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Resumen

Los pardmetros focales de los terremotos con foco en mar estan generalmente
determinados con incertidumbres muy grandes, debido a la ausencia de estaciones
sismicas en tierra cercanas al epicentro. El uso de redes con estaciones en tierra en
combinacién con sismémetros de fondo marino, ayuda a reducir la distancia epicentral y la
brecha acimutal, mejorando de este modo la estimacion de los parametros focales de los
terremotos. Un segundo factor muy importante que mejora la precision de las localizaciones
hipocentrales, es el uso de un modelo de Tierra especifico para la zona de estudio y en
especial modelos 3D. Aunque, actualmente existen numerosos modelos de Tierra 1D
globales, es dificil encontrar modelos 3D para determinadas regiones y que ademas tengan
una resolucion valida, para poder ser utilizados como modelos en las localizaciones
hipocentrales de terremotos. Ademas de estos factores, es importante utilizar un método
de busqueda hipocentral que sea robusto, como es el caso de los métodos actuales de
localizacién no lineal, y que se pueda aplicar con modelos de Tierra 3D.

El objetivo de esta tesis es, estudiar como la utilizacién de redes sismicas con
estaciones en tierra 'y una pequefia red de sismémetros de fondo marino junto con modelos
de Tierra 3D y métodos de busqueda hipocentral no lineales, influyen en la estimacién de
los parametros focales de terremotos ocurridos en la region del Cabo San Vicente. Laregion
de estudio de esta tesis es el Sur-Oeste de Iberia, cerca del Cabo San Vicente. En esta
region han sucedido algunos de los terremotos y tsunamis mas grandes en Europa, como
el terremoto de Lisboa de 1755 (Imax = X). La red submarina utilizada en esta tesis esta
formada por cinco sismémetros de fondo marino, de banda ancha, situados a 200 km de la
costa del Cabo San Vicente y que serviran para estudiar la sismicidad de la region durante
el periodo que duré el despliegue (7 meses), junto con las estaciones de las redes sismicas
permanentes del Instituto Geografico Nacional, del Instituto Portugués do Mar e Atmosfera

y la red Western Mediterranean.
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Se han estudiado 38 terremotos, con magnitudes 2 < mbyg < 5, que ocurrieron
durante el periodo de despliegue de la red submarina (septiembre 2015 — abril 2016). Estas
localizaciones se han llevado a cabo usando tres modelos de tierra diferentes. Un modelo

de tierra 1D y dos modelos 3D.

En la tesis se distinguen tres partes bien diferenciadas: La primera parte, esta
basada en la localizacion de terremotos con modelos de tierra 3D y usando un método de
busqueda y localizacion no lineal, en la segunda parte, se realiza la determinacion y el
analisis del mecanismo focal de siete terremotos, también con foco en mar y en la tercera
parte, se expone y analiza la nueva metodologia disefiada en esta tesis que, sin la
necesidad de utilizar estaciones en tierra, utiliza la red submarina como una antena sismica

para determinar los epicentros de los terremotos.

Los resultados de esta tesis demuestran que el uso de la red sismica submarina,
aungue sea de pequefo tamafo, y de modelos de Tierra 3D de alta resolucion, mejoran la
determinacion de los pardmetros focales de todos los terremotos analizados en
comparacion con las localizaciones del catalogo del Instituto Geografico Nacional.
Concretamente, la reduccion de incertidumbre asociada a la profundidad y al epicentro
mejora en hasta un 50%.

Respecto a los mecanismos focales, se muestra cémo los resultados obtenidos
utilizando la red combinada de estaciones en tierra y mar, concuerdan con el patron de
estrés en la regién de esfuerzos regionales en la zona objeto de estudio de esta tesis.
Ademas, los resultados de los mecanismos focales de los terremotos mas grandes, con

localizaciones préximas a los terremotos analizados, también son coherentes.

En lo referente a la nueva metodologia desarrollada en esta tesis, se mostrara como
esta es un robusto algoritmo capaz de facilitar la deteccidn de sefiales sismicas, que estan
altamente contaminadas en ruido oceanico. Ademas, la metodologia es eficaz incluso
siendo utilizada en redes submarinas que cuenten con pocos sensores, como es el caso de
esta tesis, y ademas es flexible en cuanto a las dimensiones geométricas de la red utilizada.
Los resultados de las localizaciones epicentrales obtenidas utilizando esta metodologia y
con la red submarina estdn en acuerdo con las determinadas mediante métodos de
localizacién convencional, mostrando que no existen diferencias significativas (distancias

medias entre epicentros < 12 km), entre ambas determinaciones.
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Finalmente, se obtiene que la utilizaciébn de una red sismica submarina junto con
modelos de Tierra 3D y métodos de busqueda hipocentral no lineales, mejora
significativamente la localizacion de los terremotos en la region de estudio, y ademas que
la red submarina se puede utilizar como una antena sismica capaz de localizar de forma

precisa sismos regionales.

Summary

The focal parameters of earthquakes with an offshore focus are generally
determined with very large uncertainties, due to the absence of seismic stations on land,
close to the epicenter. The use of networks with ground stations in combination with ocean
bottom seismometers helps to reduce the epicentral distance and the azimuthal gap, thus
improving the estimation of the focal parameters of earthquakes. A second important factor
that improves the precision of hypocentral locations is the use of a specific Earth model for
the study area and especially 3D models. Although there are currently numerous global 1D
Earth models, it is difficult to find 3D models for certain regions and that also have a valid
resolution, to be able to be used as models in hypocentral earthquake locations. In addition
to these factors, it is important to use a hypocentral search method that is robust, as is the

case with current non-linear location methods, and can be applied with 3D models.

The objective of this thesis is to study how the use of seismic networks with stations
on land and a small network of ocean bottom seismometers together with 3D Earth models,
influence the estimation of the focal parameters of earthquakes that occurred in the study
region (the South-West of Iberia, near Cape Saint Vincent). Some of the largest earthquakes
and tsunamis in Europe have occurred in this region, such as the Lisbon earthquake of 1755
(Imax = X). The submarine network used in this thesis is made up of five broadband ocean
bottom seismometers located 200 km from the coast of Cape Saint Vincent and which will
serve to study the seismicity of the region during the period that the deployment lasted (8
months), together with the stations of the permanent seismic networks of the Instituto
Geogréfico Nacional, the Instituto Portugués do Mar e Atmosfera and the Western
Mediterranean network. It has been studied 38 earthquakes, with magnitudes 2 <mbLg <5,

which occurred during the submarine network deployment period (September 2015 - April
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2016). These locations have been carried out using three different land models. One 1D

earth model and two 3D models.

In the thesis three well differentiated parts are distinguished: The first part, is based
on the location of earthquakes with 3D earth models and using a non-linear search and
location method, in the second part the determination and the analysis of the focal
mechanism of seven earthquakes, also with a focus on the sea and in the third part, the new
methodology designed in this thesis is exposed and analyzed which, without the need to
use land stations, uses the submarine network as a seismic array to determine the

epicenters of earthquakes.

The results of this thesis show that the use of the submarine seismic network, even
if it is small, and of high-resolution 3D Earth models, improve the determination of the focal
parameters of all the earthquakes analyzed compared to the locations in the catalog of the
Instituto Geografico Nacional. Specifically, the reduction of uncertainty associated with
depth and epicenter improves by up to 50%. Regarding the focal mechanisms, it will be
shown how the results obtained using the combined network of land and sea stations, agree
with the stress pattern in the region of regional efforts in the area under study of this thesis.
Furthermore, the results of the focal mechanisms of the largest earthquakes, with locations
close to the earthquakes analyzed, are also consistent.

It is also shown how the methodology is a robust algorithm capable of detecting
seismic signals, which are highly polluted in oceanic noise. Furthermore, the methodology
is effective even when used in underwater networks that have few sensors, as is the case
in this thesis, and it is flexible in terms of the geometric dimensions of the network used. The
results of the epicentral locations, obtained using this methodology and with the submarine
network, are in agreement with those determined by conventional location methods,
showing non-significant differences (mean distance between epicenters <12 km), between

both determinations.

Finally, the use of a submarine seismic network together with 3D Earth models and
non-linear hypocentral location methods, provides a significant improvement in the location
of earthquakes, and also that the submarine network can be used as a seismic array of

precise epicentral location.
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Introduccion

Motivacion y Objetivos

El Sur-Oeste de la region Ibero-Magrebi es una zona sismotecténica muy compleja. Esta
situada entre la parte occidental de la placa Euroasiatica y el norte de la placa africana.
Consecuencia de este contacto es la ocurrencia de terremotos, entre ellos, el terremoto de Lisboa
de 1755, Imax= X (Martinez-Solares y Lépez Arroyo, 2004; Baptista y Miranda, 2009), que es el
mayor sucedido en Europa y que generd un gran tsunami, y mas recientemente el terremoto de
1969, Ms= 8.0 (Lopez Arroyo y Udias, 1972; Fukao, 1973; Buforn et al., 1988). La sismicidad en
esta region (Fig. 1.1) refleja la transicion de un limite de placa oceénica (Buforn et al., 1988;
Bezzeghoud y Buforn, 1999; Zitellini et al., 2009; Martinez-Loriente et al., 2014), con una
sismicidad bien definida (Custédio et al., 2016; Cabieces et al., 2020a), a un limite continental

en el que el borde de placa corresponde a una amplia zona de deformacion.

La Fig. 1.1 muestra como la mayor parte de los terremotos que ocurren en la zona que
se extiende al oeste del Cabo San Vicente (CSV) y en el Golfo de Cadiz (GC) tienen foco en mar.
La localizacion de estos terremotos presenta numerosas dificultades debido a que las estaciones
sismicas estan en tierra y ello implica una mala cobertura acimutal ya que el GAP (zona en la
gue no hay observaciones) es elevado (GAP > 180°). Ademas, la zona CSV-GC es una zona
tecténica muy compleja, en la que los modelos de Tierra 1D tienen muy poca resolucién, siendo
necesaria la utilizacion de modelos 3D. Por ultimo, al estar los focos sismicos alejados de costa,
no se dispone de estaciones cercanas con lo que las estaciones mas préximas estan a distancias

superiores a 200 km.

Las estaciones de fondo marino o mas comunmente denominados Ocean Bottom
Seismometers (OBSs) son una de las posibles soluciones al problema de localizacién de
terremotos con foco en mar, aunque este tipo de observaciones requiere un procesamiento
especial, con correcciones como la sincronizacién de relojes internos (Sens-Schonfelder, 2008;
Hannemann et al., 2014), la orientacion de los OBSs (Stachnik et al., 2012; Scholz et al., 2017)

5
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o0 aplicar filtros especiales que evitan el enmascaramiento de las sefiales registradas en el ruido
ambiente del océano (Webb, 1998; Webb y Crawford, 2010).

-;-'/’ ncte
T o ®

36° / OBS04
Planicie Abisal de la Her;adura

(HAP) *%
0BS03 0BS

L

Planicie Abisal de Sena d
(SAP) 0 50 100 150

. I/" | Profundidad [km]

-14° -8 -6°
I T |-
-6000 -4000 -2000 0 2000

Fig.1.1. Distribucion de hipocentros  2010-2020 para terremotos de magnitud > 2
(https://www.ign.es/web/ign/portal/sis-catalogo-terremotos) para la zona de estudio. Las estrellas corresponden a los
grandes terremotos ocurridos en la region. Los cuadrados corresponden a los OBSs. Batimetria del General
Bathymetric Chart of the Oceans (GEBCO) digital atlas (http://www.gebco.net).

Por otra parte, el uso de modelos 3D de alta resolucion también pueden ayudar a
determinar con precision los tiempos de recorrido de las ondas sismicas, parametros clave en

los algoritmos convencionales de localizacién hipocentral de terremotos.

En esta tesis se han utilizado 5 OBSs de banda ancha (Fig. 1.1, OBS04 no fue recuperado
en las operaciones de recogida), que han servido para relocalizar y analizar 38 terremotos que
ocurrieron durante el periodo de despliegue de los OBSs (entre sept 2015 y abril 2016). Las
relocalizaciones hipocentrales se llevaron a cabo con registros de estaciones en tierra de las
redes sismicas del Instituto Geografico Nacional (IGN), del Instituto Portugués do Mar e
Atmosfera (IPMA), la red Western Mediterranean (WM) y con el array de OBSs. Se realizaron las
relocalizaciones usando modelos de tierra 1D (Martinez Solares, 1995) y con dos modelos de

tierra 3D diferentes (Grandin et al., 2007; Civiero et al., 2018). Estas relocalizaciones mostraran
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las variaciones en la posicion de los hipocentros (especialmente en profundidad) y, ademas, las
diferencias en el error asociado a la determinacion de los hipocentros, al incorporar en los

calculos de los registros OBSs y de modelos de Tierra 3D.

Para aumentar el conocimiento de los parametros focales de los terremotos relocalizados
se determinaran los mecanismos focales de los terremotos. Los métodos convencionales como
polaridad de la onda P (Dziewonski et al., 1981; Udias et al., 2013) o la inversion del tensor
momento sismico (Jost y Herrmann, 1989; Minson y Dreger, 2008; Cesca et al., 2010) requieren
de una cobertura acimutal grande o de un conocimiento exhaustivo del modelo de tierra
(Romanowicz et al., 1993). En esta tesis se obtendra el mecanismo focal de siete terremotos
relocalizados previamente, mediante el método de polaridad de la onda P y se realizara un
analisis y comparacion con los resultados de los mecanismos focales obtenidos de estos mismos
terremotos en otros trabajos (Cabieces et al., 2020a) mediante la inversion del tensor momento
sismico. Ademas, también se compararan con los mecanismos de terremotos obtenidos en

trabajos previos (Buforn et al., 2004; Pro et al., 2013).

Los métodos tradicionales de localizacion de terremotos (Lomax, 2008) consiguen
obtener una localizacién con incertidumbres aceptables, cuando se dispone de una red densa de
estaciones (numero de estaciones > 10) que estan proximas al epicentro y lo rodean
suficientemente (GAP < 180). Sin embargo, en el caso de terremotos con foco en mar, existen
situaciones en las que no hay disponibles estaciones en tierra cercanas a los epicentros.
Ademas, los terremotos que se generan en la corteza oceanica (Po/So) se registran en los OBS
con unas caracteristicas muy concretas, como el caracter emergente de la onda Po y una coda
energética que enmascara comunmente la llegada de la onda So (Mallick y Frazer 1990; Kennet
y Furumura 2013; Shito et al., 2013). Todo esto dificulta la deteccién con precision de los tiempos
de llegada de las fases de terremotos con foco en mar y por tanto aumenta los errores en la

localizacion.

Como alternativa para localizar terremotos con redes formadas por pocas estaciones, es
posible emplear antenas sismicas o simplemente “arrays” sismicos. Los arrays sismicos se
construyeron originalmente para detectar e identificar explosiones nucleares (Douglas et al.,
1999; Douglas, 2007) y ademas se han utilizado para realizar tomografia sismica a pequefa
escala (Ritter et al.,, 1998) o para detectar heterogeneidades en el nucleo interno (Rost y
Revenaugh, 2001) y entre el nicleo y el manto interno (Kriiger et al., 1993; Castle y van der Hilst,
2000).
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Una de las principales ventajas de los arrays sismicos, en comparacion con las
estaciones sismicas individuales es que estan especialmente disefiados para utilizar los registros
de todas las estaciones del array de forma conjunta para poder eliminar el ruido y ensalzar la
sefial detectada por medio de la suma o “stack” de todos los registros de las estaciones del array.
Ademas, los arrays sismicos permiten conocer el vector lentitud, es decir, el acimut y la velocidad
con el que un frente de onda atraviesa el array y de este modo, se puede localizar el epicentro

de los terremotos detectados por el array.

Para poder estimar el vector lentitud con arrays sismicos se han desarrollado numerosas
técnicas (Capon, 1969; Frankel et al., 1991; Gibbons y Ringdal, 2006; Gal et al., 2014). Sin
embargo, estas técnicas necesitan que las sefiales detectadas tengan formas de onda
semejantes en todos los sensores del array. Este requisito no siempre es valido cuando el array
es de gran apertura (distancia maxima entre sensores > 30 km, (Gibbons et al., 2008; Rost y
Thomas, 2009; Grigoli et al., 2014; Kruger et al., 2020)) o el array esta situado sobre estructuras
muy complejas, ya que las formas de onda se degradan al atravesar el array. Ademas, una
dificultad afiadida en el medio marino, es la alta contaminacion de ruido oceénico de las sefales,

gue también degradan las sefales.

En esta tesis, se ha desarrollado una nueva metodologia (Cabieces et al., 2020b) que
permite detectar terremotos en ambiente marino fuertemente contaminado por ruido oceanico y
también es capaz de adaptar la geometria del array a las caracteristicas de la sefial detectada
para obviar el requisito de la semejanza de las formas de onda. La comparacién entre los
resultados obtenidos con esta nueva metodologia frente a los obtenidos con métodos

convencionales, con estaciones en tierra y OBSs, muestran la robustez del método disefiado.

El objetivo de esta tesis es doble. Con el primer objetivo se pretende cuantificar la
incorporacion de datos procedentes de una pequefia red o array de OBSs a los registros de
estaciones en tierra y estudiar la influencia de modelos 3D de alta resolucién, en los resultados
de localizacién hipocentral de terremotos con foco en mar. El segundo objetivo es disefiar una
metodologia, que permita; i) detectar sefiales de OBSs con ratio sefial / ruido (SNR) muy bajo y
i) poder adaptar arrays de diferentes geometrias para estimar el vector lentitud y localizar el

epicentro de eventos sismicos.
Esta memoria se ha estructurado en seis capitulos y ocho anexos:

e El primero corresponde a esta introduccién, en la que se analiza brevemente el contexto

sismotectdnico de la zona y se exponen los objetivos de la tesis.
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En el segundo capitulo se expone la metodologia utilizada para la localizacion hipocentral
con métodos lineales y no lineales, determinacién de mecanismo focal mediante el
método de polaridad de la onda P, y una segunda parte, en la que se expone una nueva
metodologia fundamentada en las técnicas de array y la transformada wavelet para

deteccion, determinacion del vector lentitud y localizacién epicentral.

En el tercer capitulo se muestra el procesamiento que se ha llevado a cabo sobre las
observaciones y en especial con los OBSs. Este capitulo muestra en primer lugar, muy
brevemente, la respuesta instrumental de los OBSs y el proceso que se ha aplicado para
realizar la deconvoluciéon instrumental a los datos OBSs. En segundo, se muestra un
andlisis del ruido sismico observado en los OBSs durante el tiempo de duracion del
despliegue. Finalmente se mostrard el procesamiento particular de datos OBSs,

correccion del reloj y orientacion de las componentes horizontales

En el cuarto capitulo corresponde a los resultados. Primero se analizan los resultados de
las localizaciones hipocentrales. Se presentan los resultados obtenidos utilizando solo
estaciones entierray luego afiadiendo las observaciones de los OBSs. Para ambos casos
se utilizan un modelo de Tierra 1D, y dos modelos de Tierra 3D. Segundo, se analizan los
resultados de los mecanismos obtenidos con la metodologia de polaridad de la onda P.
Por ultimo, se resumen y comparan los resultados de las localizaciones obtenidas con

métodos convencionales y con la nueva metodologia de arrays sismicos.

En el quinto capitulo se exponen las conclusiones de esta tesis.

El sexto y ultimo capitulo corresponde a las referencias.

El primer anexo muestra las coordenadas del array de OBSs.

El segundo anexo muestra las curvas y el ajuste de la sincronizacion de los relojes de los
OBSs.
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o EIl tercer anexo se muestran las localizaciones de los terremotos utilizados para la

orientacion de las componentes horizontales de los OBSs.

e En el cuarto anexo se muestran las curvas de ruido de los OBSs del array.

e En el quinto anexo se pueden ver los videos que contienen las capas de los modelos de
Tierra 3D.

e En el sexto anexo se muestra el pseudocodigo y la parametrizacion del algoritmo CWT,

desarrollado en esta tesis
e En el séptimo anexo se muestran las tablas con los resultados de las relocalizaciones
hipocentrales realizadas en esta tesis, segun el modelo de Tierra utilizado y con la

aportacion de las observaciones del array de OBSs y sin ellas.

e En el octavo y ultimo anexo se muestran las tablas con los angulos de incidencia,

polaridades y acimuts de los terremotos en los que se ha calculado el mecanismo focal.
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Capitulo 2. Metodologia

En este capitulo se expone la metodologia utilizada en esta tesis y que puede dividirse
en dos secciones. En la primera se exponen los métodos utilizados para determinar los
parametros de la fuente sismica: localizacion hipocentral de terremotos usando métodos no
lineales y diferentes modelos de Tierra, y célculo del mecanismo focal. La segunda seccién, la
mas novedosa, corresponde a la metodologia desarrollada en esta tesis para poder estimar el

vector lentitud con arrays de gran apertura y pocas estaciones.

2.1 Localizacién hipocentral

2.1.1 Localizacion hipocentral por métodos lineales

La determinacion del hipocentro del terremoto consiste en calcular sus coordenadas
espaciales (x, ¥, Z,)Yy hora origen (t,). Asi, los focos sismicos deben obtenerse a partir de sus
observaciones (sismogramas) y suponiendo un modelo de Tierra (normalmente una distribucion
de velocidades con la profundidad de las ondas sismicas). En esta tesis, la determinacion del

hipocentro se realiza suponiendo un foco puntual (Kikuchi et al., 2003; Tsai et al., 2005).

Sabemos que el tiempo de recorrido ti de una onda sismica desde el foco a una estacion

receptora, se puede escribir como:

t; = t(Xi, ¥i Zi; Xo» Yor Zos to) i=123....MM=>4) (2.1)

siendo (x;,y; z;) las coordenadas de las estaciones receptoras, que son parametros conocidos y
la funcién t el tiempo de recorrido entre la estacién en la que se registra el terremoto y el

hipocentro (Udias y Buforn, 2018).
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SKS

-
SSs T A s
PKJKP PKIKP

Fig. 2.1. Recorrido de las diferentes fases sismicas desde un foco (estrella negra) a estaciones (triangulos
marrones) situadas a diferentes distancias epicentrales. En funcién de la distancia epicentral se muestra la primera
fase en llegar (Beyreuther et al., 2010).

La localizacién hipocentral es, como la mayoria de los problemas en sismologia, la
resolucién de un “problema inverso”. Basicamente se realiza un céalculo computacional de las
posibles localizaciones del terremoto en base a la minimizacion de los errores entre los tiempos
de llegada observados (t; ) y los tedricos, calculados éstos suponiendo un determinado modelo
de velocidad de la Tierra. Aquellas soluciones que tengan el error mas pequefio seran las
candidatas finales a ser la localizacion buscada. Podemos abordar el problema de la localizacion

de un terremoto desde dos puntos de vista matematicos diferentes.

En primer lugar por el llamado método lineal (Lahr, 1999; Udias y Buforn, 2018). Con este
método se linealizan las ecuaciones implicadas en el calculo de la localizacion del terremoto
mediante desarrollos en serie de Taylor, y se calculan unos incrementos en las incognitas del

problema, las coordenadas hipocentrales y tiempo origen, que minimicen los residuos de todas
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las observaciones. Se necesita un hipocentro inicial al que suele asignarse las coordenadas de
la estacion més cercana, es decir, la primera a la que llega una observacion, incrementada una
pequefia cantidad. EI método més utilizado para minimizar los residuos es el de minimos
cuadrados (Aki y Richards, 2002), en el que el tiempo de llegada de una fase en la estacion t;,

se puede escribir como,

at at at at
ti = t(0) + 5= |xoonyB% + 5= ly s V0 + 5~ 2,2y 820 + 5~ I,y Ao + 0(Axj AyZ,Azg, At3),  (2.2)

donde t(0), es el tiempo de llegada de una fase sismica a la estacion i para unas coordenadas

ot ot ot Ot son las respectivas derivadas parciales del
ax’ 6y’6zy6to’ P P

hipocentrales iniciales (x,, o, Zo, t5)-
tiempo de llegada segun un modelo de Tierra determinado, respecto a cada una de las
coordenadas hipocentrales que se quiere calcular y estdn evaluadas en el hipocentro
aproximado. Ax,, Ay,, Az, y At, representan los incrementos que hay que afiadir al hipocentro
inicial para obtener un hipocentro mas aproximado y 0(At2,Ax2 Ay2,Az2) son términos de
segundo orden y mayores del desarrollo de Taylor para Ax,, Ay,, Az, y At,. Siempre y cuando
no haya gradientes fuertes de velocidad, los términos de segundo orden pueden ser
despreciados en la ecuacién (2.2), ya que tienen por coeficientes las segundas derivadas, las

cuales decrecen con el inverso de la distancia hipocentral.

La ec. 2.2 la podemos plantear para cada una de las N estaciones que dispongamos.
Ademas, tendremos en cuenta que en cada estacion podemos tener mas de una lectura u
observacion, tiempo de llegada de la onda P y S, teniendo de este modo M ecuaciones

correspondientes a cada lectura. Si calculamos el residuo r;, definido como,
Ati =1 =t — ti(O); i=1,........M (23)
r= Aiij]'; i= 1, ...,M; ] =1, ,4 (24)

donde 4;; es la matriz de las derivadas parciales para cada estacion, Ax; son los incrementos de

los cuatro parametros focales desconocidos y r es el vector de los residuos entre losr = r’' — r°.
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Se puede hallar una solucion sencilla multiplicando la ecuacion (2.4) de izquierda a
derecha por la transpuesta de 4;; y haciendo la inversa de la matriz AT A, que ahora si es una

matriz cuadrada. De este modo la ecuacion 2.4 queda como,

Ax = (ATA) AT (2.5)

El proceso se puede reiterar para reducir el residuo. Para las iteraciones sucesivas se

toma como hipocentro de prueba inicial la solucién encontrada en el sistema de ecuaciones 2.5.

En este método existen errores que corresponden a la lectura de los tiempos de llegada
de las fases en los sismogramas y en los tiempos teéricos de recorrido de las ondas sismicas
gue se calculan asumiendo un determinado modelo de Tierra, el cual contiene imperfecciones.
Lienert et al., (1986) calculan los errores a través del método de minimos cuadrados, aplicando
las soluciones del sistema de ecuaciones 2.5 que hagan minimo el error cuadratico medio (RMS),

RMS = (2.6)

donde p son los pesos de cada observacion asignado por el analista, segun un grado de fiabilidad
(v.g., nivel sefial ruido en la fase), u es el residuo en cada lectura y M es el nimero de
observaciones realizadas en la estimacion. Sin embargo, al depender el RMS en gran medida
del nimero de fases, no sirve como una medida del error total y solo se emplea como una guia
de la precision de la medida.

Si asumimos una distribucion Gaussiana de los errores y que no existen errores
sisteméticos en las medidas (v.g., errores de sincronizacion en los relojes de las estaciones)
podemos emplear la distribucion de probabilidad y? para calcular los errores para una

localizaciéon definida como,
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1 M
=) @7

g
=1

donde o es la desviacion estandar suponiendo que es constante en cada uno de los residuos, r
es el vector de residuos y M el nimero de observaciones. Esta medida del error nos dara una

primera aproximacion del error total cometido a través de los residuos.

También es necesario estimar la distribucion espacial de los errores asociados a la
determinacion del hipocentro. Esta se puede calcular mediante la matriz de varianza-covarianza
de los datos, la cual depende del error asociado a las estimaciones del hipocentro en cada
iteracion, dadas por,

K
1 - -
— E (k) (k)
Oq = Ek_l(di - di)(dj —d;) (2.8)

donde dlgk) es el tiempo observado de llegada de una fase sismica a la estacion i, en la iteracion

ky d; es la media de los tiempos de llegada observados de una fase sismica a la estacién i en
las k iteraciones, definida como,

K
1
_ (x)
d; = EE d! (2.9)
k=1

Aunque los errores de las observaciones normalmente no estan correlacionados, si que
existen frecuentemente errores sistematicos (v.g., inexactitudes en el modelo de velocidad). Si
tenemos en cuenta estas imperfecciones del modelo, podemos reescribir la ec. 2.9 como una

estimacion de los errores mediante la matriz de varianza-covarianza del modelo como,
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2 2 2 2
2 _ | 9%x Oyy Oyz Oyt

of =
2 2
Ozx Ozy Oz Og
2 2

2 2
Otx Oty Otz Ot

2 2 2 2
/axx 0%y 0% axt\

(2.10)

donde ¢2 es la matriz de varianza covarianza del modelo. Los elementos de la diagonal principal
de la matriz 2, son las varianzas de los parametros x, y, z, t, y los elementos fuera de la diagonal

principal corresponden con las varianzas cruzadas entre los parametros.

Se puede obtener la elipse de error asociada al epicentro, mediante la obtencién de los

autovectores y autovalores de la matriz o3

02, —1  of
ok —A= (", , (2.11)
Oyx Oyy — A

El semieje de la elipse son /1}/2 y la orientacion, ¢, de la elipse de error que depende de
(i G x{

las coordenadas (x;, x, ) de los autovectores siendo ¢ = tan™' (=} ). Estos parametros son los
x2

gue se van a utilizar para definir la precision del epicentro. La Fig. 2.2 muestra un esquema de

localizacién hipocentral y su elipsoide de error, asi como de la elipse de confianza del epicentro.
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N

Elipse de Error /

Epicentro

|\ Hipocentro

Elipsoide de Confianza

Fig. 2.2. Foco sismico o hipocentro con su elipsoide y elipse de confianza.
A, B, C son los semiejes del elipsoide. a, b los semiejes menor y mayor de la elipse

En esta tesis se utiliza el algoritmo de Jordan y Sverdrup (1981) para estimar el hipocentro
por métodos lineales y sus errores asociados (ec. 2.10 y 2.11), con las modificaciones
introducidas en Bratt y Bache, (1988) y con modelos de tierra 1D. Actualmente este algoritmo
estd integrado en el software SeisComP3 (www.seiscomp?2.org), que utilizan de forma rutinaria
muchos centros sismologicos en Espafia como el Real Instituto y Observatorio de la Armada
(ROA) o el Instituto Geogréfico Nacional (IGN).

Los métodos lineales de localizacion hipocentral pese a ser muy sencillos de implementar,

tienen varias desventajas, que pueden resumirse en:

¢ No contemplan el uso de modelos de Tierra 3D y por tanto introducen errores importantes
en el calculo de los tiempos tedricos de recorrido de las ondas sismicas al considerar solo
variaciones de la velocidad con la profundidad.

e El elipsoide de confianza solo puede mostrar un maximo local de la funcion de densidad

de probabilidad de la biusqueda.
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Para superar estas dificultades, podemos abordar el problema de la localizacion
hipocentral de un terremoto desde un punto de vista matemético diferente, mediante un método

no lineal.

2.2.2 Localizacion hipocentral por métodos no lineales

La aproximacién no lineal se puede aplicar tanto en métodos graficos (Milne, 1886),
estocasticos o con métodos que requieren procesamiento por ordenador (Johnson et al., 1997;
Rabinowitz, 2000; Sambridge y Mosegaard, 2002; Husen y Smith, 2004; Presti et al. 2004;
Horiuchi et al., 2005; Lomax, 2005). Las bases del problema no lineal de localizacién de un

terremoto pueden resumirse de este modo.

Consideremos la Tierra como un medio homogéneo con velocidad de las ondas sismicas
v y lentitud s (definida como la inversa de la velocidad). Sea t,,;, los tiempos observados de
llegada de las ondas sismicas en las diferentes estaciones de coordenadas xS y?Ps z0bs,

denominando al hipocentro como x, y, z,, siendo la hora origen t,, se puede escribir como,

[SIE

tops = to + S[(XP” — x0)* + " = o) + (20" — 25)°] (2.12)

De esta expresion se deduce, como un cambio espacial en la localizacién del hipocentro
(%0 Yo 2o, t), introduce un cambio no lineal en t,,,. En realidad, s no es homogénea (Fig. 2.3) ya
gue los materiales de la Tierra varian sus propiedades elasticas con la profundidad y de una
region a otra. Ademas, en el interior de la Tierra existen discontinuidades de velocidad de las
ondas sismicas, como entre la corteza y el manto o el manto y el nicleo, donde se producen

fendmenos notables de reflexion y refraccion.
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Sismolégica

Frente de ondas

rofundidad de Foco |\

Fig. 2.3. Esquema basico de la propagacion de ondas sismicas en el interior de la Tierra desde el
foco sismico a la estacion (Tarbuck et al., 2005).

Por tanto, el tiempo de recorrido del rayo y la ecuacion (2.12) se debe expresar como,

7o (1)
tops = to + f s (r,)dl (2.13)

7 (l0)

donde r,(lo), denota un punto a una distancia [ sobre el camino del rayo (7,) entre la fuente y la
estacion receptora, 7, (l¢) siendo este, el recorrido para la Gltima estacion. La ec. 2.13 es no lineal
ya que un cambio en la localizacion del foco del terremoto, cambia la trayectoria del rayo, s(ro),

sobre la cual la integral es calculada.

La ventaja del método no lineal respecto a los métodos lineales reside en que se puede
implementar en modelos de corteza 3D, los cuales pueden incluir abruptas y complicadas
variaciones tridimensionales de velocidad (Moser et al., 1992). Una ventaja de los métodos no

lineales es que en general, no se producen problemas numéricos de convergencia cuando el
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namero de observaciones son insuficientes, algo que si ocurre con los métodos lineales (Buland,
1976; Billings et al., 1994) y podemos obtener soluciones probabilisticas completas que nos
indicaran toda la informacioén relacionada con la incertidumbre en la localizacién. Por el contrario,
la principal desventaja de un método no lineal frente al método lineal es que computacionalmente

requiere mucho mas tiempo de calculo.

En esta tesis se he elegido el método no lineal, Non Linear Location (NLL) (Satriano et
al., 2008; Lomax et al., 2009; Cabieces et al., 2020a). Para llevar a cabo la localizacion mediante
este software necesitaremos: las observaciones, que son los sismogramas a partir de los cuales
se obtienen los tiempos de llegada de las ondas sismicas en las diferentes estaciones y un
modelo de Tierra, con la velocidad de propagacién (o lentitud) de las diferentes fases sismicas y
las coordenadas de las estaciones sismicas utilizadas. Con estos datos hallaremos una funcion
de densidad de probabilidad sobre todos los posibles hipocentros, que conformara una solucion
probabilistica completa de la localizacién. Uno de los principales datos de entrada que se
necesitan para la localizacion de terremotos son los tiempos de llegada a las estaciones de las

ondas sismicas, t,;s, Y Sus incertidumbres estimadas.

Estas incertidumbres son debidas a que es muchas ocasiones es dificil identificar con
precision el tiempo de llegada del comienzo de la fase. La incertidumbre de cada fase se puede
describir por una funcién de densidad de probabilidad asimétrica en el tiempo, por tanto,
multimodal. Esta funcion es muy dificil de calcular y parametrizar. Es por ello que, pese a que
pueda incrementar los errores en la localizacién hipocentral, se suele escoger una distribuciéon
normal para describir la incertidumbre de los tiempos de llegada. Uno de los valores que es
necesario calcular por el algoritmo NLL es el tiempo de recorrido tedrico de las diferentes fases
sismicas. Previamente a este célculo se debe definir la region del espacio donde se realizaran
los calculos de los tiempos de recorrido. Esta region del espacio se dividira en celdas definidas
por nodos equidistantes, una cantidad acorde con la resolucion que se desea para conformar la
malla del espacio de céalculo. También se tiene que seleccionar el modelo de Tierra, en forma de
perfil de velocidades, que se ajuste a la region de espacio donde se estima realizar la localizacion.
Una vez seleccionada una malla y un perfil de velocidades, el algoritmo calcula los tiempos
tedricos que tardarian las ondas en llegar a cada estacion desde cada nodo de la malla que
hayamos implementado, utilizando el método de las diferencias finitas de Eikonal (Podvin y
Lecomte, 1991). Este célculo se realiza para poder hallar una solucién probabilistica completa
de la localizacién. El algoritmo NLL exige un calculo de todas las posibles posiciones de la fuente

dispersadas por todo el espacio de busqueda. Con este propdsito, los tiempos de llegada en
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cada estacion desde los nodos de la malla se pre-calculan y almacenan en un fichero especial
(Moser et al., 1992; Lomax y Curtis, 2001).

La solucién al problema inverso de localizacion de un terremoto es de tipo probabilistico
y se realiza por medio de la llamada funcion de verosimilitud, también llamada likelihood function
L(m) (Tarantola, 2005) definida como,

p(d)F(d,m)

TERS (2.14)

L(m) = kp(m) jD

donde k es el factor de normalizacién que hace unitario la distribucion L(m), p(m) es la funcion
de densidad de probabilidad a priori (v.g., delimitacion de la region geogréfica de estudio, zonas
de fallas activas), p(d) es la funcion de densidad de probabilidad en el espacio de datos D de los
tiempos de llegada d,,s, m denota los pardmetros de localizacion del hipocentro, F(d, m) es la
funcién de densidad de probabilidad que relaciona los tiempos de llegada estimados d;;. Yy M,
es decir la incertidumbre asociada a los tiempos de llegada a partir de un hipocentro hipotético.
La variable u(d,m) denota la distribucion de probabilidad homogénea de los datos d.,; . Sin
restricciones de m (suponiendo errores despreciables en la estimacion de d.4;.). La funcion de
verosimilitud L(m) nos dara una medida normalizada del ajuste entre los valores tedricos de los
parametros de localizacién del foco, m (x,, v,, z,, t,), con respecto a los datos observados d,¢

(tiempos de llegada), sin normalizar.

Se considera que la funcion de densidad de probabilidad de los datos, p(d), es una
distribuciébn Gaussiana y se supone también que d y m son independientes. Con estas
simplificaciones se determina que el tiempo origen con mayor probabilidad, t,, se puede
determinar analiticamente mediante la media ponderada de los tiempos observados y los tiempos
de recorrido calculados (Tarantola y Valette, 1982). De este modo la funcién de verosimilitud se

expresa como:

O] iGN
2 &i=1 2

L(x)=e % (2.15)
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donde x denota las coordenadas (x,,y,,z,) de m, ei es el subindice reservado para cada una
de fases utilizadas para él célculo. T son los tiempos de recorrido observados, T son los

tiempos de recorrido tedricos, o; son las desviaciones estandar en la incertidumbre de T y T{.

La ecuacion (2.15) es suficiente para hallar la probabilidad relativa de cualquier
localizacién del foco del terremoto. Normalmente en los métodos no lineales, por medio del
producto de la funcion de densidad de probabilidad de la localizacién a priori p(x) con L(x), se
puede hallar una funcion objetiva (normalizada). Este producto, p(x)L(x), conforma la funcién de

densidad de probabilidad de localizacién (PDF de localizacion).

A causa de que es usual encontrar valores atipicos en los datos usados para la
localizacién, como observaciones alejadas de la media de la distribucién de observaciones o
modelos de Tierra con diferencias notables en valores de velocidad entre celdas contiguas, se
suele usar la Equal Differential-Time (EDT) (Zhou, 1994; Font et al., 2004; Lomax, 2005), que

permite hallar soluciones mas estables. La EDT es la funcion de verosimilitud y se define como,

N

([@-10]-[17§ C0)-TTE W]}
L )

oi+o}

L(x):[ _
[az.b: ’a§+0§ |

donde x denota de nuevo las coordenadas (x,,y,,2,) de m, T2 y T2 son los tiempos de llegada

(2.16)

observados y TTf y TTf son los tiempos de recorrido tedricos para dos observaciones ay b, y
a2y af, son las desviaciones estandar que asignan la incertidumbre a los tiempos de llegada
observados y los tiempos de recorrido tedricos, en los que se asume que estos no estan
correlacionados. Esta suma se ejecuta sobre todo par de observaciones para completar la
funcién de probabilidad siendo N el nUmero total de observaciones. Es importante observar que
en la ec. 2.16, los términos en el numerador del exponente, denotan las diferencias entre los
tiempos de llegada observados y las diferencias entre los tiempos de recorrido tedricos. Este
exponente tendra su maximo valor, 1, cuando las dos diferencias sean iguales. Por otra parte,
también es importante destacar de esta ecuacién que no se requiere el célculo previo del tiempo

origen t,, esta caracteristica facilita la convergencia del método.
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La principal diferencia entre realizar los calculos utilizando la ec. 2.15y la ec. 2.16, es que
para cada punto evaluado x;, la suma se realiza fuera del exponente y por tanto la localizacion
llevada a cabo por la funcion de densidad EDT tiene sus valores maximos en aquellos puntos
donde la mayoria de pares de observaciones se satisfacen y por tanto es menos sensible a datos
de entrada erroneos. Finalmente, una vez alcanzada la solucion probabilistica por medio de la
ec. 2.150laec. 2.16, se tendra en cuenta que se puede llegar a una solucién con varios maximos
locales (problema de la no unicidad de la solucién). Este problema puede solucionarse utilizando
la forma espacial de esta solucion probabilistica (Husen y Smith, 2004; Presti et al., 2004; Lomax,
2005; Cabieces et al., 2020a).

Otro punto importante para el uso del algoritmo NLL es definir una region geogréfica 'y un
método de busqueda siendo posible utilizar varios métodos de busqueda y de evaluacion de la
PDF. Los métodos que suelen utilizarse son el Grid-Search, Metropolis-Gibbs y Oct-Tree.

El método Grid-Search, es un método determinista basado en una busqueda anidada
mediante el algoritmo Monte-Carlo (Sambridge y Mosegaard, 2002; Hammersley, 2013) sobre
una malla cubica formada por nodos separados una cantidad prefijada (Fig. 2.4). Basicamente
se recorren todos los nodos del espacio de blsqueda y se evallan con la ec. 2.16, posteriormente
se realiza una nueva busqueda centrada en una malla interior, es decir anidada a la anterior, y
centrada en el nodo con el maximo valor de la PDF. Asi, el proceso se reitera hasta converger a
una solucion con maxima probabilidad. Este método ha sido probado de forma efectiva para la
determinacion de localizaciones probabilisticas (Moser et al., 1992; Calvert et al., 1997; Lomax y
Curtis, 2001).

El método de busqueda Grid-Search tiene la ventaja de que puede ser utilizado en perfiles
de velocidad con estructuras 3-D muy complejas. Un inconveniente es, que consume mucho
tiempo de procesamiento si lo comparamos con otras técnicas estocasticas y de localizacién
lineal. Ademas, la resolucion de la PDF es pequefia y eso se traduce en una baja precision en la

localizacion.
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Malla Inicial de Busqueda Malla Anidada
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Maxima Probabilidad Hipocentral

Fig. 2.4. Grafico de muestra del método de localizacion “Grid-Search” (Cabieces, 2016).

El método de busqueda Metropolis-Gibbs (Mosegaard y Tarantola, 1995), desarrolla un
camino aleatorio a través de los puntos con maxima probabilidad de ser hipocentros, dentro del
volumen de bldsqueda del terremoto. El algoritmo Metropolis-Gibbs, (Fig. 2.5) procede de forma
gue obtiene muestras de la PDF a lo largo del camino recorrido y nos sirve para adquirir una

estimacion del hipocentro 6ptimo.

Al igual que el método Grid-Search, se puede utilizar para encontrar hipocentros en
estructuras 3-D complejas, pero ademas es mucho mas rapido. Para implementar este método,
hay que tener muy en cuenta los parametros de muestreo, siendo muy importante seleccionar
un paso inicial lo suficientemente grande para que realice una busqueda global. De esta forma
en la fase de aprendizaje, el camino de busqueda recorre el volumen de forma global y se dirige
preferentemente a zonas de alta probabilidad. En el segundo paso, fase de equilibrio, el paso se
va ajustando en proporcion a las componentes (X, y, z) de la desviacion estandar. Después de
cada muestra aceptada como buena, el paso y las desviaciones estandar se renuevan. El camino
continuard dirigiendose de este modo hacia zonas de alta probabilidad (Fig. 2.5). Por ultimo, en
la fase de “guardado”, el paso se fija a su valor final desde que comenz6 a variar en la fase de
equilibrio. Continuara el camino hacia puntos de mayor probabilidad, pero esta vez con parones

para asegurar la independencia de las muestras evaluadas.
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Busqueda tipo Metropolis Gibbs

Grid Inicial 1. Fase de Aprendizaje
2. Fase
de
Equilibrio Inicio
de
Busqueda
-2
] 2. Fase Méxim.a Probabilidad
de Guardado Hipocentral

Fig. 2.5 Esquema del método “Metropolis Gibbs” (Cabieces, 2016).

Por ultimo, NLL permite utilizar el algoritmo Oct-Tree (Lomax y Curtis, 2001) que utiliza
subdivisiones recursivas y muestras de celdas en el espacio, para generar una estructura en
cascada de celdas muestreadas en las que la densidad espacial de las celdas muestreadas nos
lleva a los valores maximos de la PDF. La probabilidad relativa que tiene de hallarse la

localizacién de un terremoto dentro de la celda (i-ésima) viene dada por la expresion,

donde V; es el volumen de la celda y L(x;) es la PDF evaluada en el vector de coordenadas del

centro de la celda (Fig. 2.6).

Para determinar la localizacion de la PDF el algoritmo realiza primero una busqueda
preliminar sobre el grupo de celdas que ocupan inicialmente el volumen de busqueda, después
se centra en la celda con la mayor probabilidad y la subdivide en ocho celdas hijas y asi procede
sucesivamente hasta que se finaliza por algun criterio de bisqueda que hayamos establecido
previamente. Las Figs. 2.6 y 2.7 muestran el proceso recursivo en el cual el algoritmo subdivide

la celda k-ésima, que tiene la probabilidad P, mas alta de contener la localizacién de hipocentro
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y subdivide esta en ocho celdas hijas, de las cuales el algoritmo de forma recursiva volvera a

centrarse en la de mayor probabilidad y la subdividird nuevamente.

Las ventajas principales y mas destacables del algoritmo Oct-Tree son la velocidad de
procesamiento llegando incluso a ser del orden de cien veces mas rapido que el Grid-Search, es
muy robusto y casi siempre converge a una solucion. También es importante destacar que
depende de pocos parametros (tamafo inicial y nUmero de muestras). Por el contrario, los
resultados del algoritmo dependen en gran medida del tamafio inicial de la malla de busqueda y
puede bloquearse en la identificacion de un maximo local en la PDF. Oct-Tree es el algoritmo
gue se ha elegido en esta tesis debido principalmente a su rapida convergencia a una solucion
hipocentral.

Fig. 2.6. Se representa en tres dimensiones, como el algoritmo Oct-Tree toma la celda
con mayor probabilidad y la subdivide en ocho celdas hijas que posteriormente se evaluaran
para conformar la PDF (Cabieces, 2016).

# N\ \ # o s2e% o o

.’

Fig. 2.7. De izquierda a derecha, se muestra un perfil 2-D de las sucesivas muestras que
ha tomado el algoritmo y cdmo se ha conformado la PDF a través de los maximos de cada celda hija
(puntos rojos) (Cabieces 2016).

2.2 Mecanismo focal

Los parametros focales espacio temporales permiten conocer la localizacién y el instante

en el que se produjo el terremoto. El proceso de ruptura puede estimarse a partir de la
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determinacion del mecanismo focal del terremoto. Existen diversos modelos que representan la
fuente sismica, los mas sencillos son los cineméticos de una fuente puntual y doble par de
fuerzas o fractura de cizalla. A continuacion, se describe brevemente la metodologia de polaridad

de la onda P para obtencién del mecanismo focal.

2.2.1 Determinacién de la orientacién del plano de fractura

El método de polaridades o primer impulso de la onda P permite determinar la orientacion
del plano de fractura. Se basa en que, para un foco puntual y un modelo de fuente de un doble
par de fuerzas, la distribucion de las amplitudes de la onda P es en forma de cuatro cuadrantes
de signo alternativo separados por dos planos nodales. Uno de ellos corresponde al plano de
fractura y el otro al plano auxiliar, el eje de tension T se encuentra en el punto de méaximo valor

positivo de la onda P y el eje de presion en el valor maximo negativo (Udias y Buforn, 2018).

D

s s j\wwl‘*
1 —t

A

Fig. 2.8. Esquema del método de polaridades de la onda P: esfera focal y polaridades de
la onda P en cuatro estaciones (Udias y Buforn, 2018). Formas de onda con Compresion C y
Dilataciones D.

El algoritmo que se utilizara, llamado MECSTA, es el de Brillinger et al., (1980) que
permite la estimacion de la orientacién de los planos de falla y ejes principales de esfuerzos a
partir de la minimizaciéon de una funcién de maxima verosimilitud (Dillinger et al., 1972). Esta

funcién relaciona las observaciones, polaridades de la onda P en cada estacién, con los valores
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tedricos de la misma para una orientacién determinada de los ejes de tension (T) y presion (P).
El algoritmo MECSTA permite también estimar los errores de los ejes de esfuerzos y planos de
falla para la solucion determinada, asi como un “score” o proporcion de aciertos, definido como
el cociente entre el nUmero de polaridades correctas y el total de observaciones (Buforn et al.,
1988).

La orientacion de la fractura viene dada a partir de tres angulos: azimut ¢, buzamiento &,
y angulo de deslizamiento 4, o bien de la orientacibn de los vectores | (direccién del
deslizamiento) y n (normal al plano de fractura) que deben cumplir la condicion de ortogonalidad
(Udias et al., 2013).

X5 (Zenith)
A

ni _—

Lo

X7 (North)

7 2 180-3
///6 AU
b

2

Fig. 2.9 Orientacion de una falla o fractura (Udias y Buforn, 2018).

2.3. Técnica de Antena Sismica para tratamiento de sefales
incoherentes basado en la Transformada Wavelet Continua

Como se ha expuesto en la seccion 2.1, para una buena localizacién hipocentral, no solo
es necesario disponer de modelos detallados de Tierra, sino también de un conjunto suficiente

de observaciones (tiempos de llegada de las fases sismicas a las estaciones). Esto Gltimo implica

28



Metodologia

disponer de una red de estaciones suficientemente densa y con buena cobertura acimutal. Sin
embargo, esto no es siempre posible como ocurre en el caso de terremotos con foco en el mar.
Una solucion a este problema es el uso de estaciones en forma de antena sismica o mas

comunmente denominado “array”.

En esta tesis se ha desarrollado una metodologia que permite la deteccién y localizacion
epicentral de terremotos con arrays de gran apertura y pocos sensores. Esta técnica es muy Uutil
en el caso de terremotos con foco en mar, baja magnitud o con baja relacién sefial ruido (SNR)
y alejados de la costa. En este caso el uso de estaciones de fondo marino (OBSs) permite
resolver el problema sin depender de estaciones sismicas en tierra. Parte de esta seccion ha

sido publicada en Geophysical Journal International (Cabieces et al., 2020b).

2.3.1 Técnicas de array

Desde principios de la década de los 60, las antenas sismicas o arrays han ayudado a
obtener las estructuras de la Tierra con gran detalle (Doornbos, 1974; Goldstein et al., 1992;
Krlger et al., 1993; Weber et al., 1996; Kito y Kriiger, 2001), a detectar y clasificar explosiones
nucleares (Carpenter, 1965; Kim y Richards, 2007; Selby, 2010; Gibbons y Ringdal, 2012;
Tormod Kveerna y Ringdal, 2013), para el analisis del ruido sismico oceanico (Cessaro, 1994;
Friedrich et al., 1998; Behr et al., 2013; Reading et al., 2014; Martin Gal et al., 2015), y mas
recientemente para obtener la imagen de la ruptura de grandes terremotos (Ishii et al., 2005;
Kriger y Ohrnberger, 2005; Koper et al.,, 2011). Los arrays han demostrado una capacidad
especial para ensalzar las sefiales coherentes (con formas de onda similares) sobre el ruido y
reducir el umbral de deteccidén, mediante la alineacion y stack de las sefiales que se registran en
sus sensores (Rost y Thomas, 2002; Schweitzer et al., 2002; Rost y Thomas, 2009). La
distribucion espacial de los sensores del array permite estimar el acimut y la velocidad con la que

las fases sismicas se propagan y atraviesan el array, es decir obtener el vector lentitud.

Los avances mas recientes en tecnologia marina permiten explorar la actividad sismica
(Grevemeyer et al., 2017) y acustica a través de los sismémetros de fondo marino (OBS) y
sensores de presion (Collins et al., 2002; Dahm et al., 2006; Tilmann y Dahm, 2008). En este
sentido, las capacidades de las técnicas de array en los despliegues de OBSs han despertado
un gran interés en la exploracion de la estructura de la Tierra bajo el fondo del océano utilizando

nuevos enfoques. Sin embargo, implementar técnicas de array utilizando como sensores los OBS
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presenta dificultades como errores de sincronizacién en los sensores del array (Katrin
Hannemann et al., 2013; Le et al., 2018), lo que hace que sea imposible aplicar cualquier técnica

de array para estimar con precision el vector de lentitud.

Otro problema que dificulta la aplicacion de las técnicas de array, es la posible orientacion
incorrecta de los componentes horizontales del sensor sismico (Stachnik et al., 2012; Zha et al.,
2013), que también son importantes para mejorar la deteccion de las ondas S y obtener una
medida precisa de su vector lentitud. El Ultimo problema es el posicionamiento exacto del OBS
en el suelo oceanico (Shiobara et al., 1997), comunmente estimado con un error de varias
decenas de metros. Surgen otros problemas numéricos adicionales debidos a la implementacion
de las técnicas de array en si, tanto en el dominio de la frecuencia (Capon, 1969) como en el
dominio del tiempo (Frankel et al., 1991), ya que las técnicas que se utilizan se basan en la alta
coherencia de la sefial en los registros de los sensores del array, que generalmente no es valido
en arrays de gran apertura debido a la degradacion del frente de onda, causado por las

heterogeneidades de la estructura debajo de las estaciones del array.

Ringdal et al., (1975) propusieron un detector de formas de onda incoherentes, basado
en la envolvente de las sefiales en lugar de su forma de onda, demostrando la superioridad de
la formacion del stack (suma de sefales detectadas por el array) incoherente sobre la formacion
de stack convencional para eventos sismicos regionales registrados en el array Norweian
Seismic Array (NORSAR) de gran apertura, situado al sur de Noruega. Gibbons et al., (2008) y
Gibbons, (2012) utilizé un enfoque modificado de formacion del stack incoherente basado en la
extraccion de funciones caracteristicas a través del multitaper spectrogram (Thomson, 1982;
Prieto et al., 2009) y lo aplico también a registros de NORSAR. Kriiger et al., (2020) por primera
vez aplico técnicas de array en sefales incoherentes de OBSs, mostrando las aplicaciones de

un array de OBSs para localizacion de terremotos con foco en el mar.

2.3.2 Respuesta de la Antena Sismica

En un array es fundamental conocer la Array Response Function (ARF), la cual permite
evaluar el rendimiento de un array para un rango de frecuencias y una configuracion geométrica

determinada de los sensores (Nawab et al., 1985; Ruigrok et al., 2017), y se define por:
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m I N z
P(s,f) = Z ze[izﬂf (s=50)r] (2.18)
f=f li=1

donde, N el numero de sensores en el array, s, es el vector lentitud de referencia, s es el vector
lentitud observado, y r; es el vector de coordenadas de cada sensor del array con respecto al
centro geométrico de coordenadas. Se utilizara el centro de gravedad del array como punto de
referencia. La ARF nos servira para evaluar las capacidades del array en cuanto a su resolucion

en la estimacion de lentitud (s) y para estudiar el limite en frecuencia del spatial aliasing.

El pardmetro mas importante de la geometria del array es la apertura A (Fig. 2.10), en
estatesis se va a utilizar A = 80 km, que determina la longitud de onda méaxima que podra resolver
el array. El otro parametro que determina la resolucién con la que el array podra determinar el

vector lentitud es la minima distancia entre estaciones a, en nuestro caso a = 40 km.

-36.3°

.OBS 05 a=40km _OBS 06
-36.1°

Centro de Referencia OBS 01
-35.9° o a
80 km

-35.7°

.OBS 03 , OBS 02
-35.5¢°

-11.1° -10.9° -10.7° -10.5° -10.3°

Fig. 2.10. Geometria del array de OBSs A, apertura, distancia maxima entre estaciones del array y a es la
distancia minima entre estaciones.
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Los ejemplos de como se comporta la funcion ARF se muestran en la Fig. 2.11 para
diferentes rangos de frecuencias. Se ha utilizado la ec. 2.18 para verificar la forma del ancho del
[6bulo principal de la ARF. La forma mas comuin de mostrar la ARF es en un mapa de lentitud
(Figs. 2.11a, b, c y d) en coordenadas cartesianas. El mapa de lentitud es un “grid” o malla con
una resoluciéon determinada de lentitud (ASx, ASy), donde en cada punto de la malla se evalta

la ARF, para el vector lentitud correspondiente a ese punto.

En este mapa de lentitud, el ancho del I6bulo es responsable de determinar el vector
lentitud de un frente de onda sin ambigledades. También es importante estimar cual es el rango
de frecuencias en el que el array analizado puede alcanzar una resolucion del vector lentitud
relativamente buena, de lo contrario, una seleccion incorrecta del rango de frecuencias puede
causar una estimacion inexacta del vector lentitud o una solucién atrapada en un maximo relativo

(I6bulos secundarios, Figs. 2.11by 2.11c).

Las Figs. 2.11a y b muestran la ARF para dos rangos diferentes de frecuencias [0.05 -
0.1] Hz y [0.2 - 0.3] Hz, respectivamente. El valor maximo o limite tedrico del vector lentitud
(0.1km/s para la onda P y 0.2 km/s para la onda S a distancias telesismicas) viene representado
por los dos circulos en cuyo interior no deben existir I6bulos. Se observa que la ARF presenta un
I6bulo principal claramente definido e inequivoco para un rango de frecuencias [0.05 - 0.1] Hz
(Fig. 2.11a) mientras que para el rango de frecuencias [0.2 - 0.3] Hz (Fig. 2.11b) ademas de un
I6bulo principal se observan l6bulos secundarios (menor potencia) entre los limites tedricos del
vector lentitud. La Fig. 2.11c muestra el ARF para la banda de frecuencia [0.4 - 0.5] Hz,
ligeramente por encima del limite de spatial aliasing (f = 0.3 Hz) y para la banda de frecuencia [4

- 4.5] Hz, la Fig. 2.11d muestra una ARF completamente saturada debido a este efecto.
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Fig. 2.11. ARF para diferentes rangos de frecuencia, a) ARF [0.05 - 0.1] Hz, b) ARF [0.2 - 0.3] Hz, c) ARF [0.4
- 0.5] Hz, d) ARF [4.0 - 4.5] Hz. Los circulos muestran los valores maximos de lentitud para las ondas internas
telesismicas (circulo interno S <0.1 s / km), ondas P y (0.1 <S <0.2 s / km) ondas S (Cabieces et al., 2020b).

La configuracion del array también juega un papel importante ya que da forma al |6bulo
principal de la funcion ARF. En el ejemplo que se muestra, el l6bulo principal es similar a una
elipse con una orientacion del eje principal N-S, lo que significa que hay mayor resolucién en
lentitud para los acimuts E-W. El ultimo factor importante, el cual esta también relacionado con
la geometria del array es el nUmero de sensores que lo componen, ya que cuantos mas sensores,
hay una mejor capacidad para discriminar ondas con diferentes vectores de lentitud. Ademas, el
namero de sensores determina la mejora tedrica de la relacién sefal/ruido (SNR), que es

proporcional a la raiz cuadrada del nimero de sensores (Rost y Thomas, 2002).

Podemos concluir, que tras la evaluacion de la ARF del array de OBSs en diferentes
rangos de frecuencia, el array es apropiado para detectar y estimar el vector lentitud de las fases

de terremotos a distancias telesismicas, que provengan de cualquier azimut.
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2.3.3 Desarrollo de nueva metodologia para la estimacién del vector
lentitud por medio de la Continuos Wavelet Transform (CWT)

Uno de los problemas que presenta utilizar un array de gran apertura para detectar sismos
regionales (D < 700 km) es que la forma de onda se degrada de estacion a estacion del array.
Esto hace que sea imposible poder estimar el vector de lentitud utilizando un stack de las formas
de onda, ya que estas son incoherentes entre si. Ademas, como ya se destaco en el punto
anterior, el efecto del spatial aliasing impide que se puedan analizar terremotos regionales ya
gue tienen longitudes de onda méas pequefas de las que el array es capaz de discriminar. Por
ultimo, existe el problema de la determinacién de los tiempos de llegada de las fases sismicas
con suficiente precision como para tener unas incertidumbres tolerables de la estimacion del
vector lentitud. Esta ultima dificultad se agrava cuando se tratan terremotos en el fondo marino,

ya que son sefiales emergentes y/o enmascaradas en el ruido ambiente oceénico.

En esta tesis, se ha desarrollado una nueva técnica de array (Cabieces et al., 2020b) para
resolver el problema de formas de onda incoherentes y ruidosas en arrays de gran apertura,
basadas en la Transformacion Continua Wavelet (CWT, Grossmann et al., 1989; Daubechies y
Bates, 1992; Kumar y Foufoula-Georgiou, 1997; Mallat, 2009). La CWT proporciona un analisis
multi-resolucion de la sefial, especialmente disefiado para detectar sefiales transitorias y no
estacionarias como es el caso de las ondas sismicas (Bear y Pavlis, 1997). Ademas, sus
propiedades permiten eliminar, en gran medida, el ruido ambiental oceanico y extraer sefales
transitorias que preserven los tiempos de llegada de las fases sismicas, mediante el andlisis

simultaneo en tiempo y frecuencia.

El objetivo de la metodologia es encontrar funciones caracteristicas (CFs) que
representen las fases sismicas registradas en el array, en forma de valores maximos muy
impulsivos y que a su vez sean coherentes en el rango de frecuencias (por debajo del limite del
spatial aliasing) en el que podemaos utilizar el Beamforming (Capon, 1969), y asi a partir de ellas,
obtener el vector lentitud. Ademas, el uso de CFs puede ayudar a mejorar la deteccién de los
tiempos de llegada para eventos con muy baja relacién sefial-ruido y/o sefiales emergentes (no

impulsivas).

Este trabajo se centrard en obtener las CFs a través de las caracteristicas comunes y la
similitud de patrones en el plano de tiempo-frecuencia. La naturaleza compleja de las formas de

onda de las sefiales sismicas, dificulta la estimacion de la densidad espectral de potencia. Esto
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puede resolverse con el uso de la transformada wavelet, un método numérico bien contrastado
gue sirve para analizar la evolucion del contenido en frecuencia en funcion del tiempo.

Para estimar una CF correcta, se usara la cuasi-analitica wavelet y(t) (transformada de

Fourier () ~ 0 para f < 0), en concreto se usara la Morlet wavelet (Mallat, 2009),

1 __tr
VO = Gamae e (2.19)
donde se define:
S (2.20)
oy = 20 F, .

fe, es la frecuencia central de la Morlet wavelet, w el nimero de ciclos y o, la escala de la Morlet
wavelet en el dominio del tiempo. La Morlet wavelet (ec. 2.19) es una onda sinusoidal compleja,
modulada por una funcién gaussiana. La dilatacion de la wavelet se controla mediante el nUmero
de ciclos (w), y esta relacionada con el factor de escala o; (ancho de la funcién gaussiana) por
ec. 2.20. Se ha elegido una wavelet compleja debido a su capacidad para analizar con precision
las sefales oscilatorias, como las ondas sismicas, preservando la magnitud y la informacién de
fase (Bayram, 2013).

En la Fig. 2.12 se muestra un ejemplo de escalograma (Rioul y Flandrin, 1992) obtenido
con la Morlet wavelet para un terremoto a distancia regional registrado en un OBS en la banda
de frecuencia [1 - 25] Hz, utilizando un nimero de ciclos que se ha incrementado de 5 a 8 con la
frecuencia. En el escalograma se observa claramente la llegada de la fase de la onda P, con un
maximo de energia entre [2 - 8] Hz y la llegada de la onda S en la banda de frecuencia [2 - 12]
Hz.
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Fig. 2.12. Escalograma (w = 5 — 10 ciclos), estimado en la componente vertical de un terremoto de magnitud
mbLg = 4.0 y distancia epicentral de 230 km (Cabieces et al., 2020b).

Para estimar las CFs se calculan las diferencias logaritmicas entre componentes
contiguos del escalograma a lo largo del eje de tiempo y en el rango de frecuencia de interés,

después se realiza el stack de esas diferencias, definiendo la funcién A(t),

fn
1
A® == {log(Ruf (e + 1,1)) — log(Ruf(c. )} (221)
f=fo

donde n es el nimero de muestras, f,Y f, son los limites de frecuencia y Pw es el escalograma.

El stack de la sefial es necesario para reducir la pérdida de informacion de potencia para
las frecuencias mas altas, debido a la forma del escalograma y porque un analisis wavelet no
ortogonal como en este caso, es altamente redundante en las escalas mas altas. Finalmente,
A(t) se filtra con un filtro Butterworth paso bajo para obtener las CFs (Fig. 2.13) en el ancho de

banda deseado.
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Fig. 2.13 Los paneles de la izquierda corresponden a los sismogramas (linea negra, amplitud normalizada y
filtrados con un filtro paso alto fc = 0.5 Hz) para cada OBS (componente vertical) en el array y las CF (linea roja,
amplitud normaliza funciones A(t) filtradas con un filtro paso bajo con fc = 0.15 Hz). Los paneles de la derecha
corresponden a los escalogramas calculados a partir de los sismogramas (w = 8) (Cabieces et al., 2020b).

El proceso de obtener las CFs elimina toda la informacién de fase, pero permite una
determinacion fiable del tiempo de llegada de cada fase sismica y también la obtencién de formas
de onda coherentes, en el ancho de banda de frecuencia en el que se puede evitar el spatial
aliasing.

En la Fig. 2.13 se muestra el proceso completo de la obtencion de la CFs para un
terremoto registrado en 5 estaciones a distancia regional de 400 km respecto de la referencia del
array (magnitud, mbLg = 4.0). La Fig. 2.13 (paneles de la derecha) muestra los escalogramas
calculados en el rango de frecuencias [2 - 12] Hz con un namero constante de ocho ciclos. En
los paneles de la izquierda se muestran los sismogramas de las 5 estaciones, que han sido
filtrados con un filtro paso bajo 0.5 Hz (en negro), junto con las CFs (lineas rojas), representada
por la funcion A(t) de amplitud normalizada y filtradas con un filtro paso bajo de 0.15 Hz. Se
observa que las formas de onda son incoherentes en los sismogramas (paneles de la izquierda),
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sin embargo, los escalogramas son mas uniformes, lo que ayuda a construir CFs coherentes.
Las CFs muestran valores méximos relativos en las llegadas de las fases sismicas, asi como un

contenido de energia adecuado para facilitar el Beamforming y poder estimar el vector de lentitud.

2.3.4 Método de Amplitudes (AM)

Como mencionamos anteriormente, estamos tratando de detectar las fases sismicas para
estimar el vector de lentitud, transformando los sismogramas originales sin procesar en CFs.
Implementando el método CWT, encontramos CFs relativamente precisas (los maximos de las
CFs se aproximan al tiempo de llegada de la fase sismica con baja incertidumbre, Fig. 2.14). Se
va a comparar el método CWT con los métodos clasicos que utilizan el STA / LTA (Promedio a
corto plazo / Promedio a largo plazo) o la envolvente de la sefial para obtener las CFs (Grigoli et
al., 2013; Kruger et al., 2020). El primero de los métodos utiliza la relacion STA / LTA de la sefial

gue se define como,

1 Ns
STA = —Z Y (2.22)
N
n=1
1 0
LTA=— Z Y (2.23)
N,
Tl=—NL

donde N, es el nimero de muestras en la ventana de tiempo STA [1 N;]y N, es el nUmero de

muestras en la ventana de tiempo LTA [—N;, 0].

En la Figs. 2.14a y b se muestra un ejemplo de los dos pasos del proceso de obtencién
de las CFs por el método STA / LTA. Se comienza aplicando un filtro de paso alto (fc = 0.5 Hz) a
la sefial (sismograma en azul) para eliminar el ruido de baja frecuencia y calcular la relacion STA
/ LTA (en rojo en la Fig. 2.14a) En el segundo paso, se filtra la funcién temporal STA / LTA con
un filtro paso bajo a 0.15 Hz, para obtener la CF y tener en cuenta el espectro de potencia de la
sefial. EI STA funciona midiendo la amplitud "instantanea" de la sefial sismica (Trnkoczy, 1999)
mientras que el LTA se encarga del ruido sismico promedio. Esta estrategia permite determinar

el instante preciso de un cambio de energia abrupto en el frente de onda entrante y, una vez
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obtenidas las trazas temporales de la relacion STA / LTA se filtran, con un filtro de paso bajo,

para poder estimar los cambios de energia con el tiempo de forma suave, CF (Fig. 2.14b).

Paralelamente, la envolvente de los sismogramas H(t), puede calcularse a partir de la

sefial analitica (Beyreuther et al., 2010; Oppenheim y Schafer, 2010)

H(t) = |y(t) + iyp ()] (2.24)

donde y;,(t) es la transformada Hilbert de la sefial, y(t). La envolvente (linea roja) junto con la
sefal sismica (linea azul, Figs. 2.14c) sigue lentamente los cambios de energia de la sefial y es
lo suficientemente estable como para construir las CFs. En este sentido, H(t) se comporta como
el CWT con una wavelet compleja (Bruns, 2004). Ambos siguen suavemente el contenido de

energia de la sefial y conservan la informacion de fase (Bear y Pavlis, 1997).

Por ultimo, la envolvente H(t) también se filtra con un filtro paso bajo (fc = 0.15 Hz) para
obtener la CF (Fig. 2.14d). Las dos CFs, la obtenida mediante el STA/LTA (Fig. 2.14b) y por la
envolvente (Fig. 2.14d) son similares y representan suavemente los inicios de las ondas Poy So.
En este ejemplo, en los dos métodos STA/LTA y envolvente, el inicio de la onda So esta
representado por la CF que tiene una amplitud mayor que el inicio de la onda Po en la CF, ya
gue la relacién sefial-ruido de la onda So es mayor que la de Po (caracteristica tipica en las
seflales sismicas oceéanicas Po / So).
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Fig. 2.14. Aplicacién del método AM, componente vertical de un registro de OBS. a) Sismograma original
(color azul) y funcién temporal STA / LTA (color rojo). b) CF, funcién temporal STA / LTA filtrada (paso bajo fc = 0.15
Hz). c) sismograma (color azul) y envolvente del sismograma (color rojo). d) CF, envolvente filtrada (paso bajo fc =
0,15 Hz). El sismograma se ha filtrado previamente con un filtro de paso alto de fase cero (fc = 0.5 Hz) de orden 3
(Cabieces et al., 2020b).

2.3.5 Broad-Band Frequency-Wavenumber Beamforming (BB-FK)

Una vez que se construyen las CFs, el vector lentitud se puede calcular a partir de ellas
mediante la formacién del haz o Beamforming. El Beamforming es el proceso de desfase (en el
dominio de tiempo o en frecuencia) entre cada sefal del array (en nuestro caso de interés, CFs)
y el céalculo de la potencia de su valor promedio, de acuerdo a un vector de lentitud de prueba.
Para este propésito, implementamos un algoritmo de formacién de haces en frecuencia (BB-FK)
(Kvaerna y Ringdahl, 1986; Kveerna y Doornbos, 1986) en el que la potencia del haz definido por

P(f, k) se evalia por medio de la expresion

fn

N 2
P(f ) = ) | X(Fen (2.25)
f=foli=1

donde, X;(f) es la transformada de Fourier de unatraza, N es el niUmero de sensores en el array,

r es el vector de posicion del sensor referido al origen de coordenadas del array (normalmente
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el centro geométrico del array), k el vector numero de onday f,, f,, son la frecuencia inferior y

superior respectivas, sobre la que se efectia el analisis.

Para determinar el vector lentitud también se ha calculado los cambios en la funcién de

semejanza (Neidell y Taner, 1971) dada por,

Z;zfo [Zﬁv =1 X;(f)e (ikr)] ’

. 2
N1l S [X (e n]

S(f, k) = (2.26)

donde, S(f, k) se calcula para analizar la coherencia de las sefiales que se propagan a través

del array.

Para encontrar el vector lentitud mas probable, se utiliza una ventana de tiempo que
abarque la sefal de interés en todas las estaciones del array y se realiza su basqueda en las
celdas de un mapa de lentitud (con limites prefijados). El valor de lentitud que corresponde a la
celda del mapa de lentitudes con maxima potencia y semejanza sera el vector de lentitud con
maxima probabilidad, dentro de la ventana de tiempo deslizante analizada. Luego, esta ventana
de tiempo deslizante se mueve a lo largo de todo el periodo de blsqueda, repitiéndose el proceso

de busqueda en cada avance.

En la Fig. 2.15 muestra un ejemplo de la estimacion del vector lentitud, utilizando las CFs
obtenidas por medio de la metodologia CWT de un terremoto regional y la técnica BB-FK. La Fig.
2.15a muestra la funcion S(f, k) semejanza maxima (ec. 2.26) y la Fig. 2.15b muestra la potencia
maxima P(f, k) (ec. 2.25), estimadas sobre ventanas de tiempo deslizantes de 24s en el rango
de frecuencias [0.05-0.1] Hz, en una longitud total de ventana de 160s. La evolucién temporal del
back-azimuth que corresponde a la maxima semejanza, se muestra en la Fig. 2.15c y la evoluciéon
temporal del médulo de vector lentitud o slowness se muestra en la Fig. 2.15d. En la parte inferior
de la Fig. 2.15, mostramos los mapas de lentitud que corresponden a las ventanas deslizantes

con el valor maximo de S(f, k) para las ondas oceéanicas Po y So.
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Fig. 2.15 Analisis BB-FK. Utilizando la metodologia CWT, a) Semejanza S(f,k). b) P(fk). c) y d),
representacion temporal del backazimuth y slowness de acuerdo con el méaximo valor en S(f,k). Paneles inferiores:
izquierda, lentitud de la onda oceanica Po, derecha, lentitud de la onda oceanica So (Cabieces et al., 2020b).

2.3.6. Estimacion de las coordenadas epicentrales por medio de las CFs

Otra de las aplicaciones de las CFs es el calculo del epicentro para los terremotos
registrados por el array. Se obtiene a partir del acimut obtenido con el BB-FK (usando las CFs) y

la distancia entre el punto de referencia del array y el epicentro estimado. La distancia se calcula

por
Aty pVsVp

D= ——— 2.27

- (2.27)

donde At,_,, es la diferencia de los tiempos de llegada de las fases P and S. obtenidas mediante
el stack de las CFs para el vector lentitud optimo, y },, V; son los valores medios de las ondas P

y S respectivamente, en la corteza y manto (hasta 50 km de profundidad).
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Capitulo 3. Procesado y andlisis de las observaciones

Las observaciones que se utilizan en esta tesis son sismogramas, es decir el
movimiento del suelo u(t) registrado por un sismometro ya sea de estaciones instaladas en
tierra o en mar (OBS). Como el instrumento modifica el movimiento del suelo, es necesario
disponer de la respuesta instrumental I(t) a fin de poder hacer la correccién por el
instrumento. Para los OBS, y a diferencia de las estaciones en tierra, no solo es necesario
conocer I(t), también debe comprobarse la correcta orientacion de sus componentes (en el
proceso de fondeo el sensor puede sufrir una rotacion y es necesario obtener la desviacion
de las componentes horizontales) y también es necesaria la correccion de la sefial de
tiempo, debido a su falta de sincronismo al no estar enlazados los OBS con la red GPS. Por
ultimo, es conveniente disponer de un estudio de ruido sismico en el emplazamiento a fin
de conocer la calidad de los registros y el tipo de filtros a utilizar. El procesado de los datos
implica la deconvolucién de los sismogramas, la sincronizacion del reloj interno de los OBSs
y la orientacion de sus componentes horizontales. En este capitulo se describen
brevemente estas correcciones. Ademas, y como se ha expuesto en la seccion 2.1, es
necesario disponer de un modelo de Tierra para poder localizar un terremoto, se describen
los modelos de Tierra 3D utilizados. Se finaliza el capitulo con un breve resumen del

software utilizado para procesar los datos.

3.1. Observaciones

En septiembre del 2015, la Armada Espafiola desplegd un array de 6 OBSs en la
zona oriental del Horseshoe Abysal Plain (Fig. 1.1 y Fig 3.2), y realizando su recogida en
abril del 2016. Este despliegue fue liderado por el Real Instituto y Observatorio de la Armada
(ROA) y se conto con la participacion de la Universidad complutense de Madrid (UCM) en
el marco del Proyecto ALERTES-RIM (CGL2013-45724-C3-3-R). En esta tesis se ha
utilizado por vez primera registros del pool de OBSs “FOMAR”, propiedad del ROA y la
UCM. En la Fig. 3.1, se muestra la maniobra de fondeo de uno de los OBSs realizada por

el buque “Mar Caribe” de la Armada Espafiola.
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Fig. 3.1. Despliegue de OBS desde la cubierta del remolcador de la Armada Espafiola “Mar Caribe”.
Cortesia del Dr. Antonio Pazos.

La Fig. 3.2 muestra la posicion de los OBSs (coordenadas en Tabla Al del Anexo |)
junto con las estaciones sismicas en tierra, con registros utilizados en esta tesis.
Desafortunadamente un OBS (OBS04, cuadrado color morado) no se pudo recuperar del
fondo marino.

Las estaciones en tierra corresponden a las de la red Western Mediterranean (WM,
DOI: 10.14470/32581150) la Red Digital Sismica Nacional (ES, DOI: 10.7914/SN/ES) y de
la red del Instituto Portugués do Mar e da Atmosfera (PM, DOI: 10.7914/SN/PM). Para estas
redes se conoce en detalle la respuesta instrumental, pero no ocurre lo mismo con los
registros procedentes de los OBSs. En consecuencia, el primer paso para poder procesar

los registros ha sido obtener la respuesta instrumental de los OBSs de la red FOMAR.
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Fig. 3.2. Estaciones sismicas en tierra (triangulos) y OBSs (cuadrados naranjas). Estaciones sismicas
red WM (tridngulos negros), estaciones sismicas ES (triangulos azules), PM (triangulos rojos), cuadrado morado
OBS04 no recuperado.

3.2 Ocean Bottom Seismometer (OBS)

Los sismémetros de fondo marino estan compuestos por cuatro blogues principales:
I) Los propios instrumentos (sismometro e hidréfono), encargados del registro de las
sefales; Il) el ancla que proporciona el peso suficiente para que se hunda el conjunto
completo del OBS; Ill) el sistema de liberacion y flotabilidad, compuesto por un receptor de
sefiales acusticas que libera al OBS del ancla al recibir la correspondiente sefial de
liberacion; 1V) los elementos de localizacion (bandera, flashes, y cualquier otro elemento
gue permita su localizacion al llegar a la superficie tras ser liberado). El instrumento es un
sismometro que se compone de la fuente de alimentacion (baterias de Litio o Alcalinas no
recargables), los sensores (en los OBS utilizados es esta tesis, sismoémetros de banda

ancha CMG-40T y Trillium-Compact), un reloj interno, un digitalizador y un sistema de
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almacenamiento de datos. En esta seccion se profundizard en las caracteristicas del

sismometro y su respuesta instrumental.

La Fig. 3.3 muestra la disposicion de los instrumentos que dispone un OBS tipo
KUM-Lobster-6000 (https://kum-kiel.de/fileadmin/pdf/de/Datenblatt_Lobster.pdf), que es el

utilizado en esta tesis y su version para altas profundidades, KUM-Lobster-ultra-deep.

Digitizador Hidréfono

: N 7
’ Baterias AN

- // /
7 4 ‘
‘ Baliza \
Ancla : Sensor ‘
Liberador

Fig. 3.3. Disposicién de los elementos del OBS. Izquierda Lobster-6000, derecha LOBSTER-ultra-
deep.

El array dispone de dos tipos de instrumentos diferentes: los OBS 01, 02 y 03 fueron
equipados con sismémetros de banda ancha de tres componentes modelo Guralp CMG-
40T, 60 s - 50 Hz y los OBS 04, 05 y 06 también con sismémetros de banda ancha de tres
componentes, pero con el modelo Nanometrics Trillium Compact 120 s - 100 Hz. Ademas,
todos los OBSs fueron equipados con hidréfonos del mismo modelo High-Tech-Inc HTI-04-
PCA/ULF, 100 s - 8 kHz. La frecuencia de muestreo establecida para todos los sensores

de los OBSs fue de 50 muestras/s.

El formato utilizado para guardar los datos sismicos fue el miniISEED
(http://ds.iris.edu/ds/nodes/dmc/data/formats/miniseed/), que contiene la forma de onda
registrada por los OBS junto con la traza temporal y una cabecera. La cabecera define el
fichero y da informacién sobre el volumen de los datos, caracteristicas de los canales de la

estacion y sobre los datos temporales que preceden justamente a la serie temporal.
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3.3 Determinacion de la respuesta instrumental

La respuesta instrumental, es la relacibn matemética que describe el proceso de
adquisicion de datos en unidades fisicas, en nuestro caso la velocidad de desplazamiento
del suelo y el proceso de digitalizacion de estos datos. La Fig 3.4 muestra un diagrama de
flujo de la secuencia completa de la adquisicion de datos sismicos, desde la generacion de
la sefal en la fuente sismica hasta la actuacién del sistema para generar la sefial

digitalizada.

Fuente —)

Fig. 3.4. Diagrama de flujo que esquematiza el proceso de adquisicién de la sefial sismica desde que
se produce en la fuente hasta que se digitaliza en el sensor.

Mateméaticamente este diagrama de flujo puede expresarse como la ecuacion
fundamental (Udias et al., 2013) que relaciona el movimiento del suelo y la sefial registrada

en el sismoémetro como,

s(t) = u(@) * f(&)  1(t) (3.1

donde s(t) es el sismograma, u(t) representa la fuente sismica, f(t) la propagacion en el
medio (en nuestro caso la Tierra / agua del Océano) e I(t) es la respuesta instrumental. El
simbolo * denota la operacibn matematica de la convolucién. La ec. 3.1 se puede
transformar al dominio de la frecuencia, por medio del teorema de la convolucién
(Oppenheim y Schafer, 2010) como,
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Sw)=UWw)-F(w) - -I(w) (3.2)

De forma comun, en instrumentacion sismica, se caracteriza a un sismometro
mediante su funcién de transferencia. La funcion de transferencia en el dominio de la
frecuencia, se define como el cociente entre la transformada de Laplace de la salida (funcion
de respuesta) y la transformada de Laplace de la entrada (funcion de excitacion) bajo la
suposicion de que todas las condiciones iniciales son cero y que el sismometro es un
sistema lineal e invariante en el tiempo (Ogata, 1997; Dorf y Bishop, 2011) expresandose

como,

L[salida]  S(s)
L[entrada]  F(s)I(s)

(3.3)

Funcion de Transferencia = G(s) =

donde s = o+ 2rfj, siendo f la frecuencia.

El sismémetro mantiene una relacion determinada entre la tension de salida C(s), la
entrada de referencia V(s) (movimiento del suelo), el sensor del sistema G(s) y su
convertidor Analdgico-Digital (Havskov y Alguacil, 2004; Trnkoczy et al., 2009). Este
conjunto de relaciones se representa en el diagrama de bloques (Fig. 3.5), el cual ilustra de

forma gréfica las funciones que lleva a cabo cada componente y su flujo de sefales.

Respuesta del Instrumento

ves) ( W Cls) ‘( Convertidor W

] G(s) ' 'ilanalégico-digitall
Movimiento del suelo Tensién de salida

(m/s) (V)

cuentas

Fig. 3.5. Diagrama de bloques del sensor y el digitalizador
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Como ya se ha indicado al principio del capitulo, el primer paso antes de procesar
las observaciones ha sido obtener la funcion de transferencia del OBS, ya que no se
dispone de estos valores. A continuacion, se detallaré la respuesta del sismometro (Fig.
3.5) que incorpora el OBS, que se expresa de forma general (Scherbaum, 2001) como
producto de la ganancia (G), el factor de normalizacion (C) y el cociente entre los ceros y
los polos analdgicos (v.g., en funcion de la variable de Laplace, s). De este modo la

respuesta del sismometro se expresa como,

Hn(s - Zn)
(s —pj)’

donde z, son los ceros de la salida del sistema y p; son los polos de la entrada del sistema.

F(s)=G-C- (3.4)

Como ejemplo se muestra la Tabla 3.1 que corresponde a uno de los dos tipos de
instrumentos utilizados (sensor Trillium Compact y digitalizador MCS-GmbH).

Tabla 3.1. Caracteristicas de la Funcién de Transferencia OBS05 y OBS06. Correspodientes al

sensor Trillium Compact

0
z, Ceros rad/s
0

-5.02655e+02
-1.00530e+02
pj Polos rad/s
-1.13100e+03

-3.70600e-02 + 3.70600e-02j

k 5.7151e+08

Factor de radh3
Normalizacién ( )

Frecuencia de
fo 1 Hz
Normalizacién

G Ganancia 748 V-s/m
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La respuesta del instrumento (ec. 3.4) es una funciébn compleja, por tanto, se puede
dividir en su espectro de amplitud y fase para diferentes frecuencias (w = 2nf). En la Fig.
3.6 se muestra la respuesta instrumental de los dos tipos de sensores utilizados CMG-40T
(OBS01, OBS02 y OBS03) y Trillum Compact (OBS05, OBS06) panel inferior y superior
respectivamente. Se puede observar como la frecuencia esquina (Fc-1 = 0.008 Hz, sensor
Trillium Compact y Fc-2 = 0.016 sensor, CMG-40T) de ambos sensores determina la
sensibilidad del instrumento en las bajas frecuencias (periodos altos). Esta frecuencia
esquina es estimada en el punto en el que la parte plana de la respuesta instrumental cae

por debajo de 3 dB.

Sensfreq

Phase (degrees)

0,01 0,02 01 02 1 2 i 45 10 20 30 100
Frequency (Hz)

® Amplitude ® Phase

0001 0002

SensFreq

Phase (degrees)

0,001 0,002 o 001 002 T o 02 ' 1 2 3 45 10 20 330 " 100
Frequency (Hz)

® Amplitude ® Phase

Fig. 3.6. Respuesta Instrumental del sismémetro del OBS. Panel superior, amplitud y fase del sensor
Trillium Compact. Panel inferior, amplitud y fase del sensor CMG-40T. Fc-1: frecuencia esquina del sensor
Trillium Compact sensor, Fc-2: frecuencia esquina del sensor CMG-40T.

50



Procesado y andlisis de las observaciones

La forma de la caida de la respuesta instrumental en las bajas frecuencias es de

suma importancia, pues determinara la utilidad del sensor en muchas observaciones de

sefiales sismicas (v.g., telesismos, ruido ambiente).

Una vez conocida la respuesta del instrumento se puede obtener el desplazamiento

del suelo. Para la deconvolucion instrumental del sismograma se ha utilizado el software

ObsPy (Beyreuther et al., 2010; Krischer et al., 2015). En la Fig. 3.7 se muestra un ejemplo

para una longitud de registro de 300 s de la componente vertical del OBSO01, en el que se

obtiene el movimiento del suelo en velocidad (m/s).

Amplitud [cuentas/s] Amplitud [cuentas/s]

Amplitud [m/s]

40000 a)

20000+

—20000+
—40000-

—60000+

()
104 4

102 E
100 4

10-24

- 10—5

107! 10° 10!

Frecuencia [Hz]

10-2

—a
10 e)
10761
10781

107101

1071 10° 10!

Frecuencia [Hz]

1072

104 4

102 A

100 4

400004

20000+

—20000+

—40000+

—60000

-2

b)
1072 107t 10° 10!
Frecuencia [Hz]
d)
T T T T T T
0 50 100 150 200 250

Tiempo [s]

0 50

150 200 250

Tiempo [s]

100

Fig. 3.7 Proceso de supresion de respuesta instrumental de un sismograma. a) Sismograma, b)
espectro de amplitud del sismograma (linea azul) y espectro de amplitud del filtro (linea naranja), c) espectro de
amplitud del sismograma filtrado e inversa del espectro de amplitud de la respuesta del instrumento, d)
sismograma filtrado, e) espectro de amplitud del sismograma en velocidad (linea azul), f) sismograma en
velocidad
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En el primer paso, (Fig. 3.7a y b) el sismograma se filtra con un paso banda de
frecuencias esquina [0.01, 0.05, 24, 25] Hz (Fig. 3.7b, linea naranja). La Fig. 3.7c muestra
el espectro de amplitud del sismograma filtrado (linea azul) junto con la inversa de la
respuesta del instrumento (linea naranja), a la que se le ha aplicado un nivel umbral o water
level de -30 dB que estabiliza el proceso posterior de division espectral. La Fig. 3.7d muestra
el sismograma filtrado en el dominio del tiempo. Una vez el sismograma esta filtrado, se
procede a suprimir la respuesta instrumental, para obtener el desplazamiento del suelo en
velocidad. Este Ultimo paso se lleva a cabo, multiplicando en el dominio de la frecuencia la
inversa de la respuesta del instrumento por el espectro de amplitud del sismograma filtrado.
El resultado se muestra en la Fig. 3.7e y f con el correspondiente espectro de amplitud y

sismograma en velocidad.

3.4 Deteccion y seleccion de eventos sismicos

Los registros de los OBSs junto con los datos de estaciones en tierra fueron
analizados para evaluar los terremotos locales y regionales (distancia epicentral al centro
del array de OBSs < 700 km), registrados en la campafia. La deteccion preliminar se realizo
utilizando SeisComP3 (www.seiscomp3.org), imponiendo como criterio de seleccién que
los terremotos se detectaran en un minimo de 6 estaciones (OBS o estaciones en tierra)
con una relacion sefial / ruido mayor a 4. Para esta detecciébn automatica se utilizo el
algoritmo de deteccion STA/LTA (Allen, 1982; Trnkoczy, 1999) y a todos los sismogramas
se les aplico un filtro paso alto (fc = 0.5 Hz) para reducir perturbaciones de ruido ambiente
marino de baja frecuencia en la sefal. El STA se configuré en 1 s, mientras que el LTA se
configuré en 40 s. Se registraron un total de 52 terremotos. Para esta tesis, se ha
seleccionado un subconjunto de 38 terremotos, todos segun el criterio de que los terremotos
fueran detectados por todos los OBSs y al menos una estacion en tierra. A estos registros

se les aplicaron las correcciones que se describen a continuacion.
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3.5 Correccidn de la sefial de tiempo de los OBSs

La sincronizacién del reloj es fundamental para corregir la posible deriva del reloj del
OBS (Sens-Schonfelder, 2008). Esta correccion que hace afios se utilizaba para las
estaciones en tierra, hoy ya no es necesaria puesto que se dispone de la sefial GPS, por lo
gque estas estaciones no presentan este problema. Normalmente, a los datos de los OBSs
se aplica una correccién por deriva lineal calculada a partir del error del reloj interno del
OBS tras su recuperacion. Sin embargo, ya se ha demostrado que hay una componente no
lineal significativa, especialmente relevante al comienzo del despliegue y durante las
operaciones de recuperacion (Gardner y Collins, 2012). Por lo tanto, antes de utilizar las
observaciones procedentes de los OBS es crucial que los relojes del instrumento se
sincronicen. Para esta correccién, se ha aplicado el Andlisis de Simetria de Tiempo (TSA)
(Gouédard et al., 2014). Este método se basa en las mediciones de retardo de tiempo de
recorrido de las ondas de Rayleigh reconstruidas a partir del ruido ambiente sismico
(Campillo et al., 2011; Le et al., 2018).

Deconvolucidn, quitar valor medio, aplicar filtro paso
bajo y cortar el sismograma en ventanas de un dia

Sismogramas

Fasel
y
. S Aplicar bl ient
Aplicar normalizacion temporal plicar anqueafnlen oen
frecuencia
Stack del nimero de dias
— Realizar Correlacion-Cruzada
Fase 2 procesados

Fig.3.8. Esquema seguido para obtener las NCCGFs.

Se ha seguido la metodologia propuesta por Bensen et al., (2007) , para obtener las
“Noise Cross Correlation Green Functions” (NCCGF) diarias y una NCCGF de referencia
para la sincronizacion de los OBSs. El esquema del procesamiento seguido se describe a
continuacion.
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En la Fase 1 (Fig. 3.8), se analizan los sismogramas diarios para garantizar que no
haya fallos ni lagunas en los datos. No es imprescindible, pero para reducir tiempo de
calculo, los registros se deciman hasta 5 (muestras/s). Ademas, se deconvolucionan para

obtener velocidad del suelo utilizando la metodologia del apartado anterior.

En la Fase 2, se realiza una normalizacion de tiempo, que es el paso mas importante
pues permite suprimir el efecto de los terremotos y de fuentes de ruido no estacionarias en
el proceso de construccion de las NCCGFs. Para llevar a cabo el proceso de normalizacion

temporal se ha hallado una funcién de pesos,
n+N R
o, = Z \d,| (3.5)

donde d; es el sismograma filtrado en el rango de frecuencias de los terremotos [0.1-10] Hz
]
y ®, es la funciébn de peso para cada muestra del sismograma original. La sefial

normalizada en tiempo vendra dada por la expresion,

~ d
d, = — (3.6)

donde d,, es el seismograma original.

Una vez que la sefial esta normalizada en tiempo, Unicamente faltaria equilibrar el
contenido energético en el espectro del sismograma, s,, de las fuentes de ruido mas

persistentes mediante un procedimiento de blanqueamiento espectral o spectral whitening,

A Sn

Sn =

T coen 37)
SN T2 ennlsi]

donde §,, es el espectro blanqueado y N es el nimero de puntos del espectro de amplitud,

Sn-
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El siguiente paso es calcular todas las posibles correlaciones cruzadas diarias
NCCGFs de los sismogramas pre-procesados para cada par de estaciones (estacion en
tierra con tiempo GPS- OBS) y hallar su promedio por un método stack concreto.
Comunmente, la técnica preferible para lograr las NCCGFs diarias es un stack lineal, sin
embargo, en esta tesis, se ha utilizado el stack ponderado en fase de escala-tiempo (ts-
PWS) (Ventosa et al., 2017) , ya que permite mejorar la calidad y la relacién sefial / ruido
(SNR) de las NCCGF. La Fig. 3.9 muestra un ejemplo del stack de NCCGFs diarias en

tramos de 10 dias hasta alcanzar los 120 dias de stack.

Se observa como la relacion SNR de las NCCGFs acumuladas en el stack, van
mejorando con la suma de dias, hasta obtener una NCCGFs fiable a partir del stack de
aproximadamente 80 dias, que es el punto a partir el cual la relacibn SNR se mantiene

constante.

La correccion del desfase diario del reloj del OBSs se consigue a partir de la
diferencia de tiempo entre la NCCGF de referencia y una NCCGF diaria. En la Fig. 3.10 se
muestra un ejemplo de la correccion de reloj absoluta entre el par de estaciones OBS01 y
la estacion en tierra PVAQ. La linea roja representa la NCCGF de referencia reconstruida
mediante el stack de todas las NCCGFs diarias, la linea azul es un ejemplo de NCCGF
diaria. Las zonas sombreadas corresponden a las ventanas temporales en las que se
observa la onda Rayleigh y 8,4, €S la correccion estatica, es decir el tiempo de desfase
para que la parte causal y acausal de la NCCGF de referencia sea simétrica con respecto

al origen.

Es importante precisar que es necesario filtrar la NCCGFs antes de proceder a
correlacionar los sismogramas. En este caso el NCCF diario y la referencia se han filtrado
con un paso banda de 5-10 s, que son el rango de frecuencias en los que se espera el pico

microsismico (Stehly et al., 2007).
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Fig. 3.9. Stack de las NCCGFs en paquetes de 10 dias, entre componentes verticales del OBS01
y la estacion en tierra PFVI

Utilizando esta metodologia se ha llevado a cabo la sincronizacién del reloj de los
OBSs que tuviesen una deriva mayor a la frecuencia de muestreo (OBS01, OBS02 y
OBSO05). Se ha calculado las NCCGFs entre cada uno de los OBSs y una seleccion de
estaciones de la red PM (Fig. 3.2 triangulos rojos), por ser las estaciones en tierra mas
cercanas a los OBSs. Para la obtencion de las NCCGFs se han utilizado seis meses de
registros OBSs — PMstations y para mejorar la robustez de los resultados obtenidos en la
correccion del reloj, se ha sincronizado cada OBS con todas PMstations de forma
simultanea, generando por cada OBS una NCCGFs de referencia con cada una de las
PMstations. Finalmente, invirtiendo las diferencias de tiempo de todas las NCCGFs de
referencia con sus respectivas NCCGFs diarias, se obtienen las curvas de sincronizacién

del reloj.
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Fig. 3.10. Ejemplo de correccion inicial aplicada para la correccion de reloj absoluta en el OBS01 utilizando

como referencia la estacion PVAQ. (Cabieces et al., 2020b)

El resultado de la inversion es ajustado por un polinomio que servira para corregir
la traza temporal de los sismogramas diarios. Este polinomio ha sido determinado de forma
empirica con las siguientes restricciones: el punto inicial pase por 0, que sea
aproximadamente lineal entre los valores diarios obtenidos de la inversion, que sea del

menor orden posible y que pase por el punto de deriva final.

En la Fig. 3.11a se muestra el resultado de la inversién para el OBS02, con los
valores de la inversion (puntos negros), el polinomio de ajuste (linea azul) y los limites de
confianza al 90% (lineas discontinuas rojas). Se observa como los residuos del polinomio
de ajuste (Fig. 3.11b, barras azules) se reducen con el tiempo. Esto es debido a que el stack
de correlaciones diarias en la parte inicial es menos estable, pero conforme el stack
acumula mas correlaciones, este se aproxima mejor a la NCCGFs de referencia (Fig. 3.9),
lo que favorece la obtencién de los tiempos de desfase de una forma mas robusta. Los

resultados de la sincronizacion (polinomio de ajuste, deriva final, RMS y R?) de los tres
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OBSs se muestran en la Tabla 3.2 y en el Anexo Il todas las curvas de sincronizacion. Los
valores de deriva oscilan entre 0.219s (OBS02) y 1.235s (OBS01). El OBS2 es el que tiene
el mejor ajuste (menor RMS = 0.0265 y el mayor R?= 0.985), para el OBS01 fue necesario
obtener un polinomio de orden 4 para conseguir un ajuste relativamente fiable y finalmente
el OBS05 no tiene un ajuste tan bueno como el del OBS01, pero basta una funcién

exponencial para realizar el ajuste.

Correccion de Reloj [s]

0.5 b)

0.25

.
......

Residuos [s]
(=]

* Datos diarios
—Polinomio de ajuste
-0.25 Confidenza 95%

- OBS02 - Residuous

0 20 40 60 80 100 120 140 160 180 200
Dias

Fig. 3.11. Sincronizacion del reloj del OBS02. a), Ajuste polinémico de los resultados diarios de la
inversion. b), Residuo entre el ajuste polindbmico y los puntos diarios de la inversion.

Tabla 3.2. Sincronizacion de los relojes internos de los OBSs.

Polinomio de ajuste Deriva(s) RMS(s) R?
OBS01 —0.016x* + 0.011x3 + 0.015x% + 0.191x + 0.81 0.219 0.041 0.730
OBS02 —0.055x2 + 0.186x + 0.540 1.235 0.026 0.985
OBS05 0.0209x %693 1.108 0.072 0.868
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3.6 Correccién de la orientacidon de las componentes
horizontales de los OBSs.

La mayoria de los trabajos sismicos que utilizan las componentes horizontales del
sismometro dependen de la orientacion precisa del instrumento. Con la excepcion de las
estaciones terrestres enterradas (boreholes), las estaciones terrestres se orientan
facilmente hacia el norte geografico en una fraccion de grado utilizando un giroscopio
(Ekstrom y Busby, 2008; Ringler et al., 2013). Para la orientacion de los OBS es posible
mediante el uso de fuentes activas realizadas con disparos de cafiones de aire comprimido
a altas presiones. Sin embargo, este es un procedimiento costoso y no siempre esta
disponible. Las metodologias basadas en las técnicas pasivas permiten una orientacion
precisa y de menor coste. Usualmente, se utiliza el movimiento de la particula de la onda P
para comprobar y corregir la orientacion de las componentes horizontales. Otros estudios
analizan la onda de Rayleigh recuperada de las NCCGFs (Zha et al., 2013). En esta tesis
se utiliza la técnica desarrollada por Stachnik et al., (2012) que se basa en el analisis de la
elipticidad de las ondas Rayleigh (LR), procedentes de telesismos superficiales
(profundidad < 100 km). Este analisis se realiza por medio de la correlacidon cruzada
normalizada C,,., entre la transformada Hilbert de la componente vertical (Xf) y la
componente radial (X,) en la ventana de tiempo en que se encuentra la LR. Se define la

correlacion cruzada normalizada como,

S
Cor = —— (3.8)
V SZZSTT
donde la funcién de correlacion cruzada se define como:
Szr = ‘Irvzlxé-l (T)Xr (T) (39)

siendo S,, , S, las correspondientes autocorrelaciones de la componente vertical y la radial

y N el nimero de muestras dentro de la longitud de ventana de la LR.
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En la Fig. 3.12 se muestra un esquema de cémo se corrige la orientacion de las
componentes horizontales de un OBS. En un plano horizontal se muestran los ejes
geograficos (N-S y E-W), siendo X e Y los ejes del OBS orientados en el fondo marino (X-
Y), en los que en un caso ideal X e Y coincidirian con las direcciones geograficas E y N. El
eje R define la direccion radial entre el OBS vy el epicentro del terremoto, generalmente un
telesismo, que se va a utilizar para efectuar la correccion, siendo T la direccion transversal,

perpendicular a R.

El método consiste en ir, rotando las componentes (X-Y) hasta alcanzar la maxima
correlacion con las ondas Rayleigh para el telesismo seleccionado. En la Fig. 3.12 a es la
correccion de las componentes horizontales, b el acimut y ¢, angulo con méxima correlaciéon

y alineado con las componentes Radial (R) y Transversal (T).

Frente de onda

Y Terremoto

OBS

Fig. 3.12. Orientacion componentes horizontales de un OBS.

Para efectuar esta correccion para la orientacion de las componentes horizontales
de los OBSs se han utilizado 32 terremotos (coordenadas en Anexo Ill) de magnitud Mw >
6.5 y profundidad < 100 km en el periodo de despliegue de los OBSs.

El procedimiento utilizado es el siguiente: Se toma una ventana de tiempo que
contenga la parte de sismograma con las ondas Rayleigh en la componente vertical y en la

horizontal. El comienzo de esta ventana se estima suponiendo la llegada de la onda
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Rayleigh a una velocidad de 4 km/s y tomando como longitud de la venta temporal 600s.
Una vez seleccionada la ventana temporal de andlisis, se desfasa 90° la componente
vertical y se rota un angulo de prueba las componentes horizontales. Posteriormente, las
componentes vertical y horizontal se filtran con un filtro paso banda Butterworth entre [0.02-
0.04] Hz, para poder aislar el maximo contenido de energia de la LR y por ultimo se
correlacionan la componente vertical desfasada con la componente horizontal.
Adicionalmente, se ha hecho un calculo estadistico para obtener la orientacion estimada
final, donde los resultados de las correlaciones menores a 0.6 se han desechado y, en un
segundo paso, los valores con correlaciones mayores a una desviacion estandar también
se han desechado. Una vez filtradas las correlaciones, se calcula su media para obtener la

orientacion (Fig. 3.12, angulo a).

La Fig. 3.13 muestra un ejemplo del procesamiento de orientacibn usando como
terremoto de muestra, el de Chile de 2015-09-16 (Mw 8.3). Primero se filtran los
sismogramas de las tres componentes con un paso banda Butterworth [0.02-0.04] Hz y se
selecciona una ventana temporal que contenga la onda Rayleigh (Fig. 3.13a, b y c).
Segundo se calcula la transformada Hilbert de la componente vertical (Z;) (Fig. 3.13d, linea
roja) y se rota la componente horizontal hasta la radial R (Fig. 3.13d, linea azul). Por ultimo,
se calcula la correlacion cruzada entre Z; y R. Aplicando este procedimiento a los terremotos
seleccionados y realizando el calculo estadistico anteriormente explicado, se obtiene una
estimacion de la orientacion de las componentes horizontales del OBS (Fig. 3.13e, flecha

roja).

Los resultados de la correccion de la orientacion de los OBSs se muestran en la
Tabla 3.3. Orientacion (angulo a (Fig. 3.12)), desviacion estandar, varianza y el nimero de
terremotos utilizados por cada OBS. Se observa que excepto para el OBS06 (Desviacion
estandar 10° y varianza de 104°) todas las orientaciones se han conseguido realizar con
desviaciones menores a ~ 6° y también con una varianza inferior a 38°. Aunque los errores
en la orientacion del OBS06 son relativamente altos en comparacion con el resto de OBSs,
sigue siendo un resultado aceptable para el propésito de esta tesis (rotar las componentes

N-S a R-T para mejorar la deteccion de la onda S).
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Tabla 3.3. Resultados de la orientacion de las componentes horizontales de los OBSs.

Orientacion D:Sst\g:gi:rn Varianza i\g’:rrg?nrgtgg
OBS01 14° 50 26° 14
OBS02 211° 6° 37° 12
0BS03 9° 4° 18° 1
OBS05 326° 50 27° 1
OBS06 189° 10° 104° 12
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Fig. 3.13. Correccion de la orientacion de las componentes horizontales usando como ejemplo el
terremoto de Chile en 2015-09-16 (Mw 8.3). a), b) y c) son las componentes vertical y horizontal respectivamente
del OBSO05. d) ventana temporal de la seleccion de la onda Rayleigh con la componente radial en azul y la
transformada de Hilbert de la componente vertical en rojo (Correlacién 0.92). e) ejemplo del resultado de la
orientacion en un diagrama polar, en el que el radio y el color estan directamente relacionados con la correlacion
normalizada. La flecha roja es el valor medio de la orientacién y las lineas rojas discontinuas son la desviacién
estandar respecto de la orientacion (Cabieces et al., 2020b).
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3.7 Estimacion del ruido sismico en OBSs.

Un estudio del ruido ambiente en una estacion sismica ayuda a evaluar de forma
general la calidad de los registros sismicos. Este estudio se torna de vital importancia
cuando, como en el caso de esta tesis, se quieren analizar datos sismicos del fondo marino,
ya que a diferencia de las estaciones en tierra estos sufren el efecto de fuentes de ruido
muy energéticas y variables (ruido de inclinacién del sensor o de acoplamiento del fondo
marino (Webb, 1998).

En esta tesis se ha seguido la metodologia propuesta por McNamara y Buland,
(2004) tomando como referencia los limites de ruido ambiente estudiados en Peterson,
(1993), y que definen los valores minimos en el New Low Noise Model (NLNM) y maximos
en el New High Noise Model (NHNM). El algoritmo seguido para la estimacién del ruido
sismico ambiente, se basa en el calculo de la Power Spectral Densities (PSDs) de los
sismogramas, para de forma estadistica poder comparar las caracteristicas principales del
ruido sismico entre estaciones situadas en localizaciones geogréficas diferentes. La PSD

se estima mediante,

Pk = TlYklz, k = 1,2, ...... ,N -1 3.10

donde At es el intervalo de muestreo, N es la longitud en muestras de la serie
temporal analizada e Y, es la transformada de Fourier del sismograma analizado. Una vez
calculada la PSD, esta se transforma en aceleracion para poder comparar la PSD con las

curvas de Peterson, (1993).

A partir de las PSDs del periodo estudiado, se puede calcular la “Probability Density
Functions” (PDFs), la cual nos dara una vision general de la variacion temporal del ruido

sismico.

Se ha seleccionado ventanas de 1 hora de cada componente del OBS,
superpuestas en un 50% para reducir la varianza en la estimacion de la PSD vy distribuidas
continuamente a lo largo de cada fichero diario de datos. El pre-procesamiento de la PSD

de cada segmento de tiempo de 1 hora consta de varias operaciones.

63



Estudio de la Fuente Sismica con estaciones en tierra y mar

Primero, para reducir ain mas la varianza de la PSD, cada ventana con la serie
temporal de 1 hora de sismograma, se divide en 13 segmentos, superpuestos en un 75%.
En segundo lugar, para mejorar la velocidad de la transformada rapida de Fourier (FFT), el
namero de muestras en cada uno de los 13 segmentos de la serie de tiempo se trunca a la
potencia mas baja de 2, lo que reduce las operaciones. En tercer lugar, con el fin de
minimizar la contaminacién de ruido de largos periodos, los datos se corrigen para que
tengan un valor medio de cero, de modo que cualquier tendencia lineal de los largos
periodos se elimine. Si las tendencias no se eliminan en los datos, pueden ocurrir grandes
distorsiones en el procesamiento espectral al anular la estimaciébn de amplitudes
espectrales de baja frecuencia. En cuarto lugar, para minimizar el efecto “side-lobe
lackeage” en el espectro de amplitud, se aplica un suavizado de la serie temporal con una
ventana estandar coseno con el 10% de los extremos de cada segmento de la serie
temporal truncado y sin tendencia, a fin de suavizar el espectro y minimizar el efecto de la
discontinuidad entre el comienzo y el final de la serie de tiempo. Por ultimo, la PDF final se
estima mediante el promedio de las PSDs. Las PSDs son submuestreadas en frecuencias
separadas una octava. Después, la potencia media de cada octava se acumula en un
histograma, en funcion de la potencia media en dB. Finalmente, la PDF se generaré con la
suma de todos los histogramas.

En la Fig. 3.14 se muestra un ejemplo de la PDF para las tres componentes del
OBSO06 y de la estacién en tierra AVE. Se han representado los modelos NLNM y NHLM
(Fig. 3.14, lineas grises) para tener una referencia del minimo y méximo ruido esperado y
el valor medio de la PDF (linea negra). Las curvas de ruido se han calculado con datos de
dos meses del despliegue, correspondientes a los meses oct-nov del 2015.

Comparando el ruido de las dos estaciones, en los periodos mas bajos [0.1- 1.0] s
(banda Short Period (SP)), la curva del OBS se sitla ligeramente por debajo (-20dB) de la
estacion en tierra. Esto se debe a que la fuente principal de ruido en los periodos bajos se
debe a la actividad humana y a turbulencias de viento, lo cual afecta solo a las estaciones
en Tierra (Wilson et al., 2002). Sin embargo, el ruido oceénico provoca que la curva de ruido
del OBS se eleve cerca de NHNM (linea superior gris) en los periodos intermedio [1-20] s.
En este rango de periodos el ruido estd dominado por el ruido microsismico (Fig. 3.14, MS),
gue presenta dos picos de ruido en ~ 4 y 8 s. Este ruido es de gran amplitud en el océano,
pues su origen viene de la interaccion de ondas oceanicas viajando en direcciones opuestas
(Webb, 1998).
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Comparando el OBS06 con AVE en el rango [1-20] s (Fig. 3.14, MS) se puede
observar que la curva del OBS oscila una media de 10-20 dB por encima de la estacion en
tierra. Por ultimo, en los periodos mas largos (T > 20 s) el OBSs también sufre una aguda
elevacion del ruido con respecto a la estacion en tierra, por fuentes de ruido, como las
corrientes oceanicas, que desnivelan el sensor o el mal acoplamiento al fondo marino
(Crawford y Webb, 2000; Stahler et al., 2016).

En el anexo 1V, se muestran las PDF del array de OBSs. Las PDF fueron estimadas
para dos meses de registro, siguiendo el procesamiento anteriormente expuesto. En la Fig.
3.15 se muestra a modo de resumen el valor medio de la PDF para la estimacién de todas
las PSDs de las estaciones del array de OBS (oct-nov) junto con el valor de medio de AVE

(linea naranja) para el mismo periodo como referencia.

Se observa que las curvas mas ruidosas en la banda LP (>20s) son las
correspondientes a las componentes horizontales de los OBSs ( ~ 20dB mas ruidosas),
excediendo los limites del modelo NHNM. Esto es probablemente causado por la
interaccion del OBS con corrientes del fondo marino dando como resultado niveles de ruido
muy altos en los componentes horizontales. En general, las componentes verticales de los
OBSs son mas ruidosas en comparacion con la estacion en tierra, debido a la influencia de
las infragravity waves, que son la fuente de ruido dominante para la componente vertical de
los OBS, en periodos superiores a 30s (Fig. 3.15). En la banda MS, entre 1s y 20s, las
PSDs estan dominados por los dos picos de ruido a 4-8s, también denominados “pico de
doble frecuencia”. El pico de doble frecuencia es mas elevado en los OBSs que en la
estacion en tierra (10-20 dB), aunque en el caso de los OBSs del array, el ruido no supera
el limite NHNM. También en la banda MS, entre 10 y16 s, se observa el segundo pico
microsismico (con menor amplitud y periodo mas largo) que se conoce como el “pico de
frecuencia unica” (Fig. 3.15). El origen de este pico esta asociado con las olas del océano

convertidas directamente en energia sismica al golpear la costa.

Finalmente, en la banda SP (< 1 s), las curvas de los OBSs se sittan en el mismo
nivel de ruido (-130 dB) que la estacion en tierra, por tanto, no se aprecian diferencias
significativas entre las PSDs de los OBSs y AVE. Si comparamos Unicamente los OBSs
equipados con sensores Trillium Compact (OBS05 y OBSO06, lineas verdes) con los
equipados con CMG-40T (OBS01, OBS02 y OBS03, lineas azules), se puede observar
como las curvas de los OBSs Trillium Compact estan en todos los periodos y en todas las
componentes (a excepcion de la componente Y en la banda LP), ligeramente por debajo de
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los CMG-40T. Es destacable como en la componente vertical este comportamiento se
agudiza, estando las curvas de los Trillium Compact muy por debajo (= 40dB) que los CMG-
40T. Esta es la caracteristica mas notable, haciendo que los Trillium Compact presenten, a
priori, mejor comportamiento para realizar observaciones de sefiales sismicas de baja
frecuencia (v.g., analisis de telesismos o estudio de ondas superficiales). No obstante,
existen técnicas de supresion de ruido de las componentes verticales de los OBSs

(Crawford y Webb, 2000), pero su aplicacién escapa de los objetivos de esta tesis.
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Fig. 3.15. Probability Density Functions (PDFs) de la estacion AVE (linea roja) y del array de OBSs.

OBS01, OBS02 y OBS03, equipados con sensor CMG40-T (lineas azules). OBS05 y OBS06 equipados con

sensor Trillium Compact (lineas verdes). a) componente vertical, b) componente N-S e Y, ¢) componente E-W

Y X. Rangos de frecuencia SP (Short-period) [0.1s < T < 1s], MS Micriseismic-Noise [0.1s < T < 1s], LP Long
Period [T < 20s].
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3.8 Modelos de Tierra.

Ademas de los registros de los terremotos en las estaciones, es necesario un
modelo de Tierra para poder calcular los tiempos de recorrido de las fases sismicas y poder
localizar los terremotos. En esta tesis se consideran tres modelos de velocidad de ondas
sismicas en la region de estudio (14° W a 5° Wy 34° N a 38° N, Fig. 3.16). La Fig. 3.16
muestra el modelo 1 D-Iberia y el valor medio de velocidad en cada capa de profundidad,
de los modelos 3D (3D-1y 3D-2).
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Fig. 3.16. Modelos de tierra gradiente, 1D y valor medio modelos 3D. A), Perfil de velocidades de los
modelos de Tierra para la onda P. B), Perfil de velocidades de los modelos de Tierra para la onda S (Cabieces
et al., 2020a).
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El primer modelo, denominado en esta tesis modelo 1D-lberia, (Martinez Solares,
1995), consiste en una corteza formada por 3 capas horizontales planas, de velocidad
constante hasta una profundidad total de 31 km (Figs. 3.16a y b, linea amarilla) y es el que
utiliza el IGN para la localizacion de terremotos. El segundo modelo, es un modelo 3D,
propuesto por (Grandin et al., 2007) y aqui denominado como modelo 3D-1 (Fig. 3.16ay b,
linea azul) el cual se define por celdas cubicas de 1 x 1 x 1 km y alcanza una profundidad
maxima de 60 km (Fig. 3.16). Por ultimo, el tercer modelo, es también un modelo 3D
propuesto por (Civiero et al., 2018) y denominado como modelo 3D-2 (Fig. 3.16a y b, linea
roja). Las celdas cubicas del modelo 3D-2 tienen dimensiones de 10 x 10 x 0.5 km y

alcanzan una profundidad maxima de 250 km.

De forma especial y solo para la determinacion de mecanismos focales con primeras
polaridades, los angulos de incidencia se estiman utilizando un modelo cortical,
ampliamente probado en la zona suroeste de la regién Ibero-Mogrebi (Buforn et al., 1988),

con un gradiente de velocidad lineal (Fig 3.16a, linea morada).

Se incluye en el Anexo V un video de todas las capas de los modelos 3D utilizados
en esta tesis.

3.9 Software

En este punto se describe brevemente el software utilizado para procesar y analizar
los datos OBSs.

3.9.1 CWT-Seismology

La libreria CWT-Seismology (https://pypi.org/project/cwt-seismology/) fue
programada en esta tesis. Esta libreria incluye una clase programada completamente en
Python 3.X, con toda la funcionabilidad y métodos necesarios para facilitar el uso del
algorithmo CWT (pseudocddigo y parametrizacion en anexo VI). CWT-Seismology esta
especialmente disefiada para poder ser ampliada en un futuro y pueda incluir wavelets
adicionales. Actualmente incluye la Morlet Wavelet (real y compleja), la Paul Wavelet y la

wavelet “Mexican Hat”.
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3.9.2 Software para lalocalizacion de terremotos con método no lineal:
NonLinLoc.

El software NonLinLoc (Lomax, 2008) es un conjunto de programas para la
construccién de modelos de velocidad, el calculo del tiempo de viaje de las fases sismicas
y para realizar localizacién probabilistica (no lineal) en estructuras 2D 6 3D, y para la
visualizacién de datos de volumenes 3D. Este software se distribuye en la web

(http://alomax.free.fr/nlloc/)

3.9.3 Software para lalocalizacion de terremotos con método lineal:
SeisComP3.

El software sismoldgico SeisComP3 (https://www.seiscomp.de/seiscomp3/) es un
software modular de monitorizacion de terremotos en tiempo real con alta funcionabilidad.
Esta especialmente disefiado para la utilizar el protocolo SeedLink para la transmisién de
datos automaticos, deteccidn de eventos, localizacion (Bratt y Bache, 1988) y estimacion

de magnitudes (Hanka et al., 2010).

3.9.4 Librerias de cédigo adicionales

¢ ObsPy: Conjunto de clases y métodos programados en Python 3.6, para el andlisis
de datos sismicos (Beyreuther et al., 2010).

e SAC (Seismic Analysis Code): Conjunto de librerias gréficas y funciones de andlisis
de series temporales, especialmente disefiadas para el procesamiento de datos
sismico (Goldstein et al., 2013).

e MATLAB: Programa de de analisis numérico, con integracion de interfaz grafica y
herramientas de trabajo especificas (https://www.mathworks.com).

e GMT (Generic Mapping Tools): es un conjunto de librerias de cédigo disefiadas para

procesar y generar mapas de alta resolucion (Wessel et al., 2013).
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Capitulo 4. Resultados

La metodologia descrita en el capitulo 2 se ha aplicado a las observaciones del capitulo
3y los resultados obtenidos se presentan aqui. En la primera parte de este capitulo se aborda el
célculo de los parametros focales de los terremotos registrados en la campafia marina del Cabo
San Vicente de 2015-2016. Se ha realizado la localizacion hipocentral utilizando un método no
lineal con modelos de Tierra 1D y 3D, con estaciones solo en tierra, y afiadiendo luego las
observaciones de los OBSs a fin de comparar su efecto. Para los terremotos de mayor tamafio
se ha calculado el mecanismo focal utilizando el método: polaridad de la onda P y los resultados
se comparan con los obtenidos por otros autores en un estudio de inversion del Tensor Momento
Sismico (TMS). En la segunda parte de este capitulo se ha aplicado la técnica CWT desarrollada
en esta tesis para el calculo de la localizacion epicentral a una seleccion de terremotos de la
campafa marina del Cabo S. Vicente. Los resultados obtenidos se comparan con los métodos
de localizacién convencionales, analizando la capacidad de deteccién del método CWT frente al
método AM vy la capacidad de deteccion del CWT en ambiente muy ruidoso. Por tanto, los
resultados que se presentan corresponden a:

1. Relocalizaciones hipocentrales y determinacion de parametros focales de los
terremotos.
2. Estimacion del vector lentitud y su localizacién epicentral por medio de la metodologia

CWT y comparacion con el método AM.
Parte de estos resultados han sido publicados en:

Cabieces, R., Buforn, E., Cesca, S. y Pazos, A. (2020). Focal Parameters of Earthquakes
Offshore Cape St. Vincent Using an Amphibious Network. Pure Appl. Geophys, 177(4), 1761-
1780.

Cabieces, R, Kriiger, F., Garcia-Yeguas, A., Villasefior, A., Buforn, E., Pazos, A., Olivar-
Castafo, A., y Barco, J. (2020). Slowness vector estimation over large-aperture sparse arrays
with the Continuous Wavelet Transform (CWT): Application to Ocean Bottom Seismometers.
Geophys. J. Int., 223(3), 1919-1934.
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4.1 Localizaciones hipocentrales

4.1.1 Seleccién de terremotos

Como se ha indicado en al apartado 3.8, durante el periodo en que estuvo desplegado
(17-sep-2015 al 15-abr-2016) el array de OBS registré un total de 52 terremotos de los que se
han seleccionado 38 en base a los criterios fijados en el apartado 3.8. Durante ese periodo el
Instituto Geografico Nacional (IGN) localizé un total de 307 terremotos en la zona objeto de
estudio de esta tesis, el oeste del Cabo S. Vicente y el Estrecho de Gibraltar (34° N a 39° Ny
14° W a 5° W).

El IGN utiliza para la localizacion hipocentral un método lineal (Bratt y Bache, 1988) vy el
modelo de velocidad que en el capitulo 3 se ha denominado 1D-Iberia. En este capitulo, a estas
localizaciones se les referira como “IGN”. En la Fig. 4.1 se muestran con un simbolo rojo los 37
terremotos que se van a relocalizar en esta tesis y en la Tabla 4.1 la localizacion hecha por el
IGN. (terremoto T22 localizado por el IGN). Los simbolos negros son los terremotos localizados
por el IGN y los tridngulos verdes indican los OBSs del array.

A partir de la Fig. 4.1 se ha dividido la region de estudio en tres partes de igual extension
en longitud: region A que corresponde a los terremotos localizados al oeste del array (-14°y -
119), regién B que incluye el array (entre -11° y -8°) y la region C la mas préxima al Estrecho de
Gibraltar (entre -8° y -5°). Esta division se realizé teniendo en cuenta los principales accedentes
tecténicos que existen entre el Gorringe Bank (GB) y el Golfo de Cadiz (GC) (Fig. 1.1) y para
analizar las localizaciones hipocentrales, segun la proximidad de estas al array de OBSs. En
principio, la influencia del array es mayor, cuanto mayor sea la cobertura acimutal y menor sea

la distancia del array de OBSs a las localizaciones hipocentrales.

La region A (14°W-11°W, 34°N-38°N), es la mas occidental y por tanto donde los
terremotos van a tener menor cobertura acimutal, aunque se utilice el array de OBSs. La region
B (11°W-8°W, 34°N-38°N) esta en el centro de la zona de estudio y donde se sitla el array de
OBSs, en consecuencia, los terremotos que ocurran en ella tendran la mayor cobertura acimutal
y por ello, a priori, se deberian de obtener soluciones con errores relativamente pequefios. La
region C (8°W-4°W, 34°N-38°N), es la mas alejada del array de OBSs, y la mas cercana a tierra,
de manera que su influencia en las soluciones de las localizaciones tendra poca importancia en

comparacion con el resto de regiones.
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Fig. 4.1. Localizaciones hipocentrales IGN durante el periodo 17 sep 2015 - 15 mar 2016 (simbolos color
negro). Seleccion de terremotos segln los criterios del Capitulo 3 de esta tesis (simbolos color rojo). Circulos,
terremotos con profundidad menor de 40 km, Cuadrados terremotos con profundidades mayores a 40 km, triangulos
verdes son los OBSs.

Los pardmetros que se muestran en la Tabla 4.1 son: Referencia asignada a los
terremotos localizados, ordenados cronolégicamente asignandoles un cédigo que incluye la zona
en la que se localizan segun la clasificacion propuesta. Fecha, hora origen, RMS = raiz cuadratica
media del tiempo origen del terremoto, magnitud indicando el tipo de la misma segun la
clasificacion del IGN (https://www.ign.es/web/resources/docs/IGNCnig/SIS-Tipo-Magnitud.pdf)
Lat = latitud, Lon = longitud, Profundidad, Err = Error en profundidad, Gap = angulo
complementario de la cobertura azimutal, Nphs = numero de fases utilizado en el célculo, AZ =
acimut desde el norte geografico al eje mayor de la elipse de error del epicentro, E1 = longitud

del eje menor de la elipse de error, E2 = longitud del eje mayor de la elipse de error.
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Tabla 4.1. Localizacién hipocentral IGN (https://www.ign.es/web/ign/portal/sis-catalogo-terremotos).

Referencia Fecha Hora Origen RMS (s) Magnitud Lat Lon Profundidad (km) Err (km) Gap Nphs  AZ E1 (km) E2 (km)
T1C 17-9-2015 15:11:45.2 0.77 mb 49 35.650 -7.015 57.8 16 121 213 111 3 6
T2A 22-9-2015 16:42:32.6 0.68 mblg 2.5 36.710 -11.421 0.0f 0 296 54 135 11 14
T38B 24-9-2015 8:54:35.0 0.56 mblg 2.6 35.740 -9.644 0.0f 0 279 50 164 12 14
T4B 25-9-2015 18:14:24.7 0.69 mblg 3.1 36.650 -9.842 17.3 7 265 117 136 6 9
T5A 28-9-2015 7:25:09.0 051 mb 45 34.832 -12.041 40.0f 0 135 52 233 7 19
T6 A 28-9-2015 17:03:39.4 0.69 mblg 2.3 36.191 -7.907 259 18 241 63 114 5 17
T78B 2-10-2015 16:59:24.9 043 mblg 2.7 36.566 -9.903 29.1 4 279 81 127 2 2
T8B 3-10-2015 12:32:48.1 0.44 mblg 1.7 35.964 -9.824 0.0f 0 321 31 221 14 21
T9A 6-10-2015 5:07:14.0 0.67 mblg 2.8 36.457 -11.294 40.0f 0 280 83 160 9 12
T108B 12-10-2015 1:58:56.0 0.7 mblg 2.5 40.168 -10.636 23.6 13 229 129 183 4 14
Ti1C 20-10-2015 20:15:26.9 0.72 mb 4.7 35.766 -5.695 46.3 2 182 176 100 1 1
T128B 21-10-2015 8:39:58.5 0.95 mblg 3.2 37.255 -8.543 238 4 125 106 246 4 5
Ti3A 24-10-2015 20:31:185 0.59 mblg 1.9 36.721 -11.247 0.0f 0 293 54 145 10 13
Ti48 24-10-2015 23:36:53.7 0.59 mb 35 36.007 -10.473 50.2 7 291 66 166 2 3
T15C 28-10-2015 18:39:57.3 0.49 mblg3.1 35515 -3.728 6.1 7 126 109 159 4 8
Ti6 8B 30-10-2015 8:34:15.4 0.69 mb 4.0 35.948 -10.391 40.2 8 287 79 140 2 3
Ti7C 7-11-2015 18:11:58.9 1.26 mblg 4.0 36.700 -5.407 0.0f 0 102 136 97 2 3
Ti8C 18-11-2015 13:13:15.2 0.74 mblg 3.0 36.834 -7.191 29.1 14 161 81 116 3 7
T198B 19-11-2015 11:11:01.1 051 mblg 3.2 36.734 -9.710 246 18 272 55 134 8 18
T208 19-11-2015 21:57:03.5 0.64 mblg 3.1 36.911 -8.895 346 6 253 74 135 6 11
T21A 1-12-2015 11:10:01.8 0.66 mb 4.6 36.982 -11.935 30.0f 0 156 86 119 9 10
T22 4-12-2015
T238B 4-12-2015 7:42:14.9 0.73 mblg 2.6 36.321 -10.100 0.0f 0 295 29 203 11 13
T24C 6-12-2015 22:17:43.7 0.96 mb 39 35.113 -5.958 732 15 144 128 97 5 9
T25A 21-12-2015 2:17:07.5 071 mb 4.2 36.835 -12.725 0.0f 0 294 80 141 11 13
T26 8B 23-12-2015 13:18:29.9 0.58 mblg 2.8 36.757 -9.851 184 7 285 70 125 7 11
T27C 31-12-2015 20:04:40.8 0.58 mblg 2.9 36.542 -7.269 24 7 183 116 112 3 7
T288B 3-1-2016 6:05:10.3 0.89 mblg 3.6 36.752 -9.478 308 19 261 72 141 7 14
T29 A 9-1-2016 6:25:29.9 0.88 mb 4.7 36.408 -12.554 20.0f 0 159 52 237 12 16
T308B 15-1-2016 1:35:55.5 0.47 mblg 2.1 37.030 -10.694 0.0f 0 304 16 184 22 24
1318 18-1-2016 8:27:30.5 0.61 mblg 2.3 36.509 -9.930 40.0f 0 304 16 108 18 22
T328B 22-1-2016 23:32:25.6 0.62 mb 45 36.247 -9.896 57.2 35 160 88 135 8 12
T338B 23-1-2016 071 mb 5.0 36.355 -9.991 55.4 34 125 108 232 7 8
T34 A 7-2-2016 0.66 mblg 3.8 36.777 -11.086 20.0f 0 275 82 140 9 14
1358 15-2-2016 0.81 mblg 3.2 35974 -9.944 0.0f 0 294 13 130 24 28
T36 C 25-2-2016 0.96 mblg 2.8 34712 -5.080 17.1 6 111 67 262 3 4
1378 2-3-2016 41:11. 0.79 mblg 4.0 36.200 -8.153 30.0f 0 162 156 246 2 3
T38 C 7-3-2016 12:33:18.1 0.91 Mmb 3.9 35.329 -4.994 55.2 19 117 73 100 3 4

Los 38 terremotos seleccionados se han relocalizado utilizando el método de localizacion
no lineal, Non Linear Location (NLL, (Lomax, 2008)) apartado 2.2.2. El proceso de localizacion
con NLL implica cuatro pasos diferenciados:

1. Definicién del modelo de velocidad. En este primer paso, se establece una malla en la
gue se define en que region se quiere utilizar el modelo de tierra, y sobre que
transformacion geografica se desea utilizar el modelo. Ademas, se debe definir la
resolucion de las celdas que componen la malla del modelo.

2. Creacion de tablas con los tiempos tedricos de llegada de las ondas P y S para el modelo
del paso 1. Se crean unos ficheros en los que se guardan los tiempos de recorrido de las
ondas sismicas, desde el centro de cada celda que compone la malla de velocidades
establecida anteriormente hasta las estaciones que componen la red sismica.

3. Tiempos de llegada observados. Los tiempos de llegada de las fases sismicas a las

estaciones se guardan en un fichero con un formato especial (http://alomax.free.fr/nlloc/).
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4. Creacion de la PDF y busqueda de soluciones hipocentrales. Se selecciona como se
desea realizar la busqueda hipocentral en la malla de velocidades. En el caso de esta

tesis se ha utilizado el método Oct-Tree.

Una vez establecidos todos los pasos se puede llevar a cabo la ejecucion del algoritmo
de localizacion. En el Anexo VII se muestra la parametrizacibn completa del algoritmo NLL

utilizada en esta tesis.

Con este algoritmo y utilizando los 3 modelos de Tierra (1D-lberia, 3D-1y 3D-2-D) se han

relocalizado los terremotos:

a) Utilizando solo observaciones de estaciones en tierra (denominaremos a estas
soluciones “sinOBSs”).
b) Utilizando datos del array de OBSs y estaciones en tierra (a estas soluciones las

denominaremos “conOBSs”).

Por tanto, para un total de 38 terremotos se van a obtener 6 relocalizaciones diferentes
gue se compararan con las del catalogo del IGN (Tabla 4.1).

4.1.2 Resultados de la localizacién hipocentral NLL

Siguiendo el esquema descrito se ha procedido a localizar los 38 terremotos de la Tabla
4.1 utilizando el algoritmo NLL.

En la Fig. 4.2a se muestran los resultados de las localizaciones utilizando el modelo de
tierra 1D-lberia, solo con observaciones de estaciones en tierra (simbolos color naranja) y
afiadiendo las observaciones del array de OBSs (simbolos color rojo). En el Anexo VII, Tabla
A7.1y A7.2 se muestran los resultados numéricos. Para los terremotos T22 y T29, no se pudo
conseguir una solucién con incertidumbres aceptables. En la misma figura se muestra en color
morado los terremotos que solo se pudieron localizar si se utilizaban las observaciones del array.
En la Fig. 4.2by Tablas A7.3 y A7.4, se muestran las localizaciones obtenidas usando el modelo

de Tierra 3D-1y en la Fig. 4.2c y tablas A7.5y A7.6 el modelo de Tierra 3-D2. En todas las figuras
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los circulos indican terremotos con profundidad inferior a 40 km y los cuadrados profundidades
mayores a 40 km. Se analizarén estos resultados, en funcién de las 3 regiones que se han
definido, de los valores medios de la distancia entre epicentros sinOBSs y conOBSs y las

profundidades para las tres regiones (Tabla 4.2).

Regidén A. En esta region se observa una gran diferencia entre los epicentros sinOBSs y
conOBSs, especialmente cuando se utiliza el modelo 1D-lberia (21 km, Tabla 4.2). En un caso
(terremoto T29), unicamente se pudo determinar la localizacion hipocentral utilizando los datos
del array. Las profundidades de las localizaciones sinOBSs y conOBSs son similares cuando se
utiliza el modelo de tierra 1D-Iberia (Fig. 4.2, Tabla 4.2). Sin embargo, en los modelos 3D (Fig.
4.2b y 4.2c¢) las localizaciones conOBSs son mas profundas (profundidad media 48 km, Tabla
4.2) que sinOBSs (profundidad media 42 km, Tabla 4.2).

Region B. Las localizaciones de los terremotos conOBSs mas cercanos al array, se
sitian al suroeste de las localizaciones sinOBSs (Fig. 4.2b y c). La distancia entre epicentros
determinados sinOBSs y conOBSs es menor que en la regién A para el modelo 1D-Iberia (= 20%)
y 3D2 (~ 38%), sin diferencias apreciables en 3D1. Por el contrario, la profundidad de los focos
(el terremoto T22 solo pudo localizarse utilizando los datos del array de OBSs), en general
aumenta en las localizaciones conOBSs, independientemente del modelo utilizado, de este
modo, para 1D-lberia, el aumento es de 2 km, 3D1 de 5 kmy en 3D2 es de 8 km. En el caso del
modelo 3D2, existe una gran diferencia entre la profundidad media sinOBSs (11 km) y conOBSs
(33 km). Se puede concluir que salvo para este modelo, no varia significativamente el rango de

profundidades que se sitda entre 40 y 50 km.

Region C. En esta region es donde hay menor diferencia en las localizaciones sinOBSs
y conOBSs, algo esperado pues en esta zona tienen mas influencia las estaciones en tierra. Se
observa que las localizaciones conOBSs se sitlan ligeramente al norte de las localizaciones
sinOBSs, pudiéndose apreciar mejor este rasgo cuando se usan los modelos 3D (Fig. 4.2b y c).
De nuevo, en esta regién la diferencia entre distancias epicentrales es mayor para los modelos
3D que para el modelo 1D (distancia media de 3 km, 4 km y 5 km en 1D-lberia, 3D1 y 3D2
respectivamente, Tabla 4.2). También se observa que las profundidades de las localizaciones
conOBSs y sinOBSs, no tienen diferencias significativas (méaxima diferencia 4km para 1D-lIberia).
Por tanto, se puede concluir que en la regién C, la influencia del array de OBSs en la solucién de

localizacion es poco significativa.
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Tabla 4.2 Valores medios de distancia entre epicentros y profundidades, para localizaciones sinOBSs

(izquierda) y conOBSs (derecha), para las 3 regiones y los 3 modelos de tierra.

Region A Region B Regién C
1D-Iberia
Distancia entre epicentros 21 4 3
[km]
Profundidad [km] 46 42 43 45 a7 43
3D1
Distancia entre epicentros 4 5 4
[km]
Profundidad [km] 42 48 36 41 38 42
3D2
Distancia entre epicentros 8 3 5
[km]
Profundidad [km] 11 53 31 39 30 31

A continuacién, se analizan tres parametros que definen la calidad de las soluciones.

Primero la incertidumbre de la hora origen dado por el RMS, luego la incertidumbre del epicentro

definido por la longitud de los semiejes y la orientacion de la elipse de error y por dltimo el error

en profundidad. En la Tabla 4.3 se indican los valores medios, junto con sus desviaciones

estandar, de estos parametros para las tres regiones y localizaciones sinOBSs y conOBSs.
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El RMS (Tabla 4.3) es el parametro que presenta menor diferencia entre las soluciones
sinOBSs y conOBSs, independientemente del modelo de tierra utilizado y de la region (Anexo
VII). Las soluciones con el modelo 1D-Iberia presentan RMS que oscilan entre 0.2s y 1.2s, tanto
sinOBSs como conOBSs. Sin embargo, al utilizar 3D-1 los valores se reducen, estando entre
0.1sa 0.4 ssinOBSs y de 0.1 s a 0.7s conOBSs. Un comportamiento similar se observa con 3D-
2 con RMS entre 0.1 sy 0.4 ssinOBSsy 0.1 s a 1.2 s conOBSs. En resumen, el RMS se reduce
con la utilizacién de modelos 3D, sin embargo, aumenta ligeramente (a excepcién del caso de
utilizar 1D-Iberia) al incorporar las observaciones de OBSs. Esto es posible debido a que las
diferencias entre los tiempos de recorrido observados de las fases sismicas a los OBSs y los

tiempos de recorrido tedricos, son mayores cuando se utilizan los modelos 3D.

El segundo parametro que se analiza es la calidad del epicentro en funcion de las elipses
de error, observandose que varian notablemente dependiendo de la regién y del modelo de tierra
utilizado (Tabla 4.3, Figs. 4.3a, 4.4ay 4.5a).

Las elipses de error en la regién A, tienen dimensiones mucho mayores en comparacion
con el resto de regiones, especialmente con el modelo 1D-Iberia. Para los terremotos de esta
region, la cobertura acimutal es pequefia y aunque el array aumenta la cobertura, las elipses
tienen superficies relativamente grandes en comparacion con el resto de regiones. Los peores
resultados se obtienen cuando se utiliza el modelo 1D-lberia (Fig. 4.3a), con valores medios de
880 km? (sinOBSs) y que se reducen a 507 km? conOBSs. Al utilizar modelos 3D (Figs. 4.4ay
4.5a), disminuye el tamafio de las elipses de error con valores que oscilan entre el minimo, 31
km? sinOBSs utilizando 3D1 y el méaximo, 350 km?, conOBSs utilizando 3D2.

En la region B, el area de las elipses de error disminuye conOBSs respecto sinOBSs
drasticamente para el caso 1D-Iberia (disminucién del area del 42%), pero se mantiene similar
en el caso de los modelos 3D (aumento del area ~17%). Ademas, se observa que, conOBSs la
orientacion del eje mayor de las elipses de error es predominantemente NO-SE, en acuerdo con
la orientacion esperada tras incorporar las observaciones de los OBSs a la localizacién. Esto es
debido a que la orientacion del eje menor de la elipse de error, tiende a alinearse en direccion a
la zona geografica con mayor nimero de estaciones, es decir hacia donde existe mayor nimero
de observaciones. La direccibn NO-SE es la alineacion del array de OBSs con las estaciones

situadas al sur de Portugal.

Respecto a la Region C, no se aprecian diferencias significativas entre elipses de error

sinOBSs y conOBSs para ninglin modelo de Tierra.
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El error en profundidad es el parametro que presenta mayor reduccion al incluir los OBS
y con la utilizacién de modelos en 3D para todas las regiones. Ademas, la distribucion de los
errores en profundidad tiene menor dispersion (Tabla 4.3) y en general coinciden con las

profundidades esperadas para cada region.

Tabla 4.3. Valores medios y desviaciones estandar del RMS de la hora origen, area de elipse de errory
error de profundidad, para localizaciones sin OBSs (izquierda) y con OBSs (derecha), para las 3 regiones y los 3
modelos de tierra.

Region A Region B Region C
1D-lberia
RMS [s] 0.5340.29 0.4840.24 | 0.50+0.13 0.39+0.10 | 0.56+0.23 ~ 0.52£0.16
Are[i Elzi]pse 880+2348 5074757 | 429+1805  182+125 | 428+280  156£165
m
Error n
Profundidad 46+12 2748 32+14 1747 2848 27%12
[km]
3D-1
RMS [s] 0.2140.10 0.2840.10 | 0.23+0.11 0.3440.10 | 0.24+0.10  0.35%0.13
Area Elipse 31415 1904205 | 1449 82432 9+7 46435
[km?]
Error
Profundidad 2447 1447 1849 1147 2046 129
[km]
3D-2
RMS [s] 0.32+0.11 0.3240.11 | 0.21+0.10 0.34+0.11 | 0.25+0.12  0.43+£0.28
Are[f;t( Elzi]pse 41421 3504390 | 19+10 53+38 1142 102+129
m
Error
Profundidad 41411 19+10 27+13 1246 1548 13+10
[km]
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Para la Regién A, los errores en profundidad, sinOBSs y conOBSs para todos los modelos
utilizados, son mayores que para el resto de regiones. Con la utilizacion de modelos de Tierra
3D se observa una reduccion de los errores en profundidad, conOBSs respecto sinOBSs, del
41% y del 53%, para 3D1 y 3D2 respectivamente. En la Regién B, también se observa una
acusada reduccion de los errores en profundidad conOBSs respecto sinOBSs, pero ademas se
observa una reduccion extraordinaria con el uso de modelos 3D frente a 1D-lberia. En el caso
3D1 el error en profundidad se reduce un 38% y en el caso de 3D2 un 55% (Tabla 4.3).
Finalmente, para la regién C, no se aprecian diferencias entre sinOBSs y conOBSs con la
utilizacion de modelos 1D. Sin embargo, cuando se utilizan modelos 3D la reduccion de los
errores en profundidad es mas pronunciada. Si se utiliza el modelo 3D1 hay una reduccion de un
40% y en el caso de utilizar el modelo 3D2 un 15% (Tabla 4.3).

Por altimo, en la Fig. 4.6, se muestra un resumen de los valores medios de los parametros
(RMS, éarea de la elipse de error de los epicentros y error en profundidad), para las 3 regiones y
los 3 modelos de Tierra, comparando sinOBSs y conOBSs. Las localizaciones conOBSs respecto
sinOBSs, en todas las regiones utilizando el modelo 1D-Iberia, los tres parametros analizados se
reducen. Sin embargo, siendo un resultado sorprendente, con la utilizacién de modelos 3D, el
RMS de la hora origen no sufre cambios significativos, pero las areas de las elipses aumentan
en favor de una gran reduccion en el error en profundidad (Fig. 4.6).

Este resultado muestra como la utilizacion de modelos 3D de alta resolucion y la
incorporacion de las observaciones del array, permiten que el algoritmo pueda encontrar
soluciones, con un mayor constrefiimiento en la determinacion de la profundidad, es decir con
mayor precision (Fig. 4.6f, g y h). En particular y en base a los resultados mostrados, las
localizaciones de la region Ay la regiéon C tienen una mejora leve, mientras que las localizaciones

de la regién B la influencia de array es mucho mas grande y la mejora es mucho mayor.
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Comparacion sinOBSs vs conOBSs, modelo 1D Iberia
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Fig. 4.3. Modelo 1D-Iberia. a) Elipses de error para soluciones sinOBSs (en morado) y conOBSs (haranja).
b) Seccion vertical Oeste-Este mostrando la profundidad de los terremotos y las barras de error sinOBSs. c)
conOBSs.
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Comparacion conOBSs VS sinOBSs, modelo 3D1
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Fig. 4.4. Modelo 3D1. a) Elipses de error para soluciones sinOBSs (en morado) y conOBSs (naranja). b)
Seccion vertical Oeste-Este mostrando la profundidad de los terremotos y las barras de error sinOBSs. ¢) conOBSs.
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Comparacion conOBSs VS sinOBSs, modelo 3D2
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Fig. 4.5. Modelo 3D2. a) Elipses de error para soluciones sinOBSs (en morado) y conOBSs (naranja). b)
Seccion vertical Oeste-Este mostrando la profundidad de los terremotos y las barras de error sinOBSs. ¢) conOBSs.
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Fig. 4.6. Valores promedio de localizacién para los 3 modelos de Tierra (1D-lberia en naranja, 3D-1 en rojo y 3D-2 en
verde) y sin datos de OBS (rombos) y conOBS (cuadrados) para las 3 regiones. En la parte superior (a, b y c) representan el
promedio del RMS, en la fila central el area de la elipse de incertidumbre (figuras d, e y f) y en la parte inferior (figuras f, g y h)
el error de profundidad.

4.1.3 Comparacion con localizaciones IGN

En este apartado se estudian en detalle las localizaciones obtenidas conOBSs y los tres
modelos de Tierra con las localizaciones del IGN (Tabla 4.1). La Fig. 4.7a muestra los epicentros

calculados por el IGN (en negro) y los epicentros calculados con el modelo 1D-lberia (simbolos
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naranjas), con el modelo 3D-1 (en rojo, Fig. 4.7b) y con 3D-2 (en azul, Fig. 4.7c). En toda la Fig.
4.7 los circulos corresponden a hipocentros con profundidad inferior a 40 km y los cuadrados a
profundidad mayor de 40 km y el tamafio del simbolo es proporcional a la magnitud. Los

resultados numeéricos se encuentran en el Anexo VII.

En la region C la diferencia entre la localizacion del IGN y la de esta tesis es minima,
cuando se utiliza el modelo 1D-lberia (Fig. 4.7a). Esto se explica ya que se esta utilizando el
mismo modelo de tierra 'y en esta zona la influencia de las observaciones OBSs es muy pequefia
al estar el array muy lejos (méas de 200 km) y, ademas, hay buena cobertura con las estaciones
en tierra. Las mayores diferencias se observan con el modelo 3D-1 (Fig. 4.7b), para los epicentros
en el norte de Marruecos que varian hasta 20 km. En las Fig. 4.7d, 4.7e y 4.7f se muestran las
elipses de error de los epicentros, observandose que en general son pequefias y no hay grandes

diferencias entre los tres modelos de tierra y los epicentros del IGN.

En la regién B, con independencia del modelo de tierra, el uso de los OBSs se refleja en
gue los epicentros de los terremotos mas alejados de la costa se desplazan al SW =~ 20 km
(desde las proximidades del CSV hacia el array de OBSs) y se alinean a lo largo de una direccion
preferente NW-SE, con un aumento adicional en la profundidad de los focos. Para los terremotos
mas préximos a tierra y con menor influencia de los OBSs apenas hay cambios. Para la region
A, el uso de observaciones del array no contribuye a mejorar la calidad de las soluciones.
Podemos concluir que en relocalizaciones realizadas con modelos 3D las elipses de error de los
epicentros reducen su tamafio hasta en un 50% frente a las soluciones del IGN la maxima
reduccién se produce en la region B donde los semiejes mayores y menores de las elipses pasan

de ~ 6y 3kma3y2km, respectivamente.

En la Fig. 4.8 se muestra un corte vertical Oeste — Este (entre 14°W y 5°W) de las tres
regiones A, B y C, los hipocentros y sus barras de error para los 3 modelos de tierra (1D-lberia
(Fig. 4.8a), 3D-1 (Fig. 4.8b) y 3D-2 (Fig. 4.8c)), junto con las profundidades calculadas por el IGN
y sus barras de error (Fig. 4.8d).
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Fig. 4.7. A la izquierda distribucién de epicentros a) en naranja con modelo ID-lberia, b) en rojo modelo 3D-1y c)
en azul modelo 3D-2. Los simbolos negros corresponden a la localizacién IGN, circulos h<40km y cuadrados h>40km. A la
derecha las elipses de error para cada modelo de tierra (figuras d, e y f). Las elipses de error de la localizacién IGN se
muestran en verde (Cabieces et al., 2020a).

Los mayores errores en profundidad corresponden a la regiébn A en comparacién con el
resto de regiones, independientemente del modelo utilizado para la relocalizacién. Sin embargo,
lo mas resefiable es que en las localizaciones del IGN (Fig. 4.8d) han fijado las profundidades en
hasta un 50% de los casos, una condicion necesaria al utilizar del algoritmo LocSAT (algoritmo
de busqueda hipocentral lineal Capitulo 2). Se observa que las profundidades del IGN son mas
superficiales (entre 10 km y 30 km) mientras que al utilizar modelos 3D aumenta la profundidad
de los focos, sobre todo con el modelo 3D-1 con un predominio de soluciones entre 40 km y 50

km. En la regién B, las soluciones 3D-1 (Fig. 4.8b) y 3D-2 (Fig. 4.8c) son similares y los errores
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en profundidad se reducen en comparacién con las soluciones IGN. La profundidad media es de
41km y 39 km para 3D-1 y 3D-2 respectivamente, mientras que para el IGN es de 25 km.
Teniendo en cuenta que los 19 terremotos de la regién B, 6 tienen la profundidad fijada en IGN,
el valor medio de sus errores en profundidad es un 50% mayor que 3D1y 3D2. Por ultimo, en la
region C no se aprecian diferencias significativas entre IGN y el resto de localizaciones. Como
en el caso de la estimacion del area de la elipse de error, la influencia del array de OBSs es

minima.
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Fig. 4.8. Profundidad de los focos con sus barras de error (nivel de confianza 90%) en una seccion vertical
Oeste-Este. a) Modelo de Tierrald-iberia, b) 3D-1, ¢) 3D-2, d) localizacién IGN (https://www.ign.es/web/ign/portal/sis-
catalogo-terremotos), circulos verdes profundidad fijada. (Cabieces et al., 2020a).

88



Resultados

4.1.4 Comparacion de resultados en funcion del modelo de Tierra

Por ultimo, se estudia la influencia del modelo de Tierra al utilizar las observaciones
OBSs. En la Fig. 4.9 se muestran los valores medios del RMS del tiempo origen, area de la elipse
de error del epicentro y error en profundidad para las soluciones conOBSs y para las tres regiones

de estudio.

Para la region A (Fig. 4.9a, d y g) la localizacion con el modelo 3D-1 tiene los errores
mas pequefos en el tiempo origen (RMS ~ 0.3 s) y epicentro (area de la elipse de error ~ 200
km?) y un error en la determinacién de la profundidad ~ 15 km. La localizaciéon IGN es la que tiene
los errores mas grandes. Los epicentros de esta region estan poco constrefiidos, con escasa
cobertura acimutal (GAP >180°, Tablas A7.1-A7.6, Anexo VII), mostrando grandes errores en
latitud, longitud y profundidad. Ademas, se afiade la dificultad de que en esta regién los modelos
de Tierra muestran grandes contrastes de velocidad tanto laterales como en profundidad,
dificultando la convergencia del algoritmo de localizacion hacia una solucién 6ptima (v.g.,

solucién con maximo absoluto y sin méximos relativos) al utilizar modelos de Tierra 1D.

La regién B (Fig. 4.9b, e y h) es la que presenta mejores resultados, disminuyendo
notablemente los errores en comparacion con las regiones Ay C. La elipse de error, en los dos
modelos 3D (3D-1 y 3D-2) es hasta un 50% menor frente al resultado de 1D-Iberia e IGN. Los
epicentros estan bien constrefiidos, con estaciones cercanas a los epicentros y con una amplia
cobertura acimutal, lo cual permite la obtencion de localizaciones con errores pequefios (3D1
~100 km? e IGN ~500 km?, Fig. 4.9). Un resultado destacable es que los epicentros cercanos al
array de OBSs (v.g., terremotos T7 y T23, Tabla 4.1) se desplazan en direccién SW un promedio
de 20 km mientras que las profundidades se incrementan hasta los 40 km. En esta regién el
modelo 3D-2 es el que tiene las elipses de error con menor area, aunque comparable al modelo
3D-1. Estos resultados se confirman en todos los tipos de localizaciones, independientemente
del modelo de tierra utilizado lo cual corrobora que este cambio de localizacion hipocentral es
debido unicamente a la influencia del array de OBSs. La solucion IGN es la que presenta mayores

errores en todos los parametros.

Enlaregion C (Fig. 4.9c¢, fy i), todas las soluciones muestran un claro descenso de las
incertidumbres. El modelo 3D-1 es el que tiene los menores errores, aunque muy parecidos a los

del modelo 3D-2 para el tiempo origen y profundidad, sin embargo, la elipse de error del epicentro
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es practicamente el doble en 3D-2 con respecto a 3D-1. La influencia del array de OBSs en la
reduccion de los errores en localizacién en esta regién es mucho menor en comparacion a las
regiones Ay B. Se observa que los errores en longitud son mayores que en latitud (Tabla A4.4y
A4.6), ya que no existen estaciones que cubran los acimuts desde el Sur y, ademas, se aprecia
una ligera reduccion de la incertidumbre en profundidad en los modelos 3D. Esto ultimo podria
explicarse por la mayor resolucién de los modelos de Tierra 3D en comparacion con 1D-lberia
en el Sur de Iberia, en especial en la corteza oceanica. Respecto al parametro RMS, todas las
localizaciones muestran valores muy similares, tomando valores en el rango de 0.3-0.6s, siendo

todas menores que los determinados por el IGN.
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Fig. 4.9. Comparacion de valores promedio de RMS de tiempo origen, area de la elipse de error del epicentro y error
de la profundidad para 3D-1, 3D-2, 1D-lberia e IGN y para las regiones A, By C, (Cabieces et al., 2020a).
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4.1.5 Casos especiales: terremotos localizados fuera de lared de OBSs

Aunque el uso del array de OBS ha permitido, en general, mejorar la localizacion de los
terremotos, esta mejora es muy limitada cuando los terremotos ocurren fuera de la red formada
por el array de OBSs y las estaciones en tierra. En esta seccion se presentan dos ejemplos en
los que pese a utilizar un modelo de Tierra 3D, es dificil obtener una localizacion hipocentral
precisa utilizando un nimero limitado de estaciones y con poca cobertura acimutal (en este caso,

solo se dispone de datos OBSS).

El primer ejemplo corresponde a la localizacion del terremoto T22B para el modelo de
Tierra 3D-1, donde la PDF se muestra en la Fig. 4.10 (Tabla A7.4 del anexo VII). Se observa
como la PDF tiene una forma elongada en longitud (~ 50 km) y que contiene multiples maximos
locales (Figs. 4.10a y c). Es probable que las grandes dimensiones de la PDF se deban a la
escasez de observaciones (s6lo 11 fases observadas) y por la falta de tiempos de llegada de
ondas S de buena calidad. En este caso, la diferencia entre los tiempos de llegada observados
y los tedricos es grande (residuos > 0.3s). Ademas, un factor que contribuye a dificultar la
convergencia del algoritmo de localizacion hipocentral es la escasa cobertura acimutal, siendo
en el caso del terremoto T22~125°. Las Figs. 4.10b y ¢ destacan la dispersién de la PDF en

profundidad, mostrando los multiples maximos locales.
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Fig. 4.10. PDF terremoto T22 utilizando modelo 3D-1. a) proyeccion en longitud-latitud, b) proyeccion longitud-
profundidad, c) proyeccion longitud-latitud, d) proyeccién profundidad-latitud. (Cabieces et al., 2020a).
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Comparando la localizacién de T22 en 3D-1 con la localizacion hallada con el modelo 3D-
2, podria atribuirse la mejor localizacién de 3D-2, a la mejor resolucion en profundidad del modelo
3D-2 frente a 3D-1 (dz = 1.0 km para 3D-1 frente a dz = 0.5 km para 3D-2). Si se compara el
error en profundidad, el error en 3D-1 es de 29 km frente al error de 5km en 3D-2. El error tan
grande en profundidad se relaciona directamente con la dispersion de la PDF en profundidad
(Fig. 4.10d).

Otro caso de estudio interesante es el del terremoto T30 de 3D-2 (Figs. 4.11ay c, Tabla
A7.6 del Anexo VII). Para este terremoto la PDF tiene grandes dimensiones en latitud ( = 50 km),
pero la profundidad esta relativamente bien restringida (Figs. 4.11b y d), incertidumbres en
profundidad de 22 km). En los perfiles de profundidad (Fig. 4.11b y d) se observa un maximo
absoluto de la PDF entorno a 50km. La PDF correspondiente al terremoto T30, donde se observa
como la busqueda del algoritmo se ha realizado en direcciébn N-S encontrando dos maximos
relativos y uno absoluto, formados por nubes de muestras de la PDF muy dispersas.
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Fig. 4.11. PDF terremoto T30 utilizando modelo 3D-2. a) proyeccion en longitud-latitud, b) proyeccion longitud-
profundidad, c) proyeccién longitud-latitud, d) proyeccion profundidad-latitud. (Cabieces et al., 2020a).

Teniendo en cuenta que este terremoto también se localizé con el modelo 3D-1 y con
incertidumbres mucho menores (~ 27 km de latitud, ~ 18 km de profundidad) utilizando los
mismos tiempos de llegada, se puede inferir que el gran tamafio del elipsoide de confianza
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obtenido utilizando el modelo 3D-2 no se puede atribuir a la geometria de la red, sino al modelo
de velocidad. Nuestra interpretacion es que dado que este terremoto ocurrié cerca del Gorringe
Bank (Fig. 1.1) una regién con altos contrastes de velocidades sismicas (se puede encontrar un
ejemplo de discontinuidades de velocidad lateral entre el Gorringe Bank y el Horseshoe Abyssal
Plain), Anexo 1), la funcion de probabilidad EDT es muy inestable cuando se utiliza el modelo
3D-2.

4.1.6 Comparacion de resultados con trabajos previos

En la zona de estudio y en especial en la region B, se localizan los terremotos de 1969
(Ms = 8.1), 2007 (Mw = 5.9) y 2009 (Mw = 5.5), estudiados en detalle por diferentes autores
utilizando diferentes métodos y datos (Lépez Arroyo y Udias, 1972; McKenzie, 1972; Udias et al.,
1976; Grimison y Wang-Ping Chen, 1986; Stich et al., 2005; Grandin et al., 2007; Custddio et al.,
2012; Buforn et al., 2020; Pro et al., 2020) Estos autores han obtenido profundidades focales
entre 30 y 50 km. Por otra parte, (Geissler et al., 2010; Grevemeyer et al., 2016; Silva et al., 2017)
utilizando observaciones de una campafia de OBS realizada en esta zona, han obtenido
resultados diferentes. Geissler et al., (2010) sugirieron que en la regiéon B la sismicidad se
extiende entre la corteza y el manto superior hasta 60 km de profundidad, aunque la mayor parte
de la sismicidad se limita al manto superior entre 40 y 55 km de profundidad, que esta en el limite
de deformacion fragil. Por el contrario, los resultados de (Grevemeyer et al.,, 2016) han
desplazado la sismicidad a profundidades menores (20 a 40 km). Silva et al., (2017), relocalizo
los terremotos del trabajo de (Geissler et al., 2010) y aumento el catalogo de sismos detectados,
afiadiendo sismos de menor magnitud que (Geissler et al., 2010), con la profundidad media de

los focos a 42 km.

Los terremotos de la region B, localizados en esta tesis utilizando metodologias y modelos
de Tierra diferentes a los de los autores previamente citados (método no lineal y modelos 3D)
confirman que la mayor parte de la actividad sismica se produce entre 40 y 60 km de profundidad.
En la Figura 4.12 se muestra la distribucién de hipocentros calculados en esta tesis (cuadrados)
con el modelo 3D-1 (ya que hemos considerado en el apartado anterior que el modelo 3D-1 es
el que proporciona los mejores resultados), junto con las distribuciones de hipocentros estimados

en Geissler et al.,, (2010), y Silva et al., (2017), circulos, y que concuerdan con las dos
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agrupaciones de terremotos observadas por Custodio et al., (2016), uno al suroeste de Cabo San

Vicente y la otra al este del Horseshoe Abyssal Plain (Fig. 1.1).

Se observa la mayor parte de los terremotos que ocurren en la region B, tanto los
localizados en esta tesis, como los de estudios anteriores que presentan focos en un rango de
profundidades entre 40 y 50 km, lo que confirma que la actividad sismica en esta zona ocurre a
esta profundidad. Estos resultados son coherentes con los obtenidos en el estudio de terremotos

del 1969, 2007 y 2009, en los cuales todos los hipocentros se encuentran entre 35y 45 km.
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Fig. 4.12. Terremotos localizados en la region B en esta tesis con el modelo 3D-1 (cuadrados) y con Geissler et al.,
(2010) y Silva et al., (2017) (circulos). Triangulos verdes son los OBSs empleados en esta tesis y negros en Geissler et al., (2010).
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4.2 Mecanismo focal: orientacion del plano de falla

Por ultimo, se ha calculado la orientacion del plano de falla para una seleccién de los
terremotos localizados en esta tesis. El criterio fijado es, que en al menos 10 estaciones (tanto
en tierra como en los OBS, en la componente vertical) se pudiera observar claramente la
polaridad de la llegada de la onda P. Del total de 38 terremotos, solo 7 cumplian este criterio.

En la Fig. 4.13 se muestra un ejemplo de registro en el OBS1 para el terremoto T1 (Tabla 4.1).
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Fig. 4.13 Registro del OBS01, componente vertical para el terremoto T1

El método utilizado es el de la polaridad de la onda P (seccién 2.2.1), que permite calcular
la orientacion de los planos de falla y ejes principales de esfuerzo. Para el célculo del angulo de
incidencia en el foco, se han utilizado las localizaciones 3D-1 (Tabla A7.4) y un modelo de
gradiente lineal de velocidad (seccién 3.8). Un modelo de gradiente de velocidad tienen la
ventaja, frente a los modelos de velocidad constante como el 1D-Iberia, en que proporciona una
distribucion mas continua de los angulos de incidencia En las tablas de A8.1 a A8.7 del Anexo
VIII se muestran los valores de acimut, angulo de incidencia en el foco y polaridad de los 7

terremotos seleccionados.
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En la Tabla 4.4 y Fig. 4.14 se muestra la orientacién de los planos de falla (¢, 5,1) y ejes
principales de esfuerzos (6,61, ¢p, ¢r) junto con la estimacion de sus errores. También se
incluye el numero de polaridades utilizadas y el parametro de calidad “score” (proporcion de
aciertos = definido como el nimero de polaridades correctas / numero total de polaridades). La

referencia (Ref.) es la misma que la de la Tabla 4.1.

Tabla 4.4. Orientacion de los planos de falla.p = azimut, § = buzamiento, A= angulo de deslizamiento, &, 60 =
azimut y angulo con la vertical de los ejes Py T, N=nUmero de observaciones, Score = proporcion de aciertos

Planos de falla Ejes de esfuerzos
Ref N Score

() ) A Hp() () ¢r() 67()

A| 29425 82460  7+119
T1 160431 89452 250438 79450 20 1
B | 254202 g2z 1/1F178

A | 292420 5868  -160+52
T11 147427  55+46  148+32 80457 12 1
B | 191+20 74+37 -33475

91+18 78188 -128+132

T17 324420 46£83  209+20 661134 16 1
B | 346+207 40+49 -161+90

A | 18+183 41+127 126+44
T18 313+83 81+209  203+2 25+46 12 0.8
B | 243+56 58+21 62+211

A | 198+37 88+43 -27+77
T28 150+24 714136 24677 73+£58 11 1
B | 289+43 62+43  -178+77

A | 178423 50£35 -4+45
T33 140+30  60+59 37+35 66+40 19 1
B | 271+23 86135  -140+67

A | 316212  54+75 20426
T34 183+45 77+162 283+38 52452 11 1
B 58+7 73+30  143+107
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Resultados Mecanismos Focales

T17

T18 T28 T33

T34

Fig. 4.14. Proyeccion estereografica del hemisferio inferior de la esfera focal. Los circulos negros
corresponden a compresiones y los blancos a dilataciones. T=eje de tension, P= eje de compresion. Las referencias
de los terremotos corresponden a la Tabla 4.1

Las soluciones obtenidas indican terremotos con mecanismo de falla de desgarre puro
(T1), fallas normales con cierta componente de desgarre (T11y T17), fallas inversas (T18 y T34,
esta Ultima con cierta componente de desgarre) y fallas verticales (T28 y T34). En general, el
acimut de los planos de falla esta bien determinado con errores pequefios salvo para los
terremotos T18 (plano B error 56°) y el T28 (con errores entre 37°y 43°). El buzamiento y angulo
de deslizamiento son los parametros que presentan mayores errores (hasta 178° en el slip para
T1). Estos valores son consecuencia de un escaso nimero de observaciones (varia entre 11 y
20) y mala distribucion acimutal de las mismas, ya que practicamente todos los terremotos
presentan un gap de observaciones de mas de 90°. La estimaciéon de los errores de los planos

de falla es el parametro mas importante para asignar un factor de calidad a las soluciones frente
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al score. En estos terremotos el score es elevado (todos los terremotos tienen score 1, salvo el
T18) pero no es indicativo de una buena calidad de la solucion, debido al escaso niumero de
observaciones y la mala cobertura acimutal. Si analizamos la orientacion de los ejes de tensién
y presion, se observa que todos los terremotos presentan un eje de presion practicamente
horizontal y orientado en direccion NW-SE (T11, T17, T18, T28y T33) aN-S (T1ly T34)

En la Fig. 4.15, se muestran los mecanismos calculados en esta tesis (en rojo), junto con
las soluciones obtenidas por inversion del tensor momento sismico (TMS en azul) (Tabla 4.5,
Cabieces et al., 2020a) y los mecanismos de otros terremotos de mayor tamafio ocurridos en la

zona (en negro, Pro et al., 2013).

Tabla 4.5. Mecanismo focal obtenido a partir de inversién del TMS (Cabieces et al., 2020a)

Ref. Strike (°) Dip (°) Slip Angle (°)
T1 130 87 -170
T11 221 67 30

T17 20 80 -36

T18 250 61 150
T28 133 71 -110
T33 210 87 52

T34 188 39 14

De las Tabla 4.4 y 4.5 y de la Fig. 4.15 se deduce que las soluciones obtenidas a partir
de las polaridades y por inversién del TMS son similares para todos los terremotos excepto para
el T28. Para este terremoto a partir de polaridades se ha obtenido un mecanismo de falla vertical
con un plano orientado en direccion NNE-SSW (azimut 198°) y una componente grande de
desgarre, mientras que la soluciéon de TMS corresponde a un mecanismo de falla normal con
planos orientados en direccion NNW-SSE. Sin embargo, en las dos soluciones se ha obtenido
un eje de tension casi horizontal y orientado en direccion NE-SW. Esta discrepancia puede
explicarse ya que el terremoto T28 es uno de los que tiene menor nimero de observaciones (solo

11), mayor gap (148°) y presenta los errores mas elevados en la orientacion de los planos de
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falla (Tabla 4.4). Sin embargo, la solucion obtenida a partir de polaridades es similar a la del
terremoto de 2009 (Mw=5.5 con epicentro proximo a T28), obtenida en Pro et al., (2013) por
inversion del slip sobre el plano de falla, utilizando observaciones de telesismos. Las soluciones
de polaridad y del TMS para T33 ocurrido en la misma zona, también presentan un mecanismo
de falla vertical (en este caso coinciden las soluciones de polaridad y TMS). Estos terremotos se
localizan en la zona donde algunos autores proponen que ocurrié el terremoto de Lisboa de 1755
(Martinez-Solares y Lépez Arroyo, 2004) y los terremotos de 1969 (My=7.8), 2003 (M\=5.3), 2007
(Mw=5.9) y 2009 (M=5.5). Para T18 las soluciones de polaridad y TMS corresponden a
mecanismo de falla inversa, similares a los del terremoto de 1964 (M=6.4, (Buforn et al., 1988)).
El T1 tiene mecanismo de falla de desgarre en las dos soluciones y corresponde al tipo de
mecanismo del terremoto de 1960 (M=6.0, (Buforn et al., 1988)). El terremoto T11, con epicentros
en tierra (Marruecos), presenta una solucion de polaridad de falla normal mientras que la solucion
del TMS corresponde a una falla inversa, aunque en los dos casos hay una componente
importante de desgarre y el eje de presion es horizontal y con orientacion N-S. Por ultimo, para
el terremoto T17 las soluciones de polaridad y TMS corresponden a falla normal, con una

variacion en la orientacion de los planos de falla.

-6000 -4000 -2000 0 2000 4000 6000

Fig. 4.15. Mecanismos focales calculados en esta tesis (rojo), en azul obtenidos por inversion del TMS (Cabieces
et al., 2020a) y en negro los mecanismos de los terremotos de magnitud superior a 5 (Pro et al.,2013). Los triangulos
verdes muestran la localizacion del array de OBS.
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4.3 Resultados vector lentitud

4.3.1 Estimacién del vector lentitud mediante la técnica CWT.

En esta ultima seccion se mostraran los resultados de la aplicacion de la metodologia
CWT desarrollada en esta tesis, a la localizacion epicentral de un conjunto de terremotos y su

comparacion con los resultados obtenidos al utilizar métodos convencionales (seccién 2.1).
Para la seleccion de terremotos se impusieron dos criterios:
1.- Maximo rango posible de acimuts desde el centro de referencia del array (Fig. 4.16).

2.- Epicentros a una distancia de al menos dos veces la apertura del array ~ 140 km)
(Almendros et al., 1999) para poder suponer un frente de onda plano en comparacion con las

dimensiones del array.

En la Tabla 4.6 y Fig. 4.16 se muestran los resultados correspondientes a las
relocalizaciones realizadas usando la técnica CWT (color rojo, E2) y su comparacion con las
relocalizaciones 3D-1 de la seccidén 4.1 (Tabla A7.4), (color negro, E1), usando el modelo de
tierra 3D-1. Se han elegido estas soluciones, porque como se vio en el apartado 4.1.3 son las
gue tienen mayor precision. También se muestra en la Tabla 4.6 la distancia desde centro del
array hasta E2 Dist Array |Ei-E>|, el back-azimuth del vector lentitud BAZ, s, la diferencia entre el
acimut del arco de circulo maximo (desde la referencia del array a E1) y el acimut que se estima
del vector lentitud. |Sps| es el valor absoluto de la lentitud BAZ,s Difference y los errores
asociados con el acimut y la lentitud cuando la potencia maxima disminuye en 5 dB ABAZ y AS.
Sy pifference €S la diferencia entre el médulo del vector lentitud estimado y el observado mediante

la diferencia de tiempos de llegada de la onda P entre las dos estaciones mas alejadas del array.
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Tabla 4.6 Resultados de la estimacion del epicentro y vector lentitud con la técnica CWT.

E1l E2 Dist Dist BAZp ¢ BAZp |SPS| Sp
Terremoto Array ' ’ ’
Lat Lon Lat Lon |E1-E2]| +ABAZ Difference +AS Difference
T1C 35.71 35.59 332 131 97+1 4 0.11+0.01 0012
-7.03 -7.05 100+1 7 0.224+0.02
TS A 34.70 34.65 172 95 21542 -4 0.13£0.01 0.011
-11.87 -11.79 218+3 0 0.21£0.01
T6 C 36.14 36.02 248 133 86+4 3 0.12+0.03 0.016
-7.96 -7.97 92+4 8 0.21+0.04
T11C 35.81 35.81 449 21.0 9142 0 0.12+0.02 -0.003
-5.73 -5.96 10042 10 0.1940.02
T12B 37.23 37.23 243 20 51+2 -1 0.12+0.02 0.002
-8.54 -8.56 4942 -4 0.20+0.02
T13 A 36.53 36.59 103 10.0 31443 2 0.12+0.02 0.005
-11.54 -11.61 30942 -3 0.21£0.02
T17 C 36.68 36.44 472 145 84+2 6 0.12+0.01 0.032
-5.47 -5.62 81+2 3 0.19+40.02
T18C 36.80 36.87 332 137 69+2 -3 0.11+0.02 0.014
-7.17 -7.29 7742 5 0.19+0.02
T20 B 36.90 36.96 187 114 5342 -2 0.12+0.01 0.024
-8.92 -8.92 60+1 4 0.19+0.01
T21A 36.95 36.94 171 27 31242 0 0.11£0.01 -0.028
-12.08 -12.06 310+2 -3 0.224+0.02
T24C 35.34 35.28 414 79 98+3 1 0.12+0.01 -0.009
-6.17 -6.14 106+3 8 0.18+0.02
T25 A 36.80 36.89 244 28.0 301+2 7 0.10+0.01 0,017
-13.18 -12.89 285+2 -9 0.21+0.01
T27 C 36.55 36.61 317 14.4 80+2 4 0.12+0.02 0.034
-7.26 -7.40 82+2 6 0.20+0.02
29 A 36.15 36.19 182 126 28442 5 0.10+0.02 -0.019
-12.69 -12.67 27942 1 0.204+0.02
T36C 34.89 34.80 513 105 98+2 -3 0.134+0.02 -0.018
-5.18 -5.15 10842 7 0.214+0.02
T37 B 36.22 36.23 231 103 83+2 2 0.12+0.02 0.007
-8.16 -8.05 87+2 6 0.20+0.02
T38C 35.50 35.36 507 15.8 97+4 4 0.11+0.03 -0.018
-5.11 -5.10 9945 5 0.20+0.04
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De la Tabla 4.6 se destaca, que la distancia media entre los dos tipos de localizaciones
epicentrales (E1 y E2) es de 12 km, la minima es de 1 km (T20) y la méxima de 21 km (T17).
Todos los epicentros estan dentro de los limites de incertidumbre tolerables. Este limite se ha
definido por el &rea centrada en el haz que une el centro del array (Fig. 4.16, flecha negra) y los
valores extremos de BAZ (BAZ medio de la onda P y S), estimados a un 90% de caida de
potencia del stack (Fig. 4.16 lineas en rojo). En la Fig. 4.16 se muestra como ejemplo el terremoto
T1, donde el BAZ es 102° + 3°.

Para analizar de forma mas detallada los resultados, se ha realizado (Fig. 4.17) una
comparacion entre las diferencias entre back-azimuth (BAZ) teérico (desde la referencia del array
a E1) y el back-azimuth del vector lentitud obtenido con la técnica CWT para la onda Py S
respectivamente (escala de colores). Los valores del médulo del vector lentitud vienen dados por
los tamafios de los circulos. La distancia desde el centro del array de OBSs hasta el epicentro
viene dada por el radio. Panel superior onda P, panel inferior onda S.

De esta figura lo mas destacable es la simetria que hay para las ondas P respecto al
centro del array y respecto al meridiano que pasa por el centro del array, para las ondas S. En
valor absoluto existe mayor diferencia en back-azimuth para las ondas S (10°) que para las ondas
P (7°), en parte debido a la mayor dificultad en determinar con exactitud la llegada de las ondas
S. Un resultado destacable es que los desvios en BAZ son mas acusados en el sector [60° -
120°], tanto para la onda P como la onda S. Sin embargo, es dificil distinguir si existe alguna
direccion preferente que haga desviar las ondas sismicas del circulo de arco maximo (centro
array-epicentro). Una conclusién es que, seria necesario calcular el vector lentitud para un

namero mayor de terremotos para tener una estadistica mas robusta.

Respecto al analisis de la lentitud, los valores para la onda P estan en el rango [0.11-013]
s/km y para la onda S [0.18-0.22] s/km, que son ligeramente menores (0.01s/km) (y por tanto
indican una mayor velocidad) que lo esperado para terremotos a la misma distancia regional si
tomamos como referencia un modelo de Tierra global (ak-135F) (Kennett et al., 1995). Estos
valores pueden ser debidos a la existencia de una estructura compleja (capa de sedimentos de

hasta 8 km de espesor (Sallarés et al., 2011)) bajo el array de OBSs.
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Fig. 4.17. Comparacion de resultados de back-azimut y lentitud para los dos métodos (CWT/3D-1). El
gradiente de color simboliza la diferencia entre el acimut obtenido con el método CWT y el back-azimuth desde centro
del array a los epicentros 3D-1. El tamafio de los circulos es proporcional a la lentitud [0.09-0.22) s/km

Por Gltimo, se realiza un andlisis de la desviacion de la lentitud, entre la lentitud observada
(calculada tomando la distancia maxima entre dos OBSs del array y el tiempo de recorrido de la
onda P) y la lentitud calculada con CWT. Este analisis permite observar si existe de forma
sistematica alguna diferencia en los valores de lentitud. La Fig. 4.18 muestra los resultados de

este analisis, el color y la longitud de los vectores son proporcionales al valor de la desviacién en
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la lentitud (Sp Difference en la Tabla 4.6) con valores extremos entre -0.03 km/s y 0.03 km/s. La
orientacion del vector indica el acimut del epicentro con origen en E1 y orientado hacia E2, que
oscila ente 0° y 345°. Se puede observar como existe una desviacion en el vector lentitud que
refleja una simetria “impar” respecto al centro del array. Los terremotos T21, T25y T29 al igual
que para los T1, T11, T24, T36 y T38 la desviacion en lentitud es negativa, mientras que, para
los T5, T6, T20, T37 la desviacion es positiva. Ademas, los vectores E1-E2 también siguen la
misma simetria (Fig. 4.18). Esta desviacién podria ser debida a la complejidad (capas no
homogéneas) de la corteza justo bajo el array. En concreto, es posible, que los diferentes
espesores en las capas de sedimentos bajo el array sea la causa de esta desviacion del vector
lentitud. Sin embargo, serian necesarias mas observaciones para confirmar de forma precisa la

causa de estas desviaciones.
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Fig. 4.18. Desviacion del vector lentitud representada por la longitud y color de los vectores y diferencias entre los
epicentros E1y E2

Por tanto, se puede concluir que las diferencias entre los epicentros calculados con la
técnica CWT y mediante técnicas convencionales, no son significativas y tampoco existen

grandes diferencias entre el BAZ obtenido para la onda P y para la onda S, aunque si existen
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ligeras diferencias que se podrian atribuir a heterogeneidades o complejidades en las capas bajo
el array. Todo esto corrobora que los epicentros determinados con el método CWT, tienen

localizaciones comparables a las estimadas con métodos convencionales.

4.3.2 Eficaciay robustez del método CWT

Para poder confirmar los resultados obtenidos con el método CWT, se comparan los
célculos con: i) método CWT frente al método BB-FK, ii) método CWT frente al método AM. En
esta comparacion se analizara la eficacia y robustez de los métodos, tomando como ejemplo dos
terremotos donde la onda P es claramente emergente y la onda S esta enmascarada por la coda

de la onda S.

Para este analisis se toma como ejemplo el terremoto T20 (Tabla 4.1, localizado en la
region B). En la Fig. 4.19a se muestra el stack de la componente vertical de los registros de este
terremoto (T20) en los 5 OBSs, donde se estima el coeficiente de semejanza para una ventana
de tiempo deslizante de 3s, en el ancho de banda 5.5-6.5 Hz. EI método BB-FK no encuentra
una solucion estable del vector lentitud, es decir el back-azimuth y el médulo del vector lentitud
(Fig. 4.19b y c) debido a que, en el tiempo en los que la semejanza es méaxima, no tiene valores
constantes y ademas el valor de la semejanza es bajo (semejanza < 0.6). Esto claramente es
debido a que las formas de onda del terremoto en los diferentes OBSs del array son incoherente
y, como se explico en la metodologia (seccion 2.3.2), a que el contenido en frecuencia del sismo
analizado, (f > 0.5 Hz), esta por encima del umbral de efecto aliasing.

El resultado de no encontrar una solucion estable con una semejanza alta, es que no se
consigue el efecto buscado con el array de incrementar la SNR por medio de la suma coherente
de las sefiales de los sensores del array. En resumen, el stack no refleja la suma de sefiales
Optima para un back-azimuth y el modulo del vector lentitud de la onda analizada, por lo que no

fue posible estimar el vector lentitud utilizando el método BB-FK para ningln sismo regional.
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Fig. 4.19. Comparacion de valores del vector lentitud obtenidos con BB-FK vs CWT. a) Stack de los registros
del array de OBSs de un terremoto regional, b) y c) back-azimuth y lentitud utilizando el método BB-FK [5.5-6.5] Hz, d)
CFs stack utilizando el método BBFK. E y f) back-azimuth y lentitud utilizando el método CWT [0.05-0.1] Hz.
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Por el contrario, el método CWT obtiene un stack estable (Fig. 4.19d, linea roja) al no
utilizar las formas de onda originales y sustituirlas por CFs, que si son coherentes. La semejanza
méxima encontrada en back-azimuth y el médulo del vector lentitud (Fig. 4.19¢ y f) tiene valores
altos (semejanza > 0.8) durante el tiempo que va desde 30 a 50 s, para la onda Po y desde 55 a
65s, para la onda So. Los pardmetros utilizados para este ejemplo son, ventanas deslizantes de
24 s y un ancho de banda [0.05 - 0.1] Hz, que es donde tiene el maximo contenido de energia
las CFs.

Por tanto, este es un buen ejemplo en el cual el método CWT puede obtener una
estimacion del vector lentitud por medio de la utilizacién de las CFs. Esto es posible ya que las
CFs obtenidas por el método CWT son coherentes y con maximos que representen las fases

sismicas Po y So con mucha precision.

Esta precision se muestra con otro ejemplo, en el que se compara y analizan las
diferencias en las capacidades de deteccidn y de formacion de CFs coherentes entre los métodos

CWT y AM, para el terremoto T5 (Tabla 4.1) ocurrido en la regién A.

Las diferencias entre CWT y AM pueden explicarse debido a que, el método AM fue
disefiado para detectar de forma muy rapida la sefial sismica y realizar una estimacién simple, a
priori, del vector lentitud. Ocasionalmente, en algunas primeras llegadas de terremotos no
pueden ser detectadas o su deteccion se retrasa en condiciones de SNR bajas. Sin embargo,
gracias al efecto de filtro de convolucion, el CWT puede extraer con mucha precision las CFs de
la energia sismica, aunque exista baja SNR, y también permite la detecciébn de sefales
transitorias con energia difusa en un amplio rango de frecuencias. Para ilustrar estas diferencias
entre los métodos CWT y AM, se analiza un terremoto regional (T5) pre-procesado con un filtro
paso alto de fase cero (fc=0.5 Hz) para eliminar el ruido sismico oceénico (Fig. 4.20). En la Fig.
4.20, se muestran los registros de los 5 OBSs filtrados (en negro), junto con las CFs obtenidas
con el método CWT (en rojo) y los obtenidos con los métodos AM, STA/LTA (en verde) y con la

envolvente.

El método CWT se aplica en el ancho de banda [0.5 - 25] Hz para poder comparar ambas
metodologias y tener en cuenta el espectro de potencia del terremoto. Los parametros del
método CWT y AM no estan optimizados para esta prueba, simplemente usamos los parametros
comunes o = 8 en el CWT (Anexo VI, Parametrizacion del algoritmo CWT) y la relacion de
longitud de ventanas STA / LTA, 1/ 40. En la Fig. 4.20 se observa cdmo mientras los maximos

mostrados por las CFs de CWT (maximos en lineas rojas) coinciden con las llegadas
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Fig. 4.20. Comparacion del método CWT versus AM, para la componente vertical del terremoto T5 en los 5 OBS. La
linea roja son las CFs del método CWT, la linea verde son las CFs del STA/LTAy la linea azul las CFs de la envolvente.

En la Fig. 4.21 se muestra el stack correspondiente para el vector lentitud con la maxima
semejanza entre las formas de onda de los OBSs del array, calculado para este terremoto (T5),
con ambos métodos CWT y AM. También se indica, como referencia, el stack de las llegadas Po
y So seleccionadas manualmente con los margenes de error asociados (x 0.3 s) (linea
discontinua verde). En la Tabla 4.7 se muestra los resultados de la comparacion entre CWT y
AM para todos los terremotos. Se incluyen los resultados de BAZref (BAZref, back-azimuth del
circulo de arco maximo entre el centro del arraya y E1), Sep (lentitud empirica de la onda P),
BAZ (p, s) es el back-azimuth obtenido del vector de lentitud y |Se.s)| €s el valor absoluto de la

lentitud.
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Se observa como, el stack de la onda Po (suma de CFs de la componente vertical, para
el vector lentitud con la maxima semejanza) solamente es detectado en el CWT (Fig. 4.21a, linea
azul), coincidiendo con el maximo del stack manual. Para la onda So (suma de CFs de la
componente transversal, para el vector lentitud con la méxima semejanza), aunque se detecta
en todos los métodos (Figs. 4.21 a, b, c, lineas rojas), unicamente CWT coincide con el stack
manual (linea discontinua verde), mientras que los AMs (Fig. 4.21 by c) se retrasan con respecto
al stack manual. Es probable que este retraso sea causado por la contaminacién de la onda So
por la coda de la onda Po, principalmente como consecuencia del efecto de dispersion de la onda
Po en la litosfera oceanica. La consecuencia de no determinar con precision la llegada de la onda
S se refleja en los mapas de lentitud para STA/LTA y envolvente (Fig. 4.21bis e y f), donde se
aprecia un desvio del I6bulo principal de los AMs respecto a CWT. En este ejemplo el back-
azimuth del vector lentitud es 218°, 214°y 212° para CWT, STA/LTAy Envelope respectivamente.
Este resultado refleja como se desvia el vector lentitud hacia el SO como consecuencia de la

imprecisién del método AM.

El resultado més destacable es que Unicamente el 50% de los terremotos fueron
detectados por el método AM, sin embargo, el método CWT detecta todos los terremotos tanto
de la fase P como la S. En algunos terremotos la onda P no ha sido detectada, pero la onda S si
que pudo ser detectada (v.g., T5, T6, T12, T13, T17, T21 y T25). Es importante destacar que
para aquellos terremotos en los que no se puede detectar alguna fase, no es posible localizar su
epicentro por medio del vector lentitud y la diferencia de tiempos S — P (ec. 2.27). Comparando,
en los casos en que el terremoto es detectado por todos los métodos, la media de las diferencias
entre BAZ..t y BAZ), para el método CWT es de 2°, STA/LTA es de 10°y para la envolvente 11°.
Respecto a las diferencias BAZt y BAZs no existen desviaciones apreciables teniendo todas unas

diferencias = 49°.

En resumen, estos resultados muestran como la desviacién del vector lentitud en acimut
es mucho mayor para la utilizacién de los AMs que para CWT. La desviacion del modulo del

vector lentitud, para la onda P, es similar para todos los métodos.
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Fig. 4.21. a) Stack de CWT-CFs para la componente vertical (linea azul) y transversal (linea roja) las ondas Po y So
(wo = 8, banda de frecuencia 0.5 - 25 Hz). Po y So indican los tiempos de llegada de fase de la formacion del stack manual. Las
lineas verdes son las barras de error (+ 0,3 s) asociadas con las llegadas Po y So seleccionadas manualmente. (b) Igual que el
primer panel para el stack STA / LTA-CF. ¢) Lo mismo que a) y b) pero para el stack Envelope-CFs.
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Fig. 4.21bis se muestra los mapas del vector lentitud calculado con CWT (4.21ay d), STA/LTA (4.19bye)y
Envelope (4.21c y f) para las ondas Po y So.
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Tabla 4.7. Valores del back-azimuth y vector lentitud calculados con CWT, STA/LTAy Envelope. BAZref, back-azimuth
del circulo de arco maximo de entre el centro del array y los epicentros correspondientes a 3D-1 (Tabla A7.4). BAZp s
back-azimuth estimado desde centro del array de la onda Py S. Sep lentitud empirica de la onda P. |S(p,s)|, es el valor
absoluto de la lentitud.

BAZ BAZ BAZ S S S
Terremoto BAZ ref Ps ps ps Sep [Sesl [Ses| [Ses|
CWT STA/LTA Envelope CWT STA/LTA Envelope
97 91 90 0.11 0.12 0.12
T1C 101 0.10
100 100 98 0.22 0.19 0.17
T5 A 211 215 ) ) 0.14 0.13 ) )
218 214 212 0.21 0.23 0.19
T6 C 89 86 ) ) 0.14 0.12 ) )
92 - 91 0.21 - 0.24
91 114 115 0.12 0.13 0.10
T11C 91 0.12
100 92 94 0.20 0.19 0.17
T12B 50 51 ) ) 0.12 0.12 i i
49 44 37 0.20 0.17 0.18
T13 A 316 314 ) ) 0.12 0.12 ) )
309 301 306 0.21 0.20 0.19
T17 C 90 84 ) ) 0.15 0.12 ) )
81 77 68 0.19 0.18 0.17
T18C 66 69 ) ) 0.12 0.11 ) )
77 - - 0.19 - -
T20 B 51 53 44 45 015 0.12 0.11 0.10
60 49 52 0.19 0.17 0.16
T21A 312 312 ) ) 0.10 0.11 i i
310 308 306 0.22 0.20 0.19
T24C 99 98 92 88 0.10 0.12 0.12 0.12
106 100 99 0.18 0.19 0.17
125 A 308 301 288 - 0.10 0.10 0.13 -
285 275 274 0.21 0.23 0.19
127 C 84 80 81 86 015 0.12 0.15 0.15
82 75 81 0.20 0.20 0.19
T29 A 289 284 ) ) 0.10 0.10 i i
279 - - 0.20 - -
136 C 95 98 110 114 011 0.13 0.13 0.11
108 - - 0.21 - -
I37B g5 83 79 81 0.13 0.12 0.12 0.11
87 79 78 0.20 0.18 0.17
97 92 87 0.11 0.10 0.09
T38C 101 0.10
99 100 100 0.20 0.17 0.17
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Se ha realizado una prueba adicional para analizar las posibilidades de la metodologia
CWT como detector de sefiales con una relaciéon sefial ruido (SNR) baja. En la Fig.4.22a se
muestra un ejemplo del registro de la componente vertical del OBS06 del mismo terremoto del
ejemplo anterior (T5). El sismograma tiene una fase Po de caracter emergente y con una amplitud
claramente menor que la fase So. También es destacable la prolongada coda de la fase Po, que

enmascara parcialmente el inicio de la fase So.

La prueba comienza con una contaminacion gradual de la sefial, a la cual se va afiadiendo
ruido gaussiano blanco desde -85 hasta -5 dB con respecto a la potencia maxima de la sefial, en
pasos de 5 dB (Fig. 4.22b). La CWT se ha calculado con un nimero de ciclos que varia en el
rango [5-10] para la banda de frecuencia [2-8] Hz. En la Fig. 4.22c se muestra el escalograma
del sismograma contaminado con la méaxima potencia de ruido blanco (5 dB por debajo del
maximo de la sefal). Se aprecia como el cambio de energia, en todas las frecuencias, entre el
ruido y la sefal, es muy suave debido a la contaminacion. Para cada iteracién (un total de 17
iteraciones), que implica una contaminacion gradual de la sefial con ruido, se estiman las CFs
mediante la metodologia CWT y se evalla como se degradan, es decir como el maximo de la
CFs disminuye y se desplaza en tiempo (Fig. 4.22d). Esto provoca que la deteccion de la sefial
se dificulte, en gran medida, y sirva para evaluar la robustez del método CWT.

La Fig. 4.22d muestra todas los CFs calculadas en las iteraciones, destacando la CF
(linea roja) obtenida con el nivel de ruido maximo. Después de la contaminacion total, la fase
mas oscurecida es la onda Po, que esta casi completamente enmascarada en el ruido y el inicio
de la fase So, no es distinguible. En cuanto a la forma de las CFs (Fig. 4.20d), el pico de las CFs
gue corresponde a la onda So aun conserva su forma pese a contener altos niveles de ruido,
pero el maximo que corresponde al inicio de Po (Fig. 4.22 linea roja), se retrasa con respecto al
pico maximo de la Po de la CF original. La energia de la sefial completa todavia se detecta en el
escalograma después de la adicion de ruido, sin embargo, algunas oscilaciones en las
frecuencias mas altas estan parcialmente ocultas. En conclusion, el test realizado permite
comprobar el limite (-5 dB del maximo de la sefial) donde los CF pierden su formay, por lo tanto,
su resolucién temporal, lo que demuestra que la metodologia CWT es lo suficientemente robusta

como para detectar sefiales sismicas altamente contaminadas en ruido ambiente.
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Resultados

En términos de costo de tiempo de calculo, CWT tiene una ligera desventaja en
comparacion con el AM, aunque esa desventaja se puede aliviar calculando previamente un
banco de filtros (en nuestro caso, bancos de filtros Morlet wavelets) antes de la implementacion
de CWT para la banda de frecuencia de interés. Por ejemplo, las relaciones de tiempo de célculo
entre los métodos CWT y AM para un sismograma de 24 h (frecuencia de muestreo 50

muestras/s) utilizando un banco de filtros pre-calculado son,

%
W~ 18 (4.1)
Vsta/lta
Vewt
—= 14 4.2
Venvelope (4:2)

donde Ve, Vstasitar Y Venvetope SON las velocidades de procesamiento de sismogramas de 24h

(frecuencia de muestreo = 50 muestras/s) para los métodos CWT, STA/LTA y envolvente.

Lo mas destacable de este Ultimo resultado es que pese a que la relacidon entre
velocidades CWT/AMs es mayor que 1, en valor absoluto, V,,,; para este ejemplo es ~ 1.6 s, lo
gue demuestra que la metodologia CWT también es factible para el analisis de grandes
cantidades de datos y por tanto para el andlisis en tiempo cuasi-real.
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Conclusiones

Los resultados de esta tesis permiten obtener las siguientes conclusiones:

e Esusode un array de OBSs para la localizacion de terremotos con foco en mar (aunque
sea de solo unos pocos OBSSs) junto con estaciones en tierra, mejora la calidad de los
hipocentros, disminuyendo la incertidumbre de la solucién. La mejora mas notable
corresponde a la profundidad.

¢ Los modelos de Tierra 3D especificos para la region, son altamente recomendables frente
a los modelos 1D, ya que reducen las incertidumbres de las localizaciones de terremotos
hasta en un 50%.

e Los métodos de localizacion no lineal son preferibles frente a los métodos lineales, y en
especial en terremotos con una mala cobertura azimutal de estaciones y ausencia de
estaciones a distancias pequefias. El parametro que mejor refleja esto es la profundidad.

e El uso conjunto de estaciones en tierra y OBSs, junto con un método de localizaciéon no
lineal y un modelo de Tierra 3D especifico para la zona (Cabo S. Vicente - Estrecho de
Gibraltar) ha facilitado la obtencién de buenas localizaciones hipocentrales con los datos
de la campafia 2015-2016 del Cabo S. Vicente.

e Los resultados de los datos de esta campafia han permitido confirmar la ocurrencia de
focos activos entre 30-50 km de profundidad en la region B, zona entre en Cabo S. Vicente
y el array de OBSs.

e Se ha propuesto y desarrollado una metodologia, basada en la obtencién de funciones
caracteristicas por medio de la Transformada Continua Wavelet (CWT), para poder
estimar el vector lentitud y el epicentro de terremotos regionales con arrays de gran
apertura y pocas estaciones.

e Laaplicacion del método CWT a los datos de la campafia marina 2015-2016 ha permitido

comprobar la eficacia del método CWT para localizar epicentros de terremotos regionales.

Como trabajo futuro derivado de los resultados obtenidos en esta tesis, se proponen las

siguientes lineas de investigacion:
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e Mejorar el algoritmo de busqueda y localizacion de terremotos basados en la inversion de
los tiempos de recorrido de las ondas sismicas explorando nuevas posibilidades en las
nuevas y emergentes técnicas de inversion de la forma de onda y stacking que han
demostrado resultados muy prometedores en los ultimos afios (Li et al., 2020).

e Estudiar la posible incorporacién al Sistema de Alerta Temprana del sur de la Peninsula
Ibérica (Carranza et al., 2017) una red de OBSs usando las nuevas tecnologias de
telemetria en tiempo cuasi real de redes de fibra dptica y/o redes OBSs (Berger et al.,
2016; Williams et al., 2019; Kohler et al., 2020).

e Mejorar la capacidad de deteccion del algoritmo CWT de sefiales emergentes y con baja
SNR a través de la optimizacion del compromiso entre la resoluciébn en tiempo y
frecuencia de la wavelet seleccionada, ya que actualmente Unicamente se utiliza la Morlet
Wavelet compleja.

e Explorar técnicas que permitan la reduccion del ruido de las componentes horizontales
de los OBSs (Negi et al., 2020).

o Procesar de forma conjunta los datos procedentes de la campafia marina del proyecto
NEAREST (Integrated observations from NEAR shore sourcES of Tsunamis: towards an
early warning system ,2007-2008 (Geissler et al., 2010)), junto con los de la campafia
2015-2016 de esta tesis para determinar el espesor de la corteza bajo la zona de
despliegue de OBSs, con inversion de funciones receptoras y/o autocorrelaciones
(Langston, 1979; Pham y Tkalci¢, 2018).

e Realizaciébn de nuevas campafias marinas con OBSs en otras zonas sismicamente

activas del sur de lberia (v.g., Mar de Alboran).
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Conclusions

e The use of an array of OBSs for locating earthquakes with a focus on the sea (even if it is
only a few OBSs,) together with stations on land, improves the quality of hypocenters,
reducing the uncertainty of the solution. The most notable improvement is in depth.

o Region-specific 3D Earth models are highly recommended over 1D models, as they
reduce the uncertainties of earthquake locations by up to 50%.

¢ Non-linear location methods are preferable over linear methods, especially in earthquakes
with poor azimuth coverage of stations and no stations at short distances. The parameter
that best shows this is the depth.

e The joint use of ground stations and OBSs, together with a non-linear location method and
a specific 3D Earth model for the area (Cape S. Vincent -Strait of Gibraltar) has facilitated
the obtaining of good hypocentral locations with the data of the 2015-2016 campaign of
Cape S. Vincent.

e The results of the data from this campaign have confirmed the occurrence of active foci
between 30-50 km deep in region B, the area between Cape S. Vincent and the array of
OBSs.

o A methodology has been proposed and developed, based on obtaining characteristic
functions by means of the Continuous Wavelet Transform (CWT), to be able to estimate
the slowness vector and the epicenter of regional earthquakes with large aperture arrays
and few stations.

e The application of the CWT method to the data from the 2015-2016 marine campaign has
made it possible to verify the effectiveness of the CWT method to locate epicenters of

regional earthquakes.

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

research are proposed:

e Improve the algorithm for searching and locating earthquakes based on the inversion of

the travel times of seismic waves, exploring new possibilities in the new and emerging
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techniques of waveform inversion and stacking that have shown very promising results in
the last years (Li et al., 2020).

e Study the possible incorporation to the Early Warning System of the south of the Iberian
Peninsula (Carranza et al., 2017) a network of OBSs using the new telemetry technologies
in quasi real time of fiber optic networks and / or OBSs networks (Berger et al., 2016;
Williams et al., 2019; Kohler et al., 2020).

¢ Improve the detection capacity of the CWT algorithm of emerging signals and low SNR
through the optimization of the compromise between the resolution in time and frequency
of the selected wavelet, since currently only the complex Morlet wavelet is used.

e Explore techniques that allow noise reduction of the horizontal components of OBSs (Negi
et al., 2020).

e Jointly process the data from the NEAREST project (Integrated observations from NEAR
shore sourcES of Tsunamis: towards an early warning system, 2007-2008 (Geissler et al.,
2010)), together with those from the campaign 2015-2016 of this thesis to determine the
thickness of the crust under the OBS deployment zone, with inversion of receiver functions
and / or autocorrelations (Langston, 1979; Pham and Tkalci¢, 2018).

e Carrying out new marine campaigns with OBSs in other seismically active zones in

southern Iberia (e.g., Mar de Alboran).
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Anexo |

Anexo |. Coordenadas de los OBSs del array

Tabla con las coordenadas geograficas en las que se desplegaron los OBSs. También se
muestran el tipo de sismometro que disponia cada uno de los OBSs. El OBS04 no pudo ser

recuperado.

Tabla Al. OBSs Coordenadas de instrumentos.

Station Latitude Longitude Depth (m) Sensor
OBS01 35.9097 -10.3736 4850 CMG-40T
0BS02 35.5946 -10.5546 4717 CMG-40T
OBS03 35.5950 -10.9882 4848 CMG-40T

Trillium

OBS04 35.9080 -11.1863 4871

Compact

Trillium
OBS05 36.2202 -10.9885 4667

Compact

Trillium
OBS06 36.2202 -10.5552 4645

Compact

Las estaciones en tierra corresponden a las de la red Western Mediterranean (WM, DOI:
10.14470/32581150) la Red Digital Sismica Nacional (ES, DOI: 10.7914/SN/ES) y de la red del
Instituto Portugués do Mar e da Atmosfera (PM, DOI: 10.7914/SN/PM).
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Anexo Il

Anexo Il. Curvas de sincronizacion de los relojes de los
OBSs

En las Figs. A2.1, A2.2 y A2.3 se muestran los resultados de sincronizacion de los OBSs.
En los paneles superiores se muestra el ajuste polindmico de los resultados diarios de inversion
(Tabla 3.2) para los 250 dias en los que estuvieron desplegados los OBSs. En negro los valores
obtenidos de la inversién, polinomio de ajuste en azul e intervalo de confianza lineas discontinuas

rojas. En los paneles inferiores se muestran los residuos (puntos negros).
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Anexo lll. Terremotos utilizados para la orientacion de las
componentes horizontales de los OBSs

La Tabla A3 muestra los pardmetros focales de los terremotos utilizados para la

orientacion de los OBSs.

Tabla A3. Coordenadas de terremotos utilizados para orientar las componentes horizontales de los OBSs.

Fecha Hora origen Latitud Longitud  Profundidad (km)  Magnitud
13-9-2015 8:14 24.9130 -109.6226 10.0 6.7
16-9-2015 23:18 -31.5622 -71.4262 28.4 7
16-9-2015 22:54 -31.5729 -71.6744 22.4 8.3
17-9-2015 4:10 -31.5200 -71.8100 23.0 6.8
17-9-2015 3:55 -31.4244 -71.6876 27.0 6.5
21-9-2015 17:40 -31.7275 -71.3792 35.0 6.6
24-9-2015 15:53 -0.6200 131.2600 18.0 6.6
4-11-2015 3:44 -8.3381 124.8754 20.0 6.5
7-11-2015 7:31 -30.8796 -71.4519 46.0 6.8
8-11-2015 16:47 6.8431 94.6480 10.0 6.6
9-11-2015 16:03 51.6394  -173.0746 15.0 6.5
11-11-2015 2:46 -29.5097 -72.0585 10.0 6.9
11-11-2015 1:54 -29.5067 -72.0068 12.0 6.9
13-11-2015 20:51 31.0009 128.8729 12.0 6.7
17-11-2015 7:10 38.6700 20.6000 11.0 6.5
18-11-2015 18:31 -8.8994 158.4217 12.6 6.8
4-12-2015 22:25 -47.6165 85.0913 35.0 7.1
7-12-2015 7:50 38.2107 72.7797 22.0 7.2
9-12-2015 10:21 -4.1064 129.5079 21.0 6.9
17-12-2015 19:49 15.8009 -93.6294 85.0 6.6
3-1-2016 23:05 24.8036 93.6505 55.0 6.7
3-1-2016 23:05 24.8300 93.6600 55.0 6.7
11-1-2016 16:38 3.8966 126.8569 13.0 6.5
14-1-2016 3:25 41.9723 142.7810 46.0 6.7
21-1-2016 18:06 18.8288 -106.9344 10.0 6.6
2-3-2016 12:49 -4,9521 94.3299 24.0 7.8
3-4-2016 8:23 -14.3235 166.8551 26.0 6.9
6-4-2016 6:58 -14.0683 166.6245 24.0 6.7
7-4-2016 3:32 -13.9805 166.5943 27.6 6.7
15-4-2016 16:25 32.7906 130.7543 10.0 7
16-4-2016 23:58 0.3819 -79.9218 20.6 7.8
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Fig. A3 Terremotos utilizados para orientar los OBSs. Tamafio de los circulos proporcionales con la
magnitud (6.5 <M < 8.3).
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Anexo IV

Anexo IV. Probability Density Functions (PDFs) del array de
OBSs

En la Fig. A4.1 se muestran las PDFs de las tres componentes de los OBS01, OBS02 y
OBSO03 que corresponden a los OBSs que tenian equipado un sensor CMG-40T. En la Fig. A4.2
se muestran las PDFs de las tres componentes del OBS05 OBS06 que corresponden con los

OBSs equipados con un sensor Trillium Compact
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Fig. A4.1. PDFs de los OBSs (OBS01, OBS02 y OBS03) equipados con el sensor CMG-40T.
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Anexo V

Anexo V. Modelos de Tierra 3D

Los modelos de Tierra 3D (https://link.springer.com/article/10.1007/s00024-020-02475-
3), se muestran en los videos modelo 3D-1 (Grandin et al., 2007) y modelo 3D-2 (Civiero et al.,
2018) junto con el valor medio de velocidad en cada capa de profundidad de los modelos con los

percentiles 5% y 95%,

e Modelo de Tierra 3D-1 de onda P (video superior) y onda S (video inferior).

e Modelo de Tierra 3D-2, onda P (video superior) y onda S (video inferior).
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Anexo VI

Anexo VI. Parametrizacion del método CWT

AG6.1 Algoritmo y pseudocodigo

Se han procesado las sefiales en el array de OBSs de los terremotos seleccionados
siguiendo un algorithmo especialmente disefiado para optimizar el tiempo de computacion del
metodo CWT. El algorithmo se ha implementado de forma que primero se computa un banco de
filtros formado por Morlet Wavelets, segundo se corta la sefal en tramos de una hora y tercero
se procesa independientemente y en paralelo cada una de las ventanas de tiempo en las que se
divide el sismograma. Esto permite poder aprovechar la capacidad de multiprocesado del
ordenador y reducir notablemente el tiempo de computacion global del proceso CWT. El
pseudocodigo del algoritmo para procesar la CWT

Algorithmo: ccwt(data, srate,fmin, fmax,wmin,wmax,nf,tmin)

begin

#Continuous Wavelet Transform (Morlet Wavelet)
#Wavelet parameters

dt <- 1/srate

npts <- len(data)

#Logarithmically space central frequencies
frex <- np.logspace(np.loglO(fmin), np.loglOo(fmax), nf)
#Kernel of the Mother Morlet Wavelet

wtime <- np.arange(-tmin, tmin+dt, dt)
half_wave <- (len(wtime)-1)/2

nCycles <- np.linpace(wmin,wmax,nf)

###FFT parameters

nKern <- len(wtime)

nConv <- nKern+npts-1

tf <- np.zeros((len(frex), npts-1), dtype<-np.complex)
##FFT data

dataX<-np.fft.fft(data,nConv)

##loop over frequencies

for each fi in [0, len(frex)-1] do

s <- nCycles[Ti]/(2*np.pi*frex[fi])

A <- 1/(nNp.pi*s**2)**0._25

cmw <- np-multiply(np.exp(np-multiply(1j*2*(np.pi)*frex
[fil.,wtime)),np.exp(-1*np.divide(np.power(wtime,2),2*s**2)))

cmw <-cmw.conjugate()
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cmw <- A*cmw

cmwX <- np.fft.fFFt(cmw,nConv)

#Convolution

cwt <- np.fft.ifft(np.multiply(cmwX,dataXx))

end <- len(cwt)

cwt <- cwt[int(half_wave+l):int(end-half_wave)]
tf[:,fi] <- cwt

end for

end

A6.2 Parametrizacion del algoritmo CWT

En este punto se muestran los parametros seleccionados para la estimacion de la CFs a
partir del algoritmo CWT. Los pardmetros principales que se estudian son el numero de ciclos
del CWT vy el rango de frecuecias en el que se aplica el procesamiento. Estos parametros se
seleccionaron empiricamente para el array que se analiza en esta tesis, y deben considerarse
como una simple guia, debido a que geometrias de diferentes arrays, necesitan una optimizacion

diferente de pardmetros.

El andlisis wavelet de una sefial se basa en la descomposicién de la banda de frequencia
en octavas, por lo que el ancho de la wavelet se contrae a medida que aumenta la frecuencia en
el plano de energia tiempo-frequencia. Esta descomposicion permite un suavizado de la
resolucion en frecuencia optimizado para sefiales en las que la energia de baja frecuencia es
persistente, mientras que las componentes de alta frecuencia existen por un periodo corto y
cambian rdpidamente la frecuencia instantanea dentro de la sefial. Esto es un enfoque valido
para la mayoria de las sefiales sismicas y, convencionalmente, el escalograma se calcula
contrayendo la wavelet hacia frecuencias mas altas mientras se establece un nimero constante

de ciclos.

Ocho fue el valor que establecimos para el nimero de ciclos en la gran mayoria de los
terremotos analizados en esta tesis. La seleccion se realiz6 empiricamente, pero también para
obtener una resolucién en tiempo y frecuencia razonable. La resolucion de tiempo y frecuencia
de la Morlet wavelet se puede estimar a partir del ancho de la transformada de Fourier de la
Morlet wavelet a -3 dB, es decir, a traves del Full Width at Half Maximum (FWHM):

FWHM = 2v2In20; (46.1)
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donde of es el ancho de la Morlet wavelet en el dominio de frecuencia. La ec. A6.1 proporciona
un valor cuantitativo para la estimacién de la resolucion en frecuencia. En el dominio del tiempo
se puede obtener la resolucion en tiempo, estimando el ancho de la envolvente de la Morlet

Wavelet sobre la parte real y compleja.

Un inconveniente del analisis wavelet, es que las sefiales sismicas pueden contener una
gran variacion del contenido en frecuencia en las frecuencias mas altas, pero tambien contenido
en bajas frecuencias de forma persistente. Para estas situaciones, es preferible usar un nimero
bajo de ciclos para detectar y separar los componentes en las frecuencias bajas y un nimero
alto de ciclos para evitar que la deteccion de la energia de la sefial, se desvanezca a frecuencias
mas altas. Entonces, seria razonable adaptar el suavizado de frecuencia a los requisitos
especificos de la sefial aumentando el nimero de ciclos con la frecuencia de la wavelet. La Fig.
A6 muestra el analisis wavelet para la componente vertical de un terremoto regional registrado
en el OBS02. Una caracteristica importante de esta sefial es su baja relacion sefial / ruido y que
la onda P es una sefal emergente (Fig. A6a). Se han realizado varias pruebas con diferentes
nameros de ciclos y con una variacion gradual del nimero de ciclos con la frecuencia. En la Fig.
A6b, el numero de ciclos es relativamente bajo (w = 5), para resaltar las variaciones en
frecuencia. En la Fig. A6c, el numero de ciclos es alto (w = 16) para resaltar el contenido
energético en altas frecuencias. Pero, dado que esta es una sefial con alto contenido de energia
en el rango de frecuencia méas alto y de forma persistente, seria mas conveniente en este caso
especifico aumentar ligeramente el nimero de ciclos con la frecuencia de la wavelet (Fig. A6d).
Con estas caracteristicas en la sefal, el analisis wavelet con w = 5 puede detectar mejor el inicio
de laonda P ylaonda S (Fig. A6b), pero la informacién espectral se desvanece. Por el contrario,
el inicio de la onda P y S es ligeramente difuso si el analisis se realiza con w = 16, pero tenemos
una mejor estimacion del contenido en frecuencia. La Fig. A6d muestra una compensacion de
resolucion en frecuencia y tiempo, disefiada para permitir una resoluciéon temporal alta para

frecuencias bajas, pero también para separar pequefias oscilaciones en altas frecuencias.
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Anexo VII. Resultados de las localizaciones hipocentrales

A7.1 Parametrizacion

La parametrizaciéon del algoritmo NonLinLoc esta dividida en tres subprogramas Vel2Grid,

Grid2Time y NLLoc que se han aplicado con la siguiente parametrizacion:

Vel2Grid:

TRANS SIMPLE 37.0-9.0 0.0

VGGRID 881 661 61 -440.5 -330.5 -2.0 1.00 1.00 1.00
VGOUT ./model/layer

VGTYPE P

VGTYPE S

Grid2Time:

GTFILES ./model/layer ./time/layer P

GTFILES ./model/layer ./time/layer S

GTMODE GRID2D ANGLES_YES

GT_PLFD 1.0e-3 1

GTSRCE OBS01 LATLON 35.908078 -10.373257 0.000 -4.8499
GTSRCE OBS02 LATLON 35.5946 -10.55335 0.000 -4.7174
GTSRCE OBS03 LATLON 35.59585 -10.9891 0.000 -4.842
GTSRCE OBSO05 LATLON 36.2224 -10.98875 0.000 -4.6836
GTSRCE OBS06 LATLON 36.22425 -10.55565 0.000 -4.843

NLLoc:

LOCSIG Integrated Seismic Program

LOCHYPOUT SAVE_NLLOC_ALL

LOCSEARCH OCT 10 10 1 0.01 25000 5000 0 1

LOCGRID 1000 1000 200 0.00.0-1.01.0 1.0 1.0 PROB_DENSITY SAVE
LOCGAU 0.2 0.0

LOCMETH EDT_OT_WT 9999.04-1-1-1.736-1.01

LOCQUALZ2ERR 1.5 2.0 2.5 3.0 99999.9

LOCANGLES ANGLES_YES 5
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Anexo VIl

Anexo VIII. Mecanismos Focales

En las Tablas A8.1-A8.5 se muestran el acimut, angulo de incidencia y polaridades de las
estaciones utilizadas para el calculo del mecanismo focal de los terremotos seleccionados (Tabla
4.4).

Tabla A8.1. Estacién, acimut, angulo de incidencia en el foco y polaridad para el terremoto T1

Nombre Acimut Ang. Inc Polaridad
ESPR 219.8 80 1
PVAQ 163.19 82 -1
EGRO 169.87 83 -1
PFVI 135.61 83 -1
ENIJ 251.91 88 1
PCVE 158.25 84 -1
EMIN 188.79 84 -1
EMAL 244.25 85 1
AVE 6.69 85 -1
0BO1 94.64 86 1

IFR 323.63 86 -1
EGOR 239.25 86 1
0OBO02 88.05 86 1
EVO 165.22 86 -1
EBAD 180.89 86 -1
EADA 218.86 87 1
EQTA 242.61 87 1
PMAF 151.7 87 -1
EMUR 245.28 89 1
ETOB 237.69 89 1

Tabla A8.2. T11 como A5.1

Nombre Acimut Ang. Inc Polaridad
ESPR 140.17 48 1
CEU 341.85 70 -1
EMAL 261.61 75 1
EGOR 245.73 80 1
EMIN 143.17 82 -1
ELGU 259.7 83 1
EADA 206.33 84 1
EGRO 121.74 84 -1
EQTA 249.96 84 1
PVAQ 115.41 84 -1
PBAR 143.54 85 -1
EBAD 152.1 86 -1
EVO 135.04 87 -1
PMAF 128.85 88 -1
ETOB 237.08 88 1
ECHE 230.29 89 1
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Tabla A8.3. T17 como A5.1

Nombre Acimut Ang. Inc Polaridad
ARNO 233.96 82 1
PVAQ 146.99 87 -1
EGRO 164.6 87 -1
PCVE 142.08 88 -1
EMIN 204.89 88 -1
ESPR 266.85 88 -1
PFVI 104.3 89 -1
ECEU 301.35 89 -1
EBAD 185.07 89 -1
PEST 352.18 89 -1
0OBO1 250.42 89 1
PMAF 322.99 89 -1

Tabla A8.4. T18 como A5.1
Nombre Acimut Ang. Inc Polaridad

ARNO 233.96 82 1

PVAQ 146.99 87 -1

EGRO 164.6 87 -1

PCVE 142.08 88 -1

EMIN 204.89 88 -1

ESPR 266.85 88 -1
PFVI 104.3 89 -1

ECEU 301.35 89 -1

EBAD 185.07 89 -1

PEST 352.18 89 -1

0OBO1 250.42 89 1

PMAF 322.99 89 -1

Tabla A8.5. T28 como A5.1
Nombre Acimut Ang. Inc Polaridad

PFVI 60.93 84 1

OBO1 215.97 67 1

0BO02 213.38 67 1
PCVE 55.74 67 1

PVAQ 67.89 67 1
PCVE 55.74 67 1
EVO 35.43 67 1

PMAF 5.91 67 -1

EMIN 67.3 67 1
PEST 37.1 67 1

EBAD 45.96 67 1
CEU 104.77 67 -1

ETOB 73.82 67 1

156



PUBLICACIONES
DE DEFENSA

SUBDIRECCION GENERAL
DE PUBLICACIONES
¥ PATRIMONIC CULTURAL





