo, no como una red periédica
de 4dtomos. Esta aproximacién es vélida para vibraoiones de longitud
de onda muoho mayor que el espaciado reticular (La transicién del caso
discontinuo al continuo puede verse en el capftulo 3 de Elliot, 1974).



(a) (b)

Figura 1-1. Modelo mec&nico del S6lido de Voight

(a) € (b)

]

Figura 1-2. Modelo mec&nico del "S6lido Lineal Standard”.
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representa este tipo de sélido y en la figura 1-1b, la gréfioa de de-
formaciones y tensiones que manifiesta la existenocia de una dependen-
cia respecto del tiempo. Asi, ocuando se aplica una tensién &l sélido
de Voight, la deformaoién no aloansa su valor de equilibrio de un modo
instanténeo sino aeimptétioamente. Anflogaments, la deformacién desapa

rece de modo gradual, una vez retirada la tensién.

La energfa disipada en este sélido es proporoional a la freocuen

oia (Howell, 1963)
AE = J’Y-:d_e,u = 2n€,qv
. At

Una generalizacién de este modelo, ea la que se muestra en la fi
gura 1-2a. Este sistema tiene un desplazamiento instanténeo ouando se
le aplioa una tensién. De igual modo, ouando quitamos la tensién, el
cuerpo reoupera instanténeamente parte de au deformacién oomo puede
observarse en 1a figura 1-2b. Bate modelo manifieata los rasgos gene-~
rales de la elastiocidad retardada de los sflidos. La eocuacién para es-

te sistema meodnico ess

at+a,t =be+b,€ ™ (1-4)
que es la relacién més general entre esfuerzos, deformaciones y sus de
rivadas. Un eé8lido que obedece ( 1~4 ), Tecibe el gombre de ™ S6lido
lineal standard *.

En la ecuacién ( 1-4 ) hay tres constantes independientes, que
en el caso mis general serdn tensorisles, por ejemplos '2/.1 ’ bl/a1 ’
y l>2/a1 « Para faoilitar la comprensidén del sélido lineal standard se

introducen tres constantes independientes. {., {, » ¥ M, ocomo sigue
T+ttt = Me (g4t €) (1-5)

en donde, ocomo puede verse faoilmente, ‘t; representa el tiempo de rela
Jaocién de tensiones para una deformaoién £ , fija; tv representa el
tiempo de relajaoién de deformaoiones para tensiones T, fijas; Mn ’

médulo eléstico relajado, representa la relaoién entre T y € ouando
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el tiempo tiende a infinito.

Las soluoiones de ( 1-5 ) sons
-t/4,
T) = Mg €, + (To-Mut.) € °

] - 4
Ew = Mt + (&-MIT) €T

A partir de estas oonstantes, se define un nuevo médulo Mu: ftj M,
€
M6dulo eléstioco no relajado, que representa la relacién entre AT y
OA€E, ouando los cambios son tan répidos que no hay tiempo para ningu

na relajacién.

Para estudiar los-s6lidos, se emplean generalmente métodos diné-
micos, oon variaoiones perifdiocas de tensiones y deformaoiones, oomo
wt iwt
es el caso de las ondas sismiocas. Con T=T€ y €=£¢€ en ( 1-5 ) se

obtienes
(1+iwt)T, = Mg (14 1wtg) €

Las amplitudes de tensiocnes y deformaoiones se hallan relaoionadas me-

diante un médulo oomplejo

M = 1+iwts M, E (1-6)
1+ twt,
El éngulo &, de desfase entre tensiones y deformaciones, se utiliza

oomunmente oomo medida de la anelastioidad

tan § = Im M _ Mu-Me «T = A wWT ( 1-7)

Re M VM, M 1+@'T? 14w’

donde T=V# ¢ J O« , reoiben el nombre de tiempo e intensidad de

relajaoién respeotivamente. El desfase mi&ximo se produce para W = 4/[)'

(tan § )'w=;'. A,. Se puede comprobar ques
M|
M

Mg 8l W << 4/t (bajas frecuenoias) \

"

t‘/t£ Mg para w > ¥/t (altas frecuenoias)

Para un estudio detallado de esta teorfa formal, se puede oonsultar el

1ibro de Zener (1948).
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En la literatura de Fisioca del Bstado S6lido, Metalurgia y Geoff

sioa, se emplea frecuentemente el término de Friocién Interna para re-

ferirse al oonjunto de procesos que conducen a la atenuaoién o disipa-

0ién de energia acistioa, ultrasénica o sismioca,

En el ocaso de suponer una fuerza restauradora proporcional a la
amplitud de vibraoiém, y una fuersza disipativa proporcional a la velo
oidad, la ragén de amplitudes de dos omsoilaciones sucesivas es cons-—
tante y el logaritmo neperiano de la razén A, deoremento logarfitmioco,
se toma oomo medida de la frioolén interna. Otra medida indirecta vie
ne dada por la anohura de la ourva de resonansla de una osoilaoién
forzada. Cuando las amplitudes de diohas vibraciones se dibujan como
funcién de la freocuenoia, la ourva presenta un méximo & la freouenoia
de resonancia W, § 81 AW es la anchura a mitad de la altura del
pico de resonancia, gw/w, nos mide la friocoién interna. En teoria
de oiicuitos eléotriocos este valor viene definido por 1/Q, siendo Q
el faotor de ocalidad.

Estas expresiones comunes de la friooién interna, estén relaocip
AN

nadas del siguiente modo (Anderson, 1967)s

sen§ XtanSx§=BE Q' - 4 - bW _ ImM
en an 5 i E Q 4 5 o (1-8)

N\
AE, es la energia disipada por oloclo de tensiones en la unidad de
volumen y E, la energia almaoenada en dicha unidad de volumen, cuando

la tensién ee méxima.

1.3.- ASPECTOS FORMALES DEL TRATAMIENTO DE LA ANELASTICIDAD EN LA
SISMOLOGIA

Para terminar el capftulo, parece conveniente sefialar algunas \
particularidades que presenta el tratamiento de la anelastioidad en

los trabajos de Sismologfa.

El modelo mas apropiado para aplioaciones sismolégioas, es el
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que tiene en cuenta la existencia de procesos disipativos de energla,
introduciendo médulos elésticos complejos y frecuencias también com—
plejas. Asf se toman unos médulos de oompresibilidad K'=K+ik?® , de
rigides 'z a4 i,u.", y una freouenoia W'= W+(w*, en lugar de los
K MY W oorrespondientes a un medio elédstico perfeoto. La presen
ocis de pequefias componentes imaginarias; en las ecuaciones del movimien
to da lugar, al hallar las soluciones, a ondas de propagacién que se

amortiguan.

El primer autor que introdujo Q-l, en la ecuaoién del movimiento
en un medio eléstioco disipativo, fue Knopoff (1956). La ecuacién resul
tante puede esoribirse:

—»
7% _ 13 ot divil - A2 ok (rofu)
e T (Mz'“){“nb—ad: ’t ) gud divil - pu l“wnf& at}

) (1-9)
siendo & el veotor de desplazamientos y, Q.y Qp sy los faotores de
oalidad asooiados a ondas P y 8 respeotivamente. (En el oapftulo 8 se
deduoiré dioha férmula al estudiar prooesos disipativos en un ocuerpo
en equilibrio termodindmico incompleto).

N

: t
Cuando oonsideramos una onda monoorométioa proporcional a e ’

la ecuacién ( 1-9 ) corresponde a la de un medio sin disipaoién toman~
do (Mz,d(ui:&;wua.) ¥ pmli+ islg)/Qq) s, en lugar de Ay
M respeotivamente. Esto equivale, oomo ya se ha dioho, a tomar médu-
los complejos de elasticidad A’z A+iA* m’ =pm+eu4” , obteniendo
para Q, las expresiones:
_3_2 Moapt ; 4 oM , (A= K-gu)

« Ad2m Qo M ( 1-10 )
Si queremoa ver oomo se expresa la atemuacién espacial de ondas mono-
cromiticas, consideremos el caso de una dimensién.La ecuacién del mavi

miento para una onda &= U et es, apliocando ( 1-9 )

(o g)G st oo
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siendo o igual a V X+ 2 o VA/p , segin sea la onda longitu-

dinal o transversal, La soluoién es:
R P
= wt— (W L xJ
u-£X/t[lw‘t ¢C(4+Q)
suponiendo Q»1 y quedéndonos s8lo oon términos en l/Q, se tiene
- ot W - WR 1-11
K= txp [mt Ly x m} ( )

por lo que, para una onda de propagaoién, la atenuaoién viene expresa

.z L.
da por € ¥d s 0 introduoiendo un veotor de onda oomplejo b-ck

por C".x , siendos
R (1-12)
k - lcax

y 4 = ¥ (113)
Qx k

" Para ver la atenuaoién oon el transourso del tiempo, introduzoca

mos V= Ve"“ en la ecuaoién ( 1-9 )j la soluoién resultante ess
- " . -t - 1-1
vz oexp [iwt-ike-Mt] (1-14)

N

Una onda estaoionaria (« cakxceswt ) puede obtenerse como superposi-~
éuwt-ht) ¢ ity

0ién de dos del tipo s Por lo que la diemimicién de las

amplitudes en el tiempo, viene dada por e"* ’ oo‘m

7= ¥ (1-15)
2 Q¢
Si introducimos la frecuenoia compleja « + i w* y Obtenemos ( 1-14 )

para w' = W s que és otra manera de expresar la atemuaoién tem-

10, o
poral, viniendo expresado QT de un modo formal pors
- »
Q' = 2w (1-6)
T w

Se puede encontrar una relaoién entre los valores onbtenidos a partir
de ondas progresivas superfioiales, con aquellos a, caloulados & par-—
tir de oscilaciones libres u ondas estacionarias. Segin puede verse en

el artioulo de Sato (1967), se tiene ques
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cd, = UQ, (117)

siendo U la velooidad de grupo.

En el tratamiento realizado en este oapitulo se ha adoptado un
punto de mira formal, ®sin intentar busocar las causas del ocomportamien
to aneléstioo de los sélidos que serén revisadas en la segunda parte
de esta memoria., Este enfoque nos sirve para definir los parémetros
que desoriben el oomportamiento aneléstioco en un sélido ocontinuo, sien

do de gran utilidad en el estudio de la atenuacién de ondas sismioas.
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CAPITULO 2
ANELASTICIDAD DB LA TIERRA

2.1.- INTRODUCCION

Bn el capitulo anterior, me hiocieron oconsideraciones de tipo ge
neral sobre el prodblema de la anelastioidad de los sflidosy desde
ahora, nos preccuparemos del estudio del fenémeno aneldstioo en la

Tierra.

La Tierra, como oconjunto de polioristales y de fasee distintas,
no se oomporta de un modo perfeotamente eléstico. La energia eléstioa
liberada en su interior, se oonvierte en otraa formas de energia me-

diante una serie de meoanismos de disipaoién.

La importancia bqno se ooncede aotualmente al estudio de la
frioccidén interna Q-l ¥ su distribuoidén con la profundidad, proviene
de gque los mecanismos fundamentales que oausan la anelastioidad de la
Tierra, estdn Intimamente ligados oon la utmotui“_ y oomposioidn
atémioca de su interior, asi como a distribuoiones de presién y tempe-
ratura. Por ello, el oonocimiento de estos mecanismos,nos llevan nece
sariamente a un msjor conooimiento de la composioidn y prooesos fisi-

cos del interior terrestre.

El estudio de 1la anelastioidad de la Tierra se efeotua mediantes
a) Ondas sismioas de propagaoién que se amortiguan de tal modo que
su amplitud disminuye con la distanoia de acuerdo con la expre-
siéns B.exp(-k.x)
b) Ondas estacionarias ( modos normales de las oscilaciones libr\s
de la Tierra). En este caso la amplitud varia en el tiempo segin

la expresiéni A.exp(-Y¥t), ver el trabajo de Knopoff (1969).

En este oapitulo se van a revisar algunos de los datos obienidos

por la Sismologia, para la anelastioidad del Nanto, mediante ondas in-
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ternas longitudinales y transversales. En este tipo de experimentos,
- -] -1

se miden unos factores Q,il y Q:' » que son promedios de los Qa' j

y Qj:d , intrinsecos de las zonas que airaviesa la onda sf{smica en

ou recorrido.

El estudio de la anelastioldad mediante ondas ouperfioiales, da
lugar a un faotor Q-l, que depende de los facotores d:ij y Q j? de
las zonas atravesadas y de la frecuencia, adn ouando los Q F intrin
seccs sean indépendientes (1). Ademés,mediante dichas ondas solo se ob

tiene informaoién v&lida de los primeros 300 6 400 km. del Manto.

La utilimaoién de los modos normales de las osocilaoiones libres,
presenta difioultades a oausa de la separacién imperfeota entre distin
tos modos a la misma frecuenocia y a la aparioién de desdoblamientos en
el espectro debidos a la rotaoién de la Tierra, elipticidad, efectos
producidos por la estruotura desoonooida del nuocleo, ruidos no estaoio
narios de la Tierra y exoitaoiones post-terremoto. Tal ocomo seriala
Swith (1972), para oonseguir avanoes signifiocativos, se neocesitan me-
Joras importantes en la dnstrumentaoidn sismica de periodo largo, asi
como en nuestra ocapacidad para manejar inhomogeneidades laterales de

la Tierra.

Para una revisién de métodos y resultados bashdos en ondas su-—
perfioiales y osoilaciones libres, es aconsejable consultar las exoe-
lentes revisiones de Sato (1967) y Smith (1972); tiene interés tam—
bien, el trabajo reciente de Anderson y Hart (1978), en el que se in-
tenta obtener una distribuocién de d—l oon la profundidad, reuniendo

datos de ondas internas, superfiociales, y estaoionarias.

(1) Las expresiones que ligan los factores de disipaoién aparentes ﬁa
ra ondas suparfioislos de Love y Rayleigh, con los factores intrinse-
cos QaJ y Q',J de las zonae atravesadaa, son segin Anderson et al.
(1965) s Q- - ( 8 2%
D C. 99

ot 58 BT (e %)%

"

. Ca 3G;
siendo % 3 6; ve ooidadds pa§a las ondas longitudinales y transversa-
les ¥, €, y thaa velooidades de fase de las ondas Love y Rayleigh.
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2.2.~ DETERMINACION DE er MEDIANTE ONDAS SISMICAS INTERNAS

A lo largo de todo este trabajo, ya sblo se estudiari la ate-
nuaocién de ondas internas en el Nanto, lo que nos servird para cono-
cer la distribuoidén intrinseca de Q-l en 61. Bsta magnitud es de di-
fiocll céloulo a ocsusa de los diversos factores que afectuan a las am
plitudes de estas ondss, tales oomo: dispersiones en fronteras, en-
sanche geonétrico, espeotro de radiacién del fooo, incertidumbres
instrumentales, inhomogeneidades radiales y laterales, estruotura lo-
oal de la Corteza, aparte de la dependencia atn no determinada de
Q-l respecto de la freouenoia. La obtenoidn de la frioccién interna
intrinseca mediante ondas internas, es por todo ello un problema muy
complejo, como Be verd en los capitulos 3 y 4, y supone el empleo de
amplitudes lo més exactas posibles y de téoniocas adecuadas para eli-
minar en ellas todos aguellos efectos gque no sean la propia friocoién

interna.

En el ocaso miAs general, la amplitud de una onda interna en el

dominio de las frecuenoias, puede esoribirse (Sato, 1967):
~-Taa W

Ad= F'R..-G-T,,»R¢~c‘-l-s-e (211)
donde »
F(w) t espeotro de amplitudes del foco, depende de la frecueneia

R,, t faotor de radisocién debido al mecanismo foocal, funoiém
del é&ngulo de emergencia del rayo en el fooo y del 4&n~
gulo azimutal del punto de observacién,

[¢] 3 factor de extensién geométrioa del frente de onda.

Ge[hy o e

Po Vo rsenAG1® A

los subindices o y f, se refieren a observador y foco
respeotivamente, y 8 es el dngulo entre el radio vector

Y la tangente al rayo, siendo A la distanocia epicentral.

T t ooefioiente de transmisién cuando existe alguna disoon-

timiidad importante,
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R t coeficiente de reflexién en la frontera Manto-Nioleo, se
toma igual a uno, si el rayo oonsiderado no aloanza la

frontera.
Csﬂu)l efecto de la estructura de oapas de la Corteza.
I1(w) : amplitud de la respuesta instrumental.

S t inoluye otros efeotos, como dispersién en fronteras, zo-

nas de bajas velooidades eto.

Por dltimo:
° rdr

T_ir as - 4 i
0"l anwn  F QY- p

Este término es el que tiene en cuenta la frioceidén interna Q-I, sten-

do p, el parémetro del rayo.

8e puede comprender que tener en cuenta todos estos efectos, es
muy diffoil, en oaso de ser posible. En los trabajos realizados con
ondas internas, se intenta obtener Q considerando el menor nimero de
efectos posible. El oonjunto de términos de ( 2-1 ) se puede agrupar
en dos: uno, que abaroa aquellos que no dependen de la freocuenoia y

el oiro, los que si dependen.
AW) = (Byy 0.1, B .3). (Plw).C_(0) I().o 7Y (22

Si tenemos en ocuenta que c.@u) es practiocamente independiente de
la freouencia para pequefias variaciones en el &ngulo de incidencia en
el "Moho", y que la respuesta del sismémetro se oocnoce, una Vez COrre-

gida la amplitud A(w) , oon I(w), resultas

Aoorr(")) - P-r@»),.‘ﬁ/QQ-lu e

donde D = a,q.c.wh.no.s, siendo T y Q, .e) tiempo y factor de gh-
lidad medios del trayeoto. Tomando logaritmos en ( 2-3 )

A, (w) = th(w)—-IIaw + Cte ( 2-4)
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El problema de este proocedimiento radioa en el odloulc del es—
pectro fooal F(w). Una vez conooldo, se puede determinar Q del gréfi-

co que relaciona ln Ao(w) ywe.

Sato (1967) hace revisién de las distintas hipétesis y métodos
de que se han valido diversos autores para ocalcular Q mediante ondas
internas. Précticamente, todos los resultados obtenidos de este tipo

de ondas, provienen de slismos de foco profundo.

Los experimentos realizados son de tres tipos ( Smith, 1972 )

1. Céloulos de relaoiones de amplitudes de ondas miltiplemente
reflejadas en el Nuoleo.

2. CAloulo de oocoientes de amplitudes espectrales de ondas a
distintas distanoias epiocentrales.

3. Céloulo mediante amplitudes normalisadas a la energfa del
sismo para ondas de sismos difsrentes.

En oualquier aproximacién, hay que hacer hipétesis sobre el el espeo-

tro fooal y suponer la independencia de Q respeoto ds Ww.

Del oconjunto de datos sobre atemusocién de ondas internas, Tablas

2-1 y 2-2, se puede concluir que:s

1. La friocién interna Q-l, en el Manto Superior es aproximadamen-

te un orden de magnitud mayor que en el Manto Inferior.

2. Aungue la relacidn entre las fricoiones internas de las ondao
longitudinales y transversales, Q. y Q¢s y no estf perfectamente
estableoida, son del mismo orden de magnitud. Asi Kanamori (19673)
obtiene d:zd;y en (1967v), 6131.9 q; Anderson et al. (1965)

2.5 Q;1_> q'(:)l.a qQl.

3. En todas las experienoias se apunta la existencia de una zona de
-1
alta @ ', o disipaoién de energfa alta, en el Manto Superior y
que parece ooincidir en parte, oon la zona de bajas velocidades

de Gutenberg.
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-1
4. Todas las téonioas utilizadas en la determinacién de Q ~,supo-
nen la independencia de ésta respecto de la frecuencia, para
los periodos oorrespondientes a las ondas internas. Aun no ha

podido demostrarse que ésta hip6tesis no sea vélida.

Asi pues, oualquier teoria mobre meocanismos de atenuaoién vélidos en
el interior de la Tierra, deberd tener en ocuenta y explioar las tres
primeras propiedades y respeoto a la cuarta, la fricoién interna que
se obtenga mediante esa teoria, si depemde de la freouencia ha de ser

de un modo pooo aocusado.

En las restanted secoiones de éste ocapitulo, se daré una visién
general de las caracteristicas que presenta la atenuaoién de las ondas
internas en tres gonas bien diferenoiadas: Corteza, Manto Superior,y

Manto Inferior.

2.3.~ ATENUACION EN LA CORTEZA

En la Corteza, los prooesos que dah lugar a la disipaoién de
energia eléstica, parecen ssencialmente distintos de los que actuen
en el Manto, debido a las grandes diferenocias de presion y temperatu-

ra de ambas regiones.

A las presiones y temperaturas de la Corteza, pueden ser impor-
tantes algunos efeotos mec&nioos de rosamientos en hendiduras, grietas
Y porosidades. Tambien pueden sotuar mecanismos de dislooaoiones ( oco-
mo relajacién de Bordoni ), que a las presiones del Manto son muy po-

co probables,

Press (1964) ocalcula la atenuacién de ondas PK y Lg en la Corte-
za, obteniendos
Qp- 450 % 30

para periodos medios entre 0,6 y 1,4 s.

Este valor de Q en la Corteze se utiliza en los modelos de va-
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riacién de Q oon la profundidad, como el MM8 de Anderson et al. (1965)
0 ol aotivado térmiocamente de Anderson y Arohambeau (1964).

2.4.~ ATENUACIOR DE ONDAS INTERNAS EN EL MANTO SUPERIOR

En el Manto Superior, el dato mas significativo es la existen-
cia de 1a sona de bajas velooidades de Gutenberg, situada entre los
100 y 400 6 600 km, que ooimoide en primera aproximacién con la zona
en que tieme lugar un aumento anfmalo de los médulos eléstiocos. En la
figura 2-1, puede apreociarse la distribuoién de médulos y constantes
elésticas con la profundidad (a) y de la presién (b), segin Bullen (1963),

Jeffreys y B;nal atribuyen la existenoia de esta gona de bajas
velocidades de las ondas S, a la transioclén a altas presiones del oli
vino a espinela. Ringwood (1962) encuentra experimentalmente que dicha
transiocién tendré lugar en el Manto a profundidades comprendidas entre
los 320 y 600 km.

Segun Orowan (1967), Gutenberg y Elsasser atribuyen la blandura
de la astenosfera & la cirounstancia de que,en la zona de bajas velo-
oidades,se aloanta oasi el punto de fusién de los materiales del Manto.
Entonoes, haoen su Aaparioién inolusiones liquidas de las oomponentes
de menor punto de fusién, disminuyendo la velooidad de las ondas sfs-
mioas. A profundidades superiores, el efecto debido al aumento de la
presién, es mas impatante que el debido al oreocimiento lento de la
temperatura, y la diferencia entre el punto de fusién de los materia-

les del Manto y la temperatura a que sé encuentran sumenta.

Durante las transformaoiones de fase, la movilidad atémioca aumen
ta y las energias de aotivacién de los procesos gue dan lugar al efeo-
to aneléstico, previsiblemente disminuyens por lo que la disipacién de

energia aumenta.

Hay muchas razones que haoen esperar que una regién de transi-

ciones de fase, muestre una atemuaoidn alta, ocomo parece encontrarse
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(a)

Prof. (10° Km)

(b)

Prof. (103 Km)

Figura 2-1. Variacidn con la profundidad, de acuerde con el modelo de Bullen,
de la presién, p, mddulo de Young, E, modulo de compresibilidad, K,

y constantes de Lamé, A y p, todos en 10'2 dina/cm?.
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experimentalmente y que precisemente ocoincida, al menos en parte, oon
la zona de bajas velooidades emncionada con anterioridad. Sin embargo,
en el modelo que se propone en Los capitulos 6 y 7, ésta zona de alta

atenuacidn aparece sin necesidad de suponer transiociones de fase.

En la tabla 2-1, figutan algunos de los resultados (valores me—
dios) obtenidos por diferentes sutores, mediante el empleo de ondas
internas. La apreciable dispersién existente muestra la difiocultad del
problema. Algunos experimentos son partioulsrmente buenos, oomo los
basados en reflexionea ocasi vertivales de ondas SoS y s88ScS de Anderson

¥y Kovach (1964).

TABLA 2-1. Atenuacién de ondas P y S en el Manto Superior (Swith,1972)

Q. (1) Q:1.104 Referenoia

93 108 Teng (1968)

475 21 Dorman (1968)

180-240 42-56 Kanemori (1967)

140 T Hirasawa y Takano (1966)
30-300 33-333 Utsu (1966)

500-2000 © 5=20 O’Brren (1968)

(1) Bs conveniente realisar uma aclaracién respeoto al empleo de Q y
Q . Al revisar la meyor parte de las observaciones sismolégioas de la
anelastioidad, la mayor parte de las publicaciones y trabajos tienen
en cuenta ésta mediante el faotor de oalidad Q. No obstante, existen
dos razones decisivas gque aoonso_:_rn utilisar la funoién de disipacién
especifica o fricoién interna, Q , en lugar de Q. La primera es que
ouando la atenuacién estéd - sada por mas de_fn meoanismo, 1la total
viene determinada por una @ *, suma de las Q , de oada mecanismo aocé
tuando por separado. La segunda, es que una onda sfsmioa que se pro-
paga por regioneas oon diferentes prgriedadea aneléstioas, se aterma
de acuerdo ocon un promedio de lam Q = de oada regién y no de las Q's.
( Para ondas internas, el faotor pesc ser& el tiempo de permanencia
en esa zona y para ondas superfiociales y oscilaoiones libres, ests
relacionado con la energfa eléstica de la onda).

En los trabajos referentes a mecanismos fisicos, esti totalmente

extendido el empleo de Q.
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TABLA 2-1. (Continuacién)

Q, Q;}.10.4 Referencia

160 62 Steinhart el al. (1964)

150 67 Otsuka (1963)

350 29 Otsuka (1963)

151-185 66-54 Andersén y Kovaoh (1964)
200 50 Kovach y Anderson (1964)
100 100 Fedotov (1963)

2.5.~ ATENUACION DE ONDAS INTERNAS EN EL MANTO INFERIOR

El Manto inferior entre 900 y 2890 km. viene caracterizado
porque en é1 se enmouentran materiales anilogos a los del Manto su-
perior, pero en estruoturas mas oompaotas. Las eouaoiones de estado
del Manto Inferior se oonocen sélo mediante sus analogias oon las
propiedades de los 6xidos més densos y salvo en el caso de algunos
6xidos, de la stisovita estudiado por MoQeen et al.(1967) y del
granito, se desoonoocen las fames, densidades y eouacién de estado a
alta presidén. Zarkov y Kalinin (1969) estudian este tipo de ecuacio-
nes de estado y sefialan la importanoism que tiene la determinaoién del
parfmetro de Grlnstein para los silioatos, aun no caloulado ( Este
prarémetro aparece en la ecuacién de estado de un sélido al tener en
cuenta las vibraoiones térmicas en la energia libre, comoc puede ver-

se en el ocapftulo 38 del libro de Coulomb y Jobert , 1976 ).

La magnitud fisioca que determina en gran modo las carscterfsti
cas del Manto Inferior es la presidén, que en la frontera con el Nucleo

llega a 1,3-1012 dinq/omz.

El efecto de tales presiones en los mecaniemos atémicos (difu-
s8ién y creacién de defectos y movimiento de disloocaciones), es bastan

te complejo y afin debe ser determinado con exactitud. Como se verd en
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el capftulo 6, los mecanismos basados en defeotos puniuales son tér-
miocamente aotivados, y en ellos la proaign aotua de modo oontrario a
la temperatura, dando lugar a una funoién de disipacién

e exp(~(E"pv*)/xT), donde B* y V* son 1la energia y volumen de
aotivaocisn del prooeso oonsiderado. Los mecanismos basados en dislo-
caociones, segin sefiala Orowan (1967), tambien disminuyen por roturs y

pérdida de movilidad consiguiente.

El efeoto de la presién pese al pooo oonocimiento que tenemos
de 61, por la imposibilidad de repeoducir en el laboratorio las con-
diciones del Manto, tal como apunta Anderson (1967), parece deoisivo
en el hecho de que la friocoiém interna en el Manto Inferior sea wun
orden de magnitud menor que en el Manto Superior, segdn puede obser-

varse en la Tabla 2.2,

TABLA 2.2, Atenuaoisn de ondas internas en el Manto Inferior, segin
Smith (1972)
-1 _ 4

’
Referencia

Qs Q“ «10

1600~-6000 2-6 Kanamori (1967)

2370 4 Hirasawa y Takano (1966)
1000 10 Teng (1968)

Qg (l'(:l.l.o4 Referencia

1430 i Anderson y Kovach (1964)
2200 5 Kovach y Anderaon (1964)

Los aspeotos més detallados de los modelos de Q:I, basados en
experimentos de ondag internas P, se verén en el ocapitulo 4, al ocom-
parar el ocaloulado en esta memoria oon los de otros autores. No obs-~
tante, oonviene adelantar gue en lo que respecta al Manto Superior,
no estd clara la looaligacién y extensién de la zona de méxima

fricoién interna. Los resultados obtenidos para el Manto Inferior son
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Poco numerosos y de mayor dispersién que los correspondientes al Man
to Superior; por lo que resulta realmente desoonooida su estructura

disipativa, salve oonsideraciones més bien cualitativas.
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CAPITULO 3

-1
DETERMINACION DE LA _FUNCION DE DISIPACION ESPECIFICA MEDIA Qo , COMO

FUNCION DE LA DISTANCIA EPICENTRAL.

3.1.- INTRODUCCION

La determinaoién de la estructura disipativa del Manto para on-
das P, consta de dos fases bien diferenociadas. En la primera, ee deben
determinar las funciones de disipacién medias, Q:}, de los rayos sfsmi
oos llegados a estaociones situadas a una distanoia epiocentral varia-
ble. La segunda fase consiste en la determinaoién a partir de los valo
© res Q:}(A) hallados, de la atenuacién intrinseca de la Tierra; es decir

de la determinacién de la variaocién de Q:I ocon la profundidad.

El método empleado en este trabajo se basa en la resgluoién mis
direota posible del problems y més que una innovacién de concepto, lo
'quo 86 realiza es un tratamiento del mismo oon métodos bien conooidos

del anflisis numérioco.

Por ello, & 1o largo de todo el prooceso de odloulo, sme tendrd en
cuerita el anflisis de los erroress a) En los datos, estos son de natu-
raleza estadistioa y su propegacién a lo largo del proceso nos dard una
idea de la convergenoia de los distintos pssos del miemo. b) De modo
complementario se oonsiderardn los errores debidos al modelo utilizado
¥ que son inevitables generalmente, ya que éste es una ropmesentaoién
simplificada de la realidad en la que se han de desocartar muchos aspeg
tos de esta, proourando que sean solo los més seoundarios. o) Errores
on los métodos de tratamiento matemétioco. Estos se introducen a disore-
tizar variables y operadores en las ecuaoiones funcionales. d) Errores
de redondeos se produden al trabajar oén un nimero finito de ocifras de-
oimales para los mimeros irracionales, o con mayor nimero de cifras que

el admitido en nuestros o4loulos. Este ¥ltimo tipo de errores, teniendo
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Fipura 3-1 Diagrama de flujo del proceso de célculo de 6‘I(A).
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en cuenta que el ordenador espleado, IBM-370, opera con 7 oifras exuc
tas en simple preoisidén, es despreciable frente a los errores de tipo
a), b) y o).

En este ocapitulo se realisa una exposioién de la primera parte
del método, o determinaoién de Q:.J' (A). Para ello se emplearon datos
de dos terremotos profundos y un terremoto intermedio. Los resultados
a que se llega, son valores medios de la funoién de disipaocién Q:".
para distintas distanoias epioentrales junto oon sus desviaoiones t{-
piloas. Se realisza en la UYltima secoidn, una disousién de los resulta-
dos obtenidos y de la posible influenoia en ellos de las distintas apro

ximaciones del modelo empleado.

En la figura 3-1, apareoce el diagrama de flujo del prooeso de
oéloulo 1llevado a cabo en este capitulo. Los mimeros entre paréntesis

indican en qué secoidén de este capitulo se explioa dicho paso.

3.2.- METODO DE ANALISIS

La determinacién de los valores de Q:]' a partir de ondas inter-
nas, oomo ya se indicé en el oapitulo 2, requiere la obtencién de am-
plitudes con errores pequeifios, asi oomo la eliminacién de aquellos

efectos diferentes a los de la friocoién interna,

Se vié que el oconjunto de términos de la férmula (2-1) podfan

agruparse en dos, de tal modo que resultaba la férmulas

Aw) = (R, -G-T, - -ita'w
= (Rep G -To* R,- 5 )(Few) + Cstw)-Tum) € (31 )

Los métodos de odloulo que como éate mse basan en relaociones de amplitu

des espectrales, parten de dos ipétesis fundamentales:

1. El espectiro de enisién del f000 es separable em una parte espaoial
y otra temporal

F (w;0,9) = R(oy)- Fw) (3-2)
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Fisiocamente esta separaoién implioa que la fuente emite la mis-
ma funoién temporal independientemente de la direcoién (esta hi-
pStesis ha sido demostrada por diversos autores, oomo Teng y Ben
Menahem, 1965, para terremotos de magnitud menor de 7 y periodos

de onda mayores de unos pooos segundos}).

2. Q-l es independiente de la frecuenoia, al menos en la banda de
0,01 a 0,15 l-l. La dependencia de Qul respecto de la freouenoia

es un tema aotual de estudio (Anderson y Hart, 1978).

De modo general, podemos esoribir ( 3-1 ) pera la onda represen

tada por el {ndioce(J)
.ofgg

Al = D -Fw) C}' ‘w) If'(w) e—{t i (3-3)
Algunos autores, como Mikumo y Kurita (1968), establecen relaciones
de amplitudes para la misma freouenoia, de todas las ondas respecto
8 una que les sirve de referenoia.Rl propSeito es el de eliminar el
espeotro fooal P (w) de la eouaoién que resulta de la ( 3-3 ) al efec
tuar el oooiente entre amplitudes. Este procedimiento tiene una desven
taja evidente, ya que no nos permite obtener valores absolutos de Q;I.
Lo que se tiene son valores relativos doAq;l respecto a la Q;if , de
la onda de referencia, mediante un ajuste por rectas de regresién de
coordenadas en el origen nula, y pendiente:
T _ e (3-4)
laj 20y
Los datos asi obtenidos pueden servir oomo oondioiones o ligaduras que
deben imponerse a los valores de la funcién de disipaoién intrinseca
Q-l (r), en deterainadas sonas del interior de la Tierra. Evidentemen-
te, no se puede obtener una distribuoién Q-l(r), a partir de datos re~
lativos oomo los de ( 3~4 ), sin asignar un valor a Qref.' lo que supo

ne una considerable arbitrariedad.

A fin de evitar este inoonveniente, se proocedié de un modo dife

rente. Para cada estacién (i), se caloularon los logaritmos de los
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ococientes de amplitudes para cualgquier frecuencia %-y uns frecuencia

Ur , tomada oomo referenoia. Para la estacién (i), se tiene

tn ADW0) g, CWNTOWIF@) 1y )T
AW (w') - c‘;"(w,) -I“'(U')-FU\H 2-J T/t (1.'3_5 )
Si se corrigen los espeotros con la respuesta instrumental y trabaja-
mos con freocuenoias oomprendidas entre 0,02 y 0,13 -“1, podremos supo
ner oon Kurita (1966), que la respuesta de la oorteza 0.((0), no varia
de una estaoién a otra salvo por diferencias en el é&ngulo de inoiden-

cia del rayo en la discontimuidad de Mohorovioio,

8i oonsideramos grupos de estaoiones tales que para ellas los
dngulos de inocidencias en el Moho, de los rayos sismiocos correspondien
tes, difieren pooo A i <10®, podemos obtener, a partir de ( 3-5 ), las
ecuaoioness
),y = R -
b —23—:—2)1 z e %i(w;-wp T (3-6)
siesndo I“’(w) ol espsotro de amplitudes oorregido por la respuesia ins

trumental.

Con las suposiciones realisadas de igualdad en los &ngulos de
inoidencia, (; (W;)/ G(Wp) no depende de la estaocién oonsiderada,
ni tampoco F(wj)/ F(Wp) , por lo que no figura para ellos el fndi-
ce (1), en la férmula ( 3-6 ). |

Si para simplifioar adoptamos la notacidns

fl:) = » “‘.'lw.

4 ﬁ:‘,“o’é_
cf;, = u 19D Cs(W))

Z Fp) Cs (wp) (3-7)
aw, = @

se obtiene el sistema superdeterminados
) -1

“ip = ip ~pA e T (3-5)
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donde el fndice i, va de 1 a NS (mimero de rayos con éngulos de inoi
dencia en el Mohd smimilaresy y J va de 1 hasta NF (mimero de frecuen
oias consideradas en el anflisis de Fourier, excepto la frecuenoia

de referencia).

El indioce de la frecuencia patrén no influye en el nimero de
ecuaciones disponibles NSx(NF-l)y solo se tuvo en cuenta, porque su
variacién nos de una indicacién de la adecuaoién del modelo o;ploado
Yy de las hip6tesis de partida de separabilidad del espeotro fooal y

de independencia de q-l respeoto de la freouenoia.

Asimismo, hay efectos oomo inocertidumbres debidas & la estruo-
tura 1ocal de la oorteza, difracocién en la frontera Manto-Nucleo,que
no han sido consideradas explfoitamente en la ecuaoién ( 3-1 ) que
condujo finalmente al sistema ( 3-6 ), adn cuando la elecoién de las
ondas se hizo evitando en lo posible el segundo de estos efeotos. Su
pondremos oon otros autores (Mikumo y Kurita, 1968) que dichos efeo-
" tos se reduoen a un minimo ocuando, oomo en ( 3-5 ), se toman diferen

cias entre sus logaritmos para distintas frecuenoias.

La influencia de 1la variasoién de los valores de Q-l caloulados,
al cambiar la freouencia de referenoia, nos dard tambiém un fndice de

la validez de estas simplifiocaoiones.

En lo que resta de oapitulo, se tratard de la resolucién del
sistema ( 3~8 ) de NSx(KP-1) ecuaciones,con NS (Q;1)+Nw-1 (ofj) inoég
nitas, que nos proporoiona los valores de los factores de disipaocién

Q;I, que constituyen el objetivo de este oapitulo.

3.3.— ANALISIS DE DATOS

3e3.1.- Datos empleados

Se trabajé oon datos correspondientes a 3 terremotos que figuran

en la Tabla 3~l. Los datos analizados fueron los ocorrespondientes a
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las componentes vertioales ds periodo largo de los sismogramas regis-
trados en estaoiones de la red standard ( WWSSN ). El ndimero de esta-
oiones utilizado fué de 34, 19 y 14 para los terremotos 1, 2 y 3 res-
peotivamente. La informaoidn correspondiente a estos terremotos para
oada estaolén, como som: &ngulos asimutales y de emergenoia del fooo,
diQtano:ln epicentrales, tiempos de reocorrido, periocdod de sismégrafc
y de galvanémetro eto., figuran en las tablas 3-2a,b y o. En las figu
ras }-2a,b y o, se han representado las componentes verticales de algu
nas de las ondas P estudiadas, en orden creoiente de distanoia eploen-

tral,

TABLA 3-1. Terremotos utilizados en este trabajo. NTs n¢ de terremoto;
T. origens tiempo origeny Ps profundidad; M: magnitud. ¥Ss

nt de estaociones y I‘Ll longitud de muestreo.

¥ T.origen Jugar P N NS TL Rango d: freouen
: (im) (s) otas (s )

1  3,Fov.1965 9,1¢8;71,40W 583 6,2 34 37,2 0,027-0,139
01h39m2,5s Frontera Ferd
- Brasil

2 17,Mar.1966 21,198;179920 626 6,2 19 37,2 0,027 - 0,D39
15h50m32,28 Islas Fiji

3 28,Ag. 1962 38eNj23,10R 120 6,8 14 24,5 0,04 - 0,12}
Greoia

Los terremotos 1 y 2 son de fooo profundo, por ello, las llegadas
de las ondas P estéin muy bien diferenciadas de las de ondas posteriores,
La dnica fase que puede induoir a error es la PoP, que llega oon un retra
80 respeoto a la P, que dismimiye oon la distanoia epioentral, llegando a
solaparse para A > 909, En el ocaso del terremoto n® 3 de profundidad in
termedia, una fase pP aguda y perfectamente visible.llega entre 25 y 30 4



TABLA 3-2 Lista de estaciones e informacidn necesaria -3 -
A = Distancia epicentral; ¢ = azimut; T = tiempo de recorrido;
i = @ngulo de emergencia del foco; TO = periodo libre del sis
mografo; Tg = perfodo del galvandmetro; M = Magnificacién.

(a) TERREMOTO N°® 1

ry

° 1
Estgcian . Cddigo (gtgdos) (gragogl>(gra§os) T(s) TO'Tg(s) -

o 1 BIlP 19,7 335,4 69,5 233 15-100 750
2 CAR 20,0 13,0 68,5 236 " 3000
3 PEL 23,9 178,5 64,5 271 o 1500
4 sJ¢ 27,5 10,9 61,5 302 " 750
5 LPA 28,5 156,3 61,0 312 " 750
6 cHG 38,8 43,1 55,5 397 " 3000
7 BEL 41,7 8,6 53,5 420 " 1500
8 SHA . 42,7 338,5 33,0 428 N 1500
9 SoM 43,6 178,1 52,5 435 " 315
10 ATL 44,1 344,4 52,0 440 " 1500
] OXF 46,6 339,4 50,5 458 " 3000
12 GEO 48,0 354,1 49,5 468 " 1500
13 0GD 50,0 356,8 48,0 483 30-100 3000
14 scp 50,0 353,6 48,0 483 15-100 1500
15 FLO 50,8 340,9 47,5 489 " 3000
16 WES 51,2 0,1 47,5 492 " 3000
17 AAM 52,4 348,5 46,5 500 " 1500
18 ALQ 54,9 324,8 45,0 518 " 3000
19 TUC 55,8 319,5 44,5 524 " 3000
20 COL 57,9 329,4 43,5 538 30-100 1500
21 RCD 60,3 334,4 42,0 555 15-100 1500
22 COR 71,0 323,5 36,5 621 " 1000
23 LON 71,4 326,0 36,0 624 " 1500
24 PTO 76,2 43,8 33,5 650 " 750
25 MAL 77,5 49,2 33,0 657 " 3000
26 TOL 78,9 46,4 32,5 664 " 1500
27 VAL 80,1 33,4 32,0 671 " 750
28 SPA 81,0 180,0 31,5 675 30-100 375
29 cMe 82,8 344,7 30,5 684 15-100 3000
30 WIN 85,2 112,0 29,5 696 " 1500
31 NOR 9,1 6,9 27,5 738 N 12/
32 PRE 96,0 116,9 27,5 746 " 1500
33 BUL 96,2 111,5 27,5 747 " 1500

IST 103,7 50,0 27,0 780 " 1500

]
o
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TABLA 3-2 Lista de estaciones e informacidn necesaria (continuacién)

(b) TERREMOTO N° 2

N.
Estacidn

C-2E--RE - NV I

- e e e b b b bt s e
W O N AN D> WN - O

Cédigo
HNR
CTA
RAB
PMG
GUA
BAG

OXF

(c) TERREMOTO N° 3

W 0N VS W N e

— b s
S W N~ O

TRN

CAR
RCD
BAG
DAL
COR
BOG
ALQ

A

(grados) (grados)

23,2
32,3
32,5
34,1
49,3
69,8
71,9
78,0
81,5
83,5
84,2
85,1
88,7
89,1
89,4
97,9

100,2

101,2

101,5

36,9
68,5
69,4
74,1
79,2
79,5
82,1
83,6
85,0
85,8
90,0
92,4
92,8
93,7

296,9
265,5
297,2
284,6
311,2
297,5
269,5
299,6
47,1
280,2
52,3
35,6
51,7
12,8
290,3
294,3
20,3
134,3
57,4

88,8
307,4
295,4
307,0
275,1
319,6
313,7
278,3
324,3

72,6
313,1
336,7
278,0
20,6

i
(grados)
65,0
58,5
58,4
57,6
48,7
36,9
35,9
33,0
31,2
30,3
29,9
29,6
28,4
28,2
28,2
27,2
27,0
27,0
27,0

38,0
26,9
26,5
25,1
23,3
23,2
22,3
21,9
21,4
21,2
20,3
19,8
19,7
19,6

Tf(s)

261
341
343
358
475
610
623
657
675
684
688
692
709
711
713
751
762
766
768

414
646
652
680
709
710
724
731
739
742
762
774
776
779

TO'TG(S)

15-100

M

1500
3000
750
3000
750
3000
750
750

3000
1500
1500
3000
1500
3000
3000
3000

750
3000

3000
1500
1500

750

750
2950
1500
1450

750
1500
1500
1430
3000
3000
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Figura 3-2 Algunas de las ondas P y sus correspondientes espectros de amplitudes
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corregidas por la respuesta instrumental, A(w).

e
Vel

i

T



- 138 -

despues de la primera onda P, para todas las distancias epioentrales,

Para evitar posibles ocontaminaoiones por fases posteriores, se
tom6 una longitud de muestreo en la onda P, que es la que figura en
la tabla 3-1 oomo 'PL. Las sefiales as! truncadas (limitadas en el tiem
po) fueron digitizadas con un intervalo de muestreo At~1l,ls. A fin
de reduoir la distorsién causada por la truncacién de A(t), en ol es-

peotro de freocuencias, se aplicé una ventana de Hamming.

El espectro de amplitudes, A(w), de las smeiiales ocorrespondien-
tes a las ondas P registrades en las estaciones que figuran en la ta-
bla 3v2, se oalould mediante el programa FAF (Fourier Anflisis Férmula)
que emplea el algoritmo de la transforwada répida de Fourier ( FFT ),
propuesto por Cooley y Tuckey (1965) - Dicho algoritmo permite reduoir
el tiempo de ofloulo de la trin-rorndu de Fourier en una proporoién

nz / eR 10321, siendo N ¢l nimero de puntos muestreados en A (t).

El programa FAF permits tambien efeotuar la ocorreocoién debida
& la respuesta del instrumento. Se introdujeron las curvas de respues
ta I(W) de los sismémeiros de periodo largo de la WNWSSN, que se repre

sentan en la figura 3-3.

L1

. '."\

o an o
Fagosvser) o

*-'-gmwmnm-

e02 | sos
Figura 3-3. Curvas de respuesta instrumental de los sismémetros de
periodos 15 s y 30 s, de 1la WWSSK.
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En la figura 3-2 aparecen, junto algunas de las ondas P registra
das, los correspondientes espectros de amplitudes 4 (w) corregidos. por

1a respuesta instrumental.

Debido a que analisamos una seiial disoreta, resultado de la digi
tizaocién de A(%) a intervalos At, nuestro anélisis puede llegar como
miximo a la freouenoia de Nyquiets Ve =1/24t, 1o que en este caso no
es ninguna limitacién, ya que se esté oconsiderando un rango de freouen
oias ouyo 1imite superior es muy inferior a ésta, vV + 0,4 s-l. Por
el teorema del muesireo, dado que la sefial original tiemne una longitud
TL' la resolucién que se puede obtener en el andlisis de freouenoias
es1 8V w1/ T (~0,027 et para los terremotos 1y 2y <= 0,04 oL
para el terremoto n? 3). Por ello en la figura 3-2 aparecen los puntos
que representan las amplitudes a intervalos AQ, junto con sus des~
viaciones y una ocurva oontinua resultants de la interpolacién oibica.

entre dichos puntos.

3.4.- CALCULO DB Q-.l A _DISTINTAS DISTANCIAS EPICENTRALES
3.4.1.~ Nétodo de resoluoién

A oontimuaoién, se oonoreta el método de andlisis ya apuntado
en la secoifn 3~2. Se vié que para un terremoto de los estudiados y pa
ra un grupo de rayos sismioos ocuyos &ngulos de inoidenoia en el Moho
( ¥ oonsiguientemente sus dngulos de emergenocia del fobo, 1, ), difie~-
ran poco, se tenia el sistema superdeterminado ( 3-8 ). Para una fre-
cuenoia angular de referenoia dada, Wp , se puede esoribir comos

aj = ef; - a2 T (38 )

La resolucién de este sistema se efeotud aplicando el prineipio
de minimos cuadrados. Dado que el mimero de ecuaciones es mayor que el
de incégnitas, no se puede hallar,en general, una soluocién exacta de

( 3-8'). Entonoces, se buscard una soluoién aproximada imponiendo que



la suma de los ouadrados de las desviaciones sea minima.
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S1 oonsideramos el sistema : A-X = B, siendo dim( A )= m.ns

dim (B) = m , y dim (X) « n j tal que m>n, la ocondioién referidas

Tel=5( L;_aj )fl-)‘ rinimo, nos conduce al sistema normal egquivalente

del superdeterminado ( Hildebrand,1956)

(ATA) X = A™8

(3-9)

Esoribamos abora la ecusoién ( 3-8 ), en forma matrioial explioita

i’(n,n) ! -

- 1
<+ Awln)
kA

0

X C(u,

1

c{.
ﬁ{;

Q

L Q"’J

L

( 3-10 )

A

4

donde Z,-M)y 4w, %,son los veotores oolumna de dimensiém n , cuyas

)
componentes son las ﬁj,’. y AW, e ( 3-7 ).

Aplicando el principio de minimos cuadrados a este sistema de

ecuaciones, resulta el sistema normal equivalente de (min) ecuaoiones

oon (m+n) inoégnitas ( = es el ndmero de ondas P, o mas gréfiocamente

de estaciones, y n es el nimero de freocuenoias en el andlisis de Fou-

rier exocepto la de referenoia. Con la notaciéy de la secoiédn 3.2,

meNS y naNP).

Este sistema esorito para mayor olaridad en forma matrioial ee,

oonsiderando que I es la matris identidad y AWt es o1 veotor fila

transpuesto de 4Wj
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(3-11)

J

Dado que la matris de ooefioientes de lae inoSgnitas presenta

muohos términos nulos, m.(ms-1), los métodos que en prinoipio pareoen

mas adecuados para la resolucién de ( 3~11 ) son los de tipo iterativo,

oomo por ejemplo el de Gauss-Seidel. En una primera fase, se intentd

la resoluoién por éste método pero no se logrd la convergenoia del pré

0880, ya que la matris de ooeficientes de las inoSgnitas no oumple la

"oondioién de dominanoia estricta de los térainos diagonaless 4;; > ZJ: 4.:,'

( ver capftulo 3 del 1libro de Conte y deBoor,1972).

Por ello, se procedis a la resoluoién de ( 3-11 ) mediants el mé’

todo de eliminaocién de Gauss, oon pivotamiento parcial a fin de dismi-

nuir los errores de redondeo escogiemdo en oada pasoc la ecuaoidn que

ha de servir de pivot en el prooeso de eliminaoién.

Basado en éste algoritmo de eliminaoién, se oconstruyé el progra-

ma SYSTEQ2Q, ouyo médulo fuente figura en el Apéndice A. Este programa

contiene, asimismo, un método de mejora iterativa que da idea, no mélo

del buen o mal oondicionamiemto del sistema bajo estudio, sino también

del ndmero de oifras decimales vflidas de la soluocién obtenida.

El fundamento del método de mejora iterativa es el siguiente al-

goritmos

Consideremos el sistema lineal A-% = b
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o Sea £ una soluoién aproximada previamente ocaloulada mediante

el método de eliminaoiém de Gauss,
. Caloular T = ; - ;-f, utiligando aritmétioa de doble preoisién.
. Resolver el simtesa lineal A-8 » T

. Si weil/iiril,es suficientemente pequeiic ( el fentmeno ffsico oon-
slderado debo.:nrv:lr para estableoer un oriterio adecuado de oon

vergenoia ), tomar £+8 oomo la eoluoién buscada.
« De otro modo, haoer Tuxse y repetir el proceso.

El nfmero de iteraciones neoeearias para lograr la convergenoia pro-
puesta, el / Ir3<E€ , nos indioa el oondioionamiento del sietema ya
que es un indice del valor de ocond(A), muy diffcil de oaloular (1).

En este trabajo, mas que un estudio exahustivo del oondicionamien
to del sistema, 1o que interesaba era estimar cuil era el nfimero de oi«
, fras decimales vdlidas de la moluoién, 3, oaloulada. En general, si
et /g iulo” s podemos ooncluir que las s primeras oifras decimales
de ;, son probablemente las mismas que las de la soluoién busoada x ,

¥ que %+8 es una aproximaocién mejor que Ia x.(Conte y de Boor,1972).

(1) oond(a) = MM—IL—III s nos dice la relaoién que existe entre el error
relativo el /il &1 , no determinable y el residuo relativo Nri /Y

facilmente oomputable;

{_ ri aen gumt(A)."r"

md(A) s = gZa N H
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3.4.2.~ Resul tados obtenidos

A partir de loa espeotros de las ondaﬁ P registradas en cada es~
taoién, se prooedié a formar,para oada uno de los tree terremotos, gru
pos de ondas ouyos &ngulos de inoidencia en el Moho y de emergencia del
foco 1, difiriesen pooo (Atré, 100 ,A:llg_ 5o ); con ello se pretends
evitar prinoipalmente y en primera aproximacién, la diferente respues-
ta en freouenoias de la Corteza para rayos con &ngulos de incidencia

en el Moho muy diferentea.
Los grupos formados fuerons

Terremoto nt 1¢ (1)-(5)y (6)-(12); (23)-(20)3 (21)-(23)y (24)~
(29)s (30)-(34).

Terremoto no 23 (2)-(5); (6)-(12)s (13)-(19). (3912

Terremoto nt 3z (2)=(5)s (6)-(14).
-~ Entre paréntesis figuran los mimeros de oada estacién de la tabla 3-2~

Con los resultados de rb, el programa SYSTEQ2Q oalcul8, para oca-
da grupo, una soluoién aproximada dsl sistema ( 3-11 ), asi oomo una
estimaoién del error de dicha soluocién o . Este error, que refleja el
buen o mal oonuoionlionto del sistema, era en promedio del 1% al
10% del valor de la soluoién caloulada.

Aparte de este error que se debe al mal oondioionamiento del sis-
tema y ouya dismimuoién s6lo es posible mediante un mejor anélisis de los
datos A(w), a partir de los que se obtienen los tdrminos independietes
de ( 3-11 ), existe un -og\;ndo tipo de error o més bien dispersién, y
que se debe en parte a los datos empleados l(o), pero también y de modo
primordial, al modslo fisioo smpleado y que supone, entre otras sim-

plifioaoiones, la independencia de Q-l respecto de la frecuencia.

Para oaloular ocuél es la influencia de la frecuencia en nmuestro

método, se prodedié a la resoluoién de los sistemas de ecuaoiones oo-
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rrespondientes a oada grupo, variando la freouencia de referencia o pa
trén u,,entre la minima y méxima consideradas en el anflisis de Fourier

¥ que figuvan en la tabla 3=l.
El ntmero de sistemas resueltos de este modo fués

Terremoto n? 11 6 grupos x 4 frecuencias de referencia = 24
Terremoto n? 21 3 grupos x 4 freouenoias de referencia = 12

Terremoto n® 31 2 grupos x 3 frecuenoias de referencia = 6

Es deoir, fueron necesarias un total de 42 ejeocuclones de SYSTEQ2Q,

con un promedio de 10 iteraolones para aloanser la convergenocis - que
se estableois en L= 0,1 , ya que dados los datos de que se disponia
¥ los errores cometidos oon las simplificeciones de efecio de Corteza

¥ otros, no era ragonable exigir mayores precisiones.

Los resultados obtenidos, se muemtran en la tabla 3-3(a),(d) ¥

. (o), en 1a que figuran los valores medios y las desviaoiones tipiocas

del oonjunto de valores de Q;]' Yy 'I‘.Q;I para oada onda P estudiads,

¥ obtenidos al variar L,, Puede verse que esios valores muestran una
considerable dispersién para varias estaciones ( para las ondas regis—
tradas en ellas ) que se han seflalado en dioha tabla oon un asterisoo
y para las que no figura el valor de ‘I'.Q';l oorrespondiente. Como mues
tro modelo supone la independencia de la funoién de disipaoién espeof-
fioca respeoto de la frecuenoia, se descartarén en lo suoesivo los: re-

sul tados oon dispersién grande.

En la figura 3-4, se representan los valores de QZI(A) para las
ondas P . que en la tabla 3~} figuran sin asterisco. La figura 3-5,
muestra los valores correspondientes de T.Q:%A), que serén utilizados
en el préximo ocapitulo para la determinacién del faotor de oalidad, Q,
intrinseco del Manto. EBsta figura presenta bastante semejanza ocon la
obtenida por Mikumo y Kurita (1967) para T.Q:]‘(A). Si se ajustandon
puntos de diocha figura por un polinomio de grado tree, por ejemplo, la
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TABLA 3-3. Valores de Q:l ), TQ:I(A) y sus desviaciones tipicas, obtenidas
de SYSTEQ2Q.
(a) TERREMOTO N° 1 (E-n = 107 ™)

Fstacibn Q! o) Tt egih
BHP 0,12 . E-1 0,17 . E-2 2,79 0,40
CAR 0,81 . E-2 0,21 . E-3 1,91 0,50
PEL 0,76 . E-2 0,15 . E-2 2,05 0,41
SJG 0,50 . -2 0,13 . E-2 1,51 0,40
LPA 0,58 . E-2 0,64 . E-3 1,81 0,19

* CHG 0,58 . E-2 0,44 . E-2
BEC 0,40 . E-2 0,70 . E-3 1,68 0,29
SHA 0,36 . B=2 0,12 . B2 1,5 0,51
SOM 0,41 ."E-2 0,46 . E-3 1,78 0,21
ATL 0,22 . E-2 0,88 . E-3 0,97 0,39
OXF 0,32 , E-2 0,96 . E-3 1,46 0,44
GEO 0,13 . E-2 0,26 . E-3 0,61 0,13
scP 0,20 . E-2 0,21 . E-3 0,97 0,10
FLO 0,20 . E=2 0,20 . B3 0,98 0,11
WES 0,36 . E-2 0,20 ., E-3 1,77 0,11
AAM 0,14 . E-2 0,21 . E3 0,70 0,10
ALQ 0,29 . E-2 0,23 . E3 1,50 0,11
TUC 0,43 . E-2 0,57 . E-3 2,25 0,29
GOL 0,46 . E-2 0,56 . E3 2,47 0,30
RCD 0,35 . E-2 0,81 ., E4 1,96 0,05
COR 0,31 . E-2 0,10 . E3 2,15 0,17
LON 0,29 . E-2 0,12 . E3 1,81 0,08

* PTO 0,64 . E-2 0,22 , E2
TOL 0,25 . E-2 0,27 . E3 1,66 0,18
VAL 0,13 . E~-2 0,25 . E3 0,87 0,17

* SPA 0,47 . E-2 0,30 . E2
cMC 0,39 . E-2 0,28 ., E3 2,67 0,19
WIN 0,40 . E-2 0,32 . E3 2,78 0,20
NOR 0,40 . E-2 0,39 . E3 2,95 0,30
PRE 0,51 . E-2 0,42 ., E3 3,73 0,32
BUL 0,50 . B~2 0,41 . E2 3,73 0,41

IST . 0,60.E2 0,60.E3 4,68 0,50
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TABLA 3-3 (Continuacidn) -

(b) TERREMOTO N° 2

Estacifn Q:l U(Q:l) T.(}:l O(T.Q;l)
CTA 0,45 . E-2 0,58 . E-3 1,53 0,19
RAB 0,23 ., E-2 0,58 . E-3 0,79 0,20
PMG 0,23 . E-2 0,61 . E-3 0,82 0,21
GUA 0,85 . E-3 0,21 . E-3 0,404 0,10

* BAG 0,72 . E-2 0,41 . E-2
LEM 0,45 . E-2 0,48 ., E-3 2,80 0,30

* HKC 0,11 . E-1 0,72 . E-2

* GSC 0,89 , E-3 0,71 . E-3

* SNG 0,10 ., E-1 0,47 . E-2

* TUC 0,11, E-1 0,56 ., E-2

* LON 0,61 , E-2 0,22 . E-2
ALQ 0,37 . E-2 0,62 . E-3 2,82 0,31

* COL 0,8 . E-2 0,31 . E-2

* CHG 0,54 . E-2 0,32 , E-2

* SHL 0,1 . E-1 - 0,6 . E-2
LPA 0,40 . E-2 0,52 . E-3 3,06 0,40
OXF 0,42 . E-2 0,64 . E-3 3,12 0,49

(c) TERREMOTO N°® 3

* WES 0,83 . E-2 0,39 . E-2
BEC 0,17 . E-2 0,38 . E-3 1,08 0,25
GEO 0,40 ., E-2 0,71 . E-3 2,38 0,43
FLO 0,65 . E-3 0,70 . E-4 0,40 0,051
CAR 0,11 . E-2 0,21 . E-3 0,80 0,15
RCD 0,59 . E-3 0,16 . E-3 0,44 0,11
BAG 0,19 . E-2 0,25 . E-3 1,38 0,19
DAL 0,22 . E-2 0,28 . E-3 1,68 0,22
COR 0,37 . E-2 0,25 . E-3 2,86 0,20

* BOG 0,56 . E-2 0,20 . E-2

ALQ 0,15 . E-2 0,46 . E-3 1,17 0,37
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al o Terremoto n? 1
} & Terremoto ne 2
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Figura 3-4. Valores canlculados de las funciones de disipacidn especifica, Q a(A)

y sus correspondientes desviaciones, para las ondas P estudiadas.
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o Terremoto ne 1
# Terremoto n? 2

A Terremoto n? 3

20 . 40 60 80 100

Figura 3-5. Variacidn de t* = TQ-I, con la distancia epicentral A para las ondas

P estudiadaa.
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curva qus resulta es ligeramsnte desoendente hasta los 307, después ee
mantiene casi paralela al eje X, oon un valor constante de e loQ:l,
entre los 309 y los 750 ¥y a partir de este valor, asoiende nuevamente.
Anderson y Hart (1978) emplean esta aparente oonstanoia de t: ontx;o los
309 y 809, oomo ligadura en su modelo realirado oon resultados de ondas

superfioiales y oscilaciones libres.

Aun ouando se salga algo de la linea del método de ofloulo, es
interesante sefialar que mediante un senoillo programa RREGRES, de ajus
te mediante una reota de minimos cuadrados, se realizé sl ajuste de

Le 'L‘:‘ﬁl/i“:“;_‘%’l s Tespeoto a du=s h&-—u}, ouya pendiente para una determi
nada A:‘;ul_{,)g: d':t) siguiendo el tmbajo ya menoionado de Mikumo y Kurita,
el valor do_-iT;ﬁ-'i?;ﬂ," « El1 motivo no era otro qus el de poder oonfir-
mar las dispersiones y ver si los valores que SYSTEQ2Q caloulaba para
1141": ouaplian las relaoiones del ajuste por reotas. El acuerdo ob-
tenido fué notable y para el terremoto mimero 2, el ajuste por reotas
' produofa dispersiones ten oonsiderables oomo las de la tabla 3-3(b).
Es de suponer que para dicho terremoto se neocesitarfa una depuracién
de los datos e hipGtesis de trabajo mayor de la realizada en este tira

bajo.

Las ‘dispersiones apreoiables obtenidas en oaai todos los valores
muestran uno de los aspeotos de la dificultad de obtenoién de factores
Q mediante ondas internas. A la hora de intentar expliocarlas, existsn
varias racones batante evidentes. El modslo empleado efeotfia simplifi-
oaoiones , en partioular, parece muy aoonsejable para mejorar los re-—
sultados,oonsiderar cuidadosamente la respuesta de la Cortesza para oa-
da estacién de un modo explicito. Un segundo of;oto importante es de~
bido a errorss en los datos A (W), ya que el midmero de puntos del a-
nflisis de Pourier que se han tomado para ocada sstaoién es muy peque—
fio ( 56 4), por lo que cualquier error apreciable en alguno de ellos

repercutiré sensiblsmsnte en las soluoiones del sistema ( 3-11 ) ouyo
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ocondicionamiento es malo. Hay que sefialar que éste segundo efeoto, que
podrfamos llamar de limitaoién del anélisis de Fourier, ests unido al
efecto anterior de no oonsideraoién de modo explfcito de la respues-
ta de 1la Cortezs, y que nos haofa trabajar sn el rango reducido de

frecuenocias de la tabla 3-1, por las resones ya dichas en la seooién

3'2.

Si una ves mejorado el modelo fisioco y matémé&tioco do'1 procesoc, la
dispersién en los resultados de Q:]'(A), para distintas freocuencims de
referencia, sigue sisndo importante, puede ser conveniente plantearse
la ocuestién de la dependencia de Q:J‘ respeoto de la frecuenocia, Eata
importante ocompliocacidn del modelo obligarfa a revisar todos los mé-
todos de céloulo de Q.l mediente ondas internss.
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CAPITULO 4

DISTRIBUCION DE QCON LA PROFUNDIDAD EN EL MANTO

4.1.- INTRODUCCION

El propésito final del estudio de faotor de oalidad Q, es encon-
trar las propiedades aneléstioas intrinsecas de la Tierra como eviden-
cia del estado fisioco y quimico de los materiales de su interior. Como
se indiod en el ocapitulo 2, se han realizado diversos esfuerzos a fin
de obtener distribuoiones de Q oon la profundidad, mediante el anélisis
de ondas internas. En ;onjunto. los resultados de distintos autores no
muestran entre si mucha consistenoia, lo que indica de modo oclaro la

dificultad de este problema de inversién.

El problema que se afronta en este oapitulo es el de la obtenoién
de q, a distintas profundidades en el Manto terresire, realirando para
ello un nimero minimo de hipStesis. Se insiste de modo especial, en el
anflisis de los errores en oada uno de los distintos pasos del prooceso, "
por oconsiderar estos tan importantes como el valor medio correspondien-
te, que sin su desviaocién tipioca oarece camsi por oompleto de sentido fi-
sico. A este respeoto, resulta ourioso que en la literatura sobre este
tema, muy pooos autores hayan realizado una estimaclén de los errores de
sus resultados (Berzon et al., 1972, lo efeotuan para los valores de Qux
en el Manto Superior ¢ Inferior, analigando un gran nimero de terremotos),
cuando la notable disorepancia de les valores de Q de diferentes autores
- ver tablas 2-1 y 2-2 -, indioa que éste es un prooeso de ocdloulo con

wirgenes de error muy apreociables.

En la figura 4-1, se muestra el diagrama de flujo del prooeso de
céloulo que conduoce finalmente a una distribuoién intrinseoca de Q. 00n
sus desviacionss: Q,(r) ¥ 0(Q(r)), en las regiones en que se divide el

Manto.
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Divisidn
del manto

(4.2)

Resul tados (4.3)
Capitulo 3 I
en
Recorrido
de cada{(4.4)
rayo(i)
(4.5)
) (AUSS (1)g(T (1)
x A T{o(T
J—’-QL—JL Célculo de F“'j"“_-‘j )
tiempo por
regibn
e
SYSTEQIN (4.6) SIMPQIN
(4.6) |C&lculo Cdlculo
or mini-max
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cuadr;

y

,%(q,)
Niytribu~

cibn de Q
cn el mant

(4.6)

y
4.7

Figura 4-1 Diagrama de flujo del proceso del cdlculo del capitulo 4,

empleado para la obtencidn de Q(ri).
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4.2.~ METODO DE CALCULO EMPLEADO.

En el ocapitulo anterior ae obtuvieron unos faotores medios de di
sipaocién espeoifica Q:l (4), para cada terremoto y pera oads onda P,
que son los que figuran en la tabla 3-3 (a), (b) y (o), junto con sus

desviaciones tipicas y que se representaron en la figura 3-4.

Para derivar una distribuocién de Q,00n la profundidad en el Mean

to, debemos resolver la ecuscién integral que relaociona T.Q;'l (A) oon
q‘(r)s l"‘:’
(drl, _.)__ dr_
-4
(T’ - aum) f ny% P an’ r rY7=p* Q‘f’ (421)

Las r son ooordonadu radiales esférioas, ouyo origen es el centro de

la Tierra, ocorrespondiendo r' y » sup’ al fooo, punto més profun
do de la trayeotoria del rayo i ul punto on la superfioie terreatre

(oorrespondients a la estaoién 1) y siendo 1) = x/v.

La resolucién analftioa de ( 4-1 ), puede realisarse para el oa

80 de terremotos superficiales,~ en los que ol segundo téraino del se

r
lizando simplificaciones al oonsiderar la distribuoién de la velooidad

gundo miembro se hace igusl a oerc, ya que se supone r_ = r-up -y Tea

oon la profundidad, Para un estudio de este tema se puede oonsultar
el trubajo de Sato y Eepinosa (1967).

En nuesiro caso, se parte del hecho de que toda eguacién inte-
gral puede disoretizarse reduciéndola a un oonjunto de sumas. Si divi-
dimos la Tierra en zonas radiales, tal que la sona } esta comprendida

entre r 31 yr 35 89 puede poner la integral oomos

i .
(Q) : J 2ot ‘Zf. é}}) (a2)

siendo 2(1,2 6 3) 01 terromoto comidorado.

Si ahora suponemos que en ocada gona, j, existe una disipaoién

conatunte‘Q‘j s la ecusoién ( 4-2 ) se transforma ens
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() .
T) - s T -
[ - e o
¢ .
ZZQ_]‘JJ.J:___.dr (44 )
A

donde pi es ol parimetro de la onde i, J representa la gzona y f2
[
el terremoto oconsiderado (1, 2 6 3). T }p{}_n, por tanto,el tiempo de

permanencia de la onda sismioa 1 del terremoto sLen la zona J .

La resolucién de este sistema, superdeterminado ei el n¢ de on-
des P oconsideradss es mayor que el nimero de zonas en que se divide
la Oorteza y el Nanto, presenta la difioultad fundamental de que los
coefiolentes de las inobgnitas “Q-; s ocontienen datos experimentales
con sue desviaciones tipioas oorrespondientes () = r/v, exige el em-
Pleo de una distribuoién de velooidades oon sus desvisoiones). Asimis-
mo, los términos independientes ( '1'.0:1 ) x presentan desviaoiones oon

.siderables como ee vié en el capitulo anterior,

Un procediniento de resoluoién parecido, mediante soluoién direg
ta de sistemas oomo el ( 4-3 ), llevo s Sato y Espinosa (1967) a un
sistema mal ocondioionado no oonsiguiendo resultados numériocos, Ello ss
debid a que utilirzaron para su estudio relaciones espeotrales de ondas
multiplemente reflejadas por la frontera Manto-Nuoleo, con lo que los
ocoefiolentes temporales de las Q-l oran praoticamente iguales para

« 3
las diferentes fases So03, 2 So0S, 3 SoS eto. estudiadas.

4.3.- DIVISION DE LA CORTEZA Y EI, MANTO EN REGIONES

El primer paso en la resolucién del sistema ( 4-3 ), ee efeotuar
una divisién 3e la Corteza y el Manto en regiones, as{ como disponer

de una distribuoién de velooidades ocon la profundidad.

Evidentemente y antes de efeotuar ningin odlculo, se puede aven

turar que a partir de unos términos independientes ( 'I'.Q::l) 4» como
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los de la ecuaoién ( 4-3 ) ouyas desviaoiones tfpicas eon importantes,

no se va a poder obtener una distribuoién Q(r) muy detallada. Como lo

que se intenta, primordialmante, es enoontrar los valores de Q, con

sus desviaciones, en gonas de interés para la Sismologfa: zona de bajas

velooidades de las ondas transversales del Manto Superior, zona de tran

sioién del Manto Superior y la frontera Manto-Nuoleo, se procedié a

dividir la Cortesza y el Manto en 10 regiones, que figuran en la tabla

4-1 y que ooinoiden o estén inoluidas en las gonas A, B, C y D de Bu~-

1len (1963).

TABLA 4-1 Regiones oo.naidero.du en la Corteza y el Manto

Ne Limites

Regién r,(R_-r)#
(Ear)

Caraoteristioas segin
Bullen

Atenuaoiones previstas
de las ondas internas.

Eetrusturs en oapas

Gradiente de velooidades
de ondas P oonstante y
positivo

Regibn de transioién

5371 (1000) Manto Inferior. Gradien-

tes de veloocidades de on

4971 (1400) das P oasi constantes y

positivo

3971 (2400) Zona més profunda

6371 (0)
1

6331 (40)
2

6311 (160)
3

5971 (400)
4

5771 (600)
5

5571 (Boo)
6
7
8

4371 (2000)
9
10

3596 (2885) Prontera Manto-Nuoleo

Altas, segin modelo MM8
de Anderson et al.(1965)

Disminucién gradual

Inferiores en un orden
de megnitud a las del
Manto Superior

Aumento sensible (Milm-

mo y Kurita, 1967; Teng,
1968)

() R, s el radio de 1a Tierra.
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El célculo de los tiempos ,Ud.l sistema ( 4-3 ), exige el empleo de
un modelo de distribuoién ds velooidades de ondas P con la profundidad.
En este trabajo nos basamos en el modelo CALSI1A de Bolt y Uhrhammer (1975).
Los olasiocos de Gutenberg, que figura en Handbook of Physical Constants '
(1966), y de Bullen (1963), junto oon las diferencias AvP, de distin-
tos autores, que se encuentran en el libro de Robertson (1972), sirvie
ron para establecer las desviaciones a los valores de CALSI1A. Con ello
se pretende dar, no solo un valor psra oada profundidad v(r), sino tam

bién su desviacién standard 0 (v), deducida del oconjunto de esos valores.

En la tabla 4-2 figuran los valores empleados para v, los corres-
pondientes de )= r/v, y las desviaciones tipiocas respeotivas.(l). Tam-~
bien se han representado las diferenocias divididas que servirén para la
interpolaoién en didha tabla. Se ve olaramente que las diferencias pri-
meras estén ya praotiocsmente estabilizadas, por lo que entre dos valores
de la tabla bastaréd una interpolaoién lineal. Las diferenocias segundas
son menores que las des¥iaciones debidas d los errores de los datos de
que proceden, por lo que su oonsideraoién sélo conduce a resultados ermo
neos. En la tabla 4+2 uniocamente se han representado a efectos demostra-
tivos aquellas diferencias segundas de mayor magnitud, junto oon sus des

viaciones y se puede ver oomo &stas son del mismo orden o superior.

(1) Evidentementes
)= (G2 ) 52 @

como se supone G = 0 2 c
2 r [ L
el =pf e - S0 - 8 = (3] (Y

=% = v
v v () vt

es deoir, igualdad de varianszas o desviaoiones relativas.
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TABLA 4-2 Distribucidn con ls profundidad de v, 9 (r/v),
sus desviaciones tipicas y las diferencias divididas de N(r).
(r = distancia al centro de la Tierra.)

r v(%, ) 9(Gy) y'Ly L0y 9Ly, 1(Gor)
(Km) (Km/s) (s) (Km ".s) (Km “.s)
6371 4,30(0,01) 1481,6 (3) 0,2 (0,6)

6361 4,30(0,01) 1479,3 (3)

6361 7,50(0,02) 848,10 (2) n,2 (0,4)

6351 7,50(0,02) 846,8 (2)

6351 7,95(0,02) 798,87 (2) 0,25 (0,2)

6291 8,03(0,1) 783,44 (8) 0,05 (0,25)

6251 8,00(0,02) 781,30 (2) 0,38 (0,1)

6211 8,11(0,02) 765,84 (2) 0,37 (0,1) 0,0002 (0,0004)
6071 8,51(0,05) 713,40 (5) 0,56 (0,15) 0,0078 (0,009)
5971 9,08(0,02) 657,60 (10)

5971 9,43(0,22) 633,29 (11) 0,31 (0,23)

5871 9,74(0,2) 602,87 (12) 0,29 (0,23)

5731 10,20(0,21) 561,86 (11)

5731 10,52(0,2) 554,77 (11) 0,55 (0,20)

5671 10,88(0,2) 521,23 (10) 0,20 (0,15)

5571 11,10(0,1) 501,89 (5) 0,17 (0,08)

0,00005 (0,0008)
0,00003 (0,00023)
0,00004 (0,00015)
0,00002 (0,0002)
0,000018(0,000016)

5471 11,29(0,05) 484,69 (3) 0,16 (0,06)
5371 11,46(0,05) 468,67 (3) 0,150 (0,02)
S171 11,79(0,02) 438,59 (1) 0,133 (0,005)
4971 12,07(0,02) 411,85 (1) 0,124 (0,005)

e oL e
971 13.25(0. Co 1y r104300,0060 4 040005(0,00001)
SN BRI 0,1006(0,005) o 0001(0,00004)

3671 13,62(0,02) 269,53 (0,5) 0,085 (0,012)
3591 13,67(0,02) 262,69 (0,5) 0,04 (0,04)
3521 13,54(0,10) 260,04 (2,5) -0,02 (0,03)
3486 13,37(0,11) 260,73 (2,5)
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4.4.- RECORRIDO DE LAS ONDAS P

Una vez se posee una divisién del Manto en regiones, se puede ver
oual es el recorrido de ocada una de las ondas P registradas en las dis-
tintas estaciones, en términos de las regiones de la tabla 4-1, atrave-
sadas por dicha onda a lo largo de toda su trayeotoria, desde el foco

a la estaoién.

El punto més profundo de la trayectoria de un rayo sfsmico de pa-

rémotro p, viens dado por
P"‘r/u' oo = Tmin (4-5)

oon este valor de (r/v)r__‘._‘ » podemos entrar en la tabla 4-2 y mediante

interpolacién caloular el valor oorrespondiente de /... .

si (rllr) Y (f/v'),.,“ » siendo el valor de la tabla més pré
ximo a ( 4-5 ), se tiene ques
e YL ler)n"
"r-"-..a = qj "(Qn"l"vlf'fm'}] + tiunet de ovdew 2 {;/,_(f...-g) AR
( 4-6)
as{ pues, de ( 4-6 ) obtenemos I, Y oon ello, ocuales han sido las

regiones atravesadas por la onda de parémetro p.

En las tablas 4-3 (a), (b) y (o), figuran las estaoiones, paréme
tros p, profundidades miximas y recorridos efeotuados por las ondas P
que llegan a dichas estaoiones, para oada uno de los tres terremotos
estudiados. En la oolumna oorrespondiente & recorrido, se seiialan las
distintas regiones en el orden en que son atravesadas estando subraya-

da la més profunda.
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TABLA 4-3 Recorrido de las distintas ondas P registradas.

(a) TERREMOTO N° 1 (rp = 5788 Km; 9, = 578 £ 11 4 ; vy = 10,0 £ 0,2 Km/s)

Estacidn p (a) Tmin (km) Recorrido
BIIP 541,4 570,5 4,5,4,3,2,1
CAR 537,8 5699,7 "
PEL 521,7 5670,5 "
SJG 507,9 5604,0 "
LPA 505,5 5592,0 "
CHG 476,3 5418,7 4,5,6,5,4,3,2,1
BEC 464,6 5343,7 4,5,6,7,6,5,4,3,2,1
SHA 461,6 5323,8 "
SOM 458,6 $303,9 "
ATL 455,5 5283,3 "
OXF 446,0 5220,2 "
GEO 439,5 5177,0 "
oGD 429,5 5102,6 "
scp 429,5 5102,6 "
FLO 426,2 5077,8 "
WES 426,0 5076,2 "
AAM 419,3 5025,9 "
ALQ 408,7 4946,1 4,5,6,7,8,7,6,5,4,3,2,1
TUC 405,1 4917,2 "
GOL 397,8 4858,5 "
RCD 386,8 4769,8 "
COR 343,8 4390,9 4,5,6,7,8,9,8,7,6,5,4,3,2,1
LON 339,7 4354,0 "
PTO 319,0 4155,9 "
TOL 310,46 4075,5 "
VAL 305,3 4024,8 "
SPA 302,0 3993,2 "
CcMC 293,4 3908,4 4,5,6,7,8,9,10,9,8,7,6,5,4,3,2,1
WIN 284,6 3820,1 L
NOR 266,9 3640,1 "
PRE " " "
BUL " " "
IST 262,4 3587,1 "
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(b) TERREMOTO N° 2 (rp = 5745 Km; vp = 10,} * 0,2 Km/s; ¥, = 566 ¥ 11 6)

Estacifn p(s) rmjn(l(m) Recorrido

HNR 513,2 5630, 85 5,4,3,2,1

CTA 482,8 5459,11 5, 6, 5, 4, 3, 2, 1

RAB 482,8 5455,97 5, 6,5, 06,321

PMG 478,1  5429,55 5,6, 5 6, 3,2, 1

QUA 425,4 5071,83 5,6,7,6,5,4,3,2,1

BAG 340,0 4356,84 5,6,7,8,9,8,7,6,5,4,3,2,1

LEM 332,1 4281,24 5,6,7,8,9,8,7,6,5,4,3,2,1

1Ke 308,4  4054,44 5, 6,7, 89,8, 7,6,5,4,3,2, 1

asc 293,46  3908,44 5,6,7,8,9,10,9,8,7,6,5,4,3,2,L.

SNG 285,7 3831,97 5,6,7,8,9,10,9,8,7,6,5, 4,3,2,1.

TuC 282,3 3798,21 5, 6,7, 8,9, 10,9,8,7,6,5, 4,3,2,1.

LON 279,7  3772,39 5,6,7,8,9, 10,9 8, 7,6, 5, 4,3,2,1.

ALQ 269,3 3668,29 5,6,7,8,9,10,9,8,7,6,5, 4,3,2,1.

coL 267,6 3648,29 5,6,7,8,9,10,9,8,7,6,5,4,3,2,1.°

chig 267,6 3648,29 s, 6,7,8,9,10,9,8,7,6, 5, 4,3,2,1.

SHI. 258,8 Frontera 5,6,7,8,9,10,9,8,7,6,5, 4,3,2,1.

oMe 257,1 Ng:'l‘:: 5,6,7,8,9,10,9,8,7,6,5, 4,3,2,1.

LPA 257,1 " 5,6,7,8,9,10,9,8, 7,6, 5, 4,3,2,1.

OXF 257,1 n 5, 6,7,8,9,10,9,8,7,6,5, 473,2,1.
(c) TERRFMOTO N° 3

QUE 481,0 5447,8 2,3,4,5, 6,5, 4,3, 2,1

WES 353,4 4675,1 2,3, 4,5/6,7,8,7,6,5,4,3,2,1

BEC 348,5 4632,1 2,3, 4,5°6,7,8,7,6,5, 4,3, 2, 1

GEO 331,4 4274,5 2,3,4,5,6,7,8,9, 8,7, 6,5, 4,3,2,1

TRN 309,0 4060,2 2,3, 4,5,6,7,8,9,8,7,6,5, 43,2,1

MNN 307,8 4048,7 2,3 4,5,6,7,8,9,8,7,6, 5, 4,3,2,1

FLO 296,5 3939,2 2, 3, 4, 5,6,7,8,9,10,9,8,7,6,5.4,3,2,1 '

CAR 291,4 3888, 5 2, 3, 4, 5,6,7,8,9,10,9,8,7,6,5,4,3,2,1

RCPH 285, 1 3826,0 2, 3, 4, 5,6,7,8,9,10,9,8,7,6,5,4,3,2,1

BAG 282,5 3800, 1 2, 3, 4, 5,6,7,8,9,10,9,8,7,6,5,4,3,2, 1

DAL 282,5 3800, 1 2, 3, 4, 5,6,7,8,9,10,9,8,7,6,5,4,3,2,1

COR 264,6 3613,0 2, 3, 4, 5,6,7,8,9,10,9,8,7,6,5,4,3,2,1

BOG 263,4 3598,9 2, 3, 4, 5,6,7,8,9,10,9,8,7,6,5,4,3,2,1

ALQ 255,6 3576,2 2, 3, 4, 5,6,7,8,9,10,9,8,7,6,5,4,3,2,1
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4.5.- CALCULO DE 10S TIEMPOS DE PERMANENCIA EN DADA REGION

El sistema superdeterminado ( 4-3 ) tiene oomo coefioientes de
las inobgnitas ‘Q-:; ( disipaciones intrinsecas en la regién J ), los
tiempos T ;](p:l)' de permanenoia de oada rayo de parémetro P, en diochas

regiones. A oontinuaoién se efeotda su oéloulo.

Consideremos el rayo sismico representado por su parémetro Py
del terremoto . - rayos sismiocos de igual parémetro son indistinguibles
en este ocdloulo al no oonsiderar variaoiones laterales en el Manto -,
Si, para simplifiocar, eliminamos el Indioce sz del terremoto, suponiendo

que se trabaja oon uné cualquiera de los tres
G 3

4
T~(;)=j—"———ir (4-7)
J P ’}-' rlv!_ P:.
En la figura 4-2, se puede ver el signifioado de rj y rj-l .

Pigura 4-2

Esta integral presenta una singularidad en el punto mas profun-
do de su trayeotoria, r r. » ya que en dicho punto 9= pi. Un modo
de resdlver dicho problema es efeotuar el siguiente oambio de variables

( Mikumo y Kurita, 1967 )t;= y,‘_d[, oon 1o que
dr

Tp) = [AEF ( 47°)
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no obstante, el tratamiento de ésta integral,por los métodos del ané-
lieis numérioo,resulta muy laborioso por la necesidad de crear nuevas

tables de diferencias divididas de ¢ y /y!.r‘ , para oada rayo.

En este trabajo, se prefirid§ seguir el ocamino mas direoto. Para
cada rayo, oomooemos su trayeotoria segin figura en la tabla 4-3; oomo,
salvo en la regién mas profunda, no existen singularidades, se procede
al cfloulo de los tiempos en cada una de las regiones exocepto la mas

interna.

El valor del tiempo en ésta regién, lo podemos ocaloular fééflmen
te, a partir del tiempo total de recorrido Ti del rayo pi, que figu-
ra en la tabla 3-2, y de los tiempos rj(pi) oaloulados segin ( 4-T )

para el resto de las regiones.
Tipy = Z"l; (po) + T Cpo) (48)

donde el aplstirofe indioa que la suma se efeotua excluyendo la regién

-mas interna, Asi pues:

Toin (pi) = TCP) = }_‘_’7}(;’:)‘ ( 4-9)

4¢5.1.- Integraoién por Gauss

El cfloulo de la integral ( 4-7 ) puede realizarse por alguno de
los métodos de integraoién mumérioa oonooides. De todos ellos, el mas
preciso a igualdad en el nfdmero de puntos ,n, empleados para su ofloulo,
es el método de la ouvadratura de Gauss, que a diferencia de otros - tra-
pezoidal, Simpson, Filon -y no realiza la integral a intervalos equidis
tantes seleccionando los n puntos de antemano, sino que éstos vienen

determinados por el mismo método ( Conte y deBoor, 19723 capftulo 5 ).
Segin dicho método

f{w dz = (b-a)hi W, {(’A) ( 4-10 )

siendo X . !h;c! tki_gn b) , donde tk es la raiz k del polinomio de
2
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Legendre de grado n+l ( ke0, 1, ¢o. n ), ¥

'

W, = I L7 ) Fixy = (2-2)(2-7,) - - - (X-La)
1Fg), t-te

Los valores de tk Y 'k estén tabulados en la mayoria de los 1i-

bros de anflisis mumérioo, como el menoionado de Conte y deBoor. Los n 1
puntos x, son tales,que la precisién obtenida en ( 4-10 ),es la méxima
posible oon ese nimero de puntos.

1
rvopt
es una funoién de comportamiento suave en todas las regiones exoepto la

Se emplearon 5 puntos por regién dado que el integrando, ’

mas profunda, en la que presenta una singularidad.

En la tabla 4-4, estén los valores de tk y % pera n= 4. En la
tabla 4-5, los valores de r 3( tk) y r)j(tk) on oada una de las nueve pri
meras regiones ( r (%t ) = (-G, i -1;- . Con éste valor de r (t

regi ( J( k) (4?44)4’“* -L.i_d ) J( k)
poderos obtener Z.(tk), por interpolacién en la tabla 4-2. Entondes, es—

tamos en diapo:io“n de evaluar
oo
T(.)—.J(__L_dr:c,-r. W (4-11)
,;F Y f{v,—.r-‘\ (JI J)g:o 5&[5“’&)]

siendo .
O ()] = —H—
{ jLts) Gg-n

o e " —

Los errores en el ofloulo de la integral ( 4~7 ) pueden ser de dos
tipoa, ya mencionados al ocomiengo del capfitulo 3s
a) Errores de truncaoidn, debidos a disoretizaocién en el prooeso inte-
gral al tomar s6lo oinoco puntos por regién.
Este error es igual ( Udfas, 1969 ) tny

€. =[ (njﬂ] 2 L_@ , ~1<0<1

(201)] Z2nst 2n

éstos errores, teniendo em ouenta los valores de f(6), son totalmen

te despreciables frente a los errores provinientes de los datos.

b) Errores debidos a los datos.
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TABLA 4-4 N

n=4 tk Vi

-0,90618 0,118464
-0,538469  0,239315
0 0,284444
0,538469  0,239315
0,906180  0,118464

TABLA 4-5 Valores de ry (tk) (Km) y U&(tk) (8), para las distintas regiones (1)

Regidn  r, 0, r, Ny Ty % T4 Tu s s
1 6369,12 1480,6 6361,77 1479,8 6351,0 798,9 6340,23 796,3 6332,88 794,
2 6325,37 791,6 6303,31 787,1 6271,0 782,0 6238,69 780,4 6216,63 767,
3 6199,74 761,7 6155,62  745,5 6091,0 721,6 6026,38 688,0 5982,26 663,
4 5961,62 630,2 5924,85 618,7 5871,0 602,8 5817,15 586,4 5780,38 576,
5 5761,62 571,3 5724,85 551,6 5671,0 521,2 5617,15 510,2 5580,38 502,
6 5561,62 500,46 5524,85 494,2 5471,0 484,7 5417,15 476,4 5380,38 470,
7 5352,24  466,2 5278,69 455,2 5171,0 438,6 5063,31 424,7 4989,76 4l4,
8 4942,24  408,4 4832,54 394,8 4671,0 375,7 4509,50 357,4 4399,15 345,
9 3446,61  339,0 4278,69 331,4 4171,0 320,2 4063,31 309,0 3989,76 301,

1) En la tabla 5 no figuran los valores correspondientes a la regién 10, ya que,
segiin el método empleado, nunca se realiza la integracién en la regidn mis

profunda del recorrido de cada rayo.
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Para realizar un odlculo del error debido a las dispersiones en
los datos utilizados, en partioular las de las velooidades que en la
tabla 4-2, venian representadas por sus desviaciones tiploas; y lae
correspondientes en ¢} = r/v, que representamos por 0:, s 86 caloula el

valor del integrando de ( 4-11 ), (lq#d;)s
3

avy) = {249)
{""’, "V@—W,')_TP;

desarrollando en serie y despreciando términos de orden 2 en 0",)

e29% - 9+ 25 . v +26,
26 _ )  r(ie2%s (1 Up) ® G/ - twe)
ry i+ y 7‘) {1+ i ,,,‘) (1- Vg) r(t+ 7!—!:—/,‘)(' tyt)

~

r—t— (ag)(i-

~ /Y ) -
F(1-ry)

b -9 29,
rarewd B v m R T TR

Asl = {(, __U'L_____ .
stpuesr {0 {on *r(.-r&.)& (" 4—7'/%)
luego: .

P S ( s - A )

E7 (-t 1-Pyt

si multiplioamoe amboe miembros por

- 1 =qf(2-2,
120 L (1- ) = S (2 )

N q, 4 -
=y ) (4)

Esta es pues la relaoién entre las deaviaciones relativas de », que pue

llegando a

den obtenerse de la tabla 4-2, y de la funoién {{1;7) del integrando.
Como era previsible, en (4-12), se ve olaramente, que la indeterminaoién
aumenta con la profundidad, teniendo de nuevo una singularidad en el pun

to mas profundo de oada rayo r.(pi), en ol que Y= P,

Ya se ha indioado que el método empleado elude el .oﬁlculo de in-
tograles en dicha regién. La férmula ( 4-12 ) se utilizé para todas las
regiones excepto la dltima, en el odloulo de las desviaociones oorrespon
dientes a los Tj(pi)' dados por ( 4-11). Asf, para la regién j, la dee-
viacién obtenida es
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LI - 2 t st 4-13
T 55 L W g (o)

La desviaoién ti{pioca del tiempo de permanenoia en la regién mas

profunda se obtiene de ( 4-9 )

lg | =YL 4 ( 4-14)

— s e — o

La realizacién de ocdloulos aomo los de las féraulas ( 4-11 ) ¥

( 4-13 ) es laboriosa, por lo que se realisé un programa ( GAUSS ) que
oalcula los tiempos de permanenois y sus desviaoiones, en oada regién,
teniendo en cuenta diohas férmulas y los datos de la tabla 4-5. El ofl
oculo de los tiempos totales por regién se realizé mediante una oalou-

ladora manual programable, teniendo en ouenta, segin la tabla 4-3, sl

ung regidn oia atravesads una o dos veoces por el rayo en su recorrido

( o1 programa GAUSS no consideraba esa posibilidad, limitémdose a cal-
oular Tj(pi) y G‘(Tj(pi)) en un reoorrido eimple por oada regién ).

Conviene seflalar que dicho progruil, on la versién que tenfa al
realizar este trabajo, no oalculaba el tiempo de recorrido del rayo en

" tre el fooo y la frontera de la regién siguiente ( dr< 0 ¢n la figura
4-3(a) ). Este ofloulo se efeotué también mediante integraoién de Gause

entre el fooco y la frontera de regién mae préxima a 6l1.

Si representamos por r_, T ylas ooordenadas radiales del

P 57T
fooo y de la regién en que se encuentrs, existen dos posibilidadees
a) si rr estd mas préximo a la frontera mas profunda r 3 ( ver figura
4-3(a)), para caloular el tiempo en la regién del fooo T 4» @° suma
s o1 tiempo caloulado por el pro-
- t'+t(1 ).

al tiempo de reoorrido entre 1-r yr

J
grama GAUSS para el reoorrido 1”°s Tj

b) si re estéd més préximo a la frontera superior r 1’ el tiempo to

J
tal de permanencia en la regién del foco esi T = 2t(2‘)—tl; ( figura 4-

3(v) ).
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Figura 4.3 Recorrido de un rayo sismico en la regién del foco.

En la tabla 4-6, aparecen los datos necesarics para el oéloulo de

los tiempos de recorrido, para un rayo de parémetro Pys tp(pi), entre

el foco y la frontera de regién mas ocerocana. En los tres terremotos, y

debido a la proximidad del fooo a fronteras de regién, se realizé la

integraocién por Gauss oon sélo tres puntos. En la mencionada tabla, fi

guran los ceros del polinomio de Legendre de grado tres y los oorres—

pondientes valores de v , asi ocomo los valores de los 1imites de inte-

'gra.oiGn. El tiempo t’ ent

2
t = (b-4) L W f(x) ( 415 )
=0
TABLA 4-6. Tiempos en la regién focal
Terremoto nt Reglén fooal Limites (a,b) de T N
integracién (im) (lon) (s)
1 (a) 4 5788 ~ 5771 5772,92 5743
5779,50 576,2
2 (a) 5 5T - 5745 5747,93 567,1
5758,0 570,0
5768,07 572,9
3 (b) 2 6251 - 6211 6215,51  767,8
6231,0 T73,7
6246,49 779,6

Entre paréntesis figura el método empleado para el ofloulo de ¢

4



TABLA 4-7 Tiempos de permanencia por regidn para las ondas P.
Debajo de cada Tj’ entre paréntesis, figuran las desviaciounes correspon-
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dientes.
(a) TERRFMOTO N° 1
REGION
ESTACION 1 2 3 4 5 6 7 8 9
BHP 7,974 19,01 45,21 52,9 107,9
(0,005) (0,002) (0,07) (1,6) (1,7)
CAR 7,95 18,90 44,8 51,2 113,1
(0,003) (0,07) (1,4) (1,4)
PEL 7,82 18,42 43,13 45,5 156,1
(0,005) (0,036) (0,80) (0,8)
S.J6 7,73 18,05 41,88 42,1 192,2
(0,007) (0,02) (0,5) (0,5)
LPA 7,72 17,98 41,67 41,6 203,0
cue 7,54 17,30 39,48 36,5 90,2 206,0
(0,01) (0,03) (0,2) (2,6) (2,7)
SHA 7,46 17,0 38,55 34,9 78,5 123,7 127,9
0,04) (o,1) (1,&) (5,70 (5,9)
SOM 7,45 16,94 38,37 34,5 78,8 1144 143,6
ATL 7,43 16,88 38,19 34,21 75,0 t07,1 161,2
(0,005) a,n 3,0 3,2
OXF 7,38 16,70 37,66 33,37 10,6 91,92 200,4
(0,05) (0,07) (0,8) (1,6) (1,7)
GEO 7,35 16,60 37,31 32,69 67,98 84,92 221,1
(0,05) (0,6) (1,1) (1,3)
[3¢41] 7,31 16,42 36,81 31,86 64,6 76,9 249,1
scp (0,03) (o,4) (0,7) (0,9)
FLO 7,29 16,36 36,65 31,61 63,6 74,8 258,8
(0,006) (0,06) (0,02) (0,6) (0,8)
WES 7,29 16,36 36,64 31,59 63,6 74,7 261,9
ANM 7,26 16,26 36,33 31,1 61,7 70,9 276,4
0,3 (0,5) (0,6)
*ALQ 7,22 16,09 36,16 30,37 S9,2 66,1 212,6 87,6
(0,03) (0,2) (0,3) (5,8) (5,8)
TUC 7,21 16,04 35,70 30,14 58,4 64,7 191,2 120,6
(0,04) (3,2)

(3,2)
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1 2 3 4 5 6 7 8 9 11d
ESTACION
oL 7,18 15,94 35,41 29,79 56,9 62,14 169,2 161,4
(0,07) (0,05) (0,1) (0,2) (1,6) (1,7)
RCO 7,14 15,79 34,98 29,09 51,0 58,9 147,7  206,4
(0,06) (0,05) (0,8) (0,8)
*COR 7,00 15,28 33,55 27,12 49,2 50,3 109,9 354,6 0,0
(0,02) (0,08) (0,10) (0,08) (0,1) (0,1) (33) (35)
LON 6,99 15,23 33,43 25,35 48,8 49,7 107,8 268,6 68,1
(0,09) (3,6) (3,7)
o 6,93 15,03 32,87 26,24 46,9 47,12 99,24 190,3 181,4
- (0,1) (0,04) (0,03) (0,4) (0,4)
ol 6,91 14,95 32,66 25,98 46,16 46,20 96,42 176,5 218,2
(0,05) (0,02) (0.2) (0.3
BAL 6,90 14,90 32,53 25,83 45,76 45,66 94,8 169,5 235,1
0,2)
SPA 6,89 14,88 32,46 25,73 45,52 45,34 93,84 165,6  244,7
(6,06) (0,02) 0,2)
cMC 6,89 14,80 32,26 25,50 44,9 44,56 91,54 156,9 162,7 102,9
(0,09) (0,03) (0,1) (0,9) (0,9)
WIN 6,85 14,73 32,07 25,25 44,3 43,82 89,4 149,6 137,9 151,96
(0,2) (o,07) (0,07) (0,07) (0,4) (0,4)
NOR 6,81 14,60 31,71 24,81 44,3 42,9 42,9 138,2 112,4  237,6
PRE 6,81 (0,08) (0,08) (0,02) (0,1) 245,6(0
BUL 6,81 246,6
I1ST 6,80 14,57 31,63 14,717 43,0 42,18 42,18 135,8 108,1 288.3



TABLA 4-7 (Continuacidn)

- 70 -

(h) TERREMOTO N° 2
REGION
ESTACION 1 2 3 4 5 6 7 8 9 10
lINR 7,766 18,183 42,34 39,59 153,12
(0,005) (0,006) (0,03) (0,5) (0,5)
CTA 7,577 17,44 39,93 34,47 93,34 148,2
(o,01) 0,2) a,n G0N
RAB 7,574 17,4) 39,89 34,4 92,68 151,0
MG 7,500 17,34 39,60 33,9 87,8 171,8
(2,9 (2,9
coA 7,291 17,35 36,61 29,03 59,81 74,31 251,6
(0,06) (0,02) (0,4) (0,6) (0,7)
*BAC 5,988 15,24 34,44 26,88 45,86 49,76 108,0 271,46 54,3
(0,n06) (0,02) (0,08) (0,09) (0,09) (0,01} (0,1) (4,00 (4,1)
LEM 6,965 15,16 32,22 24,61 45,11 48,7 1064,4 225,0 120,9
(o,1) (0,1) (0,02) (0,07) (1,1) (1,2)
HKC 6,902 14,93 32,61 23,9 43,2 46,0 95,74 173,5 220,3
(0,05) (0,02) (0,2) (0,3)
GSC 6,866 14,80 32,26 23,51 42,1 44,56 91,54 156,9 162,7 99,6
(0,09) (0,2) (0,06) (0,03) (o0,1) (0,9 (1,0
SNC 6,849 14,74 32,02 23,32 41,6 43,90 89,66 150,48 140,36 140,97
(0,07) (0,04) (0,07) (0,4) (0,5)
TE 6,841 14,71 32,02 23,24 41,4 43,64 88,88 147,92 133,4 155,9
(0,06)
LON 6,835 14,69 31,97 23,18 41,3 43,44 88,32 146,08 128,9 167,3
(0,05) (0,06) (0,3) (0,4)
ALQ 6,813 14,62 31,76 22,95 40,7 42,66 86,16 139,5 114,9 208,9
(0,08) (0,03) (0,2) (0,0
COL 6,810 14,60 31,72 22,92 40,6 42,54 85,84 139,6 113,1 214,3
CHG (0,06) (0,02) (0,1) 216,3
SHL 6,792 14,54 31,56 22,74 40,2 41,96 84,24 133,98 105,1 269,9 .
(0,09) (0,09) (0,2)
CMC 6,788 14,58 31,53 22,70 40,1 41,84 83,94 131,16 103,8 285,7 .
LPA 0,07) . (0,08) 289,7(
OXF 291,7
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(¢) TERREMOTO N° 3
REGION
ESTACION 1 2 3 4 5 6 7 8 9 10
QUE 7,567 23,74 79,6 68,47 95,5 139,2
(0,005) (0,01) (0,04) (0,3) (3,4) (3,5)
WES 7,028 29,95 67,69 50,73 50,28 51,8 115,5 281,98
(0,006) (0,02) ©,n (o,1) (n,06) (0,03) (0,2) 0,2)
BEC 7,013 20,89 67,38 50,36 49,72 51,04 112,5 293,1
) (0,07) (0,02) (0,1)
GEO 6,963 20,65 64,40 49,18 47,96 48,60 104,06 222,4 115,1
(,1) (0,07) (1,0) (1,1)
TRN 6,904 20,35 65,24 47,84 46,04 46,04 95,92 174,3 206,38
(0,2) (0,05) (0,02) (0,2) (0,4)
MNN 6,901 20,3 65,18 47,78 45,96 45,92 95,56 162,7 219,7
FLO 6,874 20,19 64,66 47,18 45,12 44,82 92,34 159,9 176,6 66,3
(0,2) (o,06) (0,03) (0,1) (1,4) (1,6)
CAR 6,86 20,15 64,44 46,92 44,76 44,38 91,04 155,17 155,7 101,6
(0,7) (0,8)
RCD 6,847 20,08 64,16 46,62 44,36 43,86 89,52 150,0 139,0 134,5
(0,07) (0,04) (0, 07)(0,4) (0,b6)
BAG 6,842 20,05 64,05 46,50 44,20 43,64 89,93 148,08 133,8 144,9
(0,04) (0,4)
DAL 6,817 19,93 63,58 43,98 43,50 42,80 86,52 140,58 116,9 195,)
(0,08) (0,06) (0,03) (0,2) (0,3
COR 6,804 19,87 63,58 45,70 43,14 42,34 85,28 136,94 111,1 219,4
€0,02) (0,1)
BOC 6,801 19,86 63,28 45,66 43,06 42,26 85,06 136,30 109,1 224,6
ALQ 6,799 19,85 63,24 43,60 43,0 42,16 84,82 135,64 107,8 230,0
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Los resultados finales obtenidos estén reflejados en la tabla 4-
7 (a),(b)y (o). En ellas se indica, no sélo el tiempo de permanenoia
para cada rayo, en oada regién, eino también las desviaoionee tipicas
asociadas a diohos valores - entendiendo que aguellos para los que fal
ta la desviaoién, es igual a la del rayo anterior en la misma regién ~.
Puede coamprobarse que las mayores desviaociones se obtienen para rayos
tales que su trayeotoria apenas penetra en la regién mas profunda. Aque
llos rayos oon error relativo en el tiempo de permanencia en alguna re-

gién mayor del 5%, se han seflalado oon un asterisoo.

4.6.-~ CALCULO DE LA DISTRIBUCION DE Q, EN EL MANTQ

4.6.1.- Procedimiento empleado

A partir de los datos hallados en el oapitulo precedente para
T.Q:l(A) Yy en la secoibén 4.5 para los tiempos Tj(pi)' se estd en con-
diciones de resclver el sistema ( 4-3 ), para aguellas ondas P que no

.flguran oon asterisco ( es deocir,que no tienen gran desviaoién ¢n esos

valores ).

La resoluoién de dicho sistema superdeterminado l}:T (pi) Q j
(r.Q )(pi) 3 8e realizdé mediante dos programae diforonizs, oreados ee
pecialmente para éste fin y que ee han sefialado en la figura 4-1.
1. El programa SYSTEQIN resuelve el siestema por el método de ainimos
cuadrados. Se tiene pues, un problema totalmente anflogo al resuslto
por SYSTEQ2Q en el capftulo anterior. Se utiliza el método de elimina-
ocién de Gmuss para la resolucién del sistema normal equivalemte al su-

perdeterminado, asi oomo para el sistema que resulta para los srrores.

Si consideramos el sistema superdeterminado ( 4-3 ) y lo esoribi-

mos:
er.xa - ( 4-16 )
J 0

donde t . T.Q:I(pi) y xJ -‘Q-;



- T} =

o, mis brevementes

Xt ( 4-17)

*3it

el sistema normal a resolver es:
(TET)x = T4 E ( 4-18)

S1 se tiene en ocuenta que los 'r; » SOR vgloroa oon unas desviaolones
asooladass § TJ.‘(.-.G‘(T})) » ¥ 46l mismo modo, loe t, tienen una rt;’:trfiﬂil
el eimtema que resulta al oonsiderar estas desviaciones o errores ess

(FosT(TosTIXe8X) =(F4 6T (P4 51°)

que simplifiocado oondﬁoo as
(TEF)6K = T sT-(THaT+sTET) X #5744 (4a9)

siendo i', la solucién aproximads hallada al resolver ( 4-18 ).

Una primers aproximacién al sistema ( 4-19 ) y razonable en es-
.te caso, serfa oonsiderar uniocamente los errores sn los términos inde
pendientes, ‘t’. No obstante, el programa SYSTEQIN resuelve ( 4-18 ) y
( 4-19 ) en el caso més general.

Este programa oonsideraba, asimismo, un mimero variable de regio
nes que vamoe & llamar sonas para evitar equivoocaoionss, cada una de
las cuales podia oomprender una 6 més de las regiones, 1 a la 10, en
que se dividié el Nanto. La oondsnsaoién o suma de los tiempoe sn las
regiones que integran oada zona,para oaloular los tiempos de permanen-
oia de cada rayo en oada zona, lo efectuaba una subrutina (CONDENSA).
El objeto de la variabilidad del mimero de monas era la conveniencia
del oéloulo de la distridbuocién de Q,oon la profundidad, _para un mimero

oreoiente de zonas ( de 1 a 10 ), o para distintos oconjuntos de zonas.

2. Para contrastar loe resuktados anteriores y obtener unas soluciones
alternativas, se efectué la reeoluoién del sistema superdeterminado por
el método MINI-MAX o de Tohebisheff. Este es, olaramente, un problema

de programacién lineal y puede resolverse en forma de algoritmo por el
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método Simplex, si se impone a las soluolones la oo@dioiones de no ne-
gatividad (el fundamento del método puede verse en los libros de Soheid,
1972 y de Wilde y Beightler, 1967 ). Este algoritmo se implementé en el

programa SIMPQIN ( Apéndice A. ), para muestro problema partioulsr.

El método hace que la mixima de todas las desviaoiones, sea mini-

ma § ea deoir, en muestro ocasos
¥ = v g
max (¢ - T 61,') < I7)

Ambos programas se ejeoutaban, para un mimero de zonas dado, de
i
modo enocadenado, ya que SYSTEQIN efeotuaba la suma de los 'I'J y éstos

datos, grabados en disco, servian de entrada a SIMPQIN.

De los resultados obtenidos, oonsistenies entre si en gensral, se
prefirieron los de SYSTEQIN, porque dan un Indice de la desviaocién ti-

pioa de las soluciones, debida a las de los coeficientes.

Realmente, el objeto de SIMPQIN era servir oomo 06digo que pudie—
se dar soluoiones positivas ouando SYSTEQIN, por mal ocondicionamiento
del siestema, diese soluocionss negativas. No obstante, los resul tados
mostraron que, en aquellos ocasos en que éste Gltimo programa daba valo-
res negativos para algunas inognitas, el primero daba un valor nulo pa
Ta las mismas. Esto demuestra que diffcilmente se pueds superar el po-
bre oondicionamiento del sintona, debido a los datos t.

i
gin artificio matemétioco. Rdemés, SIMPQIN no tiene perfectamente resuel

y mediante nin

los problemas de elecoién de puntos faotibles de partida , aunque no ra
rece que en el problema eetudiado estoc pueda tener una gran trasoenden-

cia, sl se compara oon los problemas de mal condicionamiento.

4.6.2.- Resul tados

Los resutados obtenidos por SYSTEQIN y SIMPQIN, para dos y tres
ionas, figuran en la tabla 4-8, oomo modelos de disipacién de energfa

sismica en el Manto MPD2 y MPD3 respuotivamente.A partir de un nfmero
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de zonas mayor gque ouatro, los datos obtenidos en el ocapftulo 3 para
t*(a) (= T.Q:I(A)), no persiten ya la obtenoién de soluciones oon sig-
nifioado fisico, porque en SYSTEQIN oomienzan a apareoer regiones oon
factores de oalidad menores que O y en SINPQIN, la inoégnita correspon

diente a esa sons, no entra en la base, por lo que se supone igual a 0.

Para llegar a un modelo aproximade mas detallado que el MPD}, se
emplsaron resultados de los programas menoionados, para distintos ocon-
juntos de dos y tres gonas ( Con ésto se quiere indioar, que se resol-
via sl problema para tres zonas que comprenderfan,povejemplo, las re-
glones: 1-5; 6-9; 10 y. a ocontimuaoién 1-5; 6-8; 9-10 eto.). Bl conjun-
to de éstos resultados se oomparaba, a fin ds oonsiderar la variaoién
del faotor Q de una sons,obtenido oomo soluoién de sistemas distintos
( en el ejemplo anterior se podrfan comparar los valores de Q1_5 ).
Este prooeso es bastants tedioso, pues para llegar a rssultados de fia
bilidad comprobada, se debieron resolver un gran mimero de sistemas su
perdeterminados para dos y tres sonas ( ~30 SYSTEQIN y SIMPQIN de tres

zonas y 9 de dos ).

El procedimiento smpleado para oaloular valores de Q sn las re-
giones 1 y mj a partir de los valores de Q em zonas que oomprendan
estas regionesy esté basado en que ss oonooce, por los resultados del
capfitulo 3,1a suma de los produotos de los tiempos de permansnoia de
oada rayo en oada regién por las funoiones de disipaoién espeocifioa
medias de dichas rogionon“qgl, Y que es igual a Z':t; siendo i 1a on
da conaiderada.

Asi pues, es evidente la igualdad (en la gque se han suprimido

términos comunes)s
-

fs _j -t ¥ ) - _J
=2 T +9T17T 4
( ;Z T | Ot (Jz ewan) Qevrany er @ 7O em ( 4-20 )

; -t - J = .
(§: 1;1:'“‘4) o’fl%b.|= (,;Z 1;:““) ) preay) +(§- TM} a"‘"
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donde el fndice entre paréntesis ( (+m ) indloa que la zZona a que nos
referimos abaroa las regiones £ hasta la m. Por ello‘Q(c’n) gerd el
faotor de oalidad medio para dicha gona. Para obtener, por ejemplo,
el valor do,Q_z s aplicando ( 4-20b ) oon &=1 y m-6, bastars oonocer
’in*5) y_Qz;‘B); o aplioando ( 4-208 ) con €=6 y m=10, ser& sufioien-

-1
te o1 oconooimiento d°tq(6¢10) !JQ(7‘10)0

Con las férmulas ( 4-20 ) y los resultados para dos y tres gonas,
se 1legs, finalmente, a los modelos mas detallados MPD5 y MPDB que fi-
guran junto oon los anteriores en la tabla 4-8, En éstos \iltimos no a-
parece la regién 1, ya que el método empleado daba resultados oon gran

dispersién. Para ésta regién, puede tomarse el valor de Press (1964).

Los distintos modelos de distribuoién de Q MPD2, MPD3, MPD5 y
MPD8, se han representado en las figuras 4-4 a la 4-9. Los valores me-
dios aparecen en trazo contimuo y las desviaciones, que durante todo
el prooceso se supusieron de tipo estadistioo ya que los errores de mo-
delo y errores matemfticos se oonsideraban aparte, estén sefialadas en

trazo discontinuo y oreoen al aumentar en detalle el modelo.

De los modelos MPD2 y MPD3 se deduce que los valores de Q;I en
el Manto Superior son un orden de magnitud mayores que los del Manto
Inferior, si exoluimos la regién mas profunda de éste ( 2400-2885 km.).
Las desvinciones tfipicas relativas son mayores en el Manto Inferior que

en el Superiors siendo ya C(q) impotante entre los 800 y 2400 km ( 35%).

El modelo MPD5 presenta una estruotura gue confirma el salto de
un orden de magnitud en el valor de Q, alrededor de los 800km, Muestra
el minimo de la atenuaoién exiatente entre los 800 y 2000 km de profun
didady parece indioar, que a partir de ésta profundidad, se inioia un
muevo aumento en el valor de la disipaocién especifioca Q:}. Las desvia-~
oioneas en §ste modelo son: 10% paru las zonas del Manto Superiory 404

vrara la zona de baja atenuacién; 70% en la regién 9y 15% en la 10.



TABLA 4-8

(a)

Modelos de Q:l y Q,con la profundidad en el Manto.

Dos zonas: Modelo MPD2

-17 -

REGIONES  Prof. (Km) Q"l v (Q") Q o(Q)
1-5 (0-800) 0,732 - 1072 0,77 . 1073 137 14
6-10  (800-2885) 0,171 * 1072 0,3 - 107 s8s 123
(b) Tres zonas: MPD3
15 (0-800) 0,733 . 1072 0,77 - 107> 137 14
6-9 (800-2400) 0,628 - 1073 0,18 + 1073 1502 456
10 (2400-2885) 0,534 . 1072 0,71 - 1073 187 25
() Cinco zonas: MPDS
243 (40-400) 0,810 - 1072 0,74 - 1070 123 1
4-5 (400-800) 0,909 - 1072 0,81 - 1073 110 10
6-8  (800-2000) 0,375 * 1073 0,18 - 1073 2667 1280

9 (2000-2400) 0,182 * 1073 0,12 - 1002 549 377
10 (2400-2885) 0,534 * 1072 0,71 - 1073 187 25
) Ocho zonas: MPD8
2 (40-160) 0,446 « 1072 0,30 - 1072 224 150
3 (160-400) 0,958 - 1072 0,17 - 1072 104 18
4 (400-600) 0,149 « 107} 0,29 . 1072 87 17
5 (600-800) 0,654 * 1072 0,23 - 1072 153 53
6 (800-1000) 0,798 - 10”3 0,18 - 107 1253 283
7-8  (1000-2000) 0,249 + 10~3 0,18 - 107> 4022 2910
9 (2000-26400) 0,182 . 1072 0,12 . 1072 549 362
10 (2400-2885) 0,53 - 1072 0,71 - 10703 187- 25
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Figura 4-4. Distribucidn de 0-; en el Manto: Modelos MPD2 y MPD3 (las zonas ra-
yadas representan desviaciones tipicas de los valores medios, como
en las restantes figuras que se refieran a los modelos MPD's calcula

dos en esta meworia).



10

VasNNINSNIIIIY

I
I

i/

igura 4-5. Distribucidn de Q_ en el Manto. Modelos MPD2 y MPD3.

- 179 -

Prof. (Km)



N

0000000000000



WA

i)




i T

-

82 ~




-

.8

q;.«ﬂ

p?

v



-84 -

El modelo mas detallado de todos los obtenidos MPD8, muestra de
un modo mas oompleto la estruotura disipativa de energia siemioca del
Manto { figura 4-8 ). Segin éste modelo, el méximo de disipacién se
produciria en la regién de transioién, entre los 400 y 600 km de pro-
fundidad. El1 salto brusco en el valor de Q:l tendria lugar slrededor de
los 800 km § el minimo de atenuaoién, entre los 1000 y 2000 km 3 para
a partir de aquf,. oomensar un aumento gradual en el valor de Q:l que
aloangarfa su valor mas alto en la frontera con el Mioleo. Por lo gue
pe refiere a las desviaoiones tipicas obtenidas, hay que indiocar que

en la regién 2 es muy grande (-~ 70%); menor del 20% en las regiones
3 ¥y 45~35% en la regién 55~ TO% en la zona que inocluye las regiones
7y 8y en la regién 93 y~15% en la ultima regién,

Estos modelos establecen unos limites de fiabilidad para los va~
lores de Q 0 Q:l, on las distintas sonas y regiones ( Si los resulta-
dos obtenidos de este wmodo, me supone que dan lugar a una distribuoién

' normal o de Gauss, podrfamos deoir que la probabilidad de que un me~
vo valor,obtenido mediante el estudio de otros terremotos, diste menos
de una desviaoién tipioca ,Oi, de los valores medios de la tabla 4-8,
es del 68,3%) .

)

Si miramos el modelo MPD8, que os'ol de mayores desviaoiones,
deade un punto de vista semiouantitativoj; podemos oconocluir gue,ouando
menos, parece plausible, ya que en 61 las transioiones de regién a re-
gi6n pueden produoirse de un modo oasi oontimuoj o lo que es igual,
los resultados de éste modelo son oompatibles oon una distribuoién in

trinseca de Q continua.

4.7.—- COMPARACION CON OTROS IODELOSF

4.7.1.~ Nodelos basados sn ondas internas

El mimero de modelos de distribucion del factor de oalidad para
ondas internas P, oon la profundidad en el Manto, obtenidos del anfli-
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sis de dichas ondas, es muy pequefios Kanamori (1967), Mikumo y Kurita
(1968), Teng (1968) y Berzon et al. (1974). Los resultados de éstos
autores, para valores medios de Q, en el Manto Superior, Manto Infe-
rior y Manto Completo,figuran junto oon el de ésta memoria, en la ta-

bla 4-9.

TABLA 4-9. Comparaoibén de distintos modelos de Q, .(1)

Teng Kanamori Mikumo y Kurita Berzon MPD’s

M5 M14 et al.

Periodos estudia 5;100 0,5-2 8-42 0,65 7-36
dos (5)
Manto Superior 93 180-240 120 294 530%150 137(14)

" 800-2500 km 700 1592 (456)
Manto Inferior 1600-6000 1690 4900 1330:;'23 585 (123)

2500-2885 650-100 106 122 187 (25)

Manto Completo 30 435 292 702 845 ' ge0 337(50)

(1) Todos los valores que aparecen en esta tabla, exceptuados los perio-
dos, se refieren al faotor Q. .

Estos modeloas no son muy consistentes entre si, aunque los de Teng,
M5 de Mikumo, Kanamori y MPD°s Tesultan comparables; el modelo de Ber-
zon et al., se distingue claramente de los anteriores por proponer un
valor de Q.bastante superior en la parte mfs extensa del Manto y conse
cuentemente, un valor mayor de Q,en el Manto completo. No obstante a
las diferencias que presentan estos modelos, se puede decir que posee

dos, o quizés tres, rasgos fundamentales comunes.

1. Existencia de una zona de baja q’ en el Manto Superior. Algunos au
tores, basados en el modelo MMB de Anderson et al. (1965), establecen
lus fronteras del minimo de Q alrededor de los 150 km.; otros, como

Orowan (1967), por consideraciones basadas en la estructura del Manto,
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Figura 4-10. Comparacion de los modelos de ), obtenidos por diversos autores

mediante ondas PPy el MPD8 de esta memoria.
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localizan el minimo en la zona de transioién 400 km. El modelo MPD8
indioca, atn cuando la desviaocién tf{pioca de Qen la regién 2 es grande,
que dicho minimo de Q esté con mayor probabilidad en la zona de tran-

sicién, entre los 400 - 600 km., que en la regién 2,mfis superficial.

2. Manto inferior oon un factor Q alrededor de un orden de magnitud
mayor que el promedio del Manto Superior. Esta condicién se cumple

de modo claro en todos los modelos. El modelo propuesto en esta memo-
ria da unos factores medios,;%l'l s on el Manto Inferior sensiblemente
menores que los de Kanamori, Mikumo - Kurita y Berzonj concordando

bien con el de Teng.

}. Existe un tercer rasgo, que si no es comin a todos los modelos men-
cionndos, s8i lo es a los que gozan de mayor aceptacién (Teng, Mikumo),
En estos oe apunta la existencia, en la regién més interna del Manto
Inferior, entre 2500-2900 km., de una regién de transioién de Q,baja

o Qzl, es decir disipaoién de energia, alta. El modelo MPD8 coincide
con 6stas apreciaciones, aunque parece indiocar (la duda se debe a la
-gran desviacién obtenida en el valor de Q en la regién 9), que dicho
aumento de Q,se produce de un modo gradual a partir de los 2000 km.

de profundidadj m&s que de la manera brusca de los modelos de Mikumo

y Kurita.

En 1la figura 4-10 se han representado los modelos més detalladoss
El G de Teng, los M-5 y M-14 de Mikumo y Kurita y el MPD8 de este tra-
bajo. De su comparacién, se deduce que el MPD8 es consistente con los
anteriores. En el Manto Superior la diferenocia m&s acusada,es la situa
cién del méximo de atenuaocién, que los modelos de Teng y Mikumo - basa
dos parcialmente en el MM8 de Anderson - situan mis superficial que
nuestro modelo. La atenuacién en la parte superior del Manto Inferior,
es mayor que la indicada por Teng y esté mds de acuerdo con el modelo
M5 de Mikumo, aunque dada la desviacién de los valores de MPD8, tam-
bien es consistente en dicha zona ocon M15. En los dltimos 800 lm. del
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Manto Inferior, nuestro modelo se asemeja mas al de Teng que al de Mi-

kumo y Kurita.

Todo lo anterior, se refiere exclusivamente a resultados numéri-
cosy pero donde las diferencias son radicales, ea en el método de cAl-~
culo utilizado. Frente al procedimiento directo empleado en el célculo
de los MPD’s,a partir de Q(4), los otros modelos de la figura 4-10,se
obtenfan con métodos de prueba y error para un gran nimero de distribu
oiones de Q con la profundidad, tales que diesen una QIA) lo mas pareci
da pogible a la observada. Estos métodos resultan insuficientes a la ho
ra de establecer una distribucién por si mismos y deben partir de liga-
duras y condiciones 1m§uestas por otros modelos basados, en general, en
experiencias oon ondas superficiales y modos normales de oscilaciones
libres. Si tenemos en cuenta gue en el conjunto de los métodos de deter
minacién de una qﬁr), los basados en las ondas intemasdeben servir pa-
ra imponer valores limites a los promedios de Q,en distintas zonas de
la Tierra ( Anderson y Hart,1978 ), resulte una inconsistencia que di-

chos modelos se apoyen en distribuciones halladas mediante ondas super-

ficiales.

Estos métodos tienen también el inconveniente de que, aun grandes
variaciones en los valores altos de q’ producen sélo un ligero efecto en
la distribucién de €;@5), por la gran influencia que tienen en esa las
zonas de baja Q. Para haoerse una idea de ésto, se han representado, en
la figura 4-11, las ocuvas tq(8) ( Q:T.Q:l ) que se obtienen al introdu-
cir en ( 4-3 ) los modelos 5 y 14 de Mikumo Y Kurita, para las ond:is es—
tudiadas en ésta memoria. Se aprecia que la mayor parte de los resulta~
dos del capitulo 3 para t:(A), se encuentran comprendidos entre ambas
curvas, pese a las diferenoias apreciables de ambos modelos. gn la misma
figura estdn las curvas que resultan de los modelos MPD3 y MPD8. Puede
verso que ambas ourvas estén comprendidas, casi en su totalidad entre
Llas de Mikumo, siendo mejor el ajuste a los puntos del modelo MPD8 , que

el de los restantes.
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En ésta memoria se trata Unicamente de la atenuacién de ondas in
ternas y no se ha hecho mencién de los métodos de obtencidn de los fac
tores Q, ¥y Q, , mediante ondas superficiales ( Una revisién clara de
los mismos puede verse en el artfculo de Sato, 1967 ). Ahora, y a efec

tos de comparacién, se revisan algunos de sus resultados.

Anderson et al, (1965) presentaron un modelo de Q, con la profun
didad, adoptando un modelo de Tierra continental de Gutenberg para cal-
cular aoi‘ﬂ? ?d;%a: y )a:‘ng a partir de éstos valores y los Q;l Yy Q;l
hallados para ondas de Love y Rayleigh,obtienen los Q, ¥y Q_ . El mode-
lo de partida era la estruotura propuesta por Anderson y Archambeau
(1964), con la condioidn Q = 450 en la Corteza ( Press, 1964 ). El valor

de Q se suponfa proporcional a Q, Yy tal que 2,5 Qa’qL>1’8 Q -

Posteriormente, Anderson y Hart (1978) proponen varios modelos
a partir del MM8, en los que ya intentan dar cuenta de los resul tados
de las ondas internas, superfiociales y oscilaciones libres. El modelo
SL8 parece el mas satisfactorio de ellos. En la figura 4-12 se comparan

los modelos SL8 y MPDS.

Nuestro modelo sugiere unos ocambios de la fricoién interna, al pa
sar del Manto Superior al Inferior, mucho mas acusadas que las del SL8.
Este iltimo supone que las pérdidas en compresién pura son despreciables

-1
(QK = 0) y que todas las pérdidns de energia se deben a cizalla, con lo

-1 -1
que Qo ‘2,24OQ.

do teérico, teniendo en cuenta los diferentes mecanismos que pueden dar

( MM8 ). Esta hip6tesis no es féoil de sostener de mo-

lugar a disipacién de energia sismica y que serén revisados en el capi-~
tulo siguiente. Anderson y Hart sefialan que los resultados de la atenua
cién de los tipos de ondas estudiados, pueden justificarse sin suponer
pérdidas en compresién hidrostiticaj pero en estudios semejantes Sailor
¥y Dziewonski (1978) concluyen que modelos sin disipacién en compresién

hidrostdtica no pueden satisfacer los datos de los modos radiales.
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4.7.3.- Disipacién en la frontera Manto Inferior-Micleo.

Los bajos valores obtenidos para q! en la regi6én mas profunda del
Manto, ooncuerdan oon los de Teng y Mikumo. No obstante, la existencia
real de una zona de atemuacién tan alta, es sujeto de disocusién ya que:

a) La difracoién de ondas P

b) los efeotos de una estructura en capas en dicha regién
podrian dar lugar a resultados semejantes. Estudios teériocos llevados
a cabo por Teng (1967), descarian la posibilidad b).

Para comprobar la influencia de a), se proocedi a un nuevo cél-
culo de la distribuoién de Q(r) mediante SYSTEQIN y SIMPQIN, en el que
no se consideraban aquellas ondas P ouyo punto mas profundo de trayec~
toria estaba a una distanocla inferior a los 200 km de la frontera con
el Micleo ( o lo que es igual, ondas registradas en estaciones con dis
tancias epicentrales superiores a 909 ).

Los resultados obtenidos para las distintas regiones, eran con-

sistentes con loe de los modelos MPD’s, excepto en lo que se refiere a

la regién 10, para la oual se tenfa:

-1 -2 -1 -3
Q= 0,28.10 » (.gm) = 0,13x10 ( 4-21)
Qo = 357 Q) =27
Yy para el Manto Inferior, los faotores medios erans
-1 -3 -1 -3
°QHI = 0,9 .10 ’ "Q'III) = 0,16.10 ( 4-22)

Qg = 1111 r () =197

Estos valores, si consideramos que el valor ds Q.en toda la regién 10
es el ( 4-21 ), nos conduce a un modelo alternativo, en que el valor
medio de la atenuacién en el Manto Inferior esté mas de' acuerdo con los
de Kenamori,y Mikumo y Kurita, ya menoionados; que loe de los modelos

MPD°s.

Sin embargo, supone una arbitrariedad el considerar sélo una parte
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de la regién 10 y atribuirle el mismo valor de Q, que el promedio de
toda esa regién. Por ello, de los valores ( 4-21 ) no se puede con-
cluir que el aumento de Q,en los Gltimos 200 km del Manto, sea aparen
te y debido a efeotos de difracoiénj dicho aumento puede ser real y

de los valores ( 4-21 ) y del modelo MPD8 (tabla 4-8), se llegaria

a la necesidad de suponer unos valores de Q100 en la frontera con el
Nicleo, que pudieran deberse a la existencia de transiciones de fase.
Para llegar a conclusiones vdlidas sobre la anelasticidad de esta zo-
na,son necesarios estudios teériocos y experimentales sobre superposi-

oiones de ondas P y PoP para distancias epicentrales mayores de 80¢.

4.8.~ CONSIDERACIONES FINALES

Del conjunto de resultados obtenidos se puede concluir que el
modelo de distribucién de Q. en el Manto, cumple con la mayor parte
de los objetivos propuestos, puesto que ofrece unos limites a los va-
lores de Q, en distintas regiones de é1 ‘dentro de los cuales es proba
ble que esté el valor verdadero. No obastante, el proceso de odlculo,
desarrollado en éste y el anterior capftulos, tiene dos puntos orfti-
cos que sons a) los valores altos en las desviaciones tipicas de loa
factor;s Q{8) ¥y b) el mal condicionamiento que como oonsecuencia de
lo anterior, resulta en los sistemas de eouaciones lineales que nos

proporcionan los valores de Q. en las distintas regiones.

Para lograr una mejora en el cédloulo de Q,(r),mediante ondas P,
siguiendo a grandes rasgos el método de relaciones entre amplitudes es
pectrales, pareoen aoonsejables algunas mejoras del modelo fisico y o-

tras de tipo matem&tico ( de prooedimiento ).

A. MEJORAS DEL MODELO FISICO

1. Considerar explficitamente la respuesta de la Corteza para oada
una de las estaciones registradoras, en el rango de frecuencias

que interesa.
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Estudiar un modelo més complejo de distribucién de Q que admita
no s6lo variaoiones radiasles, sino también laterales Q (r,9,¥),
que pueden ser muy importantes en el Manto Superior (Barazangi

e Isacks, 1971) y también en la zona més profunda del Manto In-

ferior.

Bstas dos mejoras deberian ir Jjunto cons

B. MEJORAS DEL PROCESO MATEMATICO.

3.

4.

5.

De tipo estadistioco: a) La consideraoién explicita del espectro
de respuesta de la corteza C(w) permitirfa ampliar el nimero de
runtos estudiados en el espeotro de amplitudes; ya que la limita
cién impuesta ()’naiv 0,13 a-l) se debia a que por encima de di-
cha frecuencia la respuesta de la oorteza varf{a sensiblemente de
unos puntos a otros. Con un nimero mayor de puntos se consegui-
ria un mejor andlisis estadistico de los errores. b) Estudio de
un nimero mucho mayor de terremotos, ésta es una condicién indis
pensable para poder introduocir un modelo mé&s complejo, segin se

ha indicado en el punto 2.

Empleo de procedimientos de formulacién de soluciones muméricas
para problemas lineales, oomo el de anélisis espectral (Parker,
1977), que aislen de modo explioito las partes de la solucién
bien determinadas por los datos, de aquellas que no io son. Estos
procedimientos son complejos y de difiocil implementacién en un
ordenador y requieren mucho més tiempo de oélcoulo, no obstante

pueden ser muy aconsejables para la determinacién de Q.(a).

Para la determinaoién de Q(r) mediante la solucién de la ecuacién
integral ( 4-1 ) puede intentarse un método de Montecarlo, lo que
exigiria considerar un mimero muy grande de ondas P. Sin embargo,
el paso orftico en el procesc de determinacién de Q(r), es el c4l

culo de una distribucién de Q (4) de menores desviaciones, y hacia
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61 deben encaminarse los mayores esfuerzos.

Hay que tener presente que mediante el estudio de ondas internas,
dificilmente se puede conseguir algo més que un modelo simple de dis-
tribucién de Q en el Manto. Estos modelos deberédn perfeocionarse con
estudios basados en ondas superfioclales y modos normales de oscilacio
nes libres; los primeros nos permitirdn indagar sobre la estructura
del Manto Superior y los segundos son un oomplemento indispensable si
se desea determinar estructuras disipativas para deformaciones de com-
presién hidrostética - fasotor Qk ~y0 de¢ oizalla pura - factor q” ( 1la

definicién de éstos fadores se veri en el ocapitulo 8 ).
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CAPITULO 5

MECANISMOS DE ANELASTICIDAD DE LA TIERRA

51 .~ INTRODUCCION

Las propiedades eléstiocas de un sélido estén oontroladas por
las fuerzas que se ejeroen entre si los Atomos de su red cristalina
y en primera aproximacién, solo son funoiones del volumen molar. Pre-
8ién, temperatura, polimorfismo eto. afectan a estas propiedades el@g

ticas a través de la densidad.

La anelastioidad de los s6lidos, viene determinada fundamental-
mente por las propiedades termodinémiocas y defeoctos de estruotura de
esos s6lidos. Al considerar la ateruaocién de las ondaa internas en el
interior de la Tierra, nos hemos de centrar en aquellos mecanismos
que sean védlidos en materiales polioristalinos a las frecuencias de
estas ondas sismicas ( 10-4 -1 Hs ) y a temperaturas y presiones muy

elevadas, que son las condiociones del problema que estamos estudiando.

BEn Geofisica, el estudio de la atemuacién puede hacerse de modo
fenomenoldégico. Asi Knopoff y MoDonald (1960) oonsideran tres tipos
de mecanismos que oconduoen a una fricoién interna independiente de la
frecuencia, para freouenocias menores de 106 o.p.s. De este modo, obtie
nen para polioristales una friooién interna,por lo menos, un orden de
magni tud mayor que en monooristales. No obstante, apenas dedioan aten-—
oién a los mecanismos fundamentales (atémicos o moleoulares) que dan

lugar a ese ocomportamiento,

Otro modo de enfooar el problema, es considerar ;stoa mecaniamos
miorosobpioos e intentar expliocar el comportamientc maorosoSpico ane-
léstico mediante ellos. Aqui ae presenta el grave problema de la difi-
cultad de oconseguir en el laforatorio presiones y temperaturas tan al-

tas como las del interior de la Tierra y materiales en pareoido estado
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de agregacién y composiociény asfi oomo de realizar medidas de bajas
frecuencias a tan altas presiones,

Si tenemos en cuenta los meocanismos fundamentales que dan lugar
a la disipacién de energia eléstioa en los sflidos, los podemos divi-

dir ens

l.- NMeocanismos de interacoiones elementales.

2e- " de rozamiento meoédnioco.

3.~ " termoelésticos.

4.~ " de dislooaciones.

S5e= » de difusién,

6.- " on.fronterns de granos.

T.—- » debidos a fusién.

8.- " aotivados a altas temperaturas.

Jackson y Anderson (1970) haoen un examen minucioso de estos me
canismos y en la revisién que ahora haoemos, nos apoyamos parcialmente

en su estudio.

Si en un sélido aotuan N mecanismos simultémeamente y son linea
les e independientes entre si, la friocién interna resultante sers la
suma de la debida a cada mecanismo.

et = ﬁi 7t (5-1)
total T J

En general se puede reducir mucho el nimero de mecanismos respon
sables de la fricoién interna mediante una simple consideracién de &r-

denes de magnitud en ( 5-1 ).

En el resto de este Capitulo haremos un repaso de estos mecanis-
mos y su posible validez en la Tierra. Como ya se indioé tendrin que
ser operativos a altas temperaturas y presiones, a bajas frecuencias
(sfsmicas) y dar expliocacién a las cuatro condiociones impuestas por

los datos sfsmicos que vefamos en la seccién 2.,2.
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5.2.~ FRICCION INTERNA DEBIDA A INTERACCIONES ELEMENI‘AL_E_S_.
) 9

Mediante el empleo de miocroondas de 10" a 10ll oc.p.s, se estu-
dias a) la ansrmonioidad de los oristales, debida a la interacoién
de tres fonones, con lo que se introducen términos odbicos en la ener
gla potenoial eléstica de la red, del tipos Af.‘j €t En - b) las

interaociones electrén - fonén.

a) La anarmonicidad representa la interacoién de una onda elés-
tica oon las ondas térmiocas de la red. La onda eléstica varia
por interacoién snarménica la distribuoién térmioca de las fre-
cuencias de los fonones y por tanto,la distribuoién de Boltgmann
de las energias de estos fonones térmioos, oon lo que resulta una
modificacién de la energia elé&stioca que se nos manifiesta como

atenuaoidn.

b) La interaocoién eleotrén-fonén, tiene una base anfloga. Cuando
se desplaza un electrén se produce una distorsién local de los
iones, que modula en parte las propiedades eléstiocas del oristal.
A la inversa, una onda eléstioca, cambia la densidad local de &to-

mos y modula por ello las propiedades eléotrioas del sélido.

Como introducocién a estos temas, pueden oonsultarse los oapitu-
los 5 y 6 del libro de Kittel (1968) y para un estudio posterior el
de Ziman (1960).

Estos meocanismos no pueden considerarse importantes en el inte-
rior de la Tierra para las ondas sfsmicas, pues a altas temperaturas
operan a freouencias mucho més altas que las sfismiocas ya que las fre-
cuenoias de vibracién térmioa a esas temperaturas son del orden de

1014 Hz.

Entre estas interaooiones elementales, habrfa que considerar las
de tipo eleotromagnético que transforman energfa eléstica en energia

electromagnética. Seginm Knopoff y MoDonald (1960) estos parecen seocun—
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darios en la Tierra.

5.3.- FRICCION INTERNA DEBIDA A EFECTOS MECANICOS DE ROZAMIENTO

Los meoanismos basados en rozamientos entre sélidos se supone

que obedecen la ley de Amonton (Orowan, 1967)
T=Kp
siendos T s tensién de friocoién; Ks ooefiolente de fricoién y p1 pre

8ién normal entre las superficies.

Esta ley proporciona un factor Q-l independiente de la frecuen
cia, pero que depende del inverso de la amplitud del movimiento si el

cuerpo que osoila es eléstico segin Hooke.

Walsh (1966). estudia la disipacién de energia por rozamiento
en hendiduras y grietas y sugiere que una frioccién interna, Q’l, debi
da a rozamientos en pequerias hendiduras y grietas, debe ser el resul-
tado de la proporoionalidad de la presifn de las paredes,y por lo tan
to de la tensién de friooidn,respeoto de la amplitud de la onda elés-
tica. Este mecanismo puede expliocar resultados experimentales obteni-
dos en zonas a bajas presiones y da lugar a una friooién interna inde
yendiente de la frecuencia y que depende de la amplitud y de la pre-—

8ién de modo deoreciente.

Este efeoto de la presién, puede oomprenderse si tenemos en ocuvn
ta que para que las bajas tensiones transversales sismiocas produzcan
un deslizamiento en grietas, las diferentes zonas en las grietas, no
deben hallarse excesivamente ligadas, lo que sucede a presiones ~10

kbars.

Debido a este hecho, éste meocanismo no debe tenerse en ocuenta
en el interior del Manto. Quizé&s pueda ser de importancia en las zmo-

nas més superfiolales de la Cortesa.
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5.4.- FRICCION INTERNA DEBIDA A TERMOELASTICIDAD

Este meocanismo, que ha sido muy bien estudiado desde el punto
de vista olédsico, se basa en que la variaoién en la deformacién de un
cuerpo, da lugar & una variaoién en la temperatura, lo que oausa un
flujo de oalor. Esto conduce a una disipaoién de energia de vibraoién
por unidad de volumen que segin puede verse en el Cap V de la Teoria

de 1a Elastioidad de Landau (1969), es igual as
'W 3
Ak, = ‘%f (vr) 4t (5~2)
o

Dado que VT o €; , este tipo de mecanismo Gniosmente da lugar a

absoroién de energia en el caeo de ondas longitudinaless

Para materiales polioristalinos, caso del Manto y a freocuencias
sfemicas se verifiocas v/a> Wy az/'x,
dondes a es el tamaiio medio de los granos.
X =%/ G oonductividad termométrica.
y ﬂVx, es el tiempo de relajacién para la conducoién térmioca en los
granos. La féraula para la friooién interna ea: ( T.E. Landau )
Q'x 4nTalpc'Vx (5-3)
ac v
En estos materiales polioristalinos, las diferenocias adiabdtiocas

de temperatura, surgen debidas a condiciones de contorno en los 1limi-

tes de grano durante el paso de las ondas segin sefiala Zener (1948)

El orden de magnitud de ( 5-3 ) es poco preoiso, aunque para va-
lores razonables de las magnitudes que intervienen, es al menos un or-
den de magnitud menor que el obtenido experimentalmente. Magnitisky y
Zarkov (1969) indioan que la dependencia respecto a la ‘frecuenaia oomo

;
@ ’* es bastante aceptable.

No obstante, el hecho de que este meoanismo no conduzoa a atenua
¢ién de las ondas transversales, 1o invalida ocomo posible mecanismo

fundamental .
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5+5.— FRICCION INTERNA DEBIDA A DISLOCACIONES

Las dislooaoiones, como defeotos lineales o unidimensionales de
los sélidos, pueden estudiarse desde un punto de vista maorosoépioco
como en el libro T.E. de Landau (1969) o de un modo miorosobpico, Frie
del (1964). Su existenoia y movilidad explioca los pequeiios valores de

las tensiones oritiocas de oizalladura en los oristales reales.

Un hecho que las distingue de los otros tipos de defeotos (pun-
tuales) de los sblidos, o8 que no son aotivados térmicamente debido
a la alta energia de formaoién por unidad de longitud (~8 eV por pla

no atémioo atravesado por la dislooaoién).

Ahora vamos a oconsiderar su importancia en las propiedades ane-
l4sticas de los materiales polioristalinos. Hay tres formas de disipa
ocién de energia asooiadas al mecanismo de dislocaoiones: Histéresis,

Resonancia y Relajaoién.

————

La histéresis se halla relacionada con oambios en el sélido que
no se recuperan totalmente si invertimos la magnitud que produoce ese
canbio.'Para el caso de la anelastioidad, la ourva que relaciona las
tensiones y deformaciones en un oiolo desoribe un "oioclo de histére-

818" ouya frea es la energia perdida en ese periodo de tiempo.

Granato y Liocke (1956) proponen un fenémeno de este tipo debido
a un mecanismo de dislocaciones. Segdn éste, la disipacién de energia
se debe al trabajo realizado por las tensiones de cizalla aplioadas,
para desprender las dislooaoiones de las impurezas que las mantienen
ancladas., Este mecanismo, oonduce a una friocoién interna dependiente
de la amplitud y no opera a Sensiones menores que una umbral necesa-

ria para desprender las dislocaoiones.

Si el mimero de segmentos de dislocacién anclados por unidad de

volumen y de longitud entre 1 y 1 dl viene dado por:
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Nilat = (Aver) e (-C/L) At

donde 1\(cn.‘2), es la densidad de dislooaciones y L (om.), es la lon

gitud media del laro.

Segin Nibblet y Wilks (1960), el meoanismo propuesto predioe

una fricoién interna:

Q' = (Aa/le) o (- Ba/Le) (5-4)

Siendo 8 el espaciado retioular y € la amplitud de la deformacién y
A y B oconstantes que dependen de la orientacién y densidad de disloce

oiones.

Este tipo de meocanismo, posee entre otras dos propiedades impor-

tantest

1.~ El aumento en la oconoentracién de impurezas disminuye este tipo de
friooién interns, ya que las dislooaciones quedan més ligadas y
disminuye la probabilidad de desanclaje por parie de las tensiones
aplicadas.

2.- Para temperaturas altas, la energia térmioa es suficiente como para
que las disloocaoiones estén desancladas, por lo que la fricoién in-

terna debida a este mecanismo dismimuye oon la temperatura.

Aunque Jackson y Anderson (1970) recomiendan un estudio més pro-
fundo de la densidad de dislocaciones en el Manto y de los efeotos de
la presién en este mecanismo, estas dos propiedades hacen que sea poco
probable como meocanismo importante en el interior de lahTiorra debido
a las altas temperaturas y al aumento de oonoentraoién de impurezas
que sigue al de la temperatura; por lo que en el interior del Manto

apenas parece ser operativo.
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5.5.2.~- Resonanoia,

Las dislocaciones, tambien pueden dar lugar a una atenuacién
por resonancia. Granato y Lucke (1956; sefialan que una dislocaoién
anclada en sus dos extremos puede actuar anélogamente a una ouerda
de violin. Asi, por efeoto de la aplicaoién de una fuerza externa
F.eiwt , 86 produce una oscilacién forzada con amortiguamiento. El
movimiento de la dislocacidn esté desorito por la ecuacién:

mx +pi +ke = Fet
donde, x es el desplazamiento normal de la dislooacién; m, su masa

efectiva y 3 la fuerss restauradora por unidad de velooidad.

El valor obtenido por Van Bueren (1961) para la friooién inter-

na ess

zl
a“zq/\L’g_%[HC.L‘%«i —GL"/‘L——,:’,] (5-5)
M

01, 02, 03 s son oonstantes oomprendidas entre 1 y 10, /\ es la den-
sidad de disloocaoiones por 0-2 ¥ b el veotor de Burgers de la dislo~

oacién,

Orowan (1967) apunta que este mecanismo no puede ser vélido,
porque ias dislooaciones no pueden vibrar y disipar energia proporoio
nalmente a su velooidad. Esto implioaria que el segmento podria mover
se bajo cualquier tensién por pequefia que fuese y esto va oontra la
existenocia de la tensién de rozamiento de "Peierls-Nabarro™, indepen-

diente de la velocidad.

De oualquier modo, aunque fuese vélido, solo seria de cierta im
portancia a frecuencias mucho més altas que las sfsmicas. Esto unido
al hecho de que solo da lugar a la atenuaoién de ondas’ trasversales,
nos induce a pensar que no es signifioativo este mecaniemo en el Inte

rior de la Corteza y el Manto.
5¢5.3.~ Relajaoién.

El mecanismo de dislooaciones que da lugar a este tipo de
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pérdidas de energla, estd relacionado con la formaoién térmicamente
activada de codos o eslabones en la linea de disloocaoién, que la

perniten saltar de una fila densa de &tomos a otra salvando una ba-

rrera potenoial de Peierls.

Una tensién trasversal, puede mover la disloocacién de un valle
de potencial a otro por movimientos transversales de estos eslabones
o codos. La energfa de aotivaoién de este proceso es proporocional a
la altura de la barrera de Peierls y a 1la longitud de la 1inea de

dislooacién.

Una tensién periédioca, produce fluotuaociones en la distribuoién
de'oodos, aoompafiada por una disipaocién de energia que es méxima cuan
do la freocuenola de la tensién apliocada es aproximadamente igual a la
freouenocia de formaocién térmioca de los codos. Esta es la llamada
"fricoién interna de Bordoni o de bajas temperaturas", pues en meta-
les f.0.0. se observa a temperaturas 100K para l)~—103 a 106 oiolos/
sog.

Segin Jaokson y Anderson, Chang encuentra para el A1203 a al-
tas temperaturas, un pico en la fricoién interna que puede ser de Bor

doni, aunque no hay ninguna evidenoia de ello.

S1 nos fundamos en los datos més seguros, la relajacién de Bor-
doni oocurre en materiales muy deformados y a unas temperaturas muy in
feriores a las del Manto terrestre. Por ello aunque puede ser operati
vo en la Corteza, tal como seflala Mason (1969); no parece que tenga

lugar en el Manto.
5¢5.4.~ Resumen.

De todo lo dioho sobre mecanismos basados en dislocaoiones, po-
demos oonoluir que hay razones importantes para no oonsiderarlos como

la prinoipal causa de la anelastioidad de la Tierra.

Sin necesidad de oaloulos complejos se puede intuir algo asi,
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yoa que las dislocaoiones, dada su estruoctura atémioa, solo se mueven
oon facilidad en su plano de deslizamiento bajo tensiones transversa

les U . Por lo tanto, si suponemos que el mecanismo fundamental

a
de atenuacién es debido a disloocaciones llegariamos a la inexistencia
de pérdidas en compresién pura (Q'i = 0). Esta idea, sostenida por
Anderson y Hart (1978) es discutida por muchos autores que consideran
que las pérdidas en oompresién no son en absolute despreoiables, sino
que son del orden de las pérdidas de cizalla - ver Kanamori (1967),
Teng (1968), Sailor y Dsiewonski (1978). El presente trabajo partioci-
pa de esta segunda hipétesis ya que se obtiene una Q:lg Q;l (o Q‘.;:,
Q_:"’ ), mediante el sedanismo propuesto en el oapftulo 6.

5.6.~ FRICCION INTERNA DEBIDA A DIFUSION

La relajacién de tensiones se debe a veces a la reordenacién
de &tomos en las posiolones de energia de Gibbs més baja. Podemos con
siderar dos tipos de difusiéns una de oorto aloance y otra debida a

impurezas.

En la primera, la reordenacién tiene lugar por difusién sobre
pooas distanoias atémicas Y ol tiempo de relajacidn para estos proce-
sos viene determinado por la movilidad de los &tomos, por lo que depen
de fuertemente de la temperatura. Como introducoién al.problema de la
difueién en s8lidos pueden consultarse los libros de Wert y Thomson

(1969) y el de Brophy, Rose y Wulf (1968).

Zener (1948), estudia la anelastioidad debida a la difusién me-~
diante la introducoién de potenciales termodinémicos ortogonales, oa-—
da uno de los cuales se relajs de un modo peouliar contribuyendo a la
friococibn interna. Intuitivamente podemos comprender el tratamiento

formal que haoe Zener,

Si sobre un sélido actuan tensiones T éstas dan lugar a una
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deformaoién €;; instanténeaj pero, en una solucién sélida como el
810379, sl los &tomos del soluto son mayores que los del solvente,
tienden a difundirse en las regiones dilatadas dando lugar a una
deformaocién adioional f& . Anflogamente, si los Atomos de soluto
son més pequeiios, las vacantes se difunden hacia zonas de compresién,
dando lugar a una C; « Bn ambos oasos, tiene lugar un fenémeno de
relajacién y se produoe un efecto aneléstico ya que la deformacidn

depende del tiempo.

El otro tipo de difusién, es debido a la asimetrfia que los de-
feotos puntuales oausan en una red oristalina sometida a tensiones,
Se produce entonces, una difusién haoia posiciones de menor energia

Yy como en el otro tipo de difusién tieme lugar un efecto anelédstioco.

Si en un a6lido existen varios tipos de defeatos, ocada uno de
ellos puede causar fricoién interna de este tipo ( relajaoién ), que
aumentard ocon el mimero de impuregas y alcancaré un méximo ouando la

frecuenoia de salto sea igual a la de la onda de tensiones aplioada.

En el ocaso de difusién inducida por esfuerzos y su validez en
el interior de la Tierra para ondas sismicas, hay que tener en cuenta

tres hechos:
1) Este mecanismo opera principalmente para ondas de oompresién.

2) Para que sea importante en el Manto, se regquiriria un tamafio

de grano muy pequefio 10-4 om. (Jaokson y Anderson, 1970) (1)

3) No se ha podido identifioar en el laboratorio este tipo de rela-—
Jaocién en 6xidos y siliocatos.

En el oaso de difusién debida a defeotos puntusles el periodo
de relajacién por difusién es:
T=T% eop (6°/0T)
vt periodo de vibraoién térmioa 10-12 a 10-14 seg. , y o* .vla

(1) Existen razones de tipo ffsico, oomo es el lento proceso de forma-
cién del Nanto a altas temperaturas, que a la luz de los conocimientos
que se poseen sobre mocleaoién y orecimientoc de granos, haoen més pro-
bables tamafios de grano de varios metros ( Orowan, 1967)
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energfa de Gibba del prooeso de difusién (diferencia de energias en-
v
tre el estado motivado y el original)s &'= H'~ TS’

Puede verse que en el interlor de los granos de un polioristal,
el periodo de relajaoién, sélo tendré importanoia a frecuenocias muy

superiores que las oorrespondientes a las ondas sismicas.

Teniendo en cuenta estas caraoteristicas del mecanismo de difu-
8ién, no pareoe que en el interior de los granos, pueda ser importante
en 1a atenuacién de las ondas sismicas. No obstante, Gordon (1967),
Jackson y Anderson (1970) ¥ otros autores piensan que la difusién de
impurezas en fronteras de grano, puede ser un mecanismo a oonsiderar
en la anelastiocidad de la Tierra, pero se reguiere un conocimiento mu-
cho més profundo de la estruotura y oomposioién del Manto, asi oomo
del tamafio de los granos, para abordar el problema de un modo més rigu

roso.

5e7.~ FRICCION INTERNA EN FRONTERAS DE GRANO

Un oristal real, puede considerarse oonstituido por un gran mime
ro de oristales pequefios, desorientados unos respeoto de otros o bien
de distinta estruoctura. Como es 16gloo, la zona préxima a la frontera,
es una regién de transioién, en la que las propiedades son distintas
a las del interior de los granos. Debido a esto, hay autores que defi-
nen estas fronteras, ocomo zonas de impurezas, alta deformacién, desor-
den general o fusién paroial. Burgers emite la hipétesis de que la unién
de granos de desorientacién pequeiia, se forma mediante una red de dislo
caciones. Vogel, comprobé la validez de esta hipétesis para &ngulos me-
nores de 309. En los polioristales existen relajaciones Qotivadas térmi
camente, relacionadas oon mecanismos de relajacién de tensiones en
fronteras de grano. Asf en muchos metales puros la energia de activa-
cién para autodifusién ceroca de los bordes de grano, es aproximadamente

la miiad de la autodifusién en volumen, sugiriendo que el pico de rela-
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jaclén esté relaoionado oon difusién en fronteras de grano induocida

por las tensiones.

En esta zona de oambio de propiedades fisicas de oristales,
cuando éstos se hallan sometidos a tensiones, habrd que tener en ouen

tas

a) Debido a la oonoentraoién de tensiones en los limites de grano,

estos pueden deformarse por movimiento de dislocaociones.

b) Las impurezas tienden a concentrarse en estas fronteras, ya
que en ellas los &tomos estén menos enlazados. Por esto, estas

zonas pueden aotuar oomo fuentes de impurezas.

Ké (1948) y Zener (1948) intentan expliocar la relajaoién en los
bordes de grano, suponiendo la exiastencia en ellos de una capa visoo-
sa. Encuentran piocos de atenuaocién para frecuenoias ~1 Hz a temperatu-
ras ~300¢C. Estos picos son muy agudos y tienen lugar a las temperatu-
ras y freouenoias a las que oonienza el deslizamiento visocoso en di-

ohas fronteras de grano.

No éxiste una teoria completa de la atenuaoién en limites de gra
no y la explioacién mediante una capa viscosa segin distintos tipos de
viscosidad (Orowan 1967), no es totalmente satisfaotoria. Lo que suce-
de es que al ser las energfas de enlace por &tomo distintas en los bor
des que en el interior de los granos, los meocanismos gue operan en el
interior, también lo harén en las fronteras pero oon unas caracteristi
cas peculiares. Pienso que més que mecanismos de limites de grano, se

debe hablar de mecanismos en fronteras de grano.

Jackson y Anderson, sefialan la relajacién en limites de grano,
oomo uno de los mecanismos més probables de anelastioidad de 1a Tierra,
Junto ocon una fricoién interna desoconocida activada térmicamente. Sin
embargo, se requiere una investigaocién mayor de las propiedades en bor-

des de grano (como energfas de activecién de los distintos procesos y
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ofectos de la presién en dichas zonas), para materisles similares a
los del Manto, antes de decidir si el papel de los limites de grano

es tan importante en la atenuaoién de ondas sismicas como se oree.

5.8.~ FRICCION INTERNA CAUSADA POR FUSION PARCIAL

La fusién en materiales polioristalinos, comienza en los bordes
de grano a veoces a temperaturas bastante inferiores a la de fusién del
interior del grano. EBste efeoto es debido & impurezas acumuladas en

las fronteras durante la solidificacién inioial.

Varios estudios siswiocos, han indioado que las ondas sismiocas
transversales, experimentan una gran atenuaoién bajo zonas voloénicas.
McGinley y Anderson (1969) ocomprobaron que la variacién de Q?} en dis-
tintas zonas de Estados Unidos, es de un orden de magnitud. Las ondas
P resultaban mucho menos afeotadas por variaciones regionales. Todo
esto sugiere que la fusién parocial podrfa ser la causa fundamental de
estas zonas de bajas velooidades y alta atenuacién como ya se indiocé
en la Seo0c.(2-4). Si asf fuera, las variaoiones de Q;? nos podrian fa-
cilitar un mapa térmico dsl Manto Superior.

Walsh (1968, 1969) oaloulé la fricoién interna para dos modelos
fenomenolégicos de sélido paroialmente fundido. Estos modelos inclufan
solamente efectos mecénicos e ignoraban atenuaciones de otro tipo en
sistemas de dos fases. LLega & un mecanismo de relajacién activado por
la temperatura y oomparable al de viscosidad en fronteras de grano de
Ke Yy Orowan, que da lugar a una atenuacién despreciable para ondas com
presionales puras a frecuencias sismicas y tal que para ondas de oiza-
lla el material exhibe las propiedades de un s6lido lineal standard,
con un tiempo de relajacién que depende de los médulos de oompresibili
dad y rigidez de la fase s6lida y rigides de la lfquida. En las ecuacio
nes que se cobtienen para Q:} y Q;} la inoégnita fundamental es la oon-

centracién de la fase fundida como funoién de la presién y de la.tengg
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ratura. (:om:exr:trao:lonesmlo-5 podrfan dar lugar a una atenuaoién apre

ciable en el Manto.

Este meocanismo, para el que el modelo de Walsh resulta insufi-
oiente, puede ser imporiante a bajas frecuenoias debido a la probable

existenoia de una zona de fusién paroial en el Manto Superior.

5.9.— FRICCION INTERNA TERMICAMENTE ACTIVADA

Con este término, expresamos el hecho de que muohos datos experi
mentales obtenidos en el laboratorio, sugieren que, sin tener en cuenta
el mecanismo espeocifioco, este puede desoribirse probablemente como un
proceso térmicamente aotivado. Entonces, al menos parte de la &opondeg
ola de la friocoién interna respecto a la presién y la temperatura, pue

de describirse de un modo muy general segdn indioca Smith (1972)s

-1 v v!
Q- A(pﬁ)a,»(-%%——) (5-6)

bdonde Efy V'son las energias y voltmenes de aotivacién asooladas al

proceso oonsiderado en el sélido. ~

Esto‘tipo de friocoién interna, se observa tanto en oristales co-
mo en polioristales, aunque oomo ya se indioé en la Seco. (2-1) en es-
tos es un orden de magnitud mayor. En la ecuaoién ( 3-6 ) podemos ver
que Q-l sumenta répidamente cuando nos acerocamos a la temperatura de
fusién. Esto ba llevado a algunos autores a considerar que los mecanis
mos responsables de ambas, estén ooneotados de alguna manera. Segtin
Jackson y Anderson (1970) Nachirieb propone que la fusién tiene lugar
ouvando la densidad de vacantes méviles en la red alcanza un valor ori-
tico. Esto supondria que las gréfiocas Q-I(Tf/T) para diétintoq sélidos

.serian reotas de la misma pendiente, en contra de lo que se encuentra
experimentalmente. Lo que indica que o los mecanismos de fusién y
fricoién interna son distintos, o la ooncentracién de vacantes méviles

var{a mucho de unos sélidos a otros.
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La presencia de este tipo de fricoién interna en materiales de-
formados como A1203 ¥y su ausencia o disminucién en los no deformados,
parece indioar la influencia de las dislocaociones, pese a no ser tér-

micamente activadas.

Asi mismo, la diferencia entre las fricoiones internas de mues-
tras polioristalinas y oristales simples indica que el mecanismo res—
ponsable de esta friocoién interna aotivada térmicemente depende fuer-
temente de la existenoia de fronteras de grano, donde la densidad de
dislocaciones e impurezas es més alta y donde estas pueden precipitar

en una fase amorfa.

Jackson y Anderson han recopilado diversos valores del parémetro
Erpara algunos 8xidos, silicatos y vidrios, aunque para estos dos Glti
mos hay pooos valores preoisos. La dificultad de la determinaocién de
estas energias de activaoién es considerable y ain hay que estudiar
los efeotos del tamafio de los granos en esta friococién interna térmica-

-mente aotivada que parece importante en la atenuacién de ondas sismioas,

en ol interior del Manto.

5¢10.~ RESUMEN

Despues de la revisién que se ha efeotuado a los distintos meca-
nismos, apareoen oomo més probables en la atenuaocién de ondas si{smiocas
internas los de Relajacién en Fronteras de Grano, Fusién Paroial y ese
desconocido " baokground " termicamente activado. Aunque respecto algu
no de ellos, eso quiz& se deba a que al ser peor oonocidos que los de-
més ain no se ha podido enoontrar ninguna razén fuerte en contra que

los invalide.

De los varios mecanismos que posiblemente contribuyen a la at

oibn observada, el dominante puede variar oon la profundidad segin
rien distintos parémetros f{sicos como la presién, temperatura, oég

= 1';;\

sicién, etc. Respeoto a la dependencia con la frecuencia de la fricec

BIBLIOTECA
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interna, puede suceder que para una regién determinada sea practioca-
mente insensible a W afn cuando ésta zona esté ocompuesta por cristales
con iones distintos que den lugar a una Q—l dependiente fuertemente de
la frecuencia. Ello se debe a que el oonjunto de energfas de activacién
impliocadas en el proceso de atenuacién puede ser tal gue la distribu-
cién de relajacicnes sea de Becker (Orowan, 1967). Por ello, del hecho
de la fuerte dependencia respecto de la frecuenoia de un mecanismo en
un sélido simple, no se puede deducir que dicho mecanismo al conside-
rar un sélido muoho més complejo, vaya a producir una dependencia fuer
te de W que lo desoarte como posible mecanismo ateéuador de energla

de las ondas sismioas internas.
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CAPITULN 6

SOBRE UN POSIBLE MECANISMO DE ANELASTICIDAD, DEBIDO A DEFECTOS
PUNTUALES

6.1.~ INTRODUCCION

En el capitulo anterior, se revisaron distintos mecanismos que
oconducen a una pérdida de energia eléstioa en los sélidos y su posi-~
ble valides ocomo responsables de la atenuacién de las ondas sismiocas

en el interior de la Tierra.

En este oapitulo, se propone un mecanismo que da lugar a una
fricoién interna aotivada oon la temperatura. La hipétesis fundamental
en que sé basa es que, durante un periodo, en un oristal sobre el que
se realirga un trabajo eléstioo medio por unidad de volumen, se produoce
una perturbaoién en las energlfas de los &tomos del mismo, lo que da co
mo resultado un inoremento en el nimero de defectos puntuales. La va-
riacién de la energfa de Gibbs asoLiada a este aumento nos da la die-
minucién o disipacién de energia eléstioca de la onda de tensiones que
efectia el trabajo medio por periodoj 1; que nos permite obtener una

expresién para la fricoién interna debida a este mecanismo.

Aunque se realigan importantes simplificaciones para la obten-
cién de esta expresién y a partir de ella, de un modelo teérico de
distribuoién de Q con la profundidad, como se ver4 en el préximo capi
tulo, éste modelo parece explioar los aspectos cuslitativos de la ane
lasticidad del Manto, en el oaso 1imite de una Tierra supuesta homogé
nea y en el que la naturaleza polioristalina sélo se tiene en cuenta

mediante coeficientes correctores.

6.2.- DEFECTOS PUNTUALES EN LOS SOLIDOS

Anteriormente, ya hemos oonsiderado imperfecoiones unidimensiona
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les o lineales (dislocaoiones), e imperfeociones bidimensionales o su

perficiales, oomo son las fronteras de grano,

Una imperfecoién puntual, es una interruoocién muy localizada
en la regularidad de la red. Como regla, aparece una de estas imper-

feoociones en tres casos:

1. Cuando falta un &tomo que estaria presente en un oristal perfecto:
Yaocante
2. Cuando un &tomo de la red ooupa una posioién inoorrecta: Defeoto

Interstioial

- —— g -

Existen otros defectos puntuales més oomplejos, ocomo son: gru-
pos de vaoantes condensadas, asociacién de defectos intersticiales
oon vaoante aniénica o defeoto de Frenkel, vacante catiénica y aniéni
ca asooiadas o defeoto de Sohotty. Puede hacerse un estudio elemental
en los 1ibros de Wert y Tho-non‘Q1967) ¥ Kittel (1968) y més avanzado
en el de Van Bueren (1960).

6.2.1. Vaocantes

Vamos a efectuar el estudio de la distribucién de equilibrio de
vacantes en un oristal, pues seri el problema central en el meocanismo

que se propone.

Se crea una vacante en un oristal perfeoto, tranefiriendo un &to
mo de un lugar en el interior a la superfioie. Un simple razonamiento
nos hace ver que para o-t# transferencia se necesita uﬁu energia ya
que el ftomo pasa a estar menocs enlazado. Se denomina por Ev s la ener
gla deformaoién de gna vacante y viene determinada por el nimero de en

laces que se pierden al pasar el &tomo del interior a la auporfioie.

En el oquilib;io térmioo a temperatura T, un oristel que en
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otros aspeotos puede s;r perfecto, posee siempre cierto mimero de
vacantes ya que la entropia aumenta por aumentar el desorden en la
estructura. La energfa libre de un oristal perfeoto (fiocticio), si
suponemos la presién despreciable frente a las fuerzas interatémioas,

estd representada por:

2

donde la energia Bp oomprende la energia de cohesién y de vibracién.

. E','-TSP

La eniropia sp, es entropia térmioa ya que en un cristal perfeoto la

de oconfiguraoién es igual a 0.

Consideremos un oristal real que oontenga n vaoantes. El aumen
to de energia interna asooiada oon estas n vacantes aisladas y que
suponemos no interacoionan entre si es:t AE = nBv, siendo Ev la ener-
gia necesaria para la for:uo:wn de una vaoante, Su entropia configu-

raclional es entonoeu( Capitulo 18 del libro de Kittel, '1968)
- i w!
Sc = kin) A’_U_,h_,] ( 6-1)

El término entre paréntesis representa el nimero de formas en que po-
demoa 0oloocar (N-n) &tomos y n vaoantes en N posioiones de la red.
Si se emplea la aproximaoién de Stirlings {n n/i#lun -n para h>> 1 ,

se obtiene:
lo 2L~ NN = (H-n)la(H-n) - G it ( 6-2)
(W)l ! -

La energia 1libre del oristal real seré
]
o= FpaneBr-T(S,-5)-kT u[m';i,u_,] (63)

siendo sR la entropfa térmioa del oristal real y si definimos el au-
mento de entropfa térmioca resultante de la creacién de una vacante,

ASt, pors
wdaS5, = S-S,

En el equilibrio, a una temperatura dada y en un sistema Bobre

el que no se realiza trabajo externo, la energia libre es minima res—
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pecto a variaciones de n . Haolendo (32‘):0 en ( 6-3 ) y tenien-

do en ocuenta que n « N, se obtienes
- i 4as - E
noNap | O, ’/a.*r]

El faotor esenoial es el de Boltsmann tw/kT , Kl faotor expo

(6-4)

nenoial que contiene el ocambio de entropia térmioa por vacante Ast ’
puede caloularse tomando ocomo base un modelo partioular. Si tomamos
el modelo de nmfoin, siendo V la freocuenoia de Einstein asociada de
los iones en la red perfeota y ¥ 1a frecuencia de Einstein de un

ion préximo a la vacante (V'<Y) , Puede verse faoilmente (Dekier,
1
P ®r g 4 Cankin(I) (65)

2 = n° de veoinos més préximos
sustituyendo ( 6-5 ) en ( 6-4 ) we tiene para la oonoentracién de

equilibrio € Vo) ]
- _tr . -
np = Koo L_T) ;o k=) (6-6)

El cambio de entropia térmioa favoreoe la formacién de vacantes
ya que l’/;v?. i . No obstante muchos sutores, oomo Kittel (1968) ocon-
sideran en ( 6-6 ) K = 1 en primera aproximaciénjsegin esa férmula y
para valores habitualo.l de lv ( entre 0,7 y 1 oV ), la ooncentraoién
de equilibrio depends fuertiemente de la temperatura.

Hay prooesos mas oomplejos, ocomo la formaoién de pares de vacan-—
tes de distinto signo ( defeotos de Schottky ). Este fenémenc es wuy
importante en los oristales 16nicos en los que la tendenocia a evitar
acumulaocién de oargas espaoiales haoce que oontengan , en la préctioa,
ol mismo mimero de vacantes positivas que negativas. En este oaso, el
nimero final de pares de vaoantes viene determinado por la suma de las

energia de formaoién de vaoantes de iones positivos y negativos.

¢=Er"‘£¢-
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siendo ¢ « energia de formaoién del par.

Si rehacemos el ockloulo que condujo a ( 6-6 ) teniendo en ouen
ta que al oaloular la entropia configursoional, sirve la misma expre
sién ( 6-1 ) para iones positivos y negativos, se tienes

¥ =ver (%) cen)

La importanoia de este fenémeno en el Manto es evidente,si ocomo
apuntan la mayor parte de investigadores, esté muy fundamentalmente
compuesto por sSlidos de oarfoter maroadamente iénioco.

En el Apéndice B, se puede ver un ofloulo aproximado de las
energias de formaocién de vaocantes E: y l; on el caso de una estruotu
ra i6nioca muy simple, odbioa oentrads en las oaras.

6.2.2, Defsotos intersticiales e impuresas subsiitucionales
~

Estos son los otros tipos de defeoctos simples que oonsiderare-
mos. Ruevamente, al formarse un defeocto intersticial se produce un in
oremento de la energia del oristal 31 s Y& que este es aoufiado en una
regién; donde son muy fuertes las fuerzas repulsivas entre el dtomo
insertado y sus veoinos. De modo anflogo, un &tomo de impureza substi
tucional al ser de distinto tamafio distorsiona la red y se produce un

inoremento de energia por impuress l..

El ofloulo de la conoentraoisn de equilibrio es igual que para

las vacantes siendo los valores:
ne e (At ) " e (- E/ut)
(6-8)
wox N oop{-E/7)

Donde N' es el nimero de posioiones de inseroiém .

En general E;, PTSd 3. lv, para empaquetamientos ocompaoctos y por

esto su ndmero es muy inferior sl de vacantes en el oristal.
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Hay que hacer notar, quoila producoidén de lagunas (o vaocantes)
y defectos de Sohottky disminuye la densidad del oristal al aumentar
el volumen y mantener la masa oonstante. La producoibén de defeotos in
terstioiales, substituocionales y defectos de Frenkel no oambia en pri
mera aproximacién el volumen del oristal ni la densidad. Estos efec-
tos, despreoiables a presiones normales, adquieren gran importancia

para las presiones del Manto Inferior.

La oausa fundamental de la existenocia de estos defeoctos mon las
fluotuaciones térmicas y debido a estas se producen y destruyen oonti
nuamente estos defectos, por lo que los valores obtenidos en ( 6-6 ),
(6-71)y (6-8), mon v;loro- medios segfin la distribuoién de Gibbs
(ver Fisioa Estadistioa de Landau, Capitulo 3).

6.3.~ MECANISMO DE ATENUACION POR CREACION DE DEFECTOS PUNTUALES

Como ya se vié en Tl Capftulo anterior, muchos datos experimen-
tales sugieren una friooién interna que varia oon la presién y tempe-

ratura (Smith, 1972)

L ¢
Q"= AGT) e (- L) (62

Anderson y Archambeau (1964), parten de hipstesis de una tierra homo-
génea y una friocoién interna.
Cepr) = @ e ELLT) o (£E) ( 6-10)
kT, T
con E‘ Yy v‘ los apropiados al mecanimmo causante de la anelastioidad.
Suponen ademés que este meocanismo es Unico y que operamos lejos de una

regién de resonanoia.

El mecanismo que se propone intenta obtener teorlocamente una ex-

presién del tipo ( 6-9 ).

Supongamos en una zona de la Corteza o del Manto aloanzada por

una onda sismica, un monooristal de volumen unidad. El trabajo realiza
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do por las fuerzas eléstioas sobre 61, para una variaocién ny del ten

sor de deformaciones es:
SW = t,:l-Sf‘j

* La idea fundamental del meoanismo que se propone es que este
trabajo da lugar a un aumento del mimero de defectos del monocristal
¥ por ello a un inoremento de la energia del mismo, a expensas de la

atenuacién de la energia eldstioa de la onda sismioca ",

En el oaso oconsiderado, el monooristal del interior de la Tie-
rra, suponemos que se encuentra a una profundidad r, presién p(r) y
una temperatura T(r)..!utudio-o- la distribuoién de vaocantes en este

oristal.

Como se sabe por termodindmica, vease el Cap. 1 del libro de
Brophy et al. (1968), en este oaso la funoién de Heltmoltz o energia
libre F, no es el potenocial termodinimioco més adecuado para desoridbir
el estado del sistema, pues sobre éste se realiza un trabajo por la
onda de tensiones. En estas oondiociones, si p y T son oonstantes para
el volumen oonsiderado, la funoién de Gibbs es la que en el equilibrio
alcanza un valor minimo y por ello el potencial termodinémioo més ade

cuado para desoribir el sistema.

Consideremos el problema de la distribucién de defeotos en el

cristal en dos etapas:

l.~ Antes de llegar la onda sismioa.
2.= Al llegar la onda.

l.- El odloulo del mimero de vaoantes en el oristal antes de la
llegada de la onda se bace de modo anflogo a como se hizo en la Seoc.

( 6-2 ), con G en lugar de ¥.

La variaoién de energia de Gibbs asoclada al proceso es:

4G = n€E,-Tas +pav
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AV « n.V¥ es el aumento de volumen asooiado ¥V es el volumen de

activacién de un defeoto, o variaoién del volumen debida & la forma-

cién de ese defedio.
4E = n.Ev , aumento de energia interna.

Bupleando la aproximaocién de stiriing y wediante la oondioién

de equilibrios
(?-ﬁ)u) ; G:=6,+446
n

obtenemoss

= K.Aftﬁp(_ f&iﬁglgi} ( 6-11)

del mismo modo obtendriamos n1 y n. para defectos interstioiales y
substituoionales, aunque en estos el volumen de aotivaoién V es igual
a o;ro en primera aproximsoién. La diferencia entre las expresiones

(6~6 ) y ( 6-11 ) es que en aguella oonsidersbamos el oristal someti
do a una presién despreoiable frente a las fuerzas de oochesidn y aho~
ra, en el oaso real de las condioiones del interior de la Tierra, las
presiones son sufioientemente altas, oomo para que su contribuoién al

faotor exponenoial sea importante.

2.- Una vez que mobre el elemento de volumen considerado llega
la onda sismioa, sobre oada 4iomo del mismo se efectua un trabajo me-
dio por periodo. De modo olésico, a la energia de cohesién més la de
vibracién térmioa no'snporpon. la energia eléstioa de la onda sismioca
(energia oinétioa+ energia de deformaoién) (1). Debido a la megnitud
de esta energia puede considerarse como una pequefia perturbaoién depen
diente del tiempo de la energfa de vibracién térmioa, Wiit) «kT<« &, .
Siendo "a(t)’ la perturbaoién sobre un &tomo en el 1na;anto t.

(1) El problema requeriria un tratasiento ouéntioo, oongiderando en el
hamiltoniano un término perturbador poriGdioo, fi- il 4-",,A9, debido a
la energla el&stioa de la onda.y entonoes realisar ef oéloulo de la fun
cién de onda del sistema . Pero para un sélido el probla-a es irreso-
luble y de cualquier modo trabajamos oon Srdenes de magnitud, por lo
que la aproximaocién empleada parece admisible.
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Para poder establecer valores medios de la perturbacién en un periodo
suponemos que el tiempo de relajaoién para la formacién de defecto es
mucho menor que el periodo de la onda sismica. Esto equivale a oonsi-
derar el sistema en un equilibrio termodindmico incompleto, tal que en
cada instante el nimero de defeotos es el de equilibrio para la defor-

macién E(t).

LLamemos i; a la perturbacién media de la energia de cada &tomo
en un periodo, igual al trabajo medio realizado sobre cada &tomo. Si
un &tomo necesitaba, antes de la accién de la perturbaocién, transpasar
una barrera de energia ,en su prooeso de difusién a un lugar oontiguo
libre, para formar finalmente una vaocante en el interior del oristal
{(punto E en la figura 6-1), debido a la perturbaoién LA (representada
en la figura 6-1 (b) y (o)) sumenta la probabilidad de salto de un
dtomo a un lugar vacante contiguo. En los estados intermedios represen
tados por los méximos de la figura 6-1 (o) no es v4lide la teoria de

la elastioidad y no se supéne perturbaocién.

Figura 6-1. Suoesién de saltos que producen una vacante que migra ha-
oia el interior del oristal (a). En (b), se representa la ener-
gla potencial de la vacante segin se difunde en el oristal y en
(o), la de los &tomos looalizados en las distintas posiciones
de (a). Segin Dekker (1957), Sec. 3.4.
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Si un Atomo, por ejemplo el B de la figura 6-1 (a), necesitaba antes

de la perturbacién una fluotuacién de energfa térmioca 03 s después de

ésta,necesitard una fluotuacién YL-;Zt prara transpasar la barrera de

energin potencial y situarse en la posiocién A. Es decir, la probabill
/T ' Wa/uT

dad de que B pase a A, ha pasado de pﬂg e a gB = Pa € .

Ahora la probabilidad de formaoién de una vaoante pasard de { 6-11 )

ar (1)

" - W (-f_.r_tﬂ:ﬁ:) ( 6-12 )
N 1 T

A este resultado se puede llegar de un modo menos intuitivo, si
consideramos la funoién de Gibbs en un oristal, con n' vacantes de
energia de formaoién Ev (que suponemos igual al velor en ausencia de
la perturbacién) y sobre el que aotua la perturbacién por 4tomo Ua.

Entonces, en lugar de ( 6~3 ) se tendré& para la energia de Gibbs

, , | WF
Ge =G, +n E'.,—T(S.z—s',)—thn((—”—_n—f;—!'—kT)-n wa

indicando el dltimo término que los lugares vaocantes no poseen la ener
gla i; de perturbacién que tendrfan n’ 4tomos en esas posioiones. En

el equilibrio 24e/,70y se tendré:

— L/
W KN e (&_%_ri) ( 6-12%)

(1) Se puede llegar a este resultado mediante un enfoque estadistioc

del problema. El sistema puede estudlarse mediants una ooleotividad
isotermo-isobérios de funoién de distribucién piElec exn(( 6-H fPV))kT) :
que represents la probabilidad de un estado del

sistema con una vacante de energia Bv.

Si se supone una perturbacién W, segin la teorfa de fluctuaoio-
nes termodindmicas de Peierls (ver Fisica Bstadistica de Landau, 1969),
G' = G +W serd la nueva energfa de Gibbs en presencia de la pertﬁrbg:

cién con lo que la densidad de probabilidad paserd de = € X
[ p'i W/nT

a e-
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A causa de esta perturbaocién o trabajo medio por Atomo la dis~
tribucién de vacantes queda alterada y después de un periodo habré un
nimero q; > n_, dado por ( 6-12 ).

Ahora ya estamos en disposioién de oonocer la pérdida de ener-
gla eléstica de la onda en este prooeso; Segin puede verse en la
secoién 20 del libro de Fisica Estadfstioa de Landau (1969), el tra-
bajo realizado por la fuente exterior ( onda sismica ) es igual a la

variacién de energia de Gibbs.

AW =46 =- At y, (6-13)
Antes de efeotuar el trabajo el&stioo la onda sismioca, la energia de
Gibbs asooiada al ndmero de vaoantes n, en el equilibrio eras

G, = nyE, ~TaS +pav
Después de efeotuar trabajo durante un periodo

6, = n/, £,-Tas +pav

Por lo ques

4= 61‘6' - n", Ev-hrar-T(As"AS) *P(AVLL‘V)

‘ ( 6-14 )
Simplifiquemos esta expresién:
Segin ( 6-11) y ( 6-12 )

ny =ty exp (Wasey) (615 )

Siendo nv y n; el nimero de vaocantes antes y después de la llegada de

la onda sismioa al volumen de oristal oonsiderado.

El trabajo elédstico efectuado por &tomo serd muoho menor a la
energia térmica de vibraoién. Para hacerse idea de ésto, no hay més
que oonsiderar que los desplazamientos debidos a vibraciones térmicas
son del orden del 10% del espaociado retioular ( Wert y Thomson, 1969,
Cap. 3), mientras que el limite eldstico de la mayor parte de los séli
dos rara vez supera el 0,2% (Moffat et al., 1968); luego W <«kTy en-

toncess
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n = n (1+ kT') ( 6~16 )

a) El término T(AS"AS) ess

. ! ]
T(88-45) = 4T [t (N‘“ )'Kd - bR

: kT L (N-a0)! 0

(W-ni)! ny!
empleando la aproximacién de Stirling (n y n' << N)

a 8 1-"W | o ’ —
”"TW“;,”_—:, = kTl Tﬁ’/ﬁ) 2 hT(u-n) ( 6-17)

b) El 6ltimo término de ( 6-13 )
av'-n'v* ;o Av=n, V' ( 6-18 )

Substituyendo ( 6-16 ), ( 6-17 ) y ( 6-18 ) en ( 6-14 ) resultas
4G = an(E,+pVT-kT) =kn, wa(_c‘ﬂ ) ( 6-19 )

Esta es la pérdida de energia eléstica por la onda por periodo y uni-

dad de volumen.

El ocoofioiente de atenuaoién o absorocién segin la Seoco. 35 del
1ibro de Landau y Lifshitz es:
y- LE] . aE_
2¢t 2¢TE

Siendo E 1a energia media de la onda; y la fricoién interna que es el

faoctor que nos interesa serés
Q- L€ _ a,Na F.¢4EV'_1}
2n€y znE, kT

y teniendo en cuenta ( 6-11)
Q-.: = l .._"I_t! ] gg/, (— M} ( 6-20 )
ZnE . kT
de la forma general ( 6-9 ), que es lo que se perseguia.

En todo lo interior se ha oonsiderado Gnicamente la formaoién de
vacantes, el céloulo con defeotos interstioiales y substitucionales es

enteramente anilogo y las expreasiones que se obtienen sons
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Iy - - v
Q) = M Wa [ Eig :Ttv“ﬂ - 1];,,; LGt Plig. (621 )

an" T

No obstante, al ser Ei b 4 EJV3 a 5 veces Ev, el nimero de vacan-

tes es muy superior al de estos defeotds, que por tener mayores ener-
glas de formacién son mucho menos probablesy aunque el hecho de no
verse afeotados por la presién tanto oomo las vaoantes, V:i) o V;:)

Vt, les puede convertir en importantes cuando tratamos oon las gran-

des presiones del Manto Inferior.

En el caso més general de un oristal poliatémico, habria que
oonsiderar la oontribuocién de todos los &tomos que intervienen en es-

te mecanismo, a las expresiones ( 6-20 ) y ( 6-21 )
-1 -1 . ] - d -
= . 6
Q ~§%*{- Qon + 2 % ( 6-22)

donde (v), (1), (k), representan vacantes, impurezas interstioiales
Yy substitucionales y los sumatorios son sobre los distintos tipos de

ftomos que forman estos defeotos.

Para el caso de sélidos iénicos y oomo pudo verse en ( 6-7 ),
las expresiones que resultan son idéntioas substituyendo para el caso
de las vaocantes E_por la mitad de la energia de formaocién del par de

vacantes ¢ = E'+ E; .

En todo lo expuesto hasta ahora, hemos estado tratando oon cris
tales perfectos. El caso real de los materiales de la Tierra es de
estruotura polioristalina, por lo que habria de tener en ouenta de mo
do primordial el efecto que en el mecanismo propuesto pueden tener
las fronteras de grano. Como no conocemos exaotamente estos efectos,
en el Capftulo siguiente, cuando busquemos un valor numérico ooncreto
a la friocoién interna de las ondas internas, incluiremos en unas cons
tante A 10 ( Knoppof y MoDonald, 1960) los efeotos de la estructura
policristalina en las férmulas anteriores,- la justifiocacién de este
hecho puede hallarse en que la interacoién entre vacante y dislocacio
nes de borde, en las que se pueden analizar muchas subfronteras He
grano, es de varias décimas de eV (Friedel, 1960; Girifalco y Welch,
1967 ) -.
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6.4.- POSIBLES INTHRACCIONES DE ESTE MECANISMO CON OTROS BASADOS EN
DISLOCACIONES

En ests secoién, vamos a esbozar las posibles interacoiones de

miestro mecanismo oon otros estudiados anteriormente.

En el Capftulo 5, hioimos un breve repaso a los mecanismos ba-
sados en dislooaciones. Aunque ooncluiamos que ninguno de ellos pare
cfa el fundamental en la explicaocién de la anelastiocidad de la Tierra,
todos ellos estaban basados en el hecho de que estas dislocaociones es

taban ancladas a las impuresas del sélido.

Es bastante razonable suponer que si el nimero de defeotos au-
menta con el paso de una onda de tensiones segin ( 6-15 ), el ntmero
de dislocaciones ancladas aumentaré. EBste aumento produoird un inore-
mento en las pérdidas de energia por el meocanismo de resonancia,
secoién 5.5. Respecto de los meoanismoa de histéresis y relajaoién,

no se ve tan olaro el efecto del aumento del mimero de defeoctos.

En general, podemos suponer que la energia perdida por unidad

de volumen, debida a meocanismos de dislooaociones ess
AE = X ¢ n) p i) (W, ), (6-23)

siendo (P(n) la probabilidad de que una dislooaocién esté anclada, que
es8 funoién oreciente del nimero de impurezas.
(uper) es la energia perdida por dislocacién anoclada al serle aplica-
da una tensién transversal 1@} .

PJ (Fyn) es la densidad de dislocaciones de longitud {.
El problema de su odloulo 6s muy complejoj el ocaso més.simple de dis-
locaciones reotilineas y paralelas oon el mismo plano de deslizamiento
puede verse en la mecoién 30 de Teoria de la Elasticidad de Landau.
Resulta un problema en el oampo oomplejo y una densidad que orece en

la proximidad de las impurezas.
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El aumento del nimero de defeotos puntuales, incide en ( 6-23 ).
Para oaloularlo, podrfamos desarrollar dicha expresién por Taylor y
8i se oconooiesen sus términos podriamos oalcular el aumento de laa

pérdidas de energfa debidas a mecanismos de dislocaciones : AE(n’)-AE(n),
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CAPITULO T

VARIACION DE LA FRICCION INTERNA DEBIDA AL MECANISMO PROPUESTO, RN EL
INTERIOR DEL MANTO

T.l1.~ FRICCION INTERNA EN UN MANTO HOMOGENEQO

En este ocapitulo, se va a obtener,a partir del mecanismo propues
to en el oapfitulo 6, una distribuoién de Q, oon la profundidad en un
Manto supuesto homogéneo. Las consideraoiones que resulten de los valo
res obtenidos y su ocomparacién con modelos experimentales sersin de ti-

po cualitativo,

Para aplioar las férmulas ( 6-15 ) y ( 6-16 ), debemos ocaloular
la perturbaoién media por periodo y por &tomo i; s & partir del valor
del trabajo medio realizado por la onda de tensiones por unidad de vo-

lumen y periodo W

Una hipétesis razonsble y que estf dentro de las aproximaciones
enpleadas hasta ahora, es oonsiderar que para las largas longitudes de
onda que estamos tratando ~ 100 Km. (ondas P), la onda "no ve" la es-—
truotura de la red que para ella me comporta oomo un medio continuo.
En la unidad de volumen que se estudia, la onda afeota en primera apro
ximaocién por igual a todos los 4tomos, que csoilan praoticamente en fa
se (se estd suponiendo un s8lido homogséneo). Entonces, si W es el tra-
bajo medio por periodo efectuado por la onda sismica y N es el nimero
de dtomos en dicho volumen, la perturbacién que aotua sobre cada &tomo

serd:

Wa = (7-1)

z e

El ragonamiento que conduce a ésta f6rmula supone el céloulo del valor
medio i, que es un promedio temporal. La justificacién de ésto es que

si aplicamos la teoiia de perturbaoiones termodinémiocas de Peierls
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(ver secoién 32 de la Fisioa Estadfstica de Landau y Lifshitz, 1969 ),
8i sobre el hamiltoniano original Bo (pyq) eotua una perturbacién
W (pyq), siendo p,q las coordenadas generaliradas del sistema estudia

do, la energfa libre resulta en primera aproximaoién
F=F +<w) (1-2)

es decir, la oorrecoién de primer orden a la energia libre F es igual
simplements al valor medio de la energia de perturbaoién para todos
los estados miorosobpioos, oconsiderando sus probabilidadess

> = | WG4 pFE) 47 4F
Ahora bien, el promedio estadfstico es equivalente al temporal si con-
sideramos un tiempo sufiolentemente grande respecio a los de estableoi
miento del equilibrio,al efeotuar el promedio en el tiemﬁo (ne haﬁ con
siderado procesos ouyo tiempo de relajacién T es mucho menor que el

periodo de la perturbacién).

Una vesz se tiene F = F°+ i, ya eolo se debe tener en cuenta la

homogeneidad del ouerpo para llegar a ( 7-1 ).

Sustituyendo este valor i; déado por ( 7-1 ), en ( 6-15 ) 6 ( 6-16 )
resulta para un solo tipo de defeoto contribuyendo a la friceién inter

na, con energias y voldmenee de aotivaoién E* y V'y Eu.zﬁ para w oonst.s

-t ’ q e v
= C [E+pV_ _t__+e!_) -
Q. el 1) o (- S2E (7-3)
La oonstante C tiene en cuenta el faotor (ﬂ&ﬂ)je de cambio de en-

tropia térmica y el heoho de tratar com polioristales (en realidad es-
tudiamos un monooristal equivalente y para ello debemos introducir una

constante oorrectora a la hora de caloular la friceién interna).

Si en primera aproximaoién,seguimos considerando vélida ( 7-1 )
para un s6lido con distintos &tomos ( o iones ) j, contribuyendo a la
friocién interna por oreacién de un solo tipo de defeotos puntuales de

energias E_ y volimenes Vj la férmula ( 7-3 ) se convierte en:

3
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Siendo xj la fracoién molar de la espeocie atémioa J = gel y cd, oomo
antes, la oonstante polioristalina y de entropia térmioa y la sumato-
ria es sobre los distintos étomos que oontridbuyen a la friooién inter-
na,

Como la expresién ( 7-4 ) es vflida para vacantes e interstiocia-

les la podemos generalizaxr oomot
L 4 s »
Q-3 ¢, XN [E,-L_LL%.A_- 1] n,[-(ﬁ"_‘tj_t!{':)l (15)
ot ‘J' 4 LT AT
indioando el Ifndice d, el tipo de defectos vacante e intestioial.

La férmula ( 7-5 ) puede hacerse més ocompleja teniendo en ocuenta
que un mismo defeoto,puede tener distintas energfss de formaoién en dig
tintas regiones del ouerpo, que puede interacoionar oon otros defeotos

eto,

Bn (73 ), ( 7-4 ) ¥ ( 7=5 ) se ha obtenido una fricoién interna
independiente de la freouenoia (ouarts oondiocidén de la seocién 2.2). Por
otra parte, el razonamiento anterior es independiente de si la onda es
longitudinal o transversal, por lo que este mecanismo daré lugar a fun-
clones de disipacién iguales para smbos tipos de ondass

Qe % Q% (7-6 )
con lo que cumple también en primera aproximaoién la ouarta oondicién
de la secoibn 2.2.:Recordemos que Kanamori, 1967), obtenia ) ;l % 62;,'
¥ Anderson et al (1965) y Anderson y Hart (1978) proponen d;;=3,3f ‘zv:’o
es deoir la no existenola de proocesos disipativos en compresién purs,
aunque sefialan que sus datos son oonasistentes oon un faotor entre 1,4

Y 1,8 en lugar de 2,25,

El meoanismo propuesto, tal ocomo se indicSé en la seocoién 6.4, es
indudable que influenciaria . a otros, en partioular a los basados en

dislooaciones que producen pérdidas mucho mayores para ondas transversa
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les que longitudinales, por ello es presumible que la relaoién entre

-
o o/ Qa' , segin este mecanismo sea mayor que 1:

Respeoto a la hipStesis de Manto homogeneo oabe sefialar que An-
-1
derson y Archambeau (1969), ocsloularon la variaocién de Q , si esta
fuese debida exclusivamente a la presién y temperatura, en una Tierra

homogénea. Suponian gue la disipacién obedece a una expresién del ti-

pos

Q-’(-’;f’): Q;’aﬁ E'lT.‘T)/“;T s de}hT (7-7)

E‘y 4Av* son la energia y volumen de aotivaoién apropiado para el meoca-
nismo, La difioultad d; este modelo reside en gque para ajustarle a una
distribuoidn oon posibilidades de realidad, los parémetros E y V
deben adquirir unos valores tan pequefios ( E%1 koal/mol, Avﬁvlona/mol )
que no corresponden a ningdn fendmeno real de Fisica de Estado S6lido,
que haya sido estudiado hasta el momento,

-1

T.2.~ DISTRIBUCION DE Q , CON EL MECANISMO PROPUESTO.

Es evidente que para el mecanismo desarrollado em el oapftulo an
terior tenga alguna posibilidead de existenoia real, ademds de dar cuen
ta de las propiedades 20 y 4% de la Seco.(2-2), debe explioar los ras-
gos generales de la distribuoién de Q-l en ol interior de la Tierra ob
tenidos experimentalmente, en partioular y dé¢ modo fundamental el que
Q-l en el Manto Superior sea un orden de magnitud mayor y si es posible,
la zona de alta atemiaoién entre los 100 y 500 km., oorrespondiente en

parte a la regién de baja velooidad de Gutenberg.

Con objeto de obtener valores nmuméricos y oompararlos oon los da-
tos experimentales y otros modelos, hemos considerado el modelo més sinm
prle de Tierra homogénea y en la expresién ( 7-5 ) molo dos tipos de de-
feotos contribuyendo a la friocoién internas Vaoantes y defeotos inters-

ticiales. Entonces, la férmula ( 7-5 ) se transforma ens
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donde hemos tomado igual a cero el volimen de activaoién para defeotos
intersticiales y oomo oon-idorimoa la hipétesis de una Tierra homogé-
nea, solo se ha tenido en ocuenta un tipo de étomo oontribuyendo a la
friocién interna, aunque tasmbién podrfamos considerar la expresién

( 7-8 ) ocomo un promedio, en ouyo caso B ! 1, v serfan valores me-

dios. (1)

En el ofloulo de ( 7-6 ) se ha empleado la Tabla ( 7-1 ), de va-
riacién de la presién oon la profundidad del modelo de Bullen-Haddom I.

TABLA T-1

Profund. Presién Profund. Presibn Profund. Presién
(km) (10'%aine/om’)  (km) (10*’dine/om?)  (im) (l0‘dins/on’)

0 0,000 1400 0,572 4400 2,802
15 0,004 1600 0, 668 4600 2,951
60 0,019 1800 0,766 4800 3,087
100 0,032 2000 0,867 4982 3,198
200 0,065 2200 0,970 5000 3,208
300 0,099 2400 1,076 5121 3,275
150 0,116 2600 1,187 $200 3,315
400 0,135 2800 1,301 5400 3,405
413 0,140 2878 1,347 5600 3,480
500 0,174 3000 + 1,476 5600 3,531
600 0,213 3200 1,686 6000 3,579
650 0,234 3400 1,892 6200 3,602
800 0,298 3600 2,092 6371 3,608
984 0,380 3800 2,264
1000 0,387 4000 2,467
1200 0,478 4200 2,640

(1) Como es evidente, los volumenes y energias de aotivaoién variarén
de unas profundidades a otras, aparte de variaoiones laterales para
una misma profundidad. En este sentido, las energias y volimenes de
activacién que desds shora se oonsideren,tienen el significado de va
lores equivalentes al de todos los existentes en la zona estudiada y
oonsiderada homogéneay en el sentido de que on dicha zona, el mimero
de prooesos de oreaoidn ocon esos valores E y V'sea igual al mimero de
los existentes si oonsideramos oada &tomo con sus volGmenes y ener-
glap reales de aotivaoién,
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También se han utilizado las curvas de variacién de 1la tempera-
tura oon la profundidad ( figura 7-1 ), que aparecen en el libro de
Stacey (1969). Antes de considerar el modelo conveotivo, segin indi-
oa el autor, conviene emplear los datos del modeloc no oconvectivo que

ofrece una mayor fiabilidad.

Estos modelos, de cualquier modo tienen mucho de especulativo y

por lo tanto, mérgenes de error muy oonsiderables.

T (9K ) ~

Foog

4000

3o00)

2040

1600

Il 1 I n 4

A L 1 A
50 40 500 w0 500 ZLow 25w 2400 3500 Prof.(km)

Figura 7-1. Temperaturas en el interior del Manto, modelo convectivo
( € ) y modelo no conveotuvo ( N.C. ), junto oon el pun-

to de fusiénndel Manto ( P.F ), segin Staoey.
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En ( 7-6 ) se supone ademés C = 10, lo gque unido a la simplificacién
de suponer una Tierra homogénea, hace que la discusidén que sigue sea
de tipo oualitativo ya que no podemos de ningin modo considerar los
resul tados numéricos de ( 7-6 ), salvo como estimaoiones de Srdenes
de magnitud de Q-l a las distintas profundidades dsl Nanto.

7.2.1. Variaoién de g"l

—— — — —— — e S e S G- - — — -

Leotos_interstiolales,

a) Ev variable y ’1 oonstante.

Se ha dibujado en la figura 6, los valores obtenidos para
@ Y(r) de ( 7-6 ) para distintos valores de E,. Se tomaron B = 0,7 eV,
0,8 eV, 0,9 oV, 1 oV, 1,3 oV y !1- 3 sV que son valores entre los que
suelen hallarse las energias de formacidn de vacantes e interstioia-~
les. Para el volumen de activacién para la oreacién de aquellas, se

toné un valor tentativo V’' = Si’ s lo que supone V"- 0,5 Vu suponien

" do un volumen atémioco caraoteristioo de este Manto homogeneo de

0
VA = 10 A3 .

En la figura ( 7-2 ), se pueden ver los valores de Q-l(r) a los
que se ha superpuesto en forma rayada los valores medios de Q-l halla
dos en el oapitulo 4 por el MPD 3 para el Manto Superior e Inferior,

En los 100 primeros km, nuestro modelo da valores excesivamente

-6 -
bajos (~10 a 10 3 ) por 10 que no parece que pueda ser importante

en esa gona.

Cualquiera de las ourvas obtenidas en la figura 1, explioa el
resul tado experimental de uhu atenuacidén en el Manto Superior un orden
de magnitud mayor que en el Manto Inferior y también la existenoia de
una zona de méxima atenuacién entre los 200 y 500 km.

b) E, verisble, Bvioonstanto.

En la figura ( 7-3 ) se han dibujado los valores de Q—l(r), para



a Ev = 0,7 eV
E = 0,9 eV
v

a Ev = 1,2 eV

10

10 . 1 .
1000 2000 3000 Prof. (Km)

- o
Figura 7-2, Variacidn de Q ! con Ev para Ei =3 eVyVs=s5 Az; se ha superpuesto,

+ PR
como en el resto de las figuras, los valores medios - las desviacio-

nes tipicas del modelo MPD3 (zona rayada).
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o Ei-z,o eV
+ E1 = 2,5 eV
° Ei = 3,0 eV
. Ei = 4,0 eV
G—l
107 L
014 A A
L ot
S IR/ 1/
¢ ' 4 a 4
+
°-r + 1
] +
+
+
10‘3_ 2 * + '
i ’
M, -
o o o o
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10‘“_ .
) R s
1000 2000 ' 3000 Prof (Km
Figura 7-3. Variacidn de q‘l

o
con Ei' para Ev =0,8eVyVte=>5 AJ.
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1
los més oomunes para defeotos interstioiales y substitucionales s 2

Ev = 0,8 oV, L 5:3 y distintos valores de E .. Se toman algunos de

eV - 4 eV. Como puede verse, y debido a la hip6tesis de oconsiderar en
primera aproximacién el volumen de aotivaoién para la oresoién de un

defecto intersticial igual a cero, el efeoto E1 se haoe notar princi-

palmente en el Nanto Inferior, debido a que en su formacién influyen
muy pooo las fuertes presiones alli existentes que hacen muy improba-

ble la creacién de vaoantes.

Podemos deduoir de la figura, que una Bi = 4 oV es demasiado
grande pues conducirfa a atemuaciones 10“'5

3 6 10_4) ¥y que E1 = 2 oV darfa

lugar a Q-l exoesivanente altos respeoto a los del Manto Superiox, en

exoesivamente pequefias com

paradas ‘'oon las experimentales (~ 10

el Manto Inferior.

Algunos valores de estas energias y voliumenes de aotivacién pue
den verse o&n los libros ya citados de Fisioca del Estado S6lido. Sin
embargo existen muy pooos datos sobre energias de aotivaoién de proce
aos de oreaoién y difusiém en éxidos y silicatos. Algunos datos de in
terés pueden verse en el artioulo de Jaokson y Anderson (1970) y en el
Ameriocan Institute of Physios Handbaok (1972) Cap. 9.

En todas las ourvas estudiadas hasta ahora, se ha operado con un
volumen de activaoién V‘ - 51) s que suponia la mitad del volumen até-—
mico V‘ - a3 siendo as 2,5 i, de esa espeoie atémioa imaginaria de un
Manto homogeneo. Anderson (1967), da los voldmenes de aotivacién para
un fenémeno de difusién e indioa que se encuentran oomprendidos entre

0'4 v" y 0,9 Vu.

En la figura ( 7-4 ), se representa la variacién de la friooién
interna debida a muestro mecanismo oon el valor del volumen de aotiva

cién,
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Figura 7-4.
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Variacidn de Q_l con el volumen de activacidn V* para E, = 0,8 ev
y Bi = 3 eV.
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Se puede oomprobar que para los valores empleados, entre 5 1, y
8,3 R’ y la variacién en la disetribuoidn de Qfl oon la profundidad es
muy apreciable. El aumento de V‘no solo reduce la magnitud del méxi-
mo de fricoidén interna, sino que el ocambio de ésta, al pasar del Man-
to Superior al Inferior, se haoe menos suave, de modo més brusoo a

medida que aumentamos V‘.

1.2.3. Yeriscién de_Q (r),_con la temperatura

Todas las gréficas obtenidas hasta ahora, estén basadas en la
distribucién no oonvo_otiva de temperaturas de Staoey de la figura
( 7-1 ). Los datos que se poseen sobre dicha distribuocién no son muy
fiables y a veces difieren apreociablemente ontrob ollu; ‘En la figura
( 7-5 ), se ha reflejado el efeoto de dos de éstas distribuoiones de
temperatura en muestro modelo. Distribuoiones conveotiva y no conveo-
tiva difieren como méximo en un 10% alrededor de los 500 km. de profun
didad. Este inoremento se manifiesta en una diferencia del orden del

50% en las distribuciones de Q‘l. (1)

51 no tenemos en ouenta resultados oualitativos que oomo ya se
ha dioho en otras ooasiones,no tienen mucho valor por las grandes sin
plifiocaoiones introduoidas, desde un punto de vieta ocualitativo la our
va Q_l(r) se Ve poco afectada en su forma por un ocambio ocomo el efectua

do en la distribuoién de temperaturas.

-/

-t 14

(1) St oonsideramos en ( 7-5 ) @ ¢C ¢ s estando los valores
de T afsotados de una desviaoién tipica T(T) , es trivial obtener
%ﬂ"" < ;zET % « No obstante la aplicaoién numérioa de esta rela

cién tiens pooa utilidad ouando la férmula de que se parte,que nos
-1
da Q 7, sdlo pretende dar una explioacién oualitativa al fendmeno

estudiado.
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© Modelo de T, no convectivo

(:—l A Modelo de T convectivo
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Figura 7-5. Variacion de q'l, al cambiar la distribucidn de temperaturas.
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7+3.- ACUERDO DEL MODELO TEORICO CON RESULTADOS EXPERIMENTALES.

En 1a secoién 7 del Cap{tulo 4, se hizo una'oomparacién de los
modelos de disipacién MPD’S oaloulados en esta memoria y los de otrqs
autores. Ahora, y oonsiderando que el acuerdo entre ellos era acepta-
ble, al comparar el modelo teérico (resultante del mecanismo propues-—

to) ocon uno experimental, lo baremos oon el MPD8.

Conviene resaltar que el meoanismo téonioo apuntado no tiene
por que ser Unico, ni siquiera el més comportante en el Manto, sin em
bargo al realizar la oomparaoién lo haremos oomo si fuese Unioo. Por
otra parte, debido a las aproximaociones empleadas para la obtenocién
de ( 7-6 ) y al oonocimiento muy imperfecto sobre temperaturas , cou-—
posiciones, tamafios devgrano, fasos eto., no podemos aspirar mis que
a establecer ciertas oonsideraciones oualitativas como las realizadas
on 1a seocién ( 7-2 ). El intentar ofeotuar una comparacién oualitati
‘va e inocluso semiocualitativa entra de lleno en el terreno de lo espe-
oculativo, Con todo, resulta instruotivo y puede ser util apreoiar oier"
tas oaracteristioas de diocha comparaoién semiousntitativaentre MPD8 y
el modelo tedrico Q}}(r) y qﬁo se deduoen de la'figurl ( 4-20 ) y de
las figuras ( 7-2 ) a { 7-5 ).

1. Salvo en los 60 primeros km., en los que el modelo teérico da una
friooién interna excesivamente baja (entre 10_6 y 10-3), el aouer-
do ocualitativo es bastante aceptable para l‘ y V. equivalentes dni

oas para todo el Manto.

2. Los méximos de atenuaoién en el modelo tedrico, aparecen entre los
200 y 400 km. de profundidad estando au lodalizaoicn influenciada
por B"y VY . Esta profundidad estd entre la de los modelos de Teng,
Mikumo y MPD8.

3. El minimo de atemuaoién del modelo tedrico se halla entre los 800 y
1800 km. dependiendo fundamentalmente de V' $ en el modelo MPD8 es-
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taba entre 1000 y 2000 km.

4. Fn el modelo tedrico apareoce un oreoimiento gradual de la disipa-

cién en los dltimos 800 - 500 km, del Manto.

Estas son las coinoidenciasj las diferencias més notables entre el mo

delo teérioo basado en unos Unioos volimenes y energfas y el MPD8 sons

1. Ningin modelo oon i Yy v dnicos, puede dar cuenta de la disminu-
016n brusos de Q" alrededor de los 800 im., la transioién la efeo

tua més lentamente.

2, No se oonsiguen entre el méximo y el minimo de Q:} una diferencia

tan grande como la de MPD8.

3. El aumento de la atenuaoién segin el modelo teérioco, en los dltimos
500 km. del Manto es mucho mds lento que el indiocado en MPD8 aun-
que, oomo se dijo ya, los valores de éate para los Ultimos 200 km.

podian estar enmasocarados por efeotos de difraooién.

Bs indudable por todo esto que para conseguir un mejor ajuste
del modelo teérico respecto al NPD8 deherfamos considerar una situa-
0ién un pooo més oompleja y realista, dividiendo el Manto en cuatro
zonass Manto Superior (30-400 ke), zona de transioién (400-800 6 900
km.), Manto Inferior 1 (900-2000), Manto Inferior 2 (2000-2885), oada
una supuesta homogénea oon unas dnisas energfas y voldmenes de activa

oién.

De un sencillo andlisis de las figuras { 7-2 ) a ( 7-5 ) se de-
duoe que para oonseguir un mejor ajuste bastard con realizar pequefios

oambioa en las energias y voldmenes de aotivaoién en oiertas gzonas.

La figura ( 7-6 ), es unas composioién realizadd & partir de las
anteriores y que ajustaria de modo adeouado al modelo MPD8. En las dig
tintas ourvas existe, una tripleta de nimeros entre paréntesis que in-

dican loss E , Ei y V* de 1a férmula ( 7-6 ). Como datos m&s destaca-
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x E, =0,7 ev; E, = 3,0 eV; Ve 5 A
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+ E = 0,8 ev; E. = 3,0 eV; v“-SA3
v * i * oy
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Figura 7-6, Comparacifn del modelo MPD8, en raya contfnua, con los que resultan

*
del mecanismo tedrico propuesto. Entre paréntesis figuran Ev; Ei; v.
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bles merecen sefialarse gques

1.

2‘

Para expliocar la disminuoién brusca de Q;]' alrededor de los 800
km, de profundidad, es preoieo suponer canbios apreciables en los
valores de las energfas y volémenes de aotivacién. Asi, se puede
conseguir un buen ajuste con un aumento de la energia Ev"- 408 y
sin suponer cambio en el volumen de activaoién o suponiendo Axv-o
y 8V~ 30%. No obstante y dado que ambos B* y V* estén relacionados
con la energia de oohesién del sélido,es mis 16gico suponer que lo

que se produce, es un oambio en ambos simul t4neamente AE‘y av'~
15 - 20%.

Esto supondria un oambio de fase haoia estruoturas més densas y
oon mayores energfas de ligadura 1o que podria estar de aouerdo
oon la transioién propuesta por Ringwood y Green (1969) dsl olivi-
no (ortorrémbioo) a la espinela (f.c.c) haoia los 600-800 km. oon
una A4p~ 12%,

La explioaoién del aumento de Q—l en MPD8 a partir de los 2000 km.
implicaria segin el modelo teérico, una disminuoién gradual de la
energia de formaoién de interstiociales (o energias de difusién en
prcoesos para los que V’:r. 0). Esto nos llevarfa a suponer que en

la frontera NManto-Nuocleo se tendrfa fases menos ligadas oon meno~

res energias de oochesién.

Estas oonsideraciones tienen un caraoter marocadamente espeocula-
tivo pero pueden considerarse interesantes ya que una mayor profun
dizaoién en mecanismos de este tipo, podria arrojar lusz sobre paré
metros oomo energias y voldmenes de aotivaoidn de materiales, asfi

ocomo temperaturas, del interior de la Tierra,
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CAPITULO 8

INCLUSION DE PROCESOS DISIPATIVOS EN LAS ECUACIONES DEL MOVIMIENTO.

8.1.~ INTRODUCCION

Para finalizar éste trabajo, parece conveniente establecer un
puente de unién entre las dos partes de que consta. Por un lado, se
ha conaiderado la Tierra oomo medio disipativo, en el que la pérdida
de energfia sismica se puede tener en cuenta en las ecuaciones del mo
vimiento, mediante unos médulos eléstioos complejos relacionados con
los factores de oalidad Qq ¥y Q, (capftulo 1). Bato daba lugar, como
solucién de la ecuaoién del movimiento, & una onda que se atenuaba en
el espacio (veotor de ondas ocomplejo) y en el tiempo (freocuencia com-
pleja). Por otro lado, se estudiaron aquellos prooesos atémicos que
pueden producir la disipaocién de energfa. Falta, por lo tanto, una re
laoién entre el tratamiento formal de unos médulos de elastioidad com

rlejos y la realidad ffsioca de unos prooesos disipativos.

En este capitulo, se van a introduoir los prooesos disipativos
en las ecuaoiones del movimiento de un medio supuesto en equilibrio
incompleto. Mediante el empleo de la teoria de fluctuaciones termoding
micas y el oconoepto de funoién disipativa, se llega a la aparicién de
unas tensiones disipativas o visoosas debidas a diochos prooesos. Estas
tensiones introducen la dependenoia temporal entre tensiones y deforma
oiones propia del fenémeno anelfstioo. Si se afiaden a las tensiones

elidstioas se tiene la eocuaoién del movimiento del medio disipativo.

En el oaso de un eblidoc isétropo, se obtienen unas ecuaciones
del movimiento iguales & las de la elastiocidad perfeota, si en lugar
de los médulos eldsticos K y i , tomamos unos mSdulos complejos en
los que la parte imaginaria es funoién de los faotores Q, y Qpe Do
éste modo, a partir de los mecanismos disipativos, se llega al plantea

miento formal de la Sismologia, expuesto en el ocapitulo 1.
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8.2.- FUNCION DISIPATIVA

El movimiento maoroscépioco de los ouerpos inmersos en un medio
exterior va aocompafiado, en general, de procesos irreversibles de ro-
zamiento gue conduoen a una transformaoién de energia cinétioca en oca-
lor, esto es, a una disipaoién de energia.

El estudio piramente meo&nioo de éste movimiento es, olaramen-
te imposible; dado que la energia del movimiento maorosolpico se tans
forma en energia de movimiento térmico de los Gtomos del ouerpo y del
medio, ese estudio nos exigirfa establecer las ecuaciones del movimien
to para todas esas particulas. Esto haoe que la cuestién de si es po-
sible o no establecer unas ecuaoiones del movimiento del medio que con
tengan \inicamente las coordenadas macrosoépioas de los cuerpos, oorres

ponda al ocampo de la Fi{sioa Estadfstioa.

Este problema, por otra parte, no se puede resolver de modo ge-
neral, Dado que el movimiento de los Atomos del ocuerpo depende,no
86lo del de éste en el instante oonsiderado, sino tambien de la histo-
ria previa de ese movimiento, en las ecuaoiones del movimiento inter-
vendrén, en general, no s6lo las coordenadas generaligadas de los ouer
pos1 ql, qa,....., , ¥y sus derivadas primeras y segundas,sino también
derivadas de orden superior (intervendrd un operador integral de las
coordenadas). En eatas oondiciones no existe una funoién de Lagrange

para el movimiento maorosoépico del sistema.

En el estudio del problema del estableoimiento de las ecuaciones
del movimiento que sigue a continuacién, se emplean conceptos y desa-
rrollos de la teorfia de fluotuaciones termodinimicas (ver Capftulo 12
del 1libro de Fisioca Estadfstioa de Landau y Lifshits, 1969). Se supo-
ne para ello, el sistema en un gltado de equilibrio incompleto, y un
oonjunto de magnitudes xl,..., x!, tales que atribuyéndoles un valor
determinado (diferente al de su fluotuacién media), se puede ocaraote-

rizar dioho estado de equilibrio inocompleto. Es deoir, el tiempo de
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relajacién para el estableoimiento del equilibrio incompleto con el
valor dado de xi, es muoho menor que el tiempo de relajaoién para el
establecimiento del equilibrio de esas mismas magnitudes xi. En nues
tro caso oonoreto, 6sto equivale a suponer que los prooesos atémicos
de'diaipaoién de energia que originan las fluotuaciones de las magni
tudes xi( vectores posioién y velooidad o momento, o en el oaso que
nos interesa, veotor desplazamiento ), son mucho mas répidos que los
periodos propios de dichas magnitudes (del orden del periodo de la
onda sfsmioa en éste 0aso); por lo que suponemos un estado de equili

bric de diohos procesos pars oada valor de xi(t).

El problema de establecer unas ecuaciones del movimiento, en un
sistema ocon disipacién, puede resolverse de manera general si se su-

pones

1. El estado del sistema, en un instante dado, queda totalmente deter
minado por los valores de las coordenadas generalizadas: q:l y &1

pudiendo presoindir de derivadas de orden superior.

2. El movimiento representa un oonjunto de pequefias oscilaciones en
torno a unas posioiones de equilibrio - ocaso comin en éaste tipo de

problemas y suposiocién fundamental en la teorfa de la elastioidad.

S1 elegimos, oon éstas condioiones, las ocoordenadas q1 de tal modo que
en las posiciones de equilibrio sea qi-O; entonces la energia oinéti-
ca del sistema K(qi) serd una funoién cuadrétioa de las velooidades
61, independiente de las coordenadas 9y la energfia potencial U(qi)
debida a la mooién de las fuerzas externas, seri una funoién ocuadré-

tica de las coordenadas qi.

Introduzcamos los momentos generalizados p1 ’ definiéndolos, co

mo de ordinario, por

PC: )K"i (8-—1)
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que define los momentos oomo oombinaciones lineales de las velooidades,

cunpliéndose ademés las igualdades
. K .
q: = 2K(pi) ( 8-2)
BP;
Si se presoinde de los proocesos disipativos, se obiienen las ecua
ciones ordinarias del movimiento, segin las cuales las derivadas de los

momentos generalirados respeoto del tiempo son iguales a las correspon-

dientes fuerzes generalizadas:

L. 22U (8-3)
P = 29; .
Estas ecuaciones ( 8-2 ) y ( 8-3 ) se encuentran en acuerdo formal oon
el prinoipio de simetria de los ooefiolentes oinétiocos “,‘;,,, que nos re

laciona las magnitudes X,, oon las derivadas de la entropia del esiste-

i
ma Tespeoto a las x, 5 X, = = 33/131, mediantes (1)
% ==Y Xa (8~4)

donde por las magnitudes xl. ...,22' entendemos ahora las ooordenadas

. q1' ...,q' y los momentos Pl' oo.,p-o

Teniendo en cuenta que el trabajo minimo necesario para llevar a
los cuerpos del estado de equilibrio a las posioiones qi ocon momentos

p, o5 "nin - K(pi)_w(qi) s on éste 0aso las magnitudes 11 seréns
Xgiz w23 = 4 2Muia . 42U

gy T aq T
Xp; = =25 o 4 W - L 2K
T T IR T WP
que verifican las relaciones de Osanger para ooefioientes cinétioos

(85)

1(“‘- . Je- g debiéndose el signo menos a que qi(t)-q’l(-t) y pi(t)-
-pi(-t). ( Para tener una ides olara de éstas relaciones, oonsultar el
libro ya menoionado de Fisica Estadfstios de Landau y Lifshitz, al que

se sigue en esta se00ién ).

Segin ese prinoipio de simetria de los coeficientes de ( 8-4 ),

(1) A 1o largo de éste capitulo se adoptars el oomvenio de suma en in-
dices repetidos.
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podemos escribir ahora las ecuaciones del movimiento, teniendo en
cuenta los prooesos disipativos, afiadiendo a los segundos miembros de
(8-2 ) y ( 8~3 ) combinaciones lineales de xp y Xq s de tal modo que
se sigan oumpliendo las relaoiones de simetrfa de los coefioientes of
néticos. Ahora bien, la ecuaoién ( 8-2 ) no puede modificarse; en e-
fecto, dicha expresién es oonsecuencia de la definioién de momento ge
neralizado y no tiene nada que ver con la existencia de prooesos disi
pativos. Por tanto, sélo podremos ailadir a ( 8-3 ) oombinaciones 1i-
neales de xp (I/T'ﬁx/bpi), ¥a que en caso ocontrario se violarfa la si-

metrfa de los ooeficientes (1).

El sistema de ecuaciones que resulta (1) es:

o= AU _ o -
c d - T B (8-6)

donde los coefioientes ocumplen b’;,‘ =)"; » Sustituyendo los valores de
la ecuaoién ( 8-2 ) para las velooidades generaliszadas &i’ podemos
esoribir ( 8~6 )

,-,‘:-25%‘-&.4.. (87)

que es el sistema busoado de ecuaciones del movimiento.

é' == r‘i.‘ Xq, =¥ : X
(1) si esoribimos de modo oxplioito'{ " §u *9n 9Pa "Pe
pi=- 1?-[’1- xh., - 1]’-‘51- X?x

de : K ¥, =-TS§,
la igualdad ( 8-2 ): 4;:3_’: - Txm' } luego l 9 Pu e

pi 9.9% = 0
Por oumplir las relaociones, X“‘_ P ‘Yh"j,. , 86 tienes

pe=Tpp L 2K g LW -y 2K _ 2u
r PP T 3p, S'h’r"h— Y e 290

que es la ecuacién ( 8-6 ) oon l"vh: RIE
T
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Vemos asf que la existencia de prooesos de disipacién oconduce, en la
aproximacién oonsiderada, & la aparioién de fuerzas de rozamiento o
disipativas que dependen linealmente de las velooidades :11. Tenien~
do presentes las relaoiones de simetria xilz - Y“ , éstas fuerzas

se pueden expresar oomo derivadas respecto de las veloclidades ‘31 de

una funcién cuadrétioa llamada funoién disipativa,

4':51;“;;?'., (8-8)
Entonoes o QL _ 3_4'_
[T TR Y > (8-9)

Introduoiendo la funoién de Lagrange L = K-U, las ecuaciones
del movimiento se pueden esoribir en la formas
d L _ L . _aY
a5 % a4 (810)
que se diferencia de las ecuaciones ordinarias de Lagrange en la deri

vada de la funoién disipativa que aparece en el segundo miembro.

La existenoia de prooesos disipativos conduoce a una disminucién

de la energia meodnioca total (K+U):

4 =3 5 AU g - g (p: 42U

sustituyendo ( 8-9.) y aplicando el teorema de Euler para funoiones

homogeneas

4 -—ag. %Y = -
‘:{;““'“" ?*3‘;/*: = -2y (8-11)

resulta pues que la funoién disipativa ( 8-8 ) vale la mitad de la

disminucién de la energia meocdnioca por unidad de tiempo.

8.3.~ TENSIONES DISIPATIVAS O VISCOSAS

En la seccidén anterior se ha planteado el tema del estudio de
los procesos disipativos de modo generaly vamos ahora a centrarlo en

el campo de la Teoria de la Elastioidad,que es el que interesa en
Sismologla. .
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En un sistema mecénico que efeotua un movimiento con disipaoidn

de energfa, la fuerga disipativa correspondiente a la ococordenada gene

ralizada q1 es

2¥
24;
El cambio en la funocién disipativa provooado por un oambio infinitesi

oz -

t

mal en las velooidades ii"osn
sV =-F §q; ( 8-12)

La generalizaoisn de ( 8-12 ) al ocaso ocontinuo de la elastioidad
es senoilla. El estado del sistema se determina, en éste caso, median-
te una sucesién oontinua de ooordenades generaliradas que son las com-
ponentes del vﬁotor desplazamiento, 3} para cada punto del ouerpo. Po-

demos esoribir ( 8-12 ) de forma integral oomos
Sf?dV:—/{;fd;dV (8-13)

siendo ¥ la funoién disipativa por unidad de volumen y fi las oompo~

nentes de las fuerzas disipativas por unidad de volumen.

La funoién ¥ ,que desoribe la friocoién o disipacién interna,debe
ser cero si no existe movimiento interno, en particular, si el cuerpo
realiza oomo un todo un movimiento translatorio o rotatorio puro..Bs
deoir Y= 0, 8i & = oonstante ¢ § = SLAF. Bsto significa que la fun-
oidén debe depender, no de la propia velocidad sino de su gradiente y
puede oontener Unicamente combinaoiones de las derivadas tales que

¥ = 081 U =fiAT. Estas son las sumas
2%; 2Z; .

e8 decir, las derivadas temporales €;:

fi de las componentes del tensor

de deformaciones.

La formi general de la funoién disipativa { para un cuerpo de-

formado es

-

¢ = ‘; Dinem Eihém (8-14)



- 152 -

El tensor ;;; de disipaoién o vieoosidad es de orden ouatro y

tiene las siguientes propiedades de -in'.otriu

Tntw = Dpwin = Yhitw™ inme
Le son aplicables todas las consideraciones de simetria del tensor
de médulos de elastioidad S‘-“”,vn que la expresién es totalmente
anfloga a la energia de deformacién de un sblido anieétropo:
F=fot l Siktm €t €
Por lo tanto todas las consideraciones de simetrfa aplicables al ten-

sor 3 son también vdlidas para el tensor -ﬁ- .

En partioular,el tensor ;on un ouerpo isétropo (aproximacién
empleada en sismologfa para tratar la Tierra) tiene solamente dos oom
ponentes independientes y v puodo' oioribirao, de modo andlogo al de
la energlia eléstica de un cuerpo isétropo, oomos

¢ = '}(éu.—% S"hé“)l-i‘ % é;t ( 8-15 )
donde se supone sumaoisn en Indioes repetidos, asi,el primer término
seria la suma de los cuadrados de las componentes desviatorias o de
corte puro y el segundo el ocuadrado de la suma de los elementos diago
nales del tensor g 37 YZ son los dos ooeficlentes disipativos. Como

es una funoién dofinida positiva, los coefioientes ¥ y & también son

positivos,

La expresién ( 8-13 ), por otra parte, es enteramente andloga

a la que se obtenfa para la energia libre eléstioca F:
:fm: -'jr{su; av . ( 8-26 )

siendo ¥;= Lfi_ﬁ. la fuerza por unidad de volumen. Por lo tanto, se

puede esoribir la expresién para la fuerza disipativa 't » on térmi-

. 1
nos del tensor £ij por analogia oon la expresién de l'i' en términos
de E"J . Se tiene ques

14f
o= 2%
alj
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’
donde el tensor de tensiones disipativas 'C.'J' esté definido pors

t.-2Y%Y _ u.. 3
G agg T T G

en total analogia oon la expresién para el tensor de esfuerzos I;J- .

En el ceso de un medio isétropo, la expresién para el tensor T/

Tz 29 (¢

g ‘.J. (8-17)

~§8fu) + 6 5y

8.4.- ECUACIONES DEL MOVIMIENTO EN UN MEDIO DISIPATIVO

La existencia de procesos disipativos del tipo mencionado, pue-
de tenerse en ouenta, en las ecuaciones del movimiento, simplemente

reemplazando en ellas el tensor de tensiones T.]- por la suma T.+ ’C:-J'l

Qdui . 2 G T =To 4T 8-18
(4 3t 23 s slendo T"j -'QJ H:‘l ( )

En un medio is§tropo - aproximaoién utilizada para el interior
de la Tierra en el estudio de la propagacién de las ondas s{smiocas ~-,
la expresién que liga el tensor de esfuerzos oon el de deformaciones

'[',j = 2u; (C;j-i §ij€ec) + K € Sie (8-19)
Empleando ( 8-17 ) para las tensiones disipativas, se tiene

i =2(me9 R e - 456 )+ (%4 & 5 ) bae 5 ( 8-20 )
Por lo tanto, las mievas ecuaciones del movimiento en el medio
disipativo, expresadas exolusivamente en funoién de los veotores des-
plazamiento u, serén formalmente idénticas a las gue resultan en teo-
rfa de la elastioidad perfeota, si tomamos en lugar de los médulos ol
siocos de compresibilidad K y rigidez i, los médulos K’ y u’, que re-
sultan de definir entre f‘J y €;J' una relaoién oomo la ( 8-19 ).

Es decir:

K'z K+§ gl ¥y /4': Mm+ 9 %}
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Tendremos ahora como eouaciones del movimientos

(l('+ %ﬂ'},,:((dhrd)—/[rﬁ(rfu) = (’2;':3; ( 8-21)

o su equivalente, empleada frecusntemente:

(A4 2p') gt (i) = pa o (T :e’;'ﬂt: ( 8-22 )

slendo Az K'-%,a’

Estas eouaociones,( 8-21 ) 6 ( 8-22 )yson las nuevas ecuaciones
del movimiento del medio isétropo en presenoia de prooesos disipativos.
La ecuaoién ( 8-21 ) la podemos esoribir en forma que seré utilizada

més adelante ocomos

(k12 2%)+ 4 (;449%')]7[;( (dv &) - [}Hy%t]rﬁ(nﬁt) =f°3{~‘. ( 8-217)

La expresién ( 8-20 ) muestira la dependencia temporal en las re-
laciones entre esfuerzos y deformacionee, y que en el Capftulo 1l,se de-

finié oomo anelastioidad.

Adn ouando con ( 8-21 ), ( 8-21") 6 ( 8-22 ) se ha llegado al
final del oamino de introduoir procesos disipativos de energia en las
ecuaciones del movimiento, diohas férmulas resultan poco familiares a
la hora de su aplioaoién en Sismologia. Veamos que oonsidereoiones hay
que realizar para llegar a una expresién de diohas ecuaoiones, en las
que figuren en lugar de los ooefioientesLy 7 , otros faotores mucho
més familiares ocomo son los faotores de calidad. para deformaoiones de
compresién hidrostdtioa Qx Y para deformaciones de corte o oizalla pu-
ra QM' A partir de ellos se puede obtener ya la ecuaoién del movimien
to, en funoién de los faotores de oélidud Q“ y Q' para ondas P y S.

Cualquier deformaoién puede representarse como suma de una defor
macién de corte y una compreesién hidrostétioa. Para ello basta utili-

zar la identidad:

€5 = (€5 - 465 €u) + 5 Sijte ( 8-23 )
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donde el primer término del segundo miembro es, evidentemente, un cor-
te o deslizamiento puro, ya que la suma de sus términos diagonales es
igual a cero. Veamos ocual son las pérdidas de energia en ambos tipos

de deformacién,
1. Deformaciones de compresién hidrost&tioa.

En éste tipo de deformaociones,la relaoién entre esfuerzos y de-~
formaciones viene dada exolusivamente por el médulo de compresibilidad
K. Supongamos una deformacién de ocompresién hidrostética monocrométioca
oz & e;"’t « E1 faotor de disipaocién para 6ésta deformacién y que
en trabajos de Sismologia se representa por Q-; ~definido de modo for-

-
mal comos K /K -, es igual a 1 “aE
“" 2n Enax

donde AE es la enegfa disipada por periodo y por unidad de volumen y
Bmu es la energia eléstioa de deformacién por unidad de volumen cuan-
do la deformacidén es méxima.

Como AE = B T, siendo E 1a velooidad media de disipacién de energia

en ese periodoy y tal oomo se vié en ( 8-10 ) I1E| = 29 1luego: 1Ela 20,
refiriéndonos a magnitudes por unidad de volumen, podemos esoribirs

Q= 20T . ¢ ( 8-24)
21 Euuy 2wt

en donde se ha tenido en cuenta que Bnu es igual a 2-E para una defor

macién monooromética oomo la estudiada,

Para esta deformaoién:

P g
(8-25)
E:%Qi

signifioando la raya superior el promedio temporal en un periodo.

Introduciendo ( 8-25 ) en ( 8-24 ) y oonsiderando ques év’-zwl :

"W
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ge tienes Q_; _ ‘7/2 w:—f'.z' _rw
w k/z f‘:;c K
luego el valor del coefioiente [ es:
7 = Ko ( 8-26)
wa

2. Deformaoiones de ocorte.

wt
Para una deformacién de oorte puro monoorométioas E.{j = E'.'}' (4
el factor de disipaocién se representa por Q;i ~definido formalmente
comon#’/,u -

La relaoién que liga el ocoefioiente oon el médulo de rigidez ,
se puede calcular de manera anfloga a oomo se hizo en el caso de de-
formaoiones de oompresién hidrostitioca, teniendo en cuenta que para

una deformaoién de cortes

. . 2
p(&j- %5 €et)

it

E

1

pm €= 4 6 e )

e T
¥ ques (E{j‘s"(ﬁ.‘)' - % S.'l' E“)I = wt fij - % S"j 47 )
se llega finalmente a un valor para Q; ]

- _ w
Q= ‘9;‘

¥y con ello, un valor para ]

p= A ( 8-27)

w Qﬂ.
( 8-26 ) y ( 8~27 ) nos proporoiona los valores de los coefioientes
de la funoién disipativa en funoién de los faotores de disipaocién en

compresién hidrostética y en corte puro ( Qx-]' y Q.l respectivamente ),

,1.
Sustituyendo ( 8~26 ) y ( 8-27 ) en ( 8~21/ ) obtenemos la eoua

cién del movimiento en un medio disipativo e isétropos

{k(“w_:l} %‘t)* %"{“f«’lﬁp%t)] 7‘;‘2("““: )'[F(“;—L;-J”T(“F“) = ?%l:z
( 8-28 )
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que puesta en funoién de los coeficientes de Lamé A Yy Mess

(/\41/“)[“ ERiu +5§L) J gt @) - [ 14 % 3“)]"""“”"%:‘;' ( 8-29 )

WQ‘

Ahora estamos en oondioiones de volver a esoribir éstas ecuacio-
nes, en las que figuran los faotores Ql( y QM' de modo que en su lugar

aparezcan los Q ./ Q', faotores de calidad para ondas P y S.

Las relaciones que ligan Qx y Q oon Q Yy Q ( Anderson y Hart,

1978 ), son:(v)
2,=4
] (o ' ' ( 8-30)
Q: = LQ;,, +(4-L) Q'
stendos L = 4 @/a)l ( 8-31)

o la veloocidad de las ondas P

(@ la velooidad de las ondas 8
8i, en ( 0-29 ), tenemos en cuenta los valores ded,  y K s1¢: '/—25;
6= V ljf K= A#sﬂ, se deduce si empleamos ( 8-30 )1

Kok re3p w _p (4- "((W)J Y (ta)°
Kagpe , Mg = ————  +1 = /s (O,
‘\:Qu * “:Q/“' W QMg 3G T wQ, w Qg

. A-L -4

BT PR P (8-32)

Asi pues, la ecuacién ( 8-29 ) se puede esoribir finalmente, consideran

do (8-30 )y (8-32)

(uz,u)(i *«T'd.‘ i-t)r:"‘?“"‘f)-/*(ug,%@ %)m(mgu) (’ﬁ“‘—" (8-33)

(1) pichas relaciones son féoiles de de-ostrar -3 Se tionon en cuonta .
las definiolones del capf{tulo 13 Q: - YR - kKt
A+ Z/“ Xy
Qp = |

de las que se obtienen ( 8-30 ) sustituyendo K/K por Q y/%por Q,‘
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Estas son las ecuaoiones del movimiento en un medio disipativo, en
funoién de los faotores Q¥ Qo » que ooinoiden con las de Knopoff
(1956), que obtuvo la misma expresién tomandv en lugar de W , su mé-
dulo 'wl § teniendo en ouenta el prooeso seguido para llegar a ( 8-33 ),
es evidents que W es positiva ya que se introduoia oomo 27/T, don

de T era el periodo de la deformacién monooromftioa.

Se ha llegado, por lo tanto, a las eocuaociones generales del mo-
vimiento en un medio disipativo, suponiendo vélidas las hipétesis de
la secoién 8.1. El método empleado fue estudiar el problema oomo fluo
tuaciones de los valores del veotor desplazamiento 3} en oada instan-
te, provooadas por prooesos atémicos, causantes de la disipaoién de
energia, ouyos tiempos de relajaoién son mucho menores que los del

vector desplazamiento.
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CAPITULO 9

RESUMEN Y CONCLUSIONES

A 10 largo de ésta memorfa se ha presentado el problema de la
determinaoién de la atenuaoién de las ondas sfemicas internas en el
Manto de la Tierra, representada por el faotor de disipacién especifi
ca o friooidn internas Q_l ¥ se han analizado los posibles mecanismos
atémioos que pueden explioar dioha fricoién interna y que, de ser des
velados, nos permitirén un mejor oonooimiento de la oomposioién y es-

tado del Manto,

En la primera parte del trabajo, que podria llamarse numérioa,
se propuso un método prioticamente algoritmioco para la obtencién de
una distribuoién intrinseoca de Q-l oon la profundided. El prooeso se
basaba en dos hipStesiss a) la separabilidad del espeotro fooal en
produocto de parte espacial y temporal y b) que el faotor Q-l no es

funoién de la freouencia.

La justifiocacién de la primera hipétesis, en terremotos de mag-
nitud menor que 7, puede verse en los trabajos de Teng (1968), y Teng
¥y Den-Menshem (1965).

La validez de la segunda hip6tesis estf respaldada por muohas
medidas de oampo y laboratorio realizadas en rooas, oristales, metales
Yy 6xidos en un amplio rango de freouencias. Sin embargo, las condicio-
nes en que fueron realizadas diochas medidas no permiten extrapolar de
un modo riguroso hasta los valores de las presiones y temperaturas del
Manto y, de aouerdo oon muohos investigadores, la ouestién de la depen
dencia de Q_l respecto de la frecuencia, estd ain por fesponder en es-

tudios de mucha mayor complejidad, que los hasta ahora emprendidos.

A partir de éstas hip6tesis se obtenfa de la relacién espectral

de amplitudes para distintas frecuencias respecto a la de una frecuen-
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cia de referencia, para cada onda, un sistema superdeterminado cuya
soluoién, obtenida al resolver el sistema normal equivalente por el
método de eliminaoién de Gauss, nos proporoionaba los valores medios
del factor de disipacién a lo largo de todo su recorrido para oeda on
das Q-l (A). Al variar la freouencia de referencia, se obtenian otros
valores de Q-l (4) para oada eatacién. Del oonjunto de los resultan-
tes para distintas frecuencias de referenoia se obtenia un faotor de
disipaoién medio a-l(A ) con au desviaoién tipioa oorrespondiente
U'(aﬂA” . De estos valores y oon la distribuoién de velooidades
CALSI1A a la que se asooiaron unas desviaolones tipioas resultado de
la comparaoién oon distribuclones de otros autores, se proocedié al
oéloulo del factor Q:} a distintas profundidades en el Manto. Para
ello se redujo la ecuacién integral qu§ proporciona Q:l(r) a partir de
Q:l(A), a un oonjunto superdeterminado de eouaoiones lineales ouyas
incégnitas eran los valores de Q-l en distintas zonas del Manto en oa-

da una de las ouales se suponia Q:} oonstante.

De la resolucién de este sistema, se obtuvieron los modeloes MPD2,
3, 5 ¥y 8, donde 61 ntmero indioca las zonas para las que me ha hallado
el valor probable de Q:} asf oomo su desviaoién tipica. Los resultados

fundamentales eran:

8) Atenumoién en el Manto Superior un orden de ragnitud mayor que en

el Manto Inferior.

b) Méximo de atenuacién haofa los 400 km., aunque el valor obtenido en

tre los 40 - 150 km. posefa una gran dispersién
©) Disminucién brusca (un orden de magnitud) alrededor de los 800 km,
d) Minimo de Q:I entre los 1000 y 2000 km. de profundidad.

e) Crecimiento progresivo de Q;l a partir de los 2000 km. para llegar

a un valor a 0,50~ 10_'2 en la frontera oon el nucleo (q;vzoo).
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Podemos seiialar que el modelo obtenido concuerda totalmente en
los rasgos m&s esenciales: a), 0) y d) con los de otros autores que
emplearon ondas internas P en sus estudios, como Teng (1968), Mikumo

y Kurita (1967) y Kanamori (1967).

La mayor diferencia, es la referente a la localizacién del méxi
mo de atenuacién, que en este modelo es més profunda que en los basa-
dos en la inversién de datos de ondas superficiales, como el MM8 o
SL8 de Anderson et al. Muy posiblemente y en lo que se refiere a este
runto sean mis fiables los resultados obtenidos mediante ondas super-

ficiales, ya que en nuestro modelo las dispersiones eran grandes,

A la luz de los resultados y comparaciones realizadas, el mode-—
lo do cdloulo propuesto pareoe adecuado aidn cuando adolezca de limitg

ciones importantes.

Entre esas limitaciones, la m&s notable es el desconocimiento
de la estruotura de la Corteza bajo las estaciones registradoras de
lus ondas sismicas, Otras posibles fuentes de dispersién son los rui-
dos de fondo, truncaoién de sefial, variaciones laterales etc. Todo es
to seria referente a los datos. Por lo que respecta al proceso mismo
do ciloulo, convendria mejorarlo desde un punto de vista estadistico
estudiando un mimero mayor de terremotos y tomando mds puntos en el
anilisis de Fourier (para lo cual deberfamos conooer la respuesta de
la Corteza en oierto detalle). Asimismo habrfa que coneiderar una dis
tribucibn de in que en el Manto Superior dependiese no solo de la
coordenada radial r, sino también de las otras coordenadas esféricas
oy ¢, para poder tener en cuenta las importantes variaciones latera

les de los 400 primeros km. del Manto.

En conjunto se puede deoir que se cumplié el objetivo que se per
sigue al trabajar con ondas internas, de encontrar unos limites para

-1
los valores de Q, en zonas significativas del Manto.
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Este modelo tosco de distridbucién de Q:} con la profundidad,
l6gicamente, debe refinarse con resultados provinientes de ondus su-
perficiales y modos normales de oscilaciones libres, ain cuando res-
pecto a estos dltimos, si tenemos en cuenta que sus periodos son del
orden de horas, es posible qua afecten a procesos que las ondas inter
nas no afectan, por lo que pudiera no ser totalmente vdlido suponer
una estructura disipativa comin para ondas sismicas y oscilaciones 1i

bres o deducir una tvinica de los datos de ambas.

La segunda parte de esta memoria, del Capitulo 5 al 7, tiene un
caricter mis tedrico y estudia el problema de la anelastioidad del
Manto desde el punto de vista de los mecanismos de naturaleza atémica
que la provooan. La determinacién de estos mecanismos es un instrumen
to valiosisimo para lograr un mejor conooimiento sobre los materiales
gque forman el Manto, ya que mos proporoicnan indicacién sobre magnitu
des complementarias a las de estudios basados en la elasticidad perfec
ta, como son energias, volimenes y densidad de defeotosy asi como tem-
poraturas ya que dichos mecanismos estén fuertemente influldos por es-

ta magnitud.

Se analizaron los distintos mecanismos que pueden ser responsa-
bles de la anelasticidad del Manto. Teniendo en cuenta los &érdenes de
magnitud de Q, y Q' de los resultados experimentales aparecen como més
probables los de relajacién en fronteras de grano, fusién parciul ( en
la zona de bajas velooidades), y un mecanismo activado térmicamente y

de origen desconocido.

En este trabajo, se ha intentado encontrar una posible base fisi
ca de este tltimo mecanismo, que surgfa por el aumento del nimero de
defectos puntuales, inducido por el trabajo realizado por la onda sfs-

mica.

El mecanismo resultante, apliocado a ondas internas y para un Man

to homogéneo respecto al fenémeno considerado, permite hallar valores
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numéricos para la friooién interna en el Manto.

Las aproximaciones empleadas hacen que el modelo tenga un cardc
ter especulativo. Los resultados obtenidos se muestran en un buen
acuerdo con los experimentales de Sismologla excepto los primcros 50

km. del Manto Superior.

-1
Este mecanismo da lugar a un factor de disipacién Q. s
a) Un orden de magnitud mayor en el Manto Superior que en el Inferior.

b) (ue presenta un miximo entre los 200 - 400 km., entre zona de ba-

jas velocidades y oomienzo de zona de transiocién.

c) Del mismo orden de magnitud para ondas transversalea gue longitudi
-1 -
naless @, = Qplo
d) Independiente de la frecuencia, supuesta v4lida la hipétesis emplea
da de T « %1y, , siendo T el tiempo medio de relajacién para crea

cién de defeotos.

Un rasgo muy interesante del modelo que resulta es que para con
seguir un mejor ajuste a los datos experimentales se deben efectuar
cambios apreciables en energias y volimenes de aotivacién alrededor
de los 800 km. y en la frontera Manto-Nuocleo. Esto significaria que
en dichas zonas hay una transicién haofa fases distintas, mis compac-
tus y con mayores energias de cohesién en el primer caso (~ 800 km.)

Yy menores en el segundo (frontera Manto-Nucleo).

La insuficienoia de este mecanismo en los primeros 50 km. del
Manto es manifestacién de algo razonable: es muy poco probuble que un
solo mecanismo pueda ser el principal causante de la anelasticidad
del Manto en todas las zonas de su interior, ya que esto equivaldria
a encontrar un mecanismo con igual validez a presiones y temperaturas

bajas y muy altas,

Un modelo tentativo para explicar la anelasticidad del Manto,
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pensamos que podrfa tener los siguientes mecanismos fundamentales en

las distintas zonass

Regién
Corteza y primeros

50 km. del Manto

Mecanismo dominante

Rozamiento en grietas y hendiduras
Disloocaciones y viscosidad en bor-

des de grano.

Resto del Manto Superior

Fricoién interna debida al aumento
de defeotos puntuales (vacantes),
fusién parcial, viscoidad en fron

teras de grano.

Manto Inferior

Fricoién interna debida al aumento
de defectos intersticiales y subs-
titucionales y procesos de difu-

8ién que tengan voliimenes de acti-

vaoién ~ O.

La importancia del mecanismo estudiado es que, de ser realmente

operativo en el Manto, da una expresién a partir de la cual se podrian

determinar energias y voldmenes de activacién de los materiales de la

Tierra, mediante el cédlculo de Q-l de los datos sismiocos, lo que nos

conduciria a un conocimiento m&s preciso del interior del Manto.

Para ello, pensamos que primero habria que intentar comprobar en

el laboratorio la existencia de este mecanismo de fricocién interna pa-

ra unas condiciones parecidas a las del interior de la Tierra y a unas

frecuencias similares a las sfsmicas, a fin de que no quede enmascara-

do por otros mecanismos dominantes a menores presiones y temperaturas

Y mayores frecuencias,

Si el mecanismo es comprobable, se necesitard un estudio més pre
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ciso, eliminando las aproximaoiones con las que se ha operado. Una

-1, .
vez conseguida una expresién analftica rigurosa para Q (th',r) ’

modiante integracién numérioca Q-(]}.\): ::-_s Q;)!:Nf) podemos determinar

¢l valor de los parémetros E' N M s que conducen a una Q-l s 1gual a
la experimental. Comparando esos valores con los que se obtuvieran en
el laboratorio para materiales presumiblemente similares a los del Man
to (silicatos, 6xidos eto.) se puede conseguir la identificacién de

los materiales.

Se requirirfa también un estudio profundo de la influencia de
cote mecanismo en los demés, y la importancia en 61 de los limites de
grano y la fusién par;ial (BEs particularmente interesante la idea de
Nuchtrieb (1957), que relacionaba la fusién con un miimero critico de

vicantes méviles).

Por dltimo, se relacioné el tratamiento formal de la anelastioi-
dad mediante médulos eléstiocos complejos de la primera parte de la me-
moria con la realidad ffsioa de los procesos atémioos disipativos de
la segunda parte. Esto se efeoctué inoluyendo mecanismos como el propues
to de naturaleza atémioca en la eouaoién del movimiento de un medio elés
tico,utilizande el concepto de fluctuacién termodinsmica del vector
desplazamiento 4 . Se obtuvo una ecuaoién igual a la de la elasticidad
perfecta, salvo por la presencia de unos nuevos médulos de elasticidad
y rigidez en los que figuran los factores Q:I y Q}f para ondas Py S
respectivamente,dando cuenta de la dependencia temporal de las tensio-
nes y deformaciones que es la caracteristica fundamental del fendémeno

aneléstico.
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APENDICE A

L1:3PADOS DE LOS FROGRAMAS SYSTEQIN, SYSTEG2Q Y SIMPQIN UUILIZADOS
BN LO5 CAIITULOS 3 Y 4 PARA LA DETERMINACION DE Q(A) Y «(r J).

kn oste Apéndice se han listado los mddulos fuente de los progra

mag:

SYS1'E802Q: Resolucién por el método de eliminacién de Guuss del
sistema normsl de ecuaciones ( 3-11 ), para el cédlcu-

lo de Q(Ai)'

SYSTEGINs Resolucién del sistema normal ( 4-18 ), para el cél-
culo de Q(rd).

SIMPGIN ¢ Resolucién del sistema superdeterminado ( 4-17 ) por
el método Simplex de programaoién lineal, para la de~
terminacién de Q(rj).

Hay que senalar que el programa SYSTEQ2Q rosulta de substituir en SYS
TEQIN la subrutina LECT por otra LECT que se ha indicado con un asteris

co, y de suprimir la subrutina de condensacién de coeficientes ( COND ).
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SYSTEGIN

ESTY PHUGRAMA EFALIZA EL CALLULO DEL SISIEMA AX=is CUN MV durhe '

Skt

5900

N

Y
20

190

191

DIMENSIUN A(8100)

DUUBE T PREICISIUN RUYO) gEL90) 48500 o X50LIYI) p AR

DATA W /310020479 B790%04/7 9 XSIIL/90%0 o/ 9yt /9020 / o AX/VQ8D 0t/ 2
LEEN LOS ULATOS UE ENTKADA. N=NUMEKU DF INLUGN) AN

Le AD(S e300, IMAX, TULX

NN=NUN

Sk LFEN L% COEFe DE LAS INCUGe Y LUS INOEPL LN SuBROGY
LAle LECI(A,H,N)

FURMATL2124E1546)
ES FL NUMERQ DL ITERACIUNES

ERED

CALL SYSSULCASASOL,ByN)

20 J=14N

XSULEII=XSIL{JI¢ELI)

AT TE(6,10 NI

wh ! E (631000 IXSULEJ) ot (J) o d=14N)

FIEGAAT " L%y *SOLUCION APROXIMADA ¥ ERKUK LE LA S0LULC:ICN LD, "
SLION NUMERD® 3 14)

FUIMATE Ly 1196694 /="yE15.6)

CUMIENZA UNA NUEVA TTERACION

. AKX

30

“4C

%9

HENTEL

[+ (NT.GTNIMAX) GO TO 60
LS LA MafRIZ PRODULTU DE A Y X Y K ES EL RESIDUN K=B-AN
20 40 1=1,N

AX(1)=0.0

0 30 = lyN

A1) =a5 (1) ¢Al TeN®(J-1) ) *XSOL(J)

ubd=dtia~axt il

1550 U= leN

a(dI=0a0)

CALC M) DE SULUCIONES PARA ‘LA ECUACIUN DE RESIDUUS  AXE=R

50

22

300

-0
200

CALL SUBST(R,ESNI
G 80 I=1,N
LLASOL = eC1)/7xsoLtLl)
AFCSOL=ABS(REXSOL)
TFLACXSUOLGT.TULX) GO TO 55
LONT INUE ) .o
N0 22 J=)1,,N
SoLEI I=XSUL LI #+E(J)
ARITELO,300)
TCRMAT(LHL " #%® LA SOLUCION MEJORAUA DE MODU ITERATIVL L5 <<
WREITE(Oe1010(XSOLLT)eELL) gl=L0tv)
oo Ty 70 !
W ITELG,2000
FURMATLZ20X, 08¢ FIN DEL PROCESO ITeRAYIVQOeeee)

SULUCTON DEL SISTEMA NOKMAL DE EKRURES DE LOUS CORFICIENIE,

[

400
[ALY)

W llE(uys400)

CALL ERROR(N, By XSOL)

CALL SULST{B,XSOL,N)

ARITECOL600)IXSOLEI) 9J=1,N)

FORMAT(LRY,* #% SOLUCION UEL S1STEMA NURMAL DE ExRORES cae o
FURMATLLH +* ERRURES EN LAS INCUGNITAS */U5X,L0L12.50)

S10P

END

SUBROUT INE SYSSOL(AXyB,N)

RESUSLVE EL SISTEMA DE ECUACINES LINEALES Axx=H

SE

JUMENSION A(NgN)oXEN) o BIN)

BULBLE PRECISION X8

COMMON [P IVUT(Y0) 4 W(90,90)

INJICIALLZA A CEKO EL VECTUR IPIVOTY CONTIENE LA FSTRAVEG A 1 'y
VY 10 I=1,N
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1 IPivuigl)=Q
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(111 IO 8 Y
R DRRRN S Y

12 oD, +=AL1,4J)
Labll rACTURING IFLAG)
GU Tule, 1) s IFLAG
1l wRilt{oy0])
GOl TUERMATCLIL  *MATRI L SINGULAK?®)
sy tu !
20 CUNTINUE
WRITEl6, 6100 (BT ,121,N)
CALL SUBSTLB.X,N)
AN LIE(G,610)(XCL),1=1,N)
GlO0 FURMATELH BFL15.U)
1 RETURN
LND
CWRQUTINE FACTURIN, IFLAG)
UIMENLION D(90)
COMMLY TPIVUTL90) ,wl90,96)
LELAL=Y
ESTA SUBKDUINE CALCULA ST ES POSBLE LA FACTORUZACION TRIANGUILAL
MATRIZ AUNGN) yGUARDANDO EL RESULTADU EN OTRA W/ N,N} Y LA {n o’ "
PIVLTAMIENTO LM &L VECTOR IPLIVOS
St INICIALIZAN w, IPIVQT,D
N L0 [=1,N
tPIvOT (1)=1
RGWMAX=0.
VG 9 J=1,N
Y ROWMAX=AMAXLIROWMAX ) ABSI{WLL,J)))
1FIRUWMAX . EQeOs ) GU TO 99y
10 DUI)=RUaMAX
ELYHINACIUGN DE GAUSS MEUIANTE PIVUTAMIENTO PARCTAL
wMl=N=-1
1F(NM1.EQ.Oe) RETURN
M) 20 Kal,NMl
J=K
KPLl=K+1
IP=21PIVON(K)
CNLMAX=ABSUW (1P 4K)I/DLLIP)
00 11l 1=KPL,N
(P=IPIVOT(1)
AwIROV=ABS(WLIP,K})/DC1IP)
(FIAWIKOVLLE LLOLMAX) GO TO 11
CULMAX=AW]IKQY
J=1 -
11 CONTINUE
IFILOLMAX.EQ.0.2 GO TO 999

APK=1PIVUTLY)
IPIVOTLY)=T1PLIVOT(KI
IvIvuil(K)=1pPK
DO 20 IaKPLyN
1P=1PIVATT)
WlIPyK)aW(IP oK} /WLIPKyK)

BATIO==wW( IP,(K)

L0 20 J=KP1l,N

20 wWlIPJ)=RATIQ®*WIIPK,J)¢Wl1IP,J)

IFIWwlIPeN).EQeOe) GO TO 999

RETURN
Yyy JFLAG=2 .
WiITE(0s 10U )RUWMAX,COLMAX
100 HURMAT(LIH ,"ROWMAX=® ¢EL15.5,?COLMAX=* ,E15.5)
RETURN
i .
SUBKUMTINE SUBSTIByXeN)
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SUBRUUTINE SULBSTIBsXsND
GIMENSTION BN} XIN)
DLt PRECISIDN X8 i
Cr 4JN 1PIVOTLYC) emlv0,9C)

¢ ESTA Subre heSUtLVL EL SISTEMA Db ECUALIUNLS  wX=h HASEA
¢ MATRIZ FRIANGULAR

I (N.GT.1) GU Tu 10
Al1y=0l1)/milyl)d
FETURN

o tP=1PIvVOT(1)

xt1l)=6l1P)

0C 195 K=24N
1P=1PIVOTIK)
KM1l=K-1
SUM=0.

00 14 J=1,KkM1

14 SUM=w{1PsJ)eX{J)+5UM
15 X(K)=BLIP)-SUM

XINI=XIN) /WL LPeN)
K=N

DO 20 NPLIMK=2,N
aPl=K .
K=K=-1}
IP=1PIvOT(K)}
SuM=0.,

DO 1% J=KPlyN

19 SUM=wlIP,J)*X{J)+SUM
20 X{K)=(XIK)=SUM)/wl1P,K)

C
200

100
10

RETURN
FND

SUBROUTILE LECTUATA,ATHByNINCG)
DIMENSION ATAININCG,NINCG)
DOUBLE PRECISION ATBININCG)
COMMON/MATR/NEQ8(90)4A(90,90)

LEE LAS MATKICES DE COEFICIENTES DEL SISTEMA SUPERC., Y CrnNt~: .

AT*A,ATeB DEL SISTEMA NORMAL
FOKMAT(1X,10F12.5)
CALL CONDININCG)
WRITELG6920008CALE J)3Jd=) o NINLG)Y ) 1=1yNEL)
WRITECBICLACL pS2od=LoNINCG) o 1=]1,NEQS
ENVUFILE o
RLwiIND 8
WRITE(E,200) (801D o13]),NEC)
DO 1 I=1,NINCG
D0 10 J=1,NINCG
ATA(1,J) =0.0
CC 100 K=1l,NEQ
ATALT ¢ d)=ATAIL ¢ J)+ALK) [ )*ALK,J)
CONTINUE
CIONTINUE
DU 11 L=1,NEQ
ATB(T)=ATB(LI)¢AIL,I)ebI(L)
CONTINUE :

1 CONT(NUE

40¢C

WITENC o400 UEATALT g UDyU=1  NINCG) yI=1,NINCG)
FCRMAT(LIH o208 ATA #*30/(1CEL12.5))

<FEJURN

END



SUBRUUTIAF LRRURININ BERROR, XSUL Y o o ‘
CALCULA L VLCIOR DE CUEFILIENIES INUEPENDIENILS ULL ST lﬂ&}h

t Ik RESULTA PARA LUS ERRORES (AT*A)SUX=A) »DB--LATHDASUAL 7N 0
C 0
DIMENS ION DUMMY{90,90) ,0MXS0OLi %0} ,19
DOUALE PRECISTON BERROR(NIND ¢ XSOLUNIN}
CO-=ON/MATRINEC,B(90),4(9Q,90)
CUMMGN/MERR /DBL90) (UAL90,90)
CALL CCnDZ
vy 1 I=1,NIN
BERAOR(II=0.0
DI 10 J=1,NtQ
DUMMY(1,J)=0.
U0 11 L=1,NIN
DN 100 k=1,NEQ
DUNHY(l'L""DUN"Yl[ﬂ."’“Kl!“‘l)A'K.J”DA(K.[)‘ﬂ“‘\-\f
1co CONTINUE
il DHMXSCLU1)=DUMMY LT, ) *#XSOLIL])
BERRORE1)=BERRORIII¢ALI [)*UBLII-DMXSOLIL) ¢DALS, Ll
C
10 CUN‘(NUE»
1 CONTINUE .
530 FORMAY {10F8.5)
RETURN
END
SUBRULUIINE LONDANZONY
C REALIZA LA LECT. ¥ FUSION DE LOS CUEF.('IEHPOS) ¥ SUS D‘%-. T,
C CAU. JONA. LINITAT) LIMITE SUP. OE LA ZONA ! AREG NOLOS 0,
8 UNA ZONA CONTIENE UNA O MAS REG. NEST= ND. DE ESIQBCCUAL.uf; '

‘SUPERDEYCRMAHADC ¢ N2ON=NUHERD DE INCUGNITAS
UINENSTON LINITEI0)
COM%UN/KE“RID“(90]cDAl900$OI
C“MMUN/H&U“INESY.BI90).A(90.90]
INYLsNIONSL
RLAUI5.300) NREG.NES'
REACES5,300)ILIMITLE D I=1,NIONL)
HRITC(6s600INZON, CLIMITEED , 0=0 ,NZGND )
REAUCS o400 (AT 4 ) g =L 4NREG) , 1= NEST)
READC5,400)6BER ) 4 1=14NEST)
O 1 I=1,KESY
00 11 J4=),N2ON
$=20,0
LIML = LImITEJI+1
LIMJL = LIMITEJ41)
U0 111 Kul.[MloL1MJL
S =StALN4K)
111 CONTINUE
1 All,J)=S
1 CONTVINUE
HETURN
C LECTURA DE DESV. TIPICAS
ENTRY CCAD2
READLS 94003 L (DALT¢J) o J=14NKEG) o1 =1 oNEST)
HEAU(5,4000€DBAL ) o1=1,NEST)
DG 2 E=1,NEST
00 21 J=14N2ON
$5:0.
£C 200 K=LIMl,LIMJ)
SS = SS+DALI,K)e2
200 CONTINUE
CACL,4J2=5CKEI5S)
21 CONTINUE
2 CUONITINUE
00 FCRMAY(215)
301 FORMAAT({uIS]

-
o
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400 FURMAT(10+d.5) ) i
L0 FORMAT (LR ,//¢ s& NUMERD DE IONAS

KETURN
LND

L2, LIKUNLS U,

Esta subroutina reemplaza a la ocorrespondiente del programa SYS|'l

WiN en el programa SYSTEQ2Q.

* SUBKUUTINE LECTUINSoNFoNFLyNSNFoATA,ATU)

UL E PHECTSTON AT INSNE )

DIMENSTON AT AUNSHNF o NSNE ) yLWESN ) TU2Y) pAntSL90) LAPESC, 40}

tL SESTEMA NGRMAL TEIPNL NSNF ECUACLONES Con NSNE ETNLUGNTTAS

NS AUMLKU DE ESTACICNES CLONSTUERADES

N OLSTA SUBRCUTINA Sc LELN LAS MATKRILES UREL STESTLHA NUKRMAL (A)*A )&,

AT ATINSOENF NSENF) ¢ GUE KESULTA OEL SUPERUETLRMINADT ASx=b

STENOU LAS DIMENSIUHES XAINS+t ) g (NS )

1) SUN LUS INCREMENTOS DE FULSACIONEFS KESPILIG A LA PATRUN LWLTP) -
fPevuw  Unllds(i=1P)eDUw

) FS FL O TIEMPPU DE LLEGALA A LA ESTACTUN )

LRGICAL L5TL50)

170 FORMAI(F10.5,12)

101

FOKMATEAG,HU. 3)

20C FURNMAILLIOFB.5)

KeAULS5,100)UCw, 1P
WHITE(G,6000NS AFL

63 FUKMAT(IUX,211C)

St

¥}
S5t
(BT
NE

“0)

@
L]
44

4]
4

192

LEN LAS AMPLETULES UBL LSPELTRY DE IreCUENLTAS, LAS EST v LUS 1)
DL 11 Jd=1)NS
KEAD(S 101 ,tNU=40) LST(J) 10 H)
KEAULS9200) LAW(1,J) sl=1,NF])
WRLTELE,101)ESTHI) TS
LUNTINUY .
URMA A PAKTIR UE ESTA MATKIZ CUYAS CULUMNAS SUN LAS AMPLTTuDESULE
ECUy DE FREC.DE CADA ESTACI N AWENFLoNSY, UTKRA DL COLUMNAS LUS N
LAS WELACIONES LE Awll ) /AWLIP ) PARA 1 DISTINIU Ot 1P o
U 4 J=1,NS

DL a1l I=1,NF1

LHUI=1P) 42,4344

ARy J)=ALUGEARCT W D) /AWLTP,I))

GG Tu 4l

K=1-1
ANR )Y =ALUSCAWE Ly JI 7AW TP I
LONBINLE
CLNTENUE
W lTE e, 7300 1P
FERMATISX 4 [P=%414,//)

-



TP B S Y YT
LI I S B RS R
1 A, 00 - . =172 -
ool A VM e S e PR e RAS CO0LuRling
[FILN BE T IS N |
oY g7 VAt A VECKGK Bw il TaGrbmbnddS D PULSACILI LVIETAND G unwil )
T lL=1P) 2192202 .
1 datbd={t=1r)sun
Zeouf i 24
R N o |
Dalnd=(L=1P)*0ln
') LuNTINUE
DREFEENES P2 |
ATALS D=1 o0%NS
0 24 1aNEFL o NSNF
[Mhe=l~NF
ATACL Y J)="05Lwl ) ST {INMNE)*(-1)
s LONTENUE
Z CLINTINGE
ChE DAM VALUR A LAS KESTANTLS HS LLLuAhAS
GG 3 J=NFL g NSNRF
SUMDWZ=d, )
tr 31 b=lyNF

ANACT o J¥ == )¥DWl L hv T LI=NT)
A1 LuNFIANUL
UU 32 K=1NF
SUANW 2 =SUM DN 4 Unik ) e #?
32 LUNTINUE
LIACDJ)=Na25¢LTII-NEIREL)2SUNMUINE
2 runtinuL
C CALLULY vt Aled, MATKIZ Bt TERMINGS INOLPUNIITENTES GrL STSTIMA NURMAL
C PriIMinAYS o rlLAS
Bl s I=1,yNF
ATstl)=0.
UG Y1 J=14NS
ATS{T)=A10B0I)vARTT U0
91 CUNTINGE
Y LN INUE
C RS ubthImes FILAS
DO o F=hE Ly NSNE
ATB(1)=0,0
DN 6l KelyNF
ATi E)=ATHLL) =05 (=N )*LalK)SAH(K, 1-NI)
61 CUNTINUE ’
€ CONTINLE
®t TN
LN
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Verd Vol ,t Oy O RLUURDS LYSEEE Lot = A !

bl NY P« SIMPUILN

C CALCULA LA SOLUCIUN Db CHEDBYSHEV v MENI=MAX 0L UN ST T e,
C MINADC  PCR L MLEULC SIMPLEX VE PROLEKAMACTIN LR AL
100 FURMAT {1UXe *PASU NUAEKRC® o 14/10X,00ASL P oA, P HitL UL IV
¢ FURMAT (10x,14,10%,+10.5)
300 FUKMAT (1bhl4*EL PKOCESD SIMPLEX hA FFINALLZADUY)
4CO FORMAT t214)
C
COMMON TPIVOT(100),A(100,100)
C  SU LEE tL NUMERU DE ESTACIONLS NS Y UE FRLLUINCLAS ANALTZAAN
CUON NER=NFRL=-1,0Ut INTEKVIENEN EN EL SISTEMA Dr | CUACTIIINGS
C READ(1+400) NSyNht1l
C NFR =NER1-1
C NEIL o NCUL SON LOS NUMERUS Dt CULUMNAS Y 1 TLAS bE LA MATKT, W7
C NIFIL=2¢NSeNFR+]
[# NLOL=NS+NF+2
READC(L,400) NFIL,NCOL
OU 1 I=1,NFIL
1PIVUTLL)=0
0J 10 J=1,NCOL
All,J0%0.0
10 CONTINUE N
1 CUNTINUE
C SL LLAMA A LA SUBROTINA QUE DA VALORES A ALIL,J4,1PIVOTC(L)
CALL INICIA(NFIL,NCOL)
L EN LA ULTIMA FILA DE LA MATRIZ SIMPLEX AINFIL,Jd0 CUMENZAMUS LA
C DEL PIVOT,I0OMANDO LA CCLUMNA CURKESP., AL MAYUR A(NFIL,J) vuSi 'y
ICONT =0
8 JCONT =[CONT+1
wRITE(3,100) ICONT
WRITEL3,200)01PEVOTLTI) JACL,1)e1=1,NFIL)
JPiv=2
CMAX=AINFIL,2)
D0 2 J=3,NCUL
TF(AINFILyJY.LE.CMAX) GO Y0 2
CMAX=AINFILyJ)
JPIVay
2 CONTINUE
IF(CMAXLECDL0) 6o 107
NFIL1=NFIL~1

C OF LA COLUMNA PIVOT A( ,JPIV) TUMAMAOS LA FILA QUE DA ALl L)/A0r,

C MINIMO ¥ PUSITVIVA, PARA ELLO EL PkiMbEK CUCIENTL POSIT. ST CLxtbtt,
COMPARANDOULO CUN LOS DEMAS,SIN FENER N CUENTA LUS All,JPlvi=0
VO 3 I=)l,NFIL
IE(ALL,JPIV).EQ.0.0) GO ¥C 3
RA=ACL,LVZ7ALL3PLV)
IF(RA,GT.0.0) G0 10 31
3 CONT INUE
GO 10 7
31 1PYve]
FMIN=RA
IPIVL=IPIVe]
DO 4 K=IPIV1,NFILL
TF(AIK,IPIV).EQ.0.0) 6 10 4
RA=A{K s 1)/A(K,JPIV)
IF{RA.LE.0.0.0RRALGELFHIN) GU 10 4
FMIN=RA
1P1vaK
4 CUNTINUE
PIVOT=ALIPIVJPLV)
C
CAHMBIAMOS LA BASE ¥ HACEMOS IPIVUT(IPIV)I=JPIV~-1,EN LA MATRIZ Simes;
C KEALIZAN LDS CAMBIOS COKRESPONDIENIES A ESTE CAMBID UE BASE




IPIvGILIP V=P IV-1

EO & J=1, 0L ~174 -
ALPIV,I)=ALLIP IV, J) /P Tvul
& LUNT INUE

DU 6 1=1,NFIL
ATUPIV=0(T1,JPIV) X
IFilala1PLV) GO T o
00 ol . :1,NCUL
AL, u)=ALL¢J)-ALIPIV,J)2ALIP]Y
[} CUNIINUE
o CONTINUE
GO 10 8
T CALL ORDENA(NFILL)
WRITE(3,300)
WRITEL3,100) ICUNT
WRITE(IL200)(IPEVOTLTS AL ,1),1=1,NFIL)
STO0P
END

¢
SUBKOUTINE ORDENA (NFIL1)
C ORDENA IPIVOILI) Y LA SOLUCION AlJ,s1}, EN ORDEN CRECIENTE OE
C LA BASE IPIVAT(J1 ,Jd=1,NFIL-]
COMMON IPIVOT(100)},A(100,100)
NFIL2=NFILL1-1
V0 1 J=1,NFIL2
Jl=J+l
D0 10 k=41 ,NFILL
IFLIPIVOIUKDI.GELIPIVOT(J2) GO 10 10
IDUMMY=1PIVOTLJ)
ADUMMY=A{Jy 1)
IPIVOTEJ)=IPIVOTIK)
Al o1)=ALK,1)
IPIVOTEK) = JOUMNY
AlKs1)=ADUMMY
10 CONTINUE
1 CONTINUE
RETURN
END

SUBROUTINE INICIA(NFIL,NCOL)
C LEE LA MATRIZ SIMPLEX POR FILAS, IMV TIENE UNA FILA MENOS tta ULYim~g
200 FORMAT(LOFH.S) ' R
COMMUN IPIVOTL100),A(10Q0,1200)
NFILL1=NFIL-1
DO 7 Js1,NFILL
T IPIVOT(JI=NCOL¢J~1
C VALORES DE LA PRIMERA COLUMNA
CO 1 1sl,NFILL
1 Afl,1)=1,0
NFIL2=NFILL/2
NCUL1=NCOL~1
C LEE LA MITAD UE LA MATRIZ EXCEPTO ULINMA COLUNNA(YERH INDERP.)
READ(B)L(ALTL9Jd)pd=24NCOLL) 151 oNFIL2)
REWIND 8
C DAMOS VALOR A TODAS LAS RESTs FILAS EXCEPTO LA ULTIMA
U0 2 I=1,NFIL2
INFIL2=1eNFIL2
DO 20 J=2,NCOL
ACINFIL20J) =~ALT4J)
20 CONTINUE
2 CONTINUE
C St LEE LA ULT, COLUMNA (TERM, INDEPENDIENTES)
READIL200) LACLoNCOLSyL=L NFIL2)
VO 4 I=1,NFILZ
ACL+NCGL)=~A(T,NCOL)
4 ACI+NFIL2,NCOL)=-A(],NCOL)



L

ULTIMA FILA
0N 3 J=1.NCCLLY
ACNFIL,J)=0.0
2 CUNTINUE
A(NFILyNCGL)=140
RETURN
END

UKENC

_175_
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APENDICE B

SOBRE EL CALCULO DE LA ENERGIA DE FORMACION DE VACANTES EN LA ESTRUCTU
RA IONICA DEL ClNa.

En el Capitulo 6, se proponfa un mecenismo fisico de disipaoién
de onergla sismica que consistia en el aumento en el nimero de defec-
tos puntuales de un cristal, induoido por la onda sfsmica. En este
apéndice se va a oonsiderar el caso especial de la creacién de vacan-

tes en un cristal i6nico de ClNa.

No se pretende ofrecer un método riguroso de cédlculo, sino pre-
sentar el problema y esbozar su soluoién de modo compresible al espe-~
cialista en Sismologia que no esté familiarizado con temas como éste

de Fisica del kstado Sélido.

La eleosién de la estruotura del ClNa se realiza por dos motivos
fundamentales; uno simpliocidad y lo bien estudiada que estdy otro, es
que la mayor parte de los investigadores de 1a composicién de la Tierrs,
proponen un Manto formado fundamentalmente por apuestos de maroado oca-
récter iénico (Coulomb, 1976y Sammis, 1972), como son diversos 6xidos

Y silicuatos.

En un sélido i6nico, a efeotos de neutralidad de ocarga, las va-
cantes suelen formarse por pares de signo oonirario, éstos son los lla

mados defeotos de Schottky.

El modo m&s direoto de enfooar el problema es esoribir la densi-

dad de energfa potenoial para un oristal i6énioo,en la aproximacién de

dos cuerpos puede escribirse ( Sammis,1972 ) oom01(1)

- — \r})
W) = da[-29" 4 X YV ( 1)

(1) Las limitaciones de &sta formulaoién basada en el potencial de
Bom-Mayer, aparecen en el Capftulo 38 de Coulomb (1976)



- 177 -

en la que no se han tenido en cuenta interacciones de Van der Wals en-
tre vecinos mas préximos e interacciones anién~anién entre segundos
vecinos, y donde NA es el mimero de Avogadro y& la oonstante de Made-
lung. Esta ecuacién estd en buen acuerdo ocon las energims de la red

calculadas experimentalmente ( oiclo de Born-Haber ).

La interacoién Coulumbiana de largo alcance es:

¢ . 24 (-2 )

Y 7.

[}
¥ la interacoién repulsiva ogt16n-an16n es de la forma

G /n.
V;;” = A e R ( 3-3)

Como se vid en el oapftulo 6, la densidad de defectos de Schottky

puede expresarse pori

%: Ctk,b(-%r) (B-4)

El c4lculo de la energia de formacién, tal como se indiocé entonces, es
complicado, a oontinuacién se realiza un cdlculo simplificado que con-
duce a valores de ﬂ para dicha estructura aibica centrada en las caras.
Tara ello se sigue en principio 1la 1fnea de razonamiento de Dekker (1957)

-~ capftulo 7 - .

De acuerdo con ( B-4 ), el mimero de vacantes en equilibrio tér-
mico y a temperatura T esti determinado de modo esencial por la ener-
gia de formacién ¢,=4ﬂ441. Veamos primero la energia de formacién de la
vacante de un 16n bositivo,4&. Con los argumentos de Jost gue sirven
para oalcular la energia de disolucibén de un ién de un cristal en un sol
vente de constante dieléotrica £ , Dekker obtiene la energia ‘h o ¢2 3
La remocién de un i6n positivo a la superficie da lugar a una ganancia
de energfa:

z;:ilot“%:(l-i’) (B5)

Por otra parte, se produce un reajuste de iones y cargas eléctriocas

i
7

que rebaja ¢5 . El material que rodea a la vacante se polariza, estando
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dada la energia de polarizacibén pors

?
[§ —-.’i A B-6
T2 oR, (‘ 6) ( )
La energia de formacién queda de este modos
¢, = { P - ta & { 4!.1_(1-1 ( B-7)
v b-gb P (L)1 R e
De la misma manera, para un ién negativoi
Y RPN AR R | B-7'
tt__zeL 7_.2_(1 e) ( )
con lo que la energla requeride para formar un defecto de Sohotiky es:
- - { p? 4 4 4+ L _an
¢v'¢'1¢——€l_'ie({ E)('z*.’-e-) (B7)

El primer término o energla de ligadura, £, , puede calcularse oon una
buena precisién, pero el problema surge ouando se intenta asignar va-

lores a R4_y R .

Mott y Littleton ( ver libro de Dekker ) han realizado complejos
odlculos de P* y P basados en la estruotura i6énica real, deduoiendo
de ellos los R, y R . Los resultados que obtienen para el ClNa y el

CLK son los de la tabla B-1( todas las energfas en eV ).

TABLA B-1.
Cristal  €_ B P_ ¢ Ry R_

ClNa 7,94 3,32 2,76 1,86 0,58a 0,958
C1K 17,18 2,71 2,39 2,08 o,élao o,asao

donde ao es el parémetro de la red.

A continuacién, se estiman R, y R de modo aproximado mediante
un métedo simplificado, pero gue muestran un acuerdo aceptable con los

valores de la tabla.

En la figura B~1 se muestra un i16n negativo, 01-, rodeado por los
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seis cationes mas préximos(Nfo K"). Dioha figura. es, evidentemente,
csquemftioca y en ella se han representado los "centros" de los iones.
Supongamos ahora que se forma una vaoante en A°(0,-2,0) y estudiemos
el desplazamiento del ién que se enouentra en C(0,0,0)) éste pasurd
entonces a C°(0,8y,0), ya que por consideraciones de simetrfia es cla-
ro que, en primera aproximacién, s6lo se desplazari segin el eje Y

( ver lu figura B~2 ).

hqm‘)
. ““,t'o)

\A'w;ml
- — e - e . -
| Cloga  0,a,0)

Pigura B-l Figura B-2

La posicién de equilibrio de C vendrd dada por:

- Aw

N AUEL I
(1)

teniendo en cuenta el sentido de las fuergzas f:l Y la expresién ( B-1 )

[agel _ A DR _ 4 (9090) g4

-ay)? ? ¢ 2
(f-ay) e . e_",Ma,,»,S;l.Aa ) Vréiay
e an—a‘ =0 ( 3-8)

considerando los siguientes desarrollos en serie de potencias, para
x :Ay/r <1 y despreciando los términos de orden dos Yy superiores en x
Ya que las aproximaciones del modelo ffsico no justifican operar con
mas de una cifra decimal (no se considera relajacién en los cationes),

' 7

W-ag)y " -2)? g (t-ze o)

_Ag I )
By e )

[¢ 'qa:.';;'ga del anién, 9.t oarga del ocatién.
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C..(r“n”’/f - e'r/f(e“i) /f,:’ e‘%t,‘_i._-] /r,_.. e %l‘_‘%x.]
X

N 7 . ]
_(I!éé:,’)"t e-?,,(mt')"‘t e-"f’ (1:%2') o % [1-La .. j

substituyendo estos desarrollos en ( B-8 ) se llega a:

-[zuﬁm,%e"?_r )],, +lJ_iﬂgL AE J- (89)

ocuya solucién es:i

132l __é e
z = r: ( B-10 )

zl_uc_l + A ' ('-u)

o

Bn su deducocién debemos recordar que se han considerado dnicamen
te interuociones entre los veoinos mas préximos al ién situado en C
(0,0,0) ¥y que a ocausa de la formaoién de una vacante en £7(0,-r,0)s no
obstante, respecto de la vaoante, eatamos considerando primeros veoinos
~ puntos C y sus oinco equivalentes respecto de A°-y segundos vecinos

que son los primeros veoinos de los puntos C.

Resolvamos ( B-10 ) para las estruoturas mencionadas en la tabla
B-1 del ClNa y del ClK,
1. Para el ClNa, y oon datos de Kittel (1968)‘: Cap, 3
a=2,821 2,82 10-8 om qa/a2 = 2,897 1074 erg.om—l
A =1,05/6 = 0,175 1o'8erg 3 )'/(’ . 0,545 erg.on
p = 0,321 10'8 om" $ a/e - 8,785

resulta la soluoién: x = 0,211 , pero los dos dltimos dfgitos es—

tén afeotados de error, por lo que x = 0,240,05.

ClNa
El radio de la vacante catiénioca R4 serd el del catién Ro mas el
desplazamiento del anién adyacente A y:

R+ = Ro-f ay
de modo anélogo

R_ - B8+Ay
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como: R
Na*

queda finalmente

R,=(0,55+0,05) a

= 0,9BZ = 0,358 5 R, . = 1,81A = 0,65 a y Ay =(0,220,05) a

ClNa ( 211 )
R_=(0,85% 0,05) &)
2.- Para el ClK
2 2,2 -4 ot
a = 3,147 A 3 q°/a° = 2,326 10 ~ erg.om

A= 0,342 10"8erg 3 A/ =1,048 erg.om-‘l

¢ = 0,326 1030m 3 oafp = 9,653

La soluoién de (. B-9 ) es shora x = 0,200, que teniendo en cuen
ta que tratamos oon un ablo digito se oonvierte ens

’cix = 0,2% 0,05
comos R, = 0,78 a

C1K

b By= 0042 &y

=(0,2:0,0 a
M y ( ? ’ 5) C1K ,
resulta 3 '

R =(0,62? 0,05) L,

8 ( B-12 )
- &

R_ (0|7 —0’05) ‘CIK

En la tabla B-2, puede comprobarse el acuerdo entre estos valores(a)

Y los de Mott y Littleton(b).

TABLA B-2

Cristal R,(a) R_(a) Ry(b) - R_(b)
ClNa 0,55a° 0,85a° O,SBa° 0,953o
ClK 0,6238 0,78.; 0,61a; O,BSa;

Se puede comprobar que la desviacién méxima en los valores de
I, y R. respecto a cdloulos mas preoisos es del orden del 10% , lo que
+ae dentro de las limitaciones del modelo. Consecuentemente, las ener-
glas de formacién de vacantes en estas estructuras, oalculadas mediante

( B-11 ) y ( B~12 ), manifiestan esas desviaoilones de los valores de ¢,
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de la tabla B-1 .

Una vez se tiene un método simplifioado de cdlculo de f,, el inten
tar determinar cémo variarén dichas energias, cuando sobre el cristal
actia una pertubaocién peribédioa, es un problema muy complejo, aun en
una estructura tan simple como la del ClNa. Una aproximacién interesan
te al tema es la realizada por Girifaloo y Welch ( 1967 ) en el ocaso de
un metal ( Cobre ), sometido a un ocampo de defermaciones constante. La
generalizacién del prooedimiento dé estos autores a campos de deforma—
ciones lentamente variables y a e8lidos de ocaréoter iénico, puede ser
el camino mas simple para oonseguir un tratamiento mas riguroso del

problema estudiado en el capfitulo 6.
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