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ResuMEN

En este trabajo se presenta un estudio de los paridmetros
dindmicos de terremotos ocurridos bajo las dorsales del Atlén-
tico y Oriental del Pacifico, asi como de la variacién regional
del coeficiente de atenuacién de las ondas Rayleigh para la
regién oriental del Pacifico. Se ha obtenido un coeficiente de
atenuacién anormalmente alto bajo la dorsal del Pacifico e
importantes diferencias en las condiciones de similaridad para
las dos dorsales. Comparando los pardmetros dindmicos obteni-
dos para las dorsales (zonas de tensién) con pardmetros obte-
nidos para zonas de subduccién (zonas de compresién), resul-
tan ser similares excepto para la caida de esfuerzos. Los resul-
tados obtenidos se interpretan en funcién de la actividad tec-
ténica de las dorsales.

ABSTRACT

On this paper a study is presented of dynamical parame-
ters of earthquakes occurred beneath Mid-Atlantic Ridge and
East Pacific Rise as well as regional variation of Rayleigh
waves attenuation coefficient for the oriental Pacific. The at-
tenuation coefficient is abnormally high under the East Paci-
fic Rise and the similarity conditions are significantly diffe-
rent for the two ridges. By comparing the dynamical parame-
ters obtained for ridges (tension zones) with respect to sub-
duction zones (compression zones) results are quite similars
but for the stress drop. Results are interpreted at the light of
tectonical activity of ridges.

INTRODUCCION

El estudio del mecanismo focal de los terremotos

* Resumen de la Tesis presentada para aspirar al grado de Doc-
tor en Ciencias en la Facultad de Fisica, Universidad de Barcelona,
el 12 de julio de 1977.
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ticne por objeto, en sismologfa, tratar de determinar
el tipo de proceso dindmico que se da en el foco de
un terremoto. Esencialmente, el método consiste en
correlacionar el campo de desplazamientos tedricos,
producidos por un foco hipotético formado por una
distribucién de fuerzas, con los desplazamientos de las
ondas elasticas producidas por un terremoto y observa-
das en los sismégrafos distribuidos globalmente sobre
la superficie de la Tierra.

Como modelo de foco hemos considerado un doble
par de fuerzas sin momento resultante, equivalente a
una dislocacién de cizalla. Esta equivalencia nos per-
mite considerar el foco de un terremoto como una
discontinuidad en el desplazamiento a través del plano
de falla. Dado que Ia dislocacién es una funcién del
tiempo y de dos coordenadas espaciales, es extraordina-
riamente dificil realizar una inversién completa, y el
anico método practico consiste en describir la cinema-
tica de la ruptura que se ha producido en el plano de
falla utilizando un pequefic nimero de parémetros,
los pardmetros dindmicos, y determinarlos a partir de
los sismogramas.

El objeto de este trabajo ha sido la obtencién de
los pardmetros dindmicos, proponiendo un nuevo mé-
todo para el cilculo del momento sfsmico, y su aplica-
cién a las dorsales ocednicas, concretamente a la dor-
sal atléntica y a la dorsal oriental del Pacifico (el pri-
mer estudio que se lleva a cabo de esta wltima regién).
Dado que la determinacién de los pardmetros din&mi-
cos se basa en e! estudio de las amplitudes de las on-
das sismicas observadas, se ha realizado también un
estudio de la variacién regional del coeficiente de ate-
nuacién de las ondas superficiales en la regién oriental
del Pacifico, habiéndose establecido para ello dos nue-
vos métodos. Finalmente, los resultados obtenidos se
interpretan en términos de la actividad tecténica de
las dorsales ocednicas.



CALCULO DE LOS PARAMETROS DINAMICOS PARA MODE-
1LOS DE FUENTE PUNTUAL Y FINITA

Para una fuente puntual, el desplazamiento espece-
tral (o) de las ondas de cizalla viene dado por la
expresion

Qo) = Ry, Mo (4neBE") (1)

donde 92’9(? representa la distribucién geométrica de

radiacién (radiation pattern), M, €l momento sismico,
¢ la densidad del medio, R la distancia hipocentral y
B8 la velocidad de cizalla.

Para ondas superficiales, el desplazamiento espec-
tral de la componente vertical de las ondas Rayleigh se
expresa (Ben-MeNAHEM et al., 1970)

U, = M,

[SI{SR + PRP R4 1 qRQR] (2)

donde M, ¢s el momento sismico, . la rigidez del sue-
lo, sz, pr, qr la distribucién geométrica de radiacién
¥ Sz, Pr, Qg son las funciones de transferencia para
una tierra estratificada. Si en vez de considerar una
tierra estratificada partimos del punto de vista, més ge-
neral, de un medio verticalmente inhomogénco, llega-
mos a la siguiente expresién para el desplazamiento
vertical y radial de las ondas Rayleigh (Levsum y
Yanson, 1971)

_ k@) Dy (0, 9) Vig (0, Z) (2r)
UZ’R - Mo 2 ZCR Uk Iok (gkr)‘}
k=1
exp(-—igkl‘—"i%’) ®)

donde © es la frecuencia angular, ¢, la velocidad de
fase del modo k-ésimo para la frecuencia angular o,
Uy la componente de la velocidad de grupo, &, =
= 0/cy el nimero de onda, Ik la integral de energia
k(o) el ntimero de modos presentes para una frecuencia
dada, Vi las funciones propias de la componente ver-
tical (i=1) y radial (i =2) de las ondas Rayleigh en
funcién de la profundidad z y de la frecuencia angular
o y Dy representa la excitacién de las distintas fun-
ciones propias como resultado del sistema de fuerzas
que actian en la fuente. La expresién (2) nos es muy
util para el céleulo directo de los pardmetros dindmi-
cos a partir de las amplitudes observadas, mientras
que la (3) es mas adecuada para el cdlculo de las am-
plitudes teéricas. - , A :
Debemos fjarnos que, en las tres expresiones ante-
riores, el momento sismico M, (definido como el mo-
mento componente de uno de los dos pares de fuerzas
con los que representamos el foco), aparece como una
constante de proporcionalidad. Esta propiedad serd uti-

lizada para establecer un nuevo método para el calculo
del momento sismico a partir de la comparacién de las
amplitudes observadas con las calculadas segtin la ccua-
cién (3).

Si en vez de utilizar un foco puntual consideramos
una falla de dimensiones finitas, se demuestra (BEN-
MenaneyM, 1961) que el efecto de la finitud del foco
interviene como un factor multiplicador sen X/X en
las expresiones resultantes para una fuente puntual. En

este factor
L ( L cos 90) 4)
2c v

X=

donde ¢ es la velocidad de fase, v la velocidad de
ruptura, L la longitud de la falla y 6, el azimut dc la
estacién, medido positivamente desde la direccién de
la falla. La longitud de la falla podemos determinarla
a partir de la funcién de directividad (Ben-MEeNaHEM,
1961; Upbias, 1971).

Hasta ahora hemos hecho mencién de dos paré-
metros dindmicos, el momento sismico y la longitud de
la falla. Estos dos pardmetros son los que con mayor
precisién pueden calcularse directamente, a partir del
espectro observado. A continuacién vamos a definir
otros parametros de interés en funcién de los dos pri-
Meros.

Factor temporal. Es la transformada de Fourier de
la funcién temporal de la fuente. Como funcién tem-
poral utilizamos una funcién exponencial de la forma

sty =0 para t <0 {(5)
l—e*/" para t>0

cuya transformada de Fourier es

s{o) = .l !

o I +iwz ©

donde v es una constante conocida como tiempo de
formacion (rise time). El tiempo de formacién repre-
senta una medida del tiempo que tarda la dislocacién
en llegar a su estado final, después de que la ruptura
ha llegado a un punto cualquiera de la falla. El tiempo
de formacién puede deducirse a partir de la expresién
(OnNaka, 1973)

™ vV wW

donde v es la velocidad de ruptura, B la velocidad
de las ondas de cizalla, w la anchura de la falla {con-
siderada igual a L/2, aproximacién valida para terrc-
motos de magnitud comprendida entre 5 y 6 ocurri-
dos en dorsales ocednicas), y k una constante que, para
fallas de cizalla, tiene el valor 3.
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Dislocacion media. Sc define como la dislocacién
final promediada sobre €l 4rea de la falla. Puede dedu-
cirse del momento sismico a partir de la expresién

(Ax1, 1966)
M,=wuaS 8

donde 1 es la dislocacién, p la rigidez y S la super-

ficie de la falla.

Esfuerzo aparente. Es el csfuerzo medio estimado
que actia mientras se produce el terremoto. Vicne
dado por la expresién

re = u (Es/M,) )

donde Ey es la fraccién de energfa liberada en el foco
que se ha propagado en forma de ondas elésticas, r la
chiciencia de la radiacién, definida por r = E/E, sien-
do E la energia total liberada en el foco y ¢ la media
aritmética del esfuerzo de cizalla inicial (esfuerzo que
acttia antes de producirse la fractura) y final (esfuer-
7o que continda actuando una vez se ha producido la
fractura).

Caida de esfuerzos. Es la diferencia entre el es-
fuerzo de cizalla inicial y ¢l final. Viene dada por

As = ¢ M,/S32

donde ¢ es una constante que depende de la forma
de la falla y de la direccién del deslizamiento. Para
¢l caso de una falla de cizalla superficial ¢ = (2/x)

vL/w.

Energia sismica. Atn no se ha encontrado ninguna
cxpresién sencilla que nos dé el valor de la energfa
sismica E,, la propagada en forma de ondas el4sticas,
con una aproximacién suficientemente buena. La ex-
presién mis frecuentemente utilizada es la relacién
empirica (Ricuter, 1958)

1y

donde M; es la magnitud deducida a partir de las on-
das superficiales definida por (RiceTER, 1958)

logEs =11.8 4~ 1.5 M,

M =log(A/T) + 1.666log A+ 3.3 (12)
donde A es la amplitud reducida del suelo, expresada
en micrones, de la onda superficial de mayor amplitud
en la componente vertical de sismdgrafos de periodo
largo, T el periodo correspondiente, que es del orden
de Jos 20 segundos, y A la distancia epicentral expre-
sada en grados.

De todos los pardmetros definidos son de especial
importancia el momento sismico y la longitud de la
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falla. Estos dos pardmetros, referidos al foco, deben
calcularse a partir de las amplitudes registradas en las
estaciones sismicas. Estas amplitudes se habrin ate-
nuado en el trayecto epicentro-estacién. Es, por lo tan-
to, de fundamental importancia, el conocer el coefi-
ciente de atenuacién del medio (o, dicho de otro modo,
el comportamiento no elastico de la Tierra) si quere-
mos obtener una determinacién precisa del momento
sismico y la longitud de la falla. Dado que una de
las zonas de estudio, la dorsal oriental del Pacifico, en
un punto determinado define la confluencia de tres
placas (Pacifico, Nazca y Cocos) y que las trayectorias
epicentro-estacién en varios casos atraviesan distintas
porciones de cada una de ellas, se ha creido conve-
niente hacer un estudio de la variacién regional del
coeficiente de atenuacién de las ondas Rayleigh para
la regién oriental del Pacifico.

CALCULOC DEL COEFICIENTE DE ATENUACION
DE LAS ONDAS RAvLEIGH

Si la Tierra fuese un medio perfectamente eléstico,
una onda conscrvaria siempre su misma forma, y el
decrecimiento de su amplitud seria debido tan sélo a
la dispersién geométrica, o sea, a la pérdida de energia
debido al continuo ensanchamiento del frente de onda.
Pero debido a que la Tierra no es perfectamente elds-
tica, existe una pérdida suplementaria de encrgfa, cono-
cida como atenuacién.

La amplitud de una componente harménica de una
onda eléstica se puedc escribir, en el dominio de las
frecuencias

Alw) = G Ayo) exp {—yr} exp {i (ot — kr)}

donde Aq(w) es el espectro de amplitud de la fuente
A(w) espectro de amplitud a una distancia r

G factor de dispersién geométrica
Y coeficiente de atenuacién

t tiempo de propagacién

k niimero de onda

En este apartado presentamos dos nuevos métodos
para ¢l célculo del coeficiente de atenuacién.

A. Método de la estacién de referencia

Segiin este método, el coeficiente ¥ lo calculamos
a partir de la razén de las amplitudes observadas en
distintas estaciones respecto a la amplitud observada
en una estacién determinada, considerada como esta-
cién de referencia. Respecto a la trayectoria epicentro-
estacién de referencia, se aceptan unos valores medios
de y. De esta forma pueden detectarse posibles varia-



ciones regionales significativas de y respecto a los va-
lores de referencia.

Las soluciones espectrales de las ondas Rayleigh,
para una distancia r, producidas por un doble par de
fuerzas sin momento resultante pueden escribirse (Har-
KRIDER, 1970)

A=Ky (8,h) (sen X/X) rt

donde % (6, h) es la distribucién teérica de radiacién,
(sen X/X) el término debido a la finitud de la fuente
y K una funcién que engloba los pardmetros del sis-
tema de fuerzas y del medio. Las amplitudes observa-
das pucden escribirse, en funcién de las amplitudes
tedricas

A, = Acexp (—nr)
=Ky (6, h) (sen X/X) r #exp (—r)

Las amplitudes espectrales observadas, de manera ru-
tinaria, han sido corregidas por la respuesta del instru-
mento y por la dispersién geométrica; posteriormente
han sido también corregidas por la distribucién geomé-
trica de la radiacién. Por lo tanto, la ecuacién anterior
puede escribirse

A, =K (sen X/X) exp (— 1)

Una vez escogida la estacién de referencia, su am-
plitud espectral puede reducirse a la distancia de la
estaci6n de observacién mediante la expresién

A=A, €Xp {Yr (rr —I‘)} (13)
La amplitud de la estacién de referencia, reducida ya
a la estacién de observacién, puede también expresarse

A’y =K (sen X, /X,) exp (— 1)

4

en donde el subindice 1 se refiere a “valores de refe-
rencia”.

Tomando el cociente de la amplitud observada en
la estacién i respecto a la amplitud observada en la
cstacién de referencia, tomando logaritmos neperianos

y despejando v; obtenemos, finalmente

E sen X %
It K )
In A n g sen Xp g
Al X:
Yi=Yr— . -+ . (14)

Las cxpresiones (13) y (14) serén las ecuaciones dc
trabajo.

B. Determinacién simultinea del momento sismico y
el coeficiente de atenuacion

Este método se basa en el célculo del espectro teé-
rico de las amplitudes para cada estacién y perfodo a
fin de compararlos, para cada trayectoria, con la obser-
vacién correspondicnte. Mediante el cociente de la am-
plitud observada respecto a la teérica, obtendremos la
v del medio. Para realizar este proceso utilizaremos el
siguientec modelo

Ado) = S(w) (sen X/X) exp (—yr) MoAlo)  (15)

donde Ayw) es el espectro tedrico de amplitudes
S(w) transformada de Fourier de la funcién
temporal de la fuente (ecuacién 6)
X finitud de la fuente (ecuacién 4)

Y coeficiente de atenuacién

M, momento sismico

A(w) distribucién de radiacién teérica (ecua-
cién 3)

El método estd basado en las dos consideraciones
siguientes:

i) El momento sismico, para periodos mayores que
el tiempo de formacién, es una constante de
proporcionalidad.

ii) La forma del espectro, una vez los términos
S{e), X y A(e) han sido calculados, viene deter-
minado por el factor de atcnuacién exp (— vyr).

Una vez establecidas estas dos consideraciones, la
idea del método es ya muy sencilla: primeramente
partimos de unos valores de ¥ més o menos represen-
tativos de la regién en estudio y a continuacién calcu-
lamos el momento sismico M,, para un determinado
intervalo de perfodos, mediante la relacién M, =
A,/A.. Seguidamente recalculamos v y a partir de los
valores de M, obtenidos anteriormente, y utilizando
este nuevo valor de v calculamos nuevamente M,. De
este modo hemos empezado un proceso iterativo que
acabaremos cuando M, converja a un valor. Los valo-
res de v los obtendremos a partir de la Gltima deter-
minacién de M,. Como método practico, escogemos el
valor de y para el cual la desviacién tipica de M, sea
minima.

APLICACION A TERREMOTOS DE LAS DORSALES
ATLANTICA Y ORIENTAL DEL PAcirico

Hemos calculado los pardmetros dindmicos de tres
terremotos ocurridos en la dorsal Atlantica y de cinco
ocurridos en la dorsal Oriental del Pacifico. Los pars-
metros epicentrales se presentan en las tablas 1 y 2.
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" TABIA 1

DATCS EPICENTRALES DE LOS TERREMOTOS DE LA DORSAL ATLANTICA

CODIGO  FECHA 1AT, 1ONG, TIEMPO ORIGEN I(PROI;‘. my
frems
41 1§-my-1972 45,00 28,28  16:40:22,0 N 50
A2 18-NOV-1970 35,1N 35.7W  12:23:18,0 N 5.6
13 6-JUN=1972 322,98 329,9%  05:25:50.2 N 5.5
TABIA 2

DATOS EPICENTRALES DE LOS TERREMOTOS DE LA DORSAL ORIENTAL
DEL PACIFICO

CODIGO  FECHA IA?, ILONG, TIEMPO ORIGEN 1(7ng1~)". ay,
Pl 9-SEP=1966 4,48 105.9W 15:23:10,8 5 5.2
P2 6-NOV-1365 22.18 113.1% 09:21:48.6 15 b2
P3  18-NOV-1970 28,78 112.7% 20:10:48,2 5 5.6
Ph  29-DIC-~1966 32,75 119.8% 11:56:22,9 15 5.1
P5 19-ABR-1964 41.7S 84,08 05:13:01.6 5 5.5

El mecanismo focal ha estado determinado para los te-
rremotos de la dorsal atléntica (Upras y Correig, 1975)
v tomados de Forsyra (1972) para los de la dorsal del
Pactfico. Sus valores se presentan respectivamente en

las tablas 3 y 4.

TABLA 3

ORIENTACION DE LOS PLANOS DE FALLA DE I0S
TERREMOTOS DE LA DORSAL ATLANTICA

TERREMOTO PLANOS DE FALLA
A B
At NISE , 51W N82W , SOSW
A2 N39W , 6ONE N33E , GONW
N19E , 76NE

A3 Nebw , 88uw

Las ondas Rayleigh generadas por estos terremotos
se han analizado mediante una FFT y un filtrajc mal-
tiple en el intervalo de periodos 15-110 s.

Para e} caso de los terremotos de la dorsal atldntica,
teniendo en cuenta Ja homogeneidad de la zona, no se
ha creido necesario hacer un estudio previo del coefi-
ciente de atenuacién, utilizando en su lugar valores
dados en la literatura; el momento sfsmico se ha dedu-
cido 2 partir de las expresiones (1) y (2).

TABLA 4

ORIENTACION DE LOS PLANOS DE FALLA DE I10S
TERREMOTOS DE LA DORSAL ORIENTAL DEL PACIFICO

TERREMOTO PIANOS DE FALIA
A B
P1 N10OE , 80N N10E , 87E
P2 N?ZE , 6ONW N4LW , 785W
P3 H119E | BONE N28E , 38NW
P4 NL9E , 6OWW N35W , 80NE
P5 N9OE , 628 N1w , 88w
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Para los terremotos de la dorsal oriental del Paci-
fico, se ha hecho un estudio de la variacién regional de
%, primero segn el método de la estacién de referencia,
utilizando como valores de referencia los obtenidos por
MirrcueL et al. (1976), y a continuacién segin el
método de la determinacién simultdnea del momento
sismieo y el coeficiente de atenuacién. Aplicando cl
primer método hemos constatado un coeficiente de ate-
nuacién superior en la Placa de Nazca respecto al coc-
ficiente de atenuacién medio del Pacifico. Mediante
la aplicacién del segundo método hemos podido afinar
més y calcular el coeficiente de atenuacién para tres
zonas: la Placa de Nazca (con unos valores de y muy
parecidos a los ya obtenidos), la regién nor-oriental del
Pacifico y la Dorsal Oricntal del Pacifico. En cada caso
los valores de v son superiores a los valores medios
para todo el Pacifico, destacdndose como anormalmente
altos Jos valores de v para la dorsal entre los periodos
18-80 s. Estos valores vicnen dados en la tabla 5 y en
la fgura 1.

TABLA 5

.VALORES DEL COEFICIENTE DE ATENUACION DE IAS ONDAS
RAYLEIGH PARA LAS REGIONES NOR-ORIENTAL DEL PACIFICO
(1), PLACA DE NAZCA (2) Y DORSAL ORIENTAL DEL
PACIFICC (3)

periodo )’Rxm 4 (1) XRX‘O 4 2) “R”o ? (3
(s) (km ) (km ) (km ")
15 2,72 4 1.58 6.11 + 3,39 6.22
16 2.71 1,49 4,937 3,22 5.33
17 2,51 1,38 1,02 3,16 4,71
18 2,36 1,26 3,73  2.42 540
19 2,19 1,12 3,54 2,33 4,30
20 2,03 0,95 3,33 2,18 .41
22 1.8 0,72 2,8 1,73 .86
24 1.78 0,57 2.7 1,42 5.22
26 1.74 0,50 2,7 1,33 5.4
28 1.77  0.46 2,7 1,33 5.5
30 1,85 0,48 2.73 1,34 5.55
35 2,00 0,38 2.7 1,09 5.76
40 2,23 0.39 2.84 1,20 6,41
45 2,22 0.37 2.8 1,13 7.15
50 2.20  0.34 2,90 1,28 6.30
55 2.2 0,40 2,95 1,41 5.34
60 2,23 Q.47 3,04 1,54 L 42
70 2,04 0.4k 2,97 1,73 3.72
80 1.85 0.43 2.90 1,65 3.46
90 1.77 Q.54 2.78 1,55 2,89
180 1.77 0,70 2,53 1,55 2,13

110 1,65 0,89 2,19 1,51

Cabe hacer hincapié en los altos valores de vy ob-
tenidos para la dorsal. Si bien no se ha realizado atin
un proceso de inversién formal, en primera aproxi-
macién puede estimarse la anchura de esta zona ané-
mala en unos 200-300 km, y su profundidad en unos
200-250 km. El valor medio de Qg (la anelasticidad)
puede estimarse en 50-60. Estos resultados estén de
acucrdo con los hallados por Soromon (1973) para la
dorsal central del Atléntico, quien encontr6 una zona

-anémala de caracteristicas muy parecidas a la hallada

por nosotros, a partir del anélisis de las ondas de cizalla.



«

$-107% (xm-1)

Fre. 1.— Valores del coeficiente de atenuacién para Ia§’regiones nor-

oriental del Pacffico (1), Placa de Nazca {2) y dorsal Oriental del

Pacifico (3). Se han afiadido también los valores medios del coefi-

ciente de atenuacién para el Pacifico (MrrcHELL et ol., 1976) (5) y

los deducidos seglin el método de la estacién de refercenmcia para el
este del Pacifico (4).

La existencia de esta zona andémala bajo las dorsa-
les, definida por un coeficiente de atenuacién mu
elevado, es consistente con la hipétesis de que las dife-
rencias de atenuacién en el manto superior estan go-
bernadas por la variacién lateral de la cantidad de ma-
terial en estado de fusién parcial (Soromon, 1973), el
cual viene determinado por la distribucién de tempera-
turas y flujo calorifico en el manto superior. Estos re-
sultados corroboran, al menos en primera aproximacién,
las predicciones hechas por la tecténica de Placas res-
pecto al proceso fisico que debe tener lugar en las
dorsales ocednicas.

Examinando los datos representados en la figura 1
vemos que los valores del coeficiente de atenuacién de
la Placa de Nazca (curva 2) son netamente superiores
a los de la regién nor-oriental del Pacifico {curva 1),
y ambos, a partir de los 30 segundos, superiores a los
valores medios del Pacifico obtenidos por MircrELL
et al. (1976) (curva 5). Asimismo, los valores obteni-
dos para el este del Pacifico {curva 4) estdn compren-
didos entre las curvas (1) y (2). Los valores correspon-
dientes para la dorsal son, tal como ya hemos visto,
anormalmente altos entre los perfodos 18-80 s. Si rela-
cionamos estos valores con la edad de la litosfera pode-
mos constatar que cuanto mas joven es ésta, mayores
son los coeficientes de atenuacién. Asi, tenemos que
los valores para la dorsal son los més altos, mientras
que los valores medios para el Pacifico, tomado glo-
balmente, son los més bajos. Este tipo de correlacién
se ha encontrado también (KauseL et al., 1974; For-
syrH, 1975) para las velocidades de fase.

En la tabla 6 presentamos los valores de los paré-
metros dindmicos calculados para los terremotos de las

TABLA 6

VALORES DE LOS PARAMETROS DINAMICOS Y CONDICIONES DE SIMILARIDAD PARA
LAS DORSALES ATLANTICA Y ORIENTAL DEL PACIFICO

TERREMOTO M Mx10®® ¥ % ar oF ﬁ/Ls vi/L
B {(4fna~cm) (im) (8) (cm) (bars} (bars) 30 .

DORSAL ATLANTICA

8 e &R F 8 a2 83 s 87 8%
13 54 03 3% L7 08 0k 177 o2 007

DORSAL ORIENTAL DEL PACIFICO

Pl 5.5 0.67 25 2.1 ‘7.3 2,2 4,8 2.5 0,21
P2 5.9 1.96 35 2,2 2 2.3 2,3 2.1 0.,1%
gi g.g f.g? ég ;"5} 4 .’17 19 9 1;.8 2;.; g.%;
5 58 1,38 % ué ot 23 5.7 12,6 0.26

dos dorsales. Hemos afadido también las dos condi-

ciones de similaridad siguientes (Kanamorr y ANDER-
soN, 1975)

/L = C; = constante
vt/L = Cy = constantc

La primera expresién representa la constancia de la
caida de esfuerzos, y la segunda la constancia del es-
fuerzo efectivo. Se considera que estos dos pardmetros
son constantes, independientemente de la magnitud de
los terremotos.

Se puede constatar que los valores de los pardme-
tros son muy semejantes en las dos dorsales, a excep-
cién de la dislocacién media y las condiciones de simi-
laridad; estos pardmetros son aproximadamente un or-
den de magnitud superiores en la dorsal Oriental del
Pacifico respecto a la dorsal del Atldntico. De estos re-
sultados podemos deducir un comportamiento tecténico
distinto de las dos dorsales en ¢l sentido que la dorsal
del Pacifico es tecténicamente mis activa que la del
Atléntico, con una mayor produccién de nueva litos-
fera y cuyo proceso originarfa unas tensiones superio-
res.

Esta hipétesis de mayor actividad tecténica de la
dorsal Oriental del Pacifico respecto a la dorsal Atlan-
tica viene avalada por las siguientes diferencias entre
las dos dorsales (Francis, 1968): mientras la dorsal
atldntica es abrupta, tiene un valle central y es sismi-
camente activa, la dorsal Oriental del Pacifico es suave,
carece de valle central y no ¢s sfsmicamente activa se-
glin su eje. Los datos magnéticos dan una velocidad
media de cxpansién de unos 3-4 cm/afio para la pri-
mera y de unos 6-7 cm/afio para la segunda. Bajo la
dorsal Oriental del Pacifico, el manto es més fluido y
las corrientes de conveccién hacia la superficie retie-
nen su fluidez hacia fuera por ambos lados; por lo
tanto, segin el eje de la dorsal Oriental del Pacifico,
la mayor parte de la deformacién sc da de manera plés-
tica y la actividad sismica es baja. Se ha demostrado
también que cambios muy pequefios en el contenido
de agua de los silicatos pueden provocar cambios drés-
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ticos en su consistencia, y se cree que esta pequefia
diferencia de composicién puede ser la responsable de
que la dorsal Oriental del Pacifico tenga un manto
més ddctil que la dorsal atldntica.

Los parametros dindmicos obtenidos para las dorsa-
les oceénicas (zonas de tensién) se han comparado con
pardmetros dindmicos de terremotos de parecida mag-
nitud ocurridos en zonas de subduccién (zonas de com-
presién), deducidos por otros autores. Los resultados
son muy parecidos excepto para la longitud de la falla
y la caida de esfuerzos. Efectivamente, la caida de es-
fuerzos viene a ser un orden de magnitud superior en
las zonas de compresién respecto a las de tensién, y la
longitud de la falla es superior en las zonas de tensién
respecto a las de compresién. Este hecho puede inter-
pretarse en términos de los diferentes procesos tecté-
nicos, fisicos y petrolégicos que tienen lugar en las dor-
sales ocednicas (zonas de creacién de nueva litosfera) y
en las zonas de subduccién (zonas de destruccién de
litosfera).

En efecto, de manera esquemaética podemos decir
que, mientras las dorsales ocednicas se caracterizan por
un material poco consolidado, hidratado y de baja den-
sidad, con un predominio de rocas de la serie toleitica,
por un flujo térmico elevado y terremotos de focos su-
perficiales, las zonas de compresion se caracterizan por
un material muy consolidado, hidratado y de alta den-
sidad, con un predominio de rocas de la serie calco-
alcalina junto con rocas toleiticas y alcalinas y terre-
motos de foco superficial en las fosas y profundidad
creciente (intermedios y profundos) en las cadenas
montafiosas y sistemas de arco-isla, o sea en un campo
de presiones mucho mis elevadas que en las zonas de
tensién. Estas diferencias pueden explicar las diferen-
cias de la caida de esfuerzos y geometria de la falla de
los terremotos ocurridos en las dorsales ocednicas res-
pecto a las zonas de subduccién.

CONCLUSIONES

Como conclusiones mas importantes de este traba-
jo cabe destacar:

1. Existe una correlacién entre el coeficiente de ate-
nuacién y la edad de la litosfera en el sentido que
el coeficiente de atenuacién es mayor para las zonas
litosféricas més jévenes, llegando a ser anormalmen-
te alto bajo las dorsales.

2. Un estudio de las condiciones de similaridad (cons-
tancia de la caida de esfuerzos y del esfuerzo efec-
tivo) indica que estos pardmetros son aproximada-
mente un orden de magnitud superior en la dor-
sal Oriental del Pacifico respecto a la del Atlan-
tico. Este hecho puede interpretarse en el sentido
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que la dorsal oriental del Pacifico cs tecténicamente
més activa que la del Atlantico, hecho que viene
confirmado por las distintas velocidades de expan-
sién de las dos dorsales, por sus diferencias morfo-
légicas y por las condiciones fisicas del material li-
tosférico.

3. La comparacién de los pardmetros dinamicos obte-
nidos para las dorsales con los obtenidos en zonas
de subduccién indican que, para terremotos de
una misma magnitud M, estas zonas se diferencian
en la caida de esfuerzos y dimensiones de la falla.
De aqui puede deducirse un comportamiento dis-
tinto para las dos zonas: mientras que las zonas de
tensién se caracterizan por una caida de esfuerzos
pequefia y unas dimensiones de la falla grandes,
las zonas de compresién se caracterizan por una cai-
da de esfuerzos mayores y unas dimensiones de la
falla menores respecto a las zonas de tension.

Estas conclusiones son necesariamente de caricter
muy general y no pretenden ser definitivas. Su inten-
cién es que puedan servir de base de comparacién para
futuros estudios més detallados.
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