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Resumen

Alrededor de 1500 volcanes son clasificados como activos a nivel mundial. De ellos, 

un promedio de 60 entran en erupción cada año, poniendo en riesgo la vida de más de 

800 millones de personas que viven en sus cercanías (Brown et al., 2017). La sismología 

volcánica ha demostrado ser una de las herramientas más eficientes para el estudio y 

seguimiento de la dinámica volcánica (McNutt, 1999). La investigación en volcanología 

enfrenta el desafío de describir la ubicación y las propiedades de la estructura interna 

de los sistemas volcánicos, desde las zonas de generación de magmas hasta las bocas de 

emisión en la superficie. Esta información es vital para entender el comportamiento de los 

sistemas volcánicos y, consecuentemente, elaborar alertas certeras que minimicen el riesgo 

de las poblaciones ubicadas en los territorios de potencial afección.

El volcán Llaima es un estratovolcán cuya historia eruptiva evidencia el riesgo que el 

mismo representa para los territorios cercanos ubicados en Chile y Argentina. Una de las 

estrategias para la minimización de este riesgo es ampliar el conocimiento sobre el sistema 

volcánico de interés, en particular sobre la configuración geométrica y propiedades de los 

elementos subsuperficiales que lo constituyen. Para alcanzar este objetivo, en el presente 

trabajo de Tesis se estudiarán imágenes tomográficas del subsuelo en el volcán Llaima 

obtenidas mediante interferometría sísmica (IS) de ruido ambiental, la cual aprovecha el 

ruido sísmico generado por fuentes naturales. Mediante la correlación cruzada de regis­

tros de ruido entre pares de estaciones, se analizan las velocidades de fase de las ondas 

superficiales (Rayleigh y Love) del medio comprendido entre dichas estaciones. Estas ve­

locidades se utilizan luego para construir las imágenes tomográficas y estimar variaciones 

de velocidad de onda de corte en profundidad, permitiéndonos realizar interpretaciones 

acerca de la localización espacial de los posibles reservorios magmáticos.

A raíz de la colaboración entre las universidades de Boise y Carolina del Norte (USA), 

en conjunto con OVDAS-SERNAGEOMIN (Observatorio Vulcanológico de los Ancles del 

Sur - Servicio Nacional de Geología y Minería de Chile), 39 estaciones de tres componentes 

banda ancha se encontraban activas en el área del volcán Llaima hacia el año 2015.

II



Para este mismo período, OVDAS contaba con 8 estaciones permanentes, dedicadas a las 

actividades de monitoreo rutinarias de este sistema volcánico. Contemporáneamente, el 

proyecto SAIAS (Sielfeld et al., 2019) había instalado 2 estaciones temporales en una zona 

muy cercana al cráter del volcán Llaima. En conjunto, las recles instrumentales desplegadas 

en el área del volcán Llaima entre enero y marzo de 2015 suman unas 49 estaciones de 

registro. Esta base de datos constituye una oportunidad única para la implementation de 

nuevas técnicas aplicadas al volcán Llaima.
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Capítulo 1

Introducción

El volcán Llaima, objeto de estudio de la presente tesis, es un estratovolcán ubicado 

en territorio chileno, a 72 km al este de la ciudad de Temuco y, hacia el sector argentino, 

a 35 km del límite internacional y a 50 km del Lago Aluminé, el cual se encuentra cir­

cundado por importantes pueblos turísticos como Villa Pehuenia, Moquehue, Norquinco, 

y Aluminé. De acuerdo a los protocolos del organismo responsable de su monitoreo, OV- 

DAS - SERNAGEOMIN, el volcán Llaima se encuentra, al momento de la escritura de 

esta. Tesis, en su menor nivel de alerta: VERDE (RAV, 2024). Sin embargo, este volcán es 

uno de los volcanes con mayor actividad de la cordillera argentino-chilena, caracterizado 

por una rica historia, eruptiva, con predominancia de erupciones explosivas (Dzierma & 

Wehrmann, 2010). Entre sus mayores peligros, se destaca, la potencial formación de laha- 

res producto del derretimiento de los glaciares que se encuentran en su cima y laderas. 

Durante su última erupción, ocurrida en enero de 2008, eyectó una nube de cenizas a. 7 

km de altura, desde su cráter principal, afectando ambos países. Esta, erupción causó la 

evacuación de cientos de personas que se encontraban en la cercanía, del volcán, así como 

la suspensión de vuelos domésticos e internacionales (Venzke, 2013). Por estas razones, 

comprender la arquitectura subsuperficial del volcán Llaima, así como las propiedades 

de los materiales que lo conforman y los mecanismos que gobiernan su comportamiento 

resulta, fundamental para, la minimización del riesgo en Chile y Argentina.

La presente tesis propone explorar las estructuras ubicadas bajo el volcán Llaima a. 

partir de la elaboración de imágenes tomográficas, las cuales se obtendrán del análisis 

de velocidades sísmicas. Con ellas se podrá construir un modelo tridimensional de las 

estructuras y propiedades del sistema, del Vn. Llaima, información esencial para, la elabo­

ración de alertas efectivas y eficientes llevadas a. cabo por los organismos encargados de 

la vigilancia permanente de este sistema, volcánico.
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Diversos estudios han sido realizados con el objeto de estimar las estructuras del sub­

suelo volcánico en el Llaima. Ellos revelan un espesor cortical de entre 43 y 55 km (Bishop 

et ah, 2018), zona que hospeda al menos dos volúmenes mayores, potenciales reservorios 

de magma; uno de ellos estaría ubicado entre los 8 y 13 km de profundidad, probable 

fuente de alimentación de aquel ubicado por debajo del edificio principal a profundidades 

menores a los 4 km (Ruth et ah, 2016; Bishop et ah, 2018). Este último también fue 

localizado por Rossavik (2021), siguiendo un flujo de trabajo similar al propuesta en esta 

Tesis pero analizando las velocidades de grupo de las ondas superficiales. Sin embargo, 

aún quedan muchas incógnitas por resolver, entre ellas: ¿Cuál es la ubicación exacta de 

los dos reservorios evidenciados a la fecha? ¿Están interconectados? ¿Son ellos parte de 

un sistema conformado por una mayor cantidad de reservorios? ¿Cuál es su extensión 

horizontal? ¿Cómo son las propiedades de los materiales que lo conforman? ¿Cuál es su 

relevancia al dinamismo del sistema volcánico?

Mediante la aplicación de técnicas de alta resolución se construyen imágenes tomográfi- 

cas del subsuelo volcánico utilizando IS de ruido ambiental. La IS se basa en el análisis de 

los patrones de interferencia (constructiva o destructiva) en la propagación de la energía 

sísmica registrada por una o varias estaciones (Schuster, 2009). Entre sus ventajas, se 

destaca la extracción de información del subsuelo a partir de campos de ondas complejos 

o aleatorios, originalmente clasificados dentro del concepto de “ruido” por la sismología 

tradicional (Sens-Schonfelder & Wegler, 2006). El ruido sísmico ambiental, generado por 

fuentes naturales como la microsismicidad, es una herramienta clave para este tipo de 

estudios. Está compuesto por ondas de cuerpo (P y S) y ondas superficiales (Rayleigh 

y Love), siendo estas últimas las más utilizadas debido a su capacidad de propagación 

eficiente y su sensibilidad a las propiedades del medio (Yang & Ritzwoller, 2008). Factores 

como el scattering, la atenuación y la dispersión de estas ondas reflejan las heterogenei­

dades del subsuelo, proporcionando información sobre la composición y las estructuras 

internas (Campillo, 2006). El ruido sísmico ambiental es empleado como información de 

entrada para la reconstrucción de las propiedades del medio entre pares de estaciones de 

una red mediante un proceso que comprende correlaciones de subintervalos temporales. 

Primeramente, los registros son sujetos a un preprocesamiento con el objeto de adecuar 

este dato de entrada. Estos registros son utilizados para el análisis de las velocidades 

de fase de las ondas superficiales para cada par de estaciones de la red. La información 

obtenida es entonces empleada para la construcción de imágenes tomográficas de ondas 

superficiales, Rayleigh y Love, del área encerrada por las estaciones. Dado que la veloci­

dad de las ondas superficiales está fundamentalmente determinada por la velocidad de las
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ondas S, la inversión de los mapas tomográficos de las ondas superficiales permite obtener 

variaciones de velocidad de onda S en profundidad, las cuales son clave para describir las 

propiedades y los procesos que gobiernan el sistema volcánico.
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Capítulo 2

Objeto de estudio

2.1. ¿Por qué el Llaima?

El volcán Llaima (38°41,9’S, 71°43,8’W, 3179 ni s.n.m), ubicado en Chile (Figura 2.1), 

es uno de los estratovolcanes más activos de Sudamérica (Sernageomin, 2024). Sus flancos 

occidental, suroccidental y oriental están cubiertos por glaciares que abarcan un área de 

unos 29 km2. Su edificio volcánico tiene una forma mayoritariamente cónica, sin embargo 

consta de dos cimas principales y cerca de 40 centros de emisión adventicios. La cumbre 

norte exhibe un cráter abierto de 350 m de diámetro y más de 300 m de profundidad, 

mientras que la cumbre sur presenta restos de un pequeño cono de escorias anidado en un 

cráter obstruido de unos 200 m de diámetro. Sus productos volcánicos son principalmente 

basaltos y andesitas basálticas (Sernageomin, 2024).

El registro eruptivo reciente incluye 48 eventos documentados entre 1640 y 2009 con 

Indice de Explosividad Volcánica (VEI) que varía entre 1 y 3, en su mayor parte con 

VEI 2 (Petit-Breuilh, 2004) (Figura 2.2). Su último período eruptivo comenzó en mayo de 

2007 y finalizó el 4 de abril de 2009; durante esta fase eruptiva tuvo seis picos de máxima 

actividad variando entre Estromboliana y Hawaiana siendo el evento más explosivo aquel 

ocurrido el 1 de enero de 2008, alcanzando un VEI 3, el mismo que fue alcanzado en los 

años 1640 y 1957 (Franco Marín et ah, 2023).

Debido a la gran cantidad de hielo y nieve que cubre el volcán, los lahares son la 

mayor amenaza, cuyos principales cauces han sido los valles Captrén, Lanlán, Calbuco, 

Membrillo y Trufultruful, en conjunto con flujos de lava emitidos desde el cráter principal 

o fisuras y flujos piroclásticos, pudiendo afectar la vida de 20000 personas que viven a 

menos de 30 km del volcán. Debido a esto y a su cercanía a ciudades como Melipeuco, 

Cherquenco o Curacautín e incluso la ciudad de Temuco, que se encuentra a menos de 75
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2.1. ¿POR QUÉ EL LLAIMA?

km del volcán, el Llaima se encuentra 3ro en el ranking de riesgo específico del Servicio 

Nacional de Geología y Minería (Sernageomin) de Chile (RRE, 2023).

74°W 72°W 70°W

long.

Figura 2.1: A la izquierda, ubicación del Vn. Llaima. Imagen extraída de Franco Marín 

et al. (2023). A la derecha, imagen del mismo extraída de la página oficial del Sernageomin 

(https://rnvv.sernageomin.cl/volcan-llaima/).

Year

Figura 2.2: a) Actividad eruptiva del volcán Llaima desde el año 1980 junto con el Indice 

de Explosividad Volcánica (VEI). b) Erupciones desde el año 1650 en comparación con el 

VEI. Imagen extraída de Venzke (2013).
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2.2. ESTRUCTURA SUBSUPERFICIAL

2.2. Estructura subsuperficial

A pesar de ser uno de los volcanes más activos de Chile, la geometría del sistema 

volcánico del Llaima no ha sido completamente determinada. Actualmente, no se conocen 

con precisión las profundidades ni la orientación de los almacenamientos magmáticos bajo 

la superficie. Sin embargo, evidencias geoquímicas sugieren la existencia de una zona de 

almacenamiento magmático parcialmente cristalizado en los primeros 14 km bajo la super­

ficie, alimentada por inyecciones desde un reservorio más profundo (Ruth et ah, 2016). Los 

modelos propuestos por Bouvet De Maisonneuve (2011) indican que el almacenamiento 

magmático superior podría tener la forma de un plexo cristalino de diques anastomosados, 

donde el magma sufre desgasificación y cristalización mediante enfriamiento antes de ser 

erupt aclo.

2.3. Contexto geológico

El Vn. Llaima es un estratovolcán de doble pico que se encuentra en la Zona Volcánica 

Sur (ZVS) de los Ancles. Un estratovolcán es una estructura de topografía positiva que se 

construye a. partir de la intercalación de flujos de lava y depósitos piroclásticos, a. menudo 

rodeados de flancos con inclinaciones suaves de los mismos materiales (Cashman & Sparks, 

2013). Con un volumen de 380 km3 (Schindlbeck et ah, 2014), el Llaima consta de uno 

de los edificios estratocónicos del Holoceno más graneles de todo Chile, con un campo de 

conos y conductos parásitos que se extiende en dirección NE-NNE (Melnick et ah, 2006). 

La corteza subyacente está compuesta por pintones de diorita y granodiorita del Terciario 

(Reubi et ah, 2011). Un estudio realizado por Arancela et al. (2003), que utilizó registros 

de telesismos y refracción sísmica, estimó que el límite inferior de la corteza superior 

en esta área está alrededor de los 15 km. Para la aplicación del método de refracción 

sísmica de este estudio, se realizó una explosión química desde un pequeño lago en la 

Cordillera Principal de Chile y desde cuatro puntos de disparo en el océano Pacífico. Este 

estudio utilizó la velocidad de onda P in situ para calcular la temperatura, la densidad y la 

velocidad a presiones normales. La densidad resultante se utilizó para modelar la gravedad 

a lo largo de la transecta, y se sugirió una profundidad a la discontinuidad del Moho de 

aproximadamente 40 km para explicar los mínimos gravitacionales en secciones del perfil 

ubicadas a 220 km al este del Llaima. Tassara et al. (2006) modelaron la anomalía de 

Bouguer en una región que abarca el océano Pacífico y el margen andino entre el norte de 

Perú y la Patagonia. Los resultados del estudio confirmaron una profundidad del Moho
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2.3. CONTEXTO GEOLÓGICO

bajo el Vn. Llaima de aproximadamente 40 km.

El volcán Llaima se encuentra en una región donde la subducción se caracteriza por la 

convergencia oblicua (22-30°NE) de la Placa de Nazca debajo de la Placa Sudamericana 

(Pardo-Casas & Molnar, 1987; Cembrano & Lara, 2009). En esta zona, la Falla Liquiñe- 

Ofqui (LOFZ) acomoda la deformación tectónica causada por la convergencia oblicua, 

generando transpresión y un entorno de extensión ortogonal al arco que parece ser el 

principal control para la migración del magma en la región.

Como se ve en la Figura 2.3, el Vn. Llaima se encuentra en la intersección de una 

falla de deslizamiento dextral, paralela al Sistema de Falla Liquiñe-Ofqui (LOFS) y una 

falla secundaria de deslizamiento sinestral que se extiende a lo largo del valle del Río 

Allipén en el borde sur del Llaima (Melnick et al., 2006; Rosenau et al., 2006). También se 

muestran las ubicaciones del cráter principal, el cráter secundario (Pichi-Llaima), ubicado 

a 1 km hacia el SSE del cráter principal, y los conos de escoria distribuidos a lo largo 

de los flancos del Llaima. Las ubicaciones de los conos glomeroporfiríticos y pilotaxíticos 

fueron obtenidas de la información suplementaria proporcionada por Schonwalder-Angel 

et al. (2018). La textura glomeroporfirítica está dada por la aglomeración de cristales 

graneles en grupos o racimos dentro de la roca ígnea, mientras que la textura pilotaxítica 

presenta cristales pequeños y alargados que están orientados de manera preferencia!, estas 

texturan nos dan información sobre la dinámica, transporte y cristalización del magma. 

La alineación NE-SW de varios conos de escoria a lo largo de los flancos del Llaima 

corresponde al estado de esfuerzos regional caracterizados por un máximo esfuerzo (oy) 

en la dirección noreste y un mínimo esfuerzo (03) en la dirección noroeste (Cembrano 

& Lara, 2009; Rosenau et ah, 2006). Según Schonwalder-Angel et al. (2018) los conos 

de escoria de composición glomeroporfirítica se han identificado en los flancos SW y NE 

del Llaima, siguiendo una alineación NE-SW paralela a la máxima compresión regional. 

Asimismo, la distribución espacial de los conos pilotaxíticos en los flancos NE, NW y SW 

sugieren una intrusión de diques sin obstáculos, controlada por la extensión local. Aunque 

no se observa una tendencia clara en la distribución de estos conos, su distribución radial 

y composicional sugiere que la propagación de los diques que alimentan estos conos está 

afectada por la compresión generada por la carga del edificio volcánico (Schonwalder-Angel 

et ah, 2018; Roman & Jaupart, 2014).
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2.3. CONTEXTO GEOLÓGICO
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Figura 2.3: Mapa del volcán Llaima en donde se muestra la ubicación de los conos de 

escoria, las fallas existentes en la región y los dos principales cráteres. Las ubicaciones 

de los conos glomeroporfiríticos (círculos rojos) y pilotaxíticos (círculos azules) fueron 

obtenidos de Schonwalder-Angel et al. (2018), mientras que los conos de escoria marcados 

con círculos blancos fueron identificados a partir de imágenes satelitales. Imagen extraída 

de Rossavik (2021).

El Vn. Llaima desarrolló su primer edificio volcánico mediante erupciones esencial­

mente efusivas y de baja explosividad (Llaima Ancestral, Figura 2.4). Esta etapa finalizó 

cuando una gran erupción explosiva, hace aproximadamente 13000-15500 años, produjo el 

colapso parcial del edificio volcánico y generó una caldera de 5-8 km de diámetro aproxi­

madamente junto con un depósito ignimbrítico de 2200 km2. Esta fase fue principalmente 

explosiva (Secuencia Trufultruful, Figura 2.4) y finalizó hace unos 7600-7200 años y du­

rante ese período, de unos 6000 años, se generaron depósitos de caída. Posteriormente, y 

hasta los 3000-4000 años, la actividad explosiva continuó pero con menor intensidad. Con­

temporáneamente numerosos centros eruptivos adventicios se construyeron en los flancos 

del volcán, alineados en una dirección preferencial SW-NE en forma de arco, a lo largo de 

25 km y formaron las unidades Llaima Fisura! 1 y 2 (Figura 2.4). La dirección de estos
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2.3. CONTEXTO GEOLOGICO

centros adventicios condice con la dirección de los conos piroclásticos. A partir de la gran 

erupción del año 1640, la actividad se ha mantenido efusiva a explosiva de baja intensidad 

(Naranjo & Moreno Roa, 2005).

Figura 2.4: Leyenda (arriba), mapa geológico (centro) y perfil geológico (abajo). Imagen 

extraída de Naranjo & Moreno Roa (2005).
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2.4. SISMICIDAD

2.4. Sismicidad

El volcán Llaima ha mostrado una variada actividad sísmica a lo largo de su his­

toria eruptiva, especialmente caracterizada por eventos de largo período (LP) y tremor 

volcánico (TR), como es esperadle para sistemas volcánicos de conducto abierto (Rose 

et ah, 2013; Laiolo et ah, 2022). Los eventos LP y TR se refieren a la dinámica de fluidos 

magmáticos y/o hidrotermales. La diferencia está en la excitación de la fuente, continua 

o discreta. Luego, su contenido espectral y variaciones permitirán estimar detalles de los 

materiales involucrados en esos fluidos.

Luego de su última fase eruptiva (2007-2009), el volcán entró en una fase de reposo, con 

una notable disminución de la sismicidad a partir de octubre de 2009. Durante este período 

post-eruptivo, se observó una leve recuperación en el número de sismos inmediatamente 

después del terremoto del 27 de Febrero de 2010, de Mw1 8.8 ocurrido en el Maule (Chile), 

alcanzando un promedio de 11 eventos diarios. Sin embargo, cuatro meses después, la 

actividad sísmica decayó a niveles mínimos, con menos de 4 eventos diarios en promedio 

(Franco Marín et ah, 2023). Desde entonces, el Llaima ha mantenido un estado de calma 

sísmica.

1 Magnitud momento

Los eventos volcano-tectónicos (VT), asociados con rupturas frágiles en la estructura, 

del volcán debido a. la intrusión o retirada, de fluidos, han sido relativamente escasos 

en número y magnitud durante la última actividad eruptiva, del Llaima. Esta, sismicidad, 

mayormente localizada al sur del edificio volcánico y no directamente bajo el cráter, sugiere 

la presencia, de un sistema, de fallas locales ciegas en la corteza, superior. En particular, 

se ha registrado actividad sísmica, a. aproximadamente 18 km al sur del cráter, que ha 

sido clasificada, como eventos locales corticales (LC) en el catálogo sísmico (Franco et ah, 

2019). Cabe destacar que, desde 2007, no se ha detectado una correlación directa, entre la 

sismicidad LC y la actividad volcánica del Llaima.

La actividad sísmica, del Llaima ha permanecido en niveles bajos, con un promedio de 

2 eventos diarios, si bien en octubre de 2017 (REAV, 2017) y noviembre de 2023 (REAV, 

2023) se registraron leves aumentos de la actividad sísmica. El volcán ha mantenido un 

estado de reposo prolongado desde la última erupción significativa.
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Capítulo 3

Metodología

3.1. Interferometría sísmica

La interferometría sísmica (IS) es un método que permite reordenar los campos de 

ondas registrados por las estaciones. Esta información posibilita una precisa caracteri­

zación de las propiedades del medio de propagación de la energía (Schuster, 2009). De 

uso extendido en exploración y sismología global, la IS ha mostrado resultados relevantes 

en ambientes volcánicos (Sens-Schónfelder et ah, 2014; Haney et ah, 2014; Casas et ah, 

2018, 2019, 2020). Entre los productos de IS más relevantes se encuentran las imáge­

nes tomográficas de ondas superficiales, aquellas que permiten inferir la arquitectura y 

propiedades de las estructuras del subsuelo volcánico (Lees, 2007), y las variaciones de 

velocidades, calculadas a partir de la correlación cruzada de señales entre pares de esta­

ciones, que aparecen antes de las erupciones debido a cambios en la densidad de fracturas, 

la saturación de fluidos y la presión de fluidos en los poros (González et ah, 2016; Cannata 

et ah, 2017; Nishida et ah, 2020; Ruiz et ah, 2022), y también aparecen debido a cambios 

estacionales (Sens-Schónfelder & Wegler, 2006).

La IS reúne técnicas de alta resolución basadas en el análisis de los patrones de in­

terferencia (constructiva o destructiva) en la propagación de la energía sísmica registrada 

por una o varias estaciones (Schuster, 2009). La IS puede emplearse a partir del uso de 

fuentes tanto artificiales como naturales, y sus herramientas matemáticas principales son 

la correlación cruzada, la convolution y la deconvolución (Wapenaar et ah, 2008). Del 

empleo de la IS, se obtienen estimaciones precisas de la respuesta impulsiva del medio, 

es decir, la función de Green, la cual describe el efecto del medio de propagación entre 

dos ubicaciones a partir de la excitación producida por una fuente puntual en alguna de 

ellas. Esta función, entonces, conduce a la obtención de nuevos sismogramas en los cuales
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3.1. INTERFEROMETRÍA SÍSMICA

uno de los sensores actúa como fuente de energía para los demás, otorgando información 

precisa sobre las propiedades del subsuelo.

3.1.1. Función de Green

Uno de los objetivos de la sismología consiste en reproducir los campos de desplaza­

mientos generados por las fuentes de energía sísmica, con el fin de extraer la información 

tiltil del medio de propagación. Una primera aproximación consiste en evaluar el campo 

de ondas generado por una fuente puntual e impulsiva con propagación unidireccional.

Supongamos entonces que se aplica un impulso en un punto xg = Cs en el tiempo 

¿ = (.y que el impulso se desplaza en la dirección n (orientación de la fuerza dada por sus 

tres componentes). Se define la componente del desplazamiento i de la fuerza impulsiva 

puntual / en función de las coordenadas xg con s = 1, 2, 3 a. tiempo t (Udías, 1999) como:

M$g,t) = 5(xs - ^s)ó(t - Qõin, (3.1)

donde á(x) es la función delta de Dirac, cuyo valor es distinto de cero y tiende a infinito 

solo cuando su argumento es cero. Por otro laclo, 5in es la función delta de Kronecker, 

donde n es el índice asociado a la orientación de la fuerza impulsiva, que toma el valor 1 

cuando i = n y es nula cuando i ^ n. De esta manera, la fuerza impulsiva aplicada en un 

punto de coordenadas £5, coordenada que define la posición de la fuente, en el tiempo £ 

será nula fuera de este punto e instante tiempo.

El campo de desplazamientos provocado por una fuente impulsiva está determinado 

por la función de Green. Cada componente i del desplazamiento depende de la direc­

ción n de la fuerza, por lo que la función de Green en la posición (xg,t) está dada por 

Gin(xg, t, ^g, £) (Udías, 1999). Esta función es un tensor de segundo rango que depende 

tanto de las coordenadas del receptor como de las coordenadas donde actúa la fuerza 

impulsiva. Para cada medio existe una función de Green específica que describe cómo 

reacciona mecánicamente ante una fuerza impulsiva, siendo una característica única de 

cada medio.

3.1.2. Interferometría sísmica de onda directa

Para comenzar a comprender la interferometría sísmica se realizará un análisis unidi­

mensional, que puede ser extendible a dos y tres dimensiones, utilizando ondas directas 

(Wapenaar et al., 2010). La interferometría de onda directa se utiliza principalmente para
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3.1. INTERFEROMETRÍA SÍSMICA

recuperar las ondas sísmicas superficiales entre receptores y, de esta manera, realizar un 

análisis de la distribución de velocidades en el subsuelo.

A partir de una onda plana generada por una fuente puntual e impulsiva ubicada en 

x = xs en el tiempo t = 0 (Figura 3.1a), propagándose hacia la derecha a lo largo del eje 

x, suponemos que la velocidad de propagación c es constante, que el medio es no disipativo 

y que existen dos receptores a lo largo del eje x, ubicados en xa y xb-

En la Figura 3.1b se muestra la respuesta observada por el primer receptor en xa, 

la cual denominamos G(xa, xs,t) donde G representa la función de Creen, cuyo primer 

argumento representa la posición del receptor, el segundo la posición de la fuente y el 

tercero el tiempo. En este caso, la función de Creen consiste en un impulso a ía = 

(x^ — xs}/c, por lo tanto G^xa, xs,t) = 5(t — í^), donde 5(t) es la función delta de 

Dirac. De manera similar, la respuesta del segundo receptor ubicado en xb está dada por 

G^xb, xg, t) = 5(t — ts) con íb = (xb — xs^fc (Figura 3.1c).

a)

b)

o — t

c)

0 ^ —*t

d)

0

Figura 3.1: Ejemplo ID de interferometría sísmica de onda directa, a) Onda plana viajando 

hacia la derecha a lo largo del eje x, generada a partir de una fuente impulsiva en x = x§ 

y a t = 0. b) Respuesta observada por un receptor en xa- c) Respuesta observada por un 

receptor ubicado en xb- d) Correlación cruzada entre las respuestas observadas en x^ y 

xb- Imagen obtenida de Wapenaar et al. (2010).

La interferometría sísmica implica la correlación cruzada de las respuestas entre dos 

receptores, en este caso ubicados en x^ y xb- Esto lo podemos expresar matemáticamente
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3.1. INTERFEROMETRÍA SÍSMICA

como (Wapenaar et ah, 2010):

G<xB,xs,t^ * G<xA,xs, -t\ (3.2)

donde * denota una convolución temporal. Sin embargo, al invertir el tiempo en la segunda 

función de Creen (es decir, G^XA,xg, ~t)), la convolucion se convierte en una correlación 

(Wapenaar et al., 2010):

G<xb, xs, t) * Gfe, Zs, -t) = y G(Ib, Is, t + tWA, '«s, «WV (3.3) 

Sustituyendo las funciones delta, de Dirac por cada, función de Creen:

G^xB,xg,t^ = 6(t -tB\

G(xA,xs,t) = 5(t - tA\
G(xB,xg,t) * G^xa^xs, —t) = j ô(t + t’— tB)ó(t’— tA^dt’. (3.4)

Dado que la función delta, de Dirac 5(t' — ía) solo es distinta, de cero cuando t' = ía".

G(xB,xs,t) * G^xA,xs, -t) = 5(t - (tB - tu)), (3.5)

G^xb.xs^ * G(xA,xs,—t) = 5 (t — ——— ) , (3.6)
' \ c /

G(xB, xs, t) * G(xA, xs, -t) = G(xB, xa, t). (3.7)

Este resultado corresponde a. la función de Creen G(xB, xa, t), que describe la propagación 

de la onda desde xa hasta xB.

En vista, de lo obtenido y observando la Figura. 3.1a, se puede ver que las trayectorias 

de los rayos asociados a. G^xa, xg, t) y G(xB, xg, t) comparten el camino desde xg hasta, 

a;^. El tiempo de viaje a. lo largo de este trayecto común se cancela, en el proceso de 

correlación cruzada, quedando sólo el tiempo de viaje a. lo largo del trayecto entre x^ 

y xB, es decir, tB — ía = ^bb^a, Por lo tanto, la correlación cruzada, de las respuestas 

mostradas en las Figuras 3.1b y c es un impulso en tB — ía (Figura. 3.Id). Este impulso 

puede interpretarse como la respuesta, de una fuente virtual en xa, observada, por un 

receptor en xB, es decir, la función de Creen G^xB,XA,tY

Un aspecto interesante es que la velocidad de propagación c y la posición real de la 

fuente xg no necesitan conocerse. Los tiempos de viaje a. lo largo del camino común entre 

xg y xa se compensan entre sí, independientemente de la velocidad de propagación y de 

la longitud de dicho trayecto. De manera, similar, si el impulso de la fuente ocurriera en 

t = tg en lugar de t = 0, los impulsos observados en x^ y xB se desplazarían en la misma 

cantidad de tiempo tg, que sería, cancelada, en la correlación cruzada. Por lo tanto, el 

tiempo absoluto tg en el que la fuente emite su pulso tampoco es necesario conocerlo.
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3.1. INTERFEROMETRÍA SÍSMICA

Supongamos ahora que la fuente no es impulsiva, sino que está definida por una ondícu- 

la s(t). Las respuestas en x^ y xb pueden escribirse como:

n(xA, xs, í) = G(xA, xs, í) * s(t), (3.8)

u(xb, xg, t) = G(xB, xg, t) * s(t). (3.9)

Si definimos Ss(t) como la autocorrelación de s(t), es decir, Ss(t) = s(í) * s(—t), entonces 

la correlación cruzada de «(x^, xg, t) y u(xB, xg, t) da como resultado el laclo izquierdo de 

la Ecuación 3.7 (dado que la convolución es una operación conmutativa) convolucionado 

con Ss(t), y esto es igual al laclo derecho de la Ecuación 3.7 convolucionado con Ss(í):

U^XBVXg^ * u(xA, Xg, -í) = G(xB, XA, t) * ^(t). (3.10)

Es decir, si la fuente es una ondícula en lugar de un impulso, la correlación cruzada entre 

las respuestas de los dos receptores da como resultado la función de Green entre estos dos 

receptores convolucionada con la autocorrelación de la función fuente. Principio válido 

para cualquier tipo de señal, incluso ruido.

Consideremos ahora la configuración dada por la Figura 3.2, con una fuente impulsiva 

en otra ubicación x = x'g y que la energía se propaga a lo largo del eje x hacia la izquierda.

a) —
----------------------- •---------------- • < *  

XA Xb •—----- ■ —*xXs

b> [
—3------------- j-------------=7

c)

0 £b —

d)
---------- •----------------  

/¿ - t’------- 0 — t

Figura 3.2: Ejemplo ID de interferometría sísmica de onda directa, a) Onda plana viajando 

hacia la izquierda a lo largo del eje x, generada a partir de una fuente impulsiva en x = xg 

y a t = 0. b) Respuesta observada por un receptor en xa- c) Respuesta observada por un 

receptor ubicado en xb- d) Correlación cruzada interpretada como la función de Green 

invertida en tiempo. Imagen obtenida de Wapenaar et al. (2010).
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3.1. INTERFEROMETRÍA SÍSMICA

La Figura 3.2b muestra la respuesta en x^ dada por G{xa, x'Si í) = 5(t — t^), con 

t'A = (xs — xa^c. De manera similar, la respuesta en xb es G(xb, x's, í) = 5(t — tB), con 

t'B = (xs — xb)/c (Figura 3.2c). La correlación cruzada entre estas respuestas es

G(xA,x's,t) * G(xB,x's,t) = S(t - (tB - t^)), (3.11)

G(xa,x's, t) * G(xb, x'g, t) = ô Çt + ——— ^ , (3.12)

lo cual es igual a la función de Green invertida en el tiempo G(xb,xa, —t). Por lo tanto, 

para la configuración de la Figura 3.2a, otenemos la siguiente representación de la función 

de Green:

G(xb, xa, — t) = G^xb, x'g, í) * G^xa, x'g, — í). (3.13)

Combinando las ecuaciones 3.13 y 3.7 de la siguiente manera obtenemos:

2

G^xbvxa,^ + G(xb,xa, -t) = ^ G(xB,xg,t) * G(xA,xg, -t\ (3.14)
i=l

donde í=l, 2 corresponde a xg y x'g respectivamente.

Si nuevamente consideramos que la fuente puede ser descripta por una ondícula s(t) 

en lugar de un impulso, la Ecuación 3.13 puede reescribirse como:

2

\G(xB, XA,t) + G(xb,xa, -t)] * Ss(t) = '^u((XB, xtg,t^ * u^XA/x^, -ty (3.15) 
i=l

El resultado de la Ecuación 3.15 indica que la correlación cruzada de la superposición 

de ondas propagándose en direcciones opuestas registradas en las posiciones xa y xb, da 

como resultado la función de Green entre x^ y Xb más una versión de la misma con tiem­

po invertido, convolucionadas con la autocorrelation de la función fuente s(t)(Wapenaar 

et al., 2010).

3.1.3. Interferometría sísmica de onda reflejada

La interferometría sísmica de ondas reflejadas permite extraer, mediante la correlación 

cruzada de dos registros sísmicos, la información de una reflexión generada desde una 

fuente situada en la posición de un primer receptor y detectada en la ubicación de un 

segundo receptor.

Este concepto se ilustra en la Figura 3.3 para un caso específico, donde tenemos una 

fuente puntual y una heterogeneidad que se encuentra en el punto medio entre ambos 

receptores. La energía emitida desde la fuente es registrada en el receptor más cercano por
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lo que su traza contendrá la información de la ondícula correspondiente a la función fuente 

retardada en tiempo (Figura 3.3a). La misma onda es reflejada en superficie hacia abajo 

y luego es reflejada en la heterogeneidad hacia la superficie, arribando de esta manera al 

segundo receptor. La traza de este último contendrá la misma ondícula de la fuente con 

mayor retraso que la del anterior debido al recorrido adicional desde el primer receptor 

al segundo (Figura 3.3b). Mediante la aplicación de la interferometría sísmica (denotado 

como ® en la Figura 3.3), se elimina información sobre el recorrido de la ondícula que 

ambos registros comparten, es decir, el camino desde la fuente hasta el primer receptor, 

quedando únicamente el recorrido de la perturbación que, partiendo del primer receptor, 

se refleja en la heterogeneidad y arriba al segundo receptor. Esto se puede interpretar 

como una reflexión cuya fuente se ubica en la posición del primer receptor y es registrada 

en el segundo.

Figura 3.3: Principio básico de la interferometría de onda reflejada, a) Fuente subsuper­

ficial emitiendo una onda que es recibida por un receptor, b) Un segundo receptor recibe 

una onda reflejada, c) La correlación cruzada elimina la propagación a lo largo del camino 

entre la fuente y el primer receptor. El resultado es interpretado como una reflexión, con 

la fuente en la posición del primer receptor, observada por el segundo. Imagen obtenida 

de Schuster (2009).

Debido a las aproximaciones realizadas en el desarrollo teórico de la interferometría 

sísmica, es crucial, para mejorar la eficiencia en la obtención de información del subsuelo, 

considerar una gran cantidad de reflexiones. Para ilustrar este punto, se puede asumir 

un modelo en el que una capa homogénea y sin pérdida de energía está ubicada entre 

una superficie libre y un semiespacio homogéneo inferior (Figura 3.4). En este escenario,
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supongamos una fuente impulsiva unitaria en el semiespacio inferior que emite una onda 

plana hacia la superficie, la cual es alcanzada a un tiempo t = to- Debido a que la onda 

solo atraviesa una interfaz en su trayecto hacia el primer receptor, el primer arribo se 

representa como un pulso de la forma t5(1 — to), donde t es el coeficiente de transmisión 

de la interfaz. Si consideramos que la onda se refleja en la superficie libre, con un coeficiente 

de reflexión igual a -1, y luego vuelve a reflejarse en la interfaz, con coeficiente de reflexión 

r, el próximo arribo que alcance la superficie estará dado por —tt5(1 — t0 — At), donde 

At = 2 Ax:/c siendo Ax: el espesor de la capa y c la velocidad de propagación de la onda 

en dicha capa (Wapenaar et ah, 2010).

Figura 3.4: Onda plana propagándose verticalmente desde un semiespacio inferior ha­

cia una capa homogénea superior con sus múltiples reflexiones. Imagen modificada de 

Wapenaar et al. (2010).

Sea T(t) el campo total de ondas de propagación en dirección vertical registrado en 

superficie. Este contendrá una serie infinita de pulsos regulares a intervalos At y am­

plitudes ao = t, «i = —rr, «2 = r2T, etc (Figura 3.5). La interferometría sísmica para 

una onda plana propagándose verticalmente registrada en una única estación, se reduce 

a evaluar la autocorrelación de esa respuesta de transmisión, es decir, a T(t) * T(—t) y 

este resultado se simplifica al considerar la relación entre el coeficiente de transmisión t 

y el de reflexión como t = Vi ~ /'2, estos coeficientes se relacionan por la conservación 

de la energía, dado que la energía de la onda incidente debe distribuirse entre la energía 

reflejada y transmitida (Chapman, 1994). En este caso la autocorrelación a retardo cero
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es (Wapenaar et al., 2010):

(oq + a2 + q2 + a| + ...)á(t) = t2(1 +r2 + r4 + r6 + ...)á(t) = t2(1 — z'2) b)(¿) = á(t). (3.16)

En el caso de un retardo de At, se tiene que la autocorrelación es:

(aoa-i+aia-2+ 0-20,3 + ...)5(t — At) = —z'T2(l + z'2 + z'4 + ...)ú(t —At) = —rú(t —At). (3.17)

Análogamente, para tiempos 2At, 3At, etc. se tendrá- que la autocorrelación es igual a 

r25(t — 2 At), —r35(t — 3At), etc. respectivamente.

7(f)

♦
0

Figura- 3.5: Respuesta de transmisión T(t) observada- en la superfície libre. Imagen modi­

ficada- de Wapenaar et al. (2010).

Quitando el primer arribo, estos pulsos de manera- conjunta- representan la respuesta- 

global de reflexión R(t) a una onda plana iluminando la capa- desde la superficie. Como 

consecuencia, la parte causal de la autocorrelación es igual a- —R(t) y la acausal es —R(—t). 

Con estas consideraciones, se tiene que:

R(t) + R(-t) = S(t) - T(t) * T(—t). (3.18)

Esta- expresión muestra- que la respuesta- global de reflexión puede ser obtenida- a- partir 

de la autocorrelación de la respuesta- global de transmisión. Este resultado es análogo a 

la expresión obtenida- para la interferometría de onda directa- (Ecuación 3.14). En ambos 

casos, el laclo izquierdo es una superposición de una respuesta- causal y su versión invertida 

en el tiempo. La principal diferencia es que el laclo derecho de la Ecuación 3.14 es una 

superposición de correlaciones cruzadas de ondas que se propagan hacia la derecha y 

hacia la izquierda, lo que fue necesario para- obtener una respuesta- simétrica- en el tiempo, 

mientras que el laclo derecho de la Ecuación 3.18 es una única autocorrelación pues la 

superficie libre en la Figura- 3.4 actúa- como un espejo, lo que elimina la necesidad de 

tener fuentes a- ambos lados de los receptores para- obtener una respuesta- simétrica- en el 

tiempo (Wapenaar et ah, 2010).
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La idea clave en ambos casos de interferometría, de onda directa y de onda reflejada, es 

que la correlación cruzada entre las señales registradas en dos puntos genera la respuesta 

impulsiva del subsuelo entre esas ubicaciones, lo que permite suponer la existencia de una 

fuente virtual en la posición del primer receptor.

3.1.4. Interferometría de ruido sísmico ambiental

La utilización de ruido sísmico ambiental en el ámbito de la interferometría sísmica 

ofrece la oportunidad de estimar, mediante el uso de registros continuos, la función de 

Green del medio cercano a las estaciones de monitoreo. A través de la comparación de las 

funciones de Creen a lo largo del tiempo, la interferometría sísmica permite inferir cambios 

precisos en dichas funciones y, por ende, en las propiedades del medio subyacente.

Una de las hipótesis para aplicar la interferometría sísmica al ruido ambiental es con­

siderarlo como un campo de ondas difuso, producido por fases aleatorias en los arribos. 

Esto implica un campo de ondas azimutalmente isotrópico y espacialmente homogéneo al 

promediar períodos de tiempo suficientemente largos (Hodgson, 1996; Weaver & Lobkis, 

2001). Sin embargo, en la práctica, no siempre se obtiene un campo de ondas difuso. Una 

distribución inhomogénea de fuentes puede introducir imperfecciones en la reconstrucción 

de las funciones de Green. No obstante, se ha demostrado que es posible el uso de un 

campo de ondas azimutalmente anisotrópico, como el que compone el ruido sísmico, para 

obtener funciones de Green precisas (Mulargia & Castellaro, 2008; Mulargia, 2012).

Una ventaja importante de la interferometría con ruido sísmico es que la coda de 

las funciones de correlación (las cuales surgen de la correlación cruzada entre pares de 

estaciones), es menos sensible a las variaciones en el origen del ruido que las ondas directas, 

y al mismo tiempo es más sensible a los cambios mecánicos o estructurales del subsuelo 

(Campillo et ah, 2011).

El ruido sísmico es principalmente generado por fuentes en la superficie terrestre, 

las cuales producen predominantemente ondas superficiales, por ello, se espera que las 

señales extraídas de los registros de ruido estén compuestas principalmente por estas 

ondas, en lugar de ondas de cuerpo (Yang & Ritzwoller, 2008). La presencia de scattering 

asociado a las heterogeneidades del subsuelo, junto con la consiguiente equipartición de 

energía, compensa la falta de homogeneidad en la distribución de fuentes de ruido, creando 

un acoplamiento entre las ondas superficiales y las de cuerpo. Esto permite que ambas 

puedan ser recuperadas a partir de la correlación de registros de estaciones cercanas. Así, 

se genera el arribo de un campo difuso (representado por la coda de las funciones de
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correlación) a la estación. En medios con una alta presencia de heterogeneidades, como 

las zonas volcánicas, la coda de las funciones de correlación se convierte en una buena 

aproximación a un campo difuso, tal como lo exige la teoría de la interferometría sísmica 

(Derode et ah, 2003; Larose et ah, 2004).

En la presente Tesis, aplicamos interferometría de ruido sísmico ambiental utilizando 

la completitud de los registros disponibles para obtener la mejor estimación posible de 

la función de Creen entre pares de estaciones empleadas, las que permiten observar las 

propiedades del subsuelo. Se correlaciona el ruido sísmico entre pares de estaciones, se 

obtienen las funciones de correlación y su agrupamiento deriva en un aumento de la 

cantidad de información disponible para el análisis.

Es interesante destacar que los resultados obtenidos a partir de la interferometría de 

ruido sísmico ambiental suelen proporcionar información en un rango de frecuencias menor 

que los estudios basados en ondas directas o fuentes activas. Por lo cual, en algunos casos, 

la combinación de ambas técnicas permite cubrir un rango espectral más amplio y, en 

consecuencia, estudiar un mayor rango de profundidades (Halliday et ah, 2008).

En resumen, la interferometría sísmica aplicada al ruido sísmico ambiental ofrece la 

ventaja de la construcción de funciones de correlación para intervalos temporales a elec­

ción, los cuales permiten, en su conjunto, derivar funciones de Green con gran precisión. 

Esto es fundamental para la elaboración de información de calidad.
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3.2. Tomografía de ruido sísmico ambiental.

La tomografía sísmica es un técnica que explota la información contenida en los re­

gistros sísmicos permitiendo la construcción de modelos 2D o 3D del interior terrestre. 

Implica la resolución del problema inverso para obtener un modelo sísmico (distribución 

espacial de velocidades en el subsuelo) heterogéneo que sea coherente con los registros 

sísmicos. Formalmente, si logramos establecer una relación d = y(m) entre las respuestas 

sísmicas d y la estructura sísmica m, el problema de la tomografía sísmica se reduce a 

encontrar m tal que d explique los registros observados dobs. En la mayoría de los casos, 

tanto d como m son vectores discretos de gran dimensión, lo que significa, que se utilizan 

muchos registros para obtener un modelo detallado del subsuelo (Rawlinson et ah, 2009).

La tomografía. de ruido ambiental (ANT - Ambient Noise Tomography por sus si­

glas en inglés) se utiliza para, estimar la velocidad de las ondas superficiales (en general, 

de períodos cortos y de períodos intermedios) mediante la correlación cruzada, de ruido 

sísmico ambiental entre pares de estaciones. Este “ruido” es generado por el movimien­

to permanente de la superficie terrestre no relacionado con sismos o fuentes específicas 

controladas (Campillo et ah, 2011). Las perturbaciones oceánicas y atmosféricas, que se 

aleatorizan aún más por la dispersión causada, por la heterogeneidad de la Tierra, sólida, 

son una de las principales fuentes de energía, para, la tomografía. de ruido ambiental.

Uno de los enfoques más comunes de la ANT consiste en extraer los tiempos de viaje 

de las ondas superficiales a. partir de las formas de onda correlacionadas y realizar una 

inversión para, obtener las velocidades de grupo para, diferentes períodos. Esto se hace 

bajo el supuesto de que la propagación del rayo sísmico es en línea recta, aunque varios 

estudios han utilizado rayos curvos mediante la solución de la ecuación de Eikonal y, por 

lo tanto, han abordado la no linealidad del problema (Rawlinson et ah, 2008; Saygin & 

Kennett, 2010). Los esfuerzos más recientes se han dirigido a. recuperar la velocidad de 

fase además de la velocidad de grupo, e intentar resolver la estructura, de velocidad de 

onda de corte en 3D a. partir de la inversión de mapas de dispersión de ondas Rayleigh y 

Love (Bensen et al., 2009).

En el presente trabajo utilizaremos las curvas de dispersión de ondas superficiales que 

se obtuvieron a. partir de la correlación cruzada, entre las estaciones que registraron el 

ruido ambiental en el área, del volcán Llaima. Se invertirán estas curvas en un proce­

dimiento de dos pasos para, determinar un modelo de velocidad de ondas de corte (Us) 

bajo la superficie. Los dos pasos consisten en una inversión linealizada, mediante mínimos 

cuadrados, seguida, de una inversión basada, en el método de Monte Garlo.
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3.2.1. Ondas superficiales

Las ondas superficiales son generadas por la superposición de ondas internas P y S, 

propagándose a lo largo de la superficie terrestre (Udías, 1999). Este tipo de ondas pueden 

estar asociadas al ruido sísmico, en ese caso, las fuentes actúan de manera continua y 

difusa, por ejemplo, las perturbaciones oceánicas y la microsismicidad terrestre (Larose 

et al., 2004; Yang & Ritzwoller, 2008). La correlación cruzada de los registros entre pares de 

estaciones es un paso fundamental para la extracción de la función de Green. Esta función 

se comporta como si una fuente sísmica virtual estuviera ubicada en una estación, y la 

otra estación registrara la propagación desde dicha fuente. De esta manera, la correlación 

del ruido sísmico ambiental permite reconstruir las características de propagación de las 

ondas Rayleigh y Love sin la necesidad de eventos sísmicos identificables.

Las ondas superficiales son dispersivas, es decir, que la velocidad con la que se propa­

gan depende de la frecuencia. Y su velocidad asociada a una frecuencia específica se la 

denomina velocidad de fase c(cu), siendo cu la frecuencia angular,

cM = = 1, (3.19)

k el número de onda y T el períclo. Esta es la velocidad con la que se propaga cada 

componente armónico de las ondas superficiales y depende de los parámetros del medio, 

como los espesores y velocidades de las ondas de cuerpo, que varían con la profundidad. 

A causa de la dispersión, cuando las ondas superficiales de frecuencias próximas viajan 

a velocidades similares, las mismas interfieren entre sí en una tendencia modulada cuya 

frecuencia es la media de sus componentes y su envolvente varía lentamente en amplitud 

con el tiempo. En este caso, la energía del movimiento se concentra en paquetes de ondas 

que viajan con una velocidad que se la denomina velocidad de grupo [/(cu):

um = (3'20)
Usando la ecuación 3.19 podemos escribir a la velocidad de grupo como: 

, , / U w \ ' ( ( \ ácW\ \ ' / 1 _  </c(lj)
mU «CU / | i | i CU) ^
dk d^-; \ da; ) \ c(cu)2 / \ c(cu)

Por lo tanto, 

[/(cu) = ----------------------------------------í3-22) 
c(cj) dio

Vemos que la velocidad de grupo depende de la velocidad de fase de las ondas indi­

viduales, y por ende de los parámetros del medio, y de cómo varía esa velocidad (Rosa, 

2015).

(3.21)
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3.2.2. Curvas de dispersión

En un medio homogéneo, las ondas superficiales con distintas longitudes de onda pe­

netran a diferentes profundidades pero todas presentan la misma velocidad, por ser el 

material uniforme (Figura 3.6A izquierda). Si el medio posee capas de distintas propie­

dades, las ondas de distinta longitud de onda que atraviesan las diferentes capas, con 

distintas propiedades elásticas, se propagan a una velocidad de fase que depende de las 

propiedades elásticas de las capas involucradas (Figura 3.6B derecha).

Figura 3.6: Ondas Rayleigh con diferentes longitudes de onda penetrando en un medio 

homogéneo (A) y en un medio heterogéneo (B). Imagen extraída de Rosa (2015).

La forma de la curva de dispersión depende de ciertos parámetros del medio como los 

espesores, las densidades y velocidades de las ondas P y S, entonces conociendo la curva 

para una trayectoria determinada, es esperadle obtener, mediante procesos de inversión, 

la estructura de velocidad de la onda S para dicha trayectoria. Es por esto que resulta 

crucial la determinación de las curvas de dispersión para el análisis del interior terrestre 

(Rosa, 2015).

La correlación cruzada del ruido sísmico ambiental es una aproximación de la función 

de Green de ondas superficiales entre dos puntos de observación. En el caso de un campo 

de ondas ambientales difusas, registrado en dos receptores, la función empírica de Green 

de ondas Rayleigh puede emplearse para restringir la estructura de velocidades del interior 

de la Tierra. En el dominio de la frecuencia, esta es proporcional a una función de Bessel 

de primera especie de orden cero (Jo)(Magrini et ah, 2022):

75,^p(xa,xb,u)^ ^ JQ (3.23)
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donde A, cu y c corresponden a la distancia entre estaciones, la frecuencia angular y la 

velocidad de fase, respectivamente, p es el valor esperado del espectro cruzado normalizado 

asociado con los dos registros de ruido ambiental, y 7£{...} es la parte real del número 

complejo. El término e "A es el amortiguamiento que considera la atenuación (o) de las 

ondas Rayleigh propagándose entre los receptores.

Al trabajar con ruido ambiental, estamos utilizando sismogramas continuos de larga 

duración por lo que la esperanza estadística de p se reemplaza por un promedio de los 

espectros cruzados calculados en una ventana temporal de varios días. Esto contribuye a 

aproximar la condición de un campo de ondas ambientales difusas, permitiendo usar la 

ecuación anterior para medir la velocidad de fase (promedio) entre estaciones (Boschi & 

Weemstra, 2015).

En la práctica, SeisLib (Magrini et ah, 2022), que es la librería de Python que uti­

lizaremos para esta etapa de procesamiento, emplea la ecuación 3.23 para calcular las 

velocidades de fase de ondas Rayleigh y Love. Dado que la velocidad de fase está relacio­

nada con la fase de la función empírica de Green, pero no con su amplitud, el término de 

amortiguamiento exponencial se descarta, lo que simplifica el problema de recuperar c a 

partir de los datos (Magrini et ah, 2022).

3.2.3. Inversión de velocidad

SeisLib es la librería de Python que utilizamos para realizar esta primera inversión. Uno 

de los módulos de esta librería permite invertir mediciones de velocidad entre estaciones 

para generar mapas de velocidad de ondas superficiales. SeisLib implementa un esquema 

de inversión de mínimos cuadrados basado en la teoría de rayos, lo cual implica asumir 

que las ondas superficiales se propagan de un punto dado en la superficie terrestre a otro 

sin desviarse de la trayectoria de círculo máximo que los conecta. El tiempo de viaje a lo 

largo de la trayectoria de círculo máximo puede expresarse como:

t = í s«l),e(l))dl, (3.24)
J path

donde (j) y 6 representan la longitud y latitud respectivamente, de cada uno de los puntos 

a lo largo de la trayectoria de un rayo y s es la lentitud que se desea determinar en la 

Tierra.

Considerando una parametrización discreta de la superficie terrestre y suponiendo 

que cada bloque o celda de la cuadrícula de esta parametrización tiene lentitud constante,
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podemos escribir:
1 _

S = — ^ ' Sn^n, (3.25)

donde L es la longitud de la trayectoria de círculo máximo y Ln es la distancia recorrida 

por la onda superficial a través del n-ésimo bloque. La ecuación anterior representa el 

problema directo que permite obtener la velocidad promedio de propagación entre dos 

puntos en la superficie terrestre. Si ahora definimos la matriz A de p x q elementos, tal 

que p es el número total de observaciones:

d = A - m, (3.26)

donde d es un vector p-dimensional cuyo Áxésimo elemento corresponde a la lentitud 

medida, y m es el vector g-dimensional deseado, cuyo Áxésimo elemento corresponde al 

coeficiente del modelo s^. La matriz A puede calcularse numéricamente. La ecuación 3.26 

es la base del problema inverso a resolver, su solución será la distribución de lentitud 

(o velocidad) que estamos buscando. Sin embargo, en aplicaciones sismológicas reales, el 

sistema de ecuaciones lineales anterior suele ser sobredeterminado, es decir, el número de 

datos es mucho mayor que el número de parámetros del modelo (p L> q\ Esto implica 

que, aunque A es conocida, no es invertible.

En SeisLib se resuelve el problema inverso anterior mediante el uso de mínimos cua­

drados regularizado, es decir,

m = m0 + (ATA + p2 R^R^-1 AT (d — A ■ m0), (3.27)

donde Reg es la matriz de regularización que depende de la parametrización, mo es el 

modelo inicial y p es el parámetro de regularización que se debe elegir mediante un 

análisis de curva L (Hansen, 1999).

3.2.4. Inversión en profundidad

Para realizar la segunda inversión utilizamos BayHunter (Dreiling & Tilmann, 2019), 

una herramienta de código abierto en Python diseñada para realizar una inversión bayesia- 

na transdimensional mediante cadenas de Markov Monte Cario (McMC) de la dispersión 

de ondas superficiales. El algoritmo sigue una estrategia impulsada por los datos y resuel­

ve la estructura de velocidad en profundidad, el número de capas, la relación Vp/Vs, y los 

parámetros de ruido, como la correlación y amplitud del ruido en los datos.

Habitualmente los métodos de inversión aproximan el mejor modelo minimizando des­

viaciones. La inversión Bayesiana, en cambio, busca el modelo más probable generando
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distribuciones de probabilidad para cada parámetro del mismo. Como su nombre lo indica, 

se fundamenta en el teorema de Bayes, que relaciona las probabilidades condicionales in­

versas. Suponiendo que tenemos datos observados dobs y un modelo m, la probabilidad de 

observar dobs dado m es p(dobs\mY y la probabilidad de obtener m dado dobs es p(m\dobSY 
Ambas ocurrencias dependen también de la probabilidad de que ocurra m o dobs, es decir, 

p(m) y p^dobsY La probabilidad condicional inversa de que ambos eventos ocurran está 

dada por:

p(m|áoi,s)p(áoi,s) = p^dobs^p^mY (3.28)

como dobs se conoce, a partir de las mediciones, el teorema de Bayes puede reescribirse 

como:

P^dobs^ oc p(GUs|m)p(m), (3.29)

p(m\dobs) es la distribución posterior del modelo dado los datos, p(dobs\m) es la verosimi­

litud entre los modelos y p(m) es la distribución de probabilidad previa.

La cadena de Markov Monte Cario describe un algoritmo de muestreo para obtener 

muestras de una distribución de probabilidad. Este algoritmo combina el método de Mon­

te Cario, un método de muestreo aleatorio, y las cadenas de Markov, que asumen una 

dependencia entre la muestra actual y la anterior (Dreiling & Tilmann, 2019).

En la Figura 3.7 se muestra un esquema de muestreo McMC para una cadena que 

progresa a través del espacio de parámetros, este progreso consta de dos etapas. La primera 

de ellas es la fase burn-in, en la cual la cadena comienza con una combinación aleatoria de 

parámetros dentro del espacio de soluciones y progresa con iteraciones continuas hacia un 

óptimo basado en la verosimilitud. En la segunda fase, la fase de exploración, la cadena 

ya ha alcanzado su región óptima y realiza un muestreo de la distribución posterior.
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Figura 3.7: La columna de la izquierda corresponde a las iteraciones de la fase burn-in, 

con el recuadro en negro enmarcando la región de exploración, y la columna de la derecha 

a las iteraciones de la fase de exploración. En la primera fila se gráfica la verosimilitud en 

función de la amplitud del ruido de la dispersión de ondas superficiales, y en la segunda 

fila se gráfica la velocidad superficial Vs y la relación Vp/Vs. Ejemplo tomado de la estación 

SL10 en Sri Lanka. Imagen modificada de Dreiling & Tilmann (2019).

En la Figura 3.8 se muestran cien cadenas independientes explorando el mismo es­

pacio de parámetros. Cada cadena comienza con un modelo aleatorio diferente, pero la 

mayoría de las cadenas convergen hacia la misma región de exploración para muestrear la 

distribución posterior. Sin embargo, si existen cadenas que no convergen a la zona ópti­

ma al entrar en la fase de exploración (por ejemplo, las dos cadenas de color rosa que 

se encuentran en el gráfico inferior derecho de la Figura 3.8) probablemente representen 

cadenas atípicas y no deberían considerarse para la distribución posterior.
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Burn-in phase
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2.5

Figura 3.8: Mismos parámetros que en la Figura 3.7. La cruz negra indica la mediana de 

la distribución posterior completa (fase de exploración). Ejemplo tomado de la estación 

SL10 en Sri Lanka. Imágen modificada de Dreiling & Tilmann (2019).

3.2.5. Resolución

Uno de los principales aspectos a la hora de realizar la inversión de las velocidades de 

las ondas superficiales es considerar su resolución en profundidad, es decir, la capacidad 

que poseen estas ondas para recuperar la información de los parámetros del medio para 

diferentes profundidades. Es por esto que se analiza la sensibilidad de las velocidades de 

las ondas superficiales respecto a los parámetros del medio como la densidad y velocidades 

de ondas P y S. Por ello los núcleos de sensibilidad o kernels, que se obtienen calculando 

la derivada parcial de la velocidad de las ondas superficiales respecto a los parámetros del 

medio (como puede ser las velocidades de las ondas de cuerpo, la densidad y profundidad), 

nos proveen una relación entre las velocidades de dispersión y la estructura de la Tierra 

(Rosa, 2015).

En general, las velocidades de las ondas superficiales son altamente sensibles a los 

cambios en las velocidades de la onda de corte. Para un modelo regional de velocidad 

de onda S en el área de estudio (Sielfelcl et ah, 2019) y utilizando el software senskernel 

(Aki & Richards, 1980; Levshin et ah, 1989), hemos encontrado que, conforme aumenta 

el período de las ondas superficiales, tendremos mayor sensibilidad a mayor profundidad
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(Figura 3.9). Para este modelo regional de ly podemos obtener una buena resolución en los 

primeros 15km de profundidad aproximadamente, descartando los primeros metros pues 

para muestrear bien estas profundidades deberíamos trabajar con frecuencias más altas, 

es por este motivo que observamos en la Figura 3.9 una gran variación de sensibilidad en 

la zona más somera.

Figura 3.9: Núcleos de sensibilidad de la velocidad de fase del modo fundamental de 

la onda Rayleigh respecto a la velocidad de onda S, para diferentes profundidades y a 

distintos períodos.
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Capítulo 4

Aplicación

4.1. Datos disponibles

En esta sección describimos las redes y estaciones sísmicas que fueron utilizadas para 

la realización de la tomografía de ruido sísmico ambiental. La distribución de las estacio­

nes se muestran en la Figura 4.1. La red LL se instaló de manera temporal para reforzar 

las estaciones de la red sísmica TC (OVDAS-SERNAGEOMIN), que constituye la red 

permanente de vigilancia volcánica del Vn. Llaima. Por su parte, la red 3H fue estable­

cida provisionalmente como parte del experimento SAIAS (Sielfelcl et al., 2019). Fueron 

utilizadas un total de 49 estaciones sísmicas para la realización de este trabajo, cada una 

de ellas adquiriendo cien muestras por segundo.

4.1.1. Red LL

La red LL fue desplegada temporalmente entre enero y marzo de 2015 gracias a los 

esfuerzos coordinados de investigadores de la Universidad de Boise y de Carolina del 

Norte (Estados Unidos) y con la colaboración de OVDAS-SERNAGEOMIN. Estas esta­

ciones fueron instaladas en un área de 20 x 25 km2 alrededor del volcán Llaima y estaban 

equipadas con una variedad de sismómetros de banda ancha de tres componentes y cligita- 

lizadores, los cuales se detallan en la Tabla 4.1. Originalmente contaba con 26 estaciones, 

pero dado que la ventana temporal disponible era menor a 30 días, se descartó a la estación 

MIC por cubrir solo una pequeña porción del intervalo de procesamiento requerido.
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4.1.2. Red 3H

Las 16 estaciones pertenecientes a esta red fueron desplegadas como parte del experi­

mento SAIAS (Sielfeld et al., 2019). Las especificaciones de estas estaciones se encuentran 

en la Tabla 4.2, todas equipadas con sismómetros de banda ancha de componente vertical 

únicamente. Utilizamos la información de las 16 estaciones.

4.1.3. Red TC

Esta red se encuentra en funcionamiento permanente ya que pertenece a la Red Nacio­

nal de Vigilancia Volcánica (OVDAS-SERNAGEOMIN, Chile). Cuenta con 9 estaciones 

sísmicas instaladas, de las cuales tenemos información de 8 de ellas, todas equipadas con 

sismómetros de banda ancha de tres componentes, excepto la estación LAJ, que cuenta 

con un sismómetro de una componente vertical (la cual fue igualmente utilizada). En la 

Tabla 4.3 se enumeran las 8 estaciones de las cuales se obtuvieron las formas de ondas 

para el estudio (se detallan sensores y digitalizadores).

Tabla 4.1: Estaciones pertenecientes a la red LL.

Estación Latitud [°] Longitud [°] Altura [m] Sensor Digitalizador

BAD -38.644051 -71.782943 1245 Guralp CMG-3T Guralp Mk3

BVL -38.75609 -71.7925 1478 MCP-120S1 MG

CHM -38.76508 -71.58561 840 T120P/PA2 Taurus

CIN -38.68433 -71.70295 1934 T120P/PA Reftek 130

CTF -38.76369 -71.72169 1473 MCP-120S MG3

DTH -38.74567 -71.72274 1720 MCP-120S MG

GEO -38.70291 -71.69817 1933 T120P/PA Reftek 130

HFH -38.75104 -71.76026 1621 MCP-120S MG

HRD -38.69548 -71.73027 3080 MCP-120S MG

Manometries - Meridian Compact Posthole de 120 segundos
Manometries - Trillium 120P/PA
3 Nanometrics - Meridian Compact
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Estación Latitud [°] Longitud [°] Altura [m] Sensor Digitalizador

HRS -38.72586 -71.77995 1810 MCP-120s MC

LAG -38.69351 -71.598033 998 Guralp CMG-3T Guralp Mk3

LAH -38.63643 -71.72533 1183 Guralp CMG-3T Guralp Mk2

LST -38.72921 -71.68367 1486 MCP-120s MC

MAG -38.85513 -71.89416 501 T120P/PA Taurus4

MDV -38.89972 -71.87402 490 T120P/PA Reftek 130

PAX -38.820343 -71.742971 712 Guralp CMG-3T Guralp Mk3

POW -38.8094 -71.79934 777 Guralp CMG-3T Reftek 130

RAB -38.89503 -71.7368 732 T120P/PA Taurus

RLW -38.70591 -71.76403 1975 T120P/PA Reftek 130

ROD -38.93478 -71.82444 821 T120P/PA Centaur5

SCT -38.67293 -71.72349 1934 Guralp CMG-40T Reftek 130

SMM -38.69083 -71.79142 1711 Guralp CMG-3T Guralp Mk2

STM -38.687911 -71.765127 1970 T120P/PA Centaur

TRL -38.754478 -71.645836 882 Guralp CMG-3T Guralp Mk3

WAT -38.7243 -71.6567 1027 T120P/PA Centaur

Tabla 4.2: Estaciones pertenecientes a la reel 3H.

Estación Latitud [°] Longitud [°] Altura [m] Sensor Digitalizador

LB4S -38.541 -71.257 1118 Mark L4-3D EarthDataLogger

LB5S -38.694 -71.33 1172 Mark L4-3D EarthDataLogger

4Nanometrics - Taurus
5Nanometrics - Centaur
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Estación Latitud [°] Longitud [°] Altura [m] Sensor Digitalizador

LB6S -38.809 -71.282 1141 Mark L4-3D EarthDataLogger

LL1B -38.59 -71.801 743 Trillium Compact EarthDataLogger

LL2B -38.672 -71.624 1054 Trillium Compact EarthDataLogger

LL3S -38.833 -71.638 522 Mark L4-3D EarthDataLogger

LL4S -38.873 -71.822 414 Mark L4-3D EarthDataLogger

LS1B -38.92 -71.493 1196 Trillium Compact EarthDataLogger

LS2S -39.065 -71.72 495 Mark L4-3D EarthDataLogger

LS3S -39.117 -71.475 828 Mark L4-3D EarthDataLogger

LS4S -39.197 -71.854 655 Mark L4-3D EarthDataLogger

LX2S -38.234 -71.728 1167 Mark L4-3D EarthDataLogger

LX3S -38.434 -71.389 1052 Mark L4-3D EarthDataLogger

LX4S -38.463 -71.638 914 Mark L4-3D EarthDataLogger

LX5S -38.47 -71.509 1131 Mark L4-3D EarthDataLogger

LX6S -38.474 -71.775 635 Mark L4-3D EarthDataLogger

34



4.1. DATOS DISPONIBLES

Tabla 4.3: Estaciones pertenecientes a la red TC

Estación Latitud [°] Longitud [°] Altura [m] Sensor Digitalizador

AGU -38.723 -71.715 2154 T120P/PA Quanterra Q330

LAV -38.7015 -71.6461667 1090 T120P/PA Quanterra Q330

LAJ -38.7550167 -71.6962333 1603 Sercel L4C Reftek 130B

CRU -38.709011 -71.799531 1704 T120P/PA Quanterra Q330

CON -38.74014 -71.77058 1762 Reftek 151-30 Reftek 130B

LLA -38.7808333 -71.7 1088 Guralp CMG-6T Reftek 130B

PAI -38.8737694 -71.6459333 1130 Guralp CMG-40T Guralp CMG-DM24

ROC -38.6779333 -71.6826833 1720 Reftek 151-30 Reftek 130B

35



4.1. DATOS DISPONIBLES

Figura 4.1: a) Ubicación del volcán Llaima (rojo), b) Ubicaciones de las estaciones sísmicas 

pertenecientes a la recles 3H (verde), LL (azul) y TC (magenta), y el volcán Llaima 

(rojo), c) Acercamiento al recuadro negro de la figura b para una mejor visualización de 

la distribución de estaciones en la zona más cercana al edificio volcánico.
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4.2. Respuestas instrumentales

Para compatibilizar los datos a utilizar se necesita disponer de las curvas de respuesta 

de cada instrumento (Figura 4.2) y así extraer sus efectos a fin de obtener el movimien­

to del suelo en las estaciones. Para ello se utilizó el programa PDCC (Portable Data 

Collection Center), software desarrollado por IRIS (Figura 4.3) que, además de las especi­

ficaciones de marca y modelo, requiere el ingreso de diferentes parámetros de configuración 

de las estaciones para la. adecuada selección de las respuestas instrumentales dentro de 

una librería disponible. En casos particulares, ante la ausencia de algunos parámetros 

requeridos a tal fin, se debieron validar las configuraciones seleccionadas a partir de la 

comparación de registros telesísmicos entre las mismas (Figura 4.4). Las respuestas valida­

das se almacenan en archivos .xml y .dataless para su implement ación en el procesamiento 

de los datos utilizando funciones de la librería obspy.

Figura 4.2: Respuesta instrumental de la estación BVL canal HHZ. Espectro de amplitud

(arriba) y de fase (abajo).

Figura 4.3: Ejemplo de información instrumental cargado en el software PDCC. En el 

sector izquierdo se observan las estaciones y canales, cuya selección muestra, en el sector 

derecho, los parámetros seleccionados para la confección de su respuesta instrumental.
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le-5

2015-03-29123:59:59.998403 - 2015-03-30119:11:58.948403

2015-03-30100:00 04:00 16:00

2015-03-30100:00:00 - 2015-03-31100:00:00

2015-03-30100:00 06:00 00:00

Figura 4.4: Sismograma de la estación LAV con parámetros confiables (arriba) y sis­

mograma de la estación PAI con parámetros por validar (abajo). El evento telesísmico 

seleccionado ocurrió el 29/3/15 a las 23:48:31 hs con Mw = 7.5 y profundidad = 41.3 

km, arribando a nuestras estaciones el 30/3/15 a las 00:03:42 hs. De la estación PAI 

desconocíamos una configuración específica del digitalizador, el tap table look up range, 

por lo que comparamos la respuesta con una estación con un digitalizador con todos sus 

parámetros conocidos para un evento telesísmico y viendo que las respuestas están en el 

mismo rango seleccionamos el tap table look up range entre 21-30.
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4.3. Preprocesamiento de datos

El objetivo principal del preprocesado es adecuar los registros para una correcta apli­

cación de los pasos comprendidos durante el procesamiento de la información. De esta 

manera, el preprocesamiento consta, por ejemplo, de la homogeneización de la amplitud 

del registro para evitar señales de gran amplitud (como podrían ser terremotos) que in­

fluyen en la correlación cruzada entre pares de estaciones ocultando señales coherentes de 

menor amplitud. Los pasos a seguir serán:

Preprocesamiento

■ Control de datos: se adquieren los registros sísmicos continuos en formato mseed. 

Posteriormente se hace una conversión a formato SAC, donde agregamos los meta­

datos de latitud, longitud y elevación de cada una de las estaciones. Controlamos 

la continuidad del funcionamiento de las estaciones en el intervalo de tiempo y por 

esta razón descartamos una de las estaciones, la estación MIC perteneciente a la red 

LL, dado que hubo un corte de 60 días en la adquisición de datos.
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■ Remoción de la respuesta instrumental: para poder comparar registros del 

movimiento del suelo procedentes de diferentes instrumentos, se deconvoluciona el 

registro con la respuesta intrumental y así se eliminan el efecto del sensor y del 

adquisidor en el registro.

■ Decimación: el decimado es un paso que se suele realizar para reducir el tiempo 

de cómputo y consiste en reducir el número de muestras. La frecuencia de muestreo 

de nuestra señal es fm = 100 Hz, y decimamos a 10 Hz. Por el teorema de Nyquist 

sabemos que es posible recuperar hasta los 5 Hz (/m/2), lo cual es más que suficiente 

para obtener curvas de dispersión con períodos entre 2 s y 6 s. Este es el mayor rango 

de períodos que podemos obtener sin ambigüedad utilizando SeisLib.

■ Remoción de tendencias: en ocasiones la media de un registro sísmico está des­

plazada de la línea de cero e incluso presenta una tendencia lineal, o componente 

espectral de muy largo período (Figura 4.5). Estas tendencias no están asociadas a 

las señales sísmicas reales sino que podrían deberse al ruido instrumental y a cam­

bios de temperatura en torno al sensor. Tanto la reducción de la media como la de 

la pendiente son dos procesos comúnmente utilizados en el tratamiento de señales 

sísmicas. La primera consiste en desplazar la línea media del registro al nivel del 

cero. La segunda, en eliminar del registro cualquier sesgo para que presente una 

media horizontal.

2015-03-08700:00:00 - 2015-03-09700:00:37.6

Figura 4.5: Sismograma correspondiente a la red 3H, estación LL2B, canal HHZ. Podemos 

ver que, antes de aplicar el preprocesamiento se ve un desplazamiento respecto del cero y 

cambios de pendientes.

■ Taper (o ventaneo): tiene como objetivo suavizar los extremos de un registro 

para evitar efectos no deseados en la señal, como el fenómeno de Gibbs. Dado que 

los extremos del registro no son cero se aplica una ventana de Hanning para que la 

señal no tenga bordes abruptos y evitar así las oscilaciones.
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■ Filtrado: aplicamos un filtro pasabajos cuya frecuencia de corte es 4.95 Hz, para 

reducir el tiempo de cómputo y, además, porque nuestra señal de interés, el ruido 

sísmico ambiental, se encuentra típicamente en el rango 0.02-1 Hz (microsismicidad) 

(Nishida, 2017).

■ Merge: consiste en combinar múltiples trazas sísmicas de un mismo canal en una 

sola traza continua. Dado que muchos de los registros se encuentran en formato 

mseed primero se realizó un merge de estos para tener datos continuos de todo un 

día, este merge se hizo previo a la remoción de la respuesta instrumental. Luego 

de realizadas las etapas descriptas anteriormente se realizó otro merge para enlazar 

todas las trazas correspondientes a un mismo canal para todas las estaciones, obte­

niendo así registros continuos de 48 días como mínimo y de 168 días como máximo. 

El merge, en ambos casos, se aplicó sin modificar el dato original, es decir, sin rea­

lizar interpolaciones y cuando había huecos (o gaps) en el registro, se rellenó con 

ceros a fin de no modificar el registro.

Esta etapa de preprocesamiento es crucial, pues exigimos obtener registros continuos 

de más de 30 días para el cálculo de las curvas de dispersión de calidad. Los registros 

obtenidos luego de la etapa de preprocesamiento (Figura 4.6) serán la entrada para el 

programa de la librería SeisLib que calcula la velocidad de fase de las ondas superficiales, 

y previo a esto, realiza la rotación de las componentes de la onda Love.

2015-01-01100:00:00 - 2015-06-11716:46:59.9

[3H.LL2B..HHZ]

■ i t 1 rr 1 - -1 f *

2015 Feb 2015 Mar 2015 Apr 2015 May 2015 Jun 2015

0.00016

0.00008

0.00000

-0.00008

-0.00016

Jan

Figura 4.6: Sismograma correspondiente a la red 3H, estación LL2B, canal HHZ luego de 

aplicado el preprocesamiento. Se observan los cambios de unidades debido a la remoción de 

la respuesta instrumental, la media del registro se encuentra en el cero, no hay pendientes 

y es un registro continuo desde enero a junio.
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4.4. Cálculo de curvas de dispersión

Para el cálculo de las curvas de dispersión utilizamos la clase AmbientNoiseVelocity de 

la librería SeisLib. Este algoritmo marca los cruces por cero de la correlación cruzada en 

el dominio de la frecuencia (ecuación 3.23) tomando el promedio de los espectros cruzados 

de los datos de ruido ambiental sobre un lapso temporal mayor a 30 días, para reemplazar 

el valor esperado de p por este promedio y observando en qué frecuencias se produce 

un cambio de signo en la función, es decir, se calculan las raíces de la función de Bessel 

Jo. Luego ingresamos una curva de dispersión de referencia para un modelo global de 

velocidad de fase dado por Ekstrom et al. (1997) y el algoritmo calculará la velocidad de 

fase utilizando dicha curva de referencia como modelo para las frecuencias más bajas.

Además del cálculo de las curvas de dispersión automáticas (Figura 4.7, columna 

izquierda) obtenemos un gráfico de la correlación cruzada de los espectros (Figura 4.7, 

columna derecha) que representa la señal de un receptor que funciona como fuente siendo 

registrada por el otro receptor (principio de la interferometría). La Figura 4.7 (columna 

derecha) muestra ejemplos donde se observa la amplitud de la señal en función de la 

frecuencia (en la parte real) y la fase (parte imaginaria).

Para la onda Rayleigh obtuvimos 810 curvas de dispersión, mientras que para la onda 

Love obtuvimos 253. Esta diferencia significativa entre ambas se debe a que las estaciones 

de la red 3H (16) sólo cuentan con sismómetros de componente vertical, es decir, que sólo 

aportan al cálculo de las ondas Rayleigh.

Por otra parte, en el tercer gráfico de la Figura 4.7 y segundo gráfico de la Figura 4.8, 

como tenemos una distancia corta entre las estaciones, no tenemos demasiados cruces por 

cero, lo que hace que el algoritmo no pueda resolver bien esta ambigüedad. Ver que esto 

mismo puede ocurrir para mayores distancias, como hay una gran cantidad de cruces por 

cero, nuevamente el algoritmo no puede resolver la ambigüedad; tal es el caso del ejemplo 

mostrado en el cuarto gráfico de la Figura 4.7. Para distancias medias, el algoritmo nos 

devuelve curvas de dispersión coherentes. Es decir, este cuenta con limitaciones a la hora 

del cálculo automático de las curvas de dispersión, por lo que se podría realizar el picado 

manual de estas, pero, con el objeto de mantener los mismos criterios para la obtención 

de cada una de las curvas, y de esa manera incrementar la objetividad en este paso crucial 

del procesamiento, decidimos mantener la automaticidad del picado de las curvas.
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3H.LB5S..HHZ - 3H.LX5S..HHZ | Dist: 29.4 km | Overlapping days: 162.8

3H.LB5S..HHZ - LL.LAG..HHZ | Dist: 23.3 km | Overlapping days: 78.2

3H.LL2B..HHZ - LL.CHM..HHZ | Dist: 10.9 km | Overlapping days: 77.4

3H.LS1B..HHZ - 3H.LX6S..HHZ | Dist: 55.3 km | Overlapping days: 161.8

4.5

4.0

3.5

3.0

2.5

2.0

1.5

1.0

Dispersion Curve

1 0.2 0.3 0.4 0.5 0.6 0.7 0.8 0.9 1.0
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Cross Spectrum

— Real0.08
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0.04

0.02

0.00

-0.02

-0.04

-0.06

-0.08
0.1 0.2 0.3 0.4 0.5 0.6 0.7 0.8 0.9 1.0

Frequency [Hz]

Figura 4.7: Curvas de dispersión (izquierda) y espectros de correlación cruzada (derecha)

para ondas Rayleigh.
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LL.BAD..HHT - TC.PAI..HHT | Dist: 28.1 km | Overlapping days: 78.8

LL.BVL..HHT- LL.DTH..HHT | Dist: 6.2 km | Overlapping days: 66.8

LL.CTF..HHT- LL.MAG..HHT | Dist: 18.1 km | Overlapping days: 64.8

LL.ROD..HHT- LL.WAT..HHT | Dist: 27.5 km | Overlapping days: 73.9

Figura 4.8: Curvas de dispersión (izquierda) y espectros de correlación cruzada (derecha)

para ondas Love.
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4.5. Inversión de velocidad

Utilizando SeisLib obtuvimos mapas tomográficos a partir de la utilización del método 

de inversión descripto en el capítulo anterior, aplicado a las velocidades de fase de las ondas 

Rayleigh y Love adquiridas a partir de las curvas de dispersión. El procedimiento para 

generar estos mapas involucra los siguientes pasos:

1. Entrada de datos: se parte de las curvas de dispersión medidas entre pares de 

estaciones. Cada curva proporciona una relación entre la frecuencia (o período) y 

la velocidad de fase, que varía dependiendo las condiciones del subsuelo. Estas ve­

locidades de fase fueron extraídas a partir de las curvas de dispersión, las cuales se 

calcularon a partir de correlaciones cruzadas entre pares de estaciones. Para cada 

par podemos graficar las trayectorias de los rayos involucrados (que surgen de las 

combinaciones entre pares de estaciones) y observar la cantidad de rayos que atra­

viesan las distintas celdas, de tamaño 0.1° x 0.1°, que componen a la grilla regular 

(elegimos este tipo de grilla por trabajar en un área local), cuyos límites se encuen­

tran en el mapa de la Figura 4.1b. En la Figura 4.9a y Figura 4.9b graficamos las 

trayectorias involucradas en el cálculo de la velocidad de fase para las ondas Ray­

leigh y Love con su correspondiente período. Podemos ver que hay mayor densidad 

de rayos (cantidad de rayos por celda) en donde contamos con mayor cantidad de 

estaciones. Para las ondas Rayleigh contamos con curvas de dispersión que van de 

los 2 s a los 6 s, mientras que para las ondas Love las curvas de dispersión presentan 

perídos que van de los 2 s a los 5 s debido a la limitación de las estaciones de la 

red 3H, por poseer sólo sismómetros de componente vertical, es por esto que en la 

Figura 4.9b vemos una diferencia en la cantidad de rayos con respecto al mismo 

período pero de la onda Rayleigh.
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Figura 4.9: a) Densidad de rayos correspondientes a la onda Rayleigh de período 2.5 s y 

el triángulo rojo representa la ubicación del Vn. Llaima. b) Densidad de rayos correspon­

dientes a la onda Love de período 2.5 s. El triángulo en rojo representa la ubicación del 

Vn. Llaima.

2. Selección del parámetro /z: en la ecuación de inversión por mínimos cuadrados 

regularizado se requiere de la regularización para encontrar el modelo único entre la 

infinidad de modelos permitidos. Para obtener las velocidades de fase en cada celda 

de la grilla regular (misma del ítem anterior), se resuelve la ecuación:

m = m0 + <AT A + p2 R^R^y1 AT (d — A ■ m0),

donde m es el modelo que representa las velocidades en cada celda de la grilla, mo 

es el modelo inicial, A es la matriz de diseño que relaciona las velocidades de fase 

observadas con las velocidades de la grilla, d son los datos observados (velocidad de 

fase entre estaciones), Reg es la matriz de regularización que controla las propiedades 

del modelo (como la suavidad) y p es el parámetro de regularización que controla 

el peso relativo entre el ajuste de los datos (ATA) y la suavidad del modelo. Este 

último parámetro debemos seleccionarlo para cada período (en este caso tomamos 

períodos intermedios con respecto a los iniciales, es decir, períodos de 2 s, 2.5 s, 

3.5 s, 4 s, 5 s y 6 s) a partir de un análisis de la curva-L (Figuras 4.10, 4.11, 4.12, 

4.13), la cual relaciona el error de ajuste a los datos con la suavidad del modelo. El 

término Ax representa el modelo ajustado y b los datos observados por lo que | Ax—b\
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cuantifica la difierencia entre la predicción del modelo y los datos observados y |GV| 

representa la suavidad del modelo, es decir, la matriz de regularización G = Reg.

Figura 4.10: Curva-L correspondiente a la onda Rayleigh de período 2 s. El círculo verde 

indica los valores óptimos de /z y el recuadro azul indica el valor seleccionado. |At — b\ 

tiene unidades de km/s y |G.t| tiene unidades de 1/s.

Figura 4.11: Curva-L correspondiente a la onda Rayleigh de período 3.5 s.
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||Ax-b||

Figura 4.12: Curva-L correspondiente a la onda Love de período 2 s.

||Ax-b||

Figura 4.13: Curva-L correspondiente a la onda Love de período 3.5 s.

En base a los gráficos analizados y siguiendo el criterio de análisis de la curva-L 

seleccionamos como valores óptimos de /z aquellos que caen dentro de los círculos 

verdes y finalmente elegimos el primer valor en donde hay cambio de pendiente 

(recuadros azules). El resto de las curvas-L correspondientes a las ondas Rayleigh y 

Love para los períodos faltantes se encuentran en el Anexo 5A.

3. Grillado: una vez seleccionado el valor de /z para cada período, el área de estudio 

se divide en celdas que forman una malla regular. En cada celda se representa la 

velocidad de fase en esa ubicación. SeisLib utiliza esta grilla para relacionar las 

velocidades medidas entre pares de estaciones con las velocidades en cada celda. 

Seleccionamos el tamaño de la celda a partir del uso de una técnica que evalúa la 

resolución y capacidad de recuperación de un modelo tomográfico, es decir, verifica 

que el modelo resuelva las variaciones laterales de velocidad. Este procedimiento se
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denomina checkerboard test y es por esto que se comparan los modelos sintéticos y 

recuperados probando con distintos tamaños de celda que van desde 0.025° hasta 

los 0.1° (Figura 4.14). Partimos con una celda de 0.1° por trabajar en un área local, 

luego vamos refinando la parametrización dependiendo de la cantidad de rayos que 

cruzan las celdas de este tamaño, en particular, realizamos dos refinaciones con 

tres cruces, como mínimo, por cada una de ellas. Cuanto menor sea la celda mejor 

resolución tendremos, pero como esto no podemos pedirlo para toda la región en la 

que se encuentran las estaciones, nos enfocaremos en la zona aledaña al volcán, que 

es nuestra zona de interés, en donde las distancias entre las estaciones rondan los 

3-4 km, por lo que es coherente seleccionar un tamaño de celda de 0.025° (pues 1° 

es aproximadamente 111 km).

Celda = 0.025°

2700 2800
Velocidad [m/s]

Celda = 0.07°

2750 2800 2850
Velocidad [m/s]

Celda = 0.05°

Celda = 0.09°

2700 2800 2900
Velocidad [m/s]

Celda = 0.1°

Figura 4.14: Modelo sintético (izquierda) y modelo recuperado (derecha) del dato sintético, 

a partir del checkerboard test para distintos tamaños de celda para la onda Rayleigh de 

período de 3 s.

4. Generación de mapas: los valores de velocidad de fase para cada celda se inter-
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polan y se generan los mapas tomográficos, en donde se visualizan las variaciones 

espaciales de la velocidad de fase. Es decir, obtendremos los mapas para un da­

do período con su correspondiente distribución de velocidades, tanto para ondas 

Rayleigh como Love (Figura 4.15).

Velocidad [m/s]

2250 2500 2750 3000 3250
Velocidad [m/s]

Velocidad [m/s]

Velocidad [m/s]

2500 3000
Velocidad [m/s]

Figura 4.15: Tomografía de velocidad de fase de ondas superficiales para distintos períodos. 

Fila de arriba, de izquierda a derecha: ondas Love con períodos 2.5 s, 3 s y 3.5 s. Fila de 

abajo, de izquierda a derecha: ondas Rayleigh con períodos 2.5 s, 3 s y 3.5 s. Los mapas 

tomográficos restantes se encuentran en el Anexo 5B.
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4.6. Inversión en profundidad e interpretación

A partir de los mapas de velocidades, observamos que es posible considerar una reso­

lución de 0.025° en la zona cercana al volcán dado que allí tenemos mayor densidad de 

estaciones. Consecuentemente, generamos un polígono de esta zona (región encerrada por 

los puntos rojos en la Figura 4.16) y utilizamos los datos de latitud, longitud y velocidad 

para períodos entre 2 y 6 s para cada una de las celdas. Estos datos son sometidos a una 

segunda inversión, la inversión en profundidad, utilizando el programa BayHunter. En 

este no hacemos una inversión conjunta de ondas Rayleigh y Love, lo cual sería lo ideal 

pues la inversión resulta más robusta, sino que hacemos una inversión por separado dado 

que los resultados obtenidos de la anterior inversión no nos permiten realizarlo porque 

las matrices para dicho polígono tienen diferentes dimensiones (la onda Love tiene dimen­

siones menores que la Rayleigh). Es por este motivo que analizaremos las tomografías 

resultantes de la onda Rayleigh, pues presentan mejor resolución.

Figura 4.16: Polígono que encierra al Vn. Llaima y es la zona que representará la grilla 

para la inversión en profundidad. En rojo, el volcán Llaima, en azul las estaciones corres­

pondientes a la red LL, en verde las estaciones correspondiente a la red 3H y en magenta 

las correspondientes a la red TC.

El algoritmo BayHunter utiliza múltiples cadenas de Markov independientes y un 

muestreo aleatorio (método de Monte Cario) para encontrar los modelos de velocidad 

de onda S (V^) en función de la profundidad con mayor verosimilitud. Cada inversión se 

realizó con 10 cadenas, y cada cadena ejecutó 320000 iteraciones, las primeras 100000 

corresponden a la fase burn-in y el resto a la fase de exploración. Cada cadena de Markov 

contiene un modelo actual que se muestra durante una fase de exploración definida por un 

número de iteraciones. En cada iteración, se propone un modelo que se acepta o rechaza 

según las razones a priori, propuestas y a posteriori del modelo propuesto respecto al
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modelo actual. El modelo se acepta si tiene una probabilidad igual a la probabilidad de 

aceptación, la cual la definimos en un rango entre 40-45 %. Cuando el modelo propuesto es 

aceptado, reemplaza al modelo actual. Cada modelo aceptado se guarda como un modelo 

de cadena, y estos modelos representan la distribución de probabilidad posterior para 

cada parámetro del modelo. Es decir, Bay Hunter no selecciona un solo modelo sino que 

encuentra una cadena de modelos probables y calcula la distribución de probabilidades 

para los parámetros.

En la Figura 4.17a mostramos un ejemplo del modelo final de V-profundidad, calcu­

lada a partir de 50000 modelos de 10 cadenas. El resto de las cadenas fueron descartadas. 

También mostramos el desarrollo de la estructura de Vs con la profundidad (Figura 4.17b) 

sobre 3 cadenas con sus probabilidades (Figura 4.17c).

Current models

60 J—i—• i i------ 1------- F----- 1------ 1—1
2.0 2.5 3.0 3.5 4.0 4.5 5.0

Vs in km/s

Figura 4.17: Ejemplos de resultados obtenidos a partir del uso del algoritmo BayHunter 

para el nodo 28, ubicado a Ikm del cráter del volcán Llaima.

Dado que la velocidad de las ondas superficiales está representada en aproximadamente
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un 90 % por la velocidad de la onda S, al hacer esta inversión podemos trabajar con Vs. 

Este hecho resulta conveniente dado que esta velocidad es más sensible a medios con 

presencia de fluidos.

En la Figura 4.17b vimos un ejemplo del modelo final de Vs-profundidad, para el nodo 

28 de la grilla generada por BayHunter (cada celda tiene un tamaño de 0.025°) a partir 

del polígono de entrada, que se corresponde con un punto a Ikm del Vn. Llaima. Sin 

embargo, contamos con 162 nodos distintos sobre la superficie, es decir, que para cada 

uno de ellos obtemos un modelo de Vs diferente (Figura 4.18). De las curvas resultantes, se 

reconocen aquellos resultados más significativos como los comprendidos hasta dos veces la 

desviación estándar respecto al valor promedio; de ellos obtenemos la curva resultante (ver 

curva negra en Figura 4.18) con la cual podemos construir un modelo local de velocidad 

de onda S.

Figura 4.18: Modelos de Vs para los 162 nodos. En negro, el modelo de velocidad de onda 

S significativo estadísticamente.

Utilizando este nuevo modelo de Vs, calculamos en el software senskernel los núcleos 

de sensibilidad de la velocidad de fase con respecto a la velocidad de onda S (Figura 

4.19), para períodos de 2 s a 6 s, a fin de determinar los rangos de profundidad en los que 

nuestros resultados tendrán mayor confiabilidad. Observando la Figura 4.19, consideramos 

profundidades en las cuales la sensibilidad es superior al 20 % del máximo para cada 

período analizado, esto implica un rango de profundidades de 1-22 km.
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Figura 4.19: Núcleos de sensibilidad del modo fundamental de la onda Rayleigh.

Las imágenes tomográficas obtenidas las representamos mediante perfiles verticales 

(Figura 4.20) contabilizando un total de 16 perfiles, 8 correspondientes a las líneas rojas y 

8 a las azules, estas secciones se eligieron en función de la distribución de las estaciones, es 

decir, en la zona de mayor densidad de las mismas y la longitud máxima de estos a partir 

de la distancia entre las estaciones LAH y LLA, que son aproximadamente los extremos. 

En estos perfiles observamos variaciones de Vs laterales y con la profundidad (todos los 

perfiles pasan por el cráter principal del Llaima).

Figura 4.20: Estaciones y trazas de secciones verticales utilizadas para la visualización de 

la inversión de velocidad de onda S. La denominación de los perfiles se estableció en sentido 

horario comenzando desde el N. En verde estaciones de la red LL, en rojo estaciones de 

la red 3H y en amarillo estaciones de la red TC.
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Teniendo en cuenta que BayHunter realiza la inversión tomando como nivel de referen­

cia la superficie en la cual se encuentran cada una de las estaciones, es decir, la superficie 

topográfica, y dado que estamos trabajando en un área con topografía escarpada, en una 

primera aproximación utilizamos el promedio entre las alturas de las estaciones que fueron 

sometidas a la inversión como nivel de referencia para el modelo obtenido (Figura 4.20). 

De este modo, el nivel cero en las imágenes tomográficas se corresponde con la línea pun­

teada a 1300 m s.n.m que se muestra en el perfil de elevación asociado. A continuación 

graficamos los perfiles verticales, correspondientes a las líneas azules (Figura 4.20), pues 

en estos las anomalías están mejor definidas dado que las distancias son mayores que las 

correspondientes a las líneas rojas, las cuales se muestran en el Anexo 5C.

Distancia [km] Distancia [km]

Figura 4.21: Perfiles N-S (izquierda) y E-W (derecha).
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Figura 4.22: Perfiles NE1-SW1 (izquierda) y SE1-NW1 (derecha).

55



4.6. INVERSIÓN EN PROFUNDIDAD E INTERPRETACIÓN

Distancia [km]

Figura 4.23: Perfiles NE2-SW2 (izquierda) y SE2-NW2 (derecha).
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Figura 4.24: Perfiles NE3-SW3 (izquierda) y SE3-NW3 (derecha).

En las Figuras 4.21 a 4.24, podemos observar variaciones de velocidad de ondas S que 

denotan cambios reológicos o estructurales laterales y en profundidad. Como mencionamos 

anteriormente, nuestra resolución basada en los núcleos de sensibilidad de la onda S nos 

permiten interpretar en un rango de 1-22 km de profundidad, más allá de esta profundidad 

cualquier interpretación no sería confiable.

Elaboramos cortes en planta a intervalos de 1 km para el rango de profundidades 

seleccionado (ver Anexo 5). En particular, el corte a 1 km de profundidad, es decir, a 300 

m s.n.m en nuestra aproximación, lo sobreimpusimos a la imagen satelital del área para 

generar la Figura 4.25 izquierda. Del mismo modo, en la Figura 4.25 derecha presentamos 

la geología en el área de las estaciones (extractada de la Figura 2.4). Analizando las 

variaciones de velocidad en planta, identificamos con los números 1, 2 y 3 las zonas con 

menor Vs. Las zonas 1 y 2 se condicen con las orientaciones preferenciales de los conos 

de escoria, NE-SW, y los mínimos que se encuentran en la zona 3 se pueden asociar a la 

presencia de una falla, debido a la ruptura de rocas, generando zonas de baja densidad 

y consecuentemente baja velocidad, denominada esta como Unnamed Fault en la Figura 

2.3, esta falla se extiende a lo largo del valle del Río Allipén.
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Figura 4.25: Corte horizontal a 1 km de profundidad junto con la topografía del área (iz­

quierda) y mapa geológico (derecha). Los números sobre la figura, refieren a. las anomalías 

1, 2 y 3 referidas en el texto. La figura, también muestra, las estaciones utilizadas en la 

inversión, pertenecientes a. las recles LL (verde), 3H (roja) y TC (salmón).

50 100 150 200 250 300 350 400 450 E - W
S-N

Figura. 4.26: Corte horizontal de 1-20 km de profundidad con vista, desde el este. El círculo 

verde indica la ubicación del Vn. Llaima y la escala, del mapa corresponde a. 100 unidades 

= 11 km.
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N - S

Figura 4.27: Corte horizontal de 1-20 km de profundidad con vista desde el oeste.

En base a lo analizado anteriormente y sumándole la información obtenida a partir de 

todos los cortes horizontales (1-20 km) realizamos las Figuras 4.26 y 4.27. En la primera 

de ellas tenemos una vista del laclo Este, identificando un posible reservorio magmático 

profundo por debajo de la zona 2, este parece extenderse desde los 20 km de profundidad y 

a profundidades entre 10 y 20 km bajo el edificio volcánico, se observa un gran volumen de 

baja velocidad con orientación W-NE que podríamos asociar con un reservorio profundo. 

A los 10 km de profundidad, se observa un aumento de velocidad bajo el edificio volcánico 

demarcando posiblemente el límite superior del reservorio profundo. Dicho aumento en la 

velocidad significa una limitación en el ascenso de fundidos, el que se ramifica y adelgaza 

tal como se observa entre los 4 y 10 km de profundidad. La alimentación a los reservorios 

someros ubicados entre 1-4 km, se realiza entonces principalmente por el sur del edificio 

volcánico. De este modo, por encima de los 4 km de profundidad, se distinguen posibles 

reservorios de menor extensión hacia el Noreste y Sur del edifico volcánico.

En la Figura 4.27, observamos una vista del laclo Oeste, por lo que en el primer corte 

horizontal del gráfico se pueden identificar las zonas 1 y 3. Al igual que en la Figura 4.26 

para profundidades de 10-20 km, hacia el Norte hay bajas velocidades de onda S, y podría 

ciarnos la idea de que estamos en presencia de la misma cámara magmática de mayor 

extensión en profundidad que alimenta a través de conductos a una menor, encontrándose 

esta a profundidades más someras. Esta fuente a menor profundidad proveería de material 

fundido tanto a la región del cráter principal, como a las zonas 1 y 2, y a las fisuras que 

se encuentran al SW (Figura 2.4).
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Capítulo 5

Conclusiones y trabajos a futuro

En esta Tesis aplicamos las técnicas de interferometría sísmica y tomografía de ruido 

sísmico ambiental para investigar la estructura interna del volcán Llaima. En primer lugar, 

se realizó el armado de las respuestas instrumentales, luego desarrollamos un código en 

python para el preprocesamiento de los registros a fin de adecuar la información disponible 

a las condiciones requeridas por el procesamiento. En la etapa de procesamiento obtuvimos 

las curvas de dispersión y mapas tomográficos de velocidad de fase de ondas superficiales 

para, períodos de 2 s a 6 s utilizando la librería. SeisLib con la finalidad de realizar la 

inversión en profundidad mediante el programa. BayHunter para, estimar las variaciones 

en la velocidad de onda S. Calculamos un modelo local de Vs a partir del análisis estadístico 

de los 162 modelos calculados por el programa, utilizado para, la inversión en profundiad y 

utilizando el software senskernel fue posible determinar la sensibilidad de las variaciones 

de la velocidad de fase con respecto a. la velocidad de la onda S y así poder interpretar 

los resultados en un rango de profundidades correcto.

La utilización de la velocidad de fase nos permitió interpretar anomalías de velocidad 

de onda S en el rango de profundidad de 1-20 km. Los resultados del análisis de las imáge­

nes tomográficas destacan la presencia, de anomalías de Vs cerca, de los primeros 3 km, 

debido a. la presencia, de fisuras, conos de escoria, y fallamientos. A mayores profundidades 

interpretamos que estas anomalías se deben a. la presencia, de una cámara, magmática 

encontrándose entre los 10 y 20 km de profundidad principalmente hacia el Norte del 

edificio volcánico. Otros posibles reservorios se encuentran a. menores profundidades, 1-4 

km, alimentados por aquella a. mayor profundidad.

Teniendo en cuenta, las desviaciones de nuestro modelo debido al cálculo del plano de 

referencia, estas posibles profundidades de fuentes de magma son similares a. los resulta­

dos obtenidos por Ruth et al. (2016); Bishop et al. (2018) quienes destacan la probable
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presencia de un reservorio entre los 8-13 km y uno menor a los 4 km de profundidad 

aproximadamente. Asimismo en los primeros kilómetros también contamos con anomalías 

de velocidad de onda S, como también observó Rossavik (2021), pero en este caso lo aso­

ciamos a la presencia de conos de escoria, fisuras y una falla que se extiende a través del 

valle del Río Allipén.

De acuerdo con lo obtenido en la presente Tesis, se propone, como trabajos a futuro:

1. Inversión en profundidad combinada: solucionar las matrices con diferentes dimen­

siones para realizar una inversión conjunta entre las ondas Rayleigh y Love, obte­

niendo una mejor resolución y una menor ambigüedad en los modelos.

2. Tomografía de atenuación: la atenuación es un parámetro que depende de las con­

diciones subsuperficiales y propiedades de los materiales que lo componen, como 

densidad, viscosidad, temperatura, porcentaje de fundidos, presencia de fluidos, o 

presión. En los últimos años, se ha demostrado la potencialidad de las correlacio­

nes para proveer información de las propiedades de atenuación sísmica, permitiendo 

incrementar el conocimiento del subsuelo.

3. Correción del plano de referencia para la inversión en profundidad: la profundidad 

desde la superficie debe corregirse a una profundidad consistente con respecto al 

nivel del mar. Para realizar esto se podría usar un modelo digital de elevación 

y suavizarlo con un filtro Gaussiano con un radio de 30 km y luego utilizar estos 

valores de elevación local para desplazar los resultados de cada inversión 1-D. Kohler 

et al. (2012) encontraron mediante un análisis empírico que la longitud de onda más 

corta de la topografía, a la que una onda Rayleigh es sensible, es aproximadamente 

2.5 veces la longitud de onda, de una onda Rayleigh. Por lo tanto, la elección del 

filtro de 30 km en promedio es razonable para nuestro rango de períodos de 2-6 s 

(longitudes de onda de 15-45 km).
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Esta tesis formó parte de una Beca de grado del Consejo Interuniversitário Nacional 

(CIN) entre el 1/9/2023 y el 31/8/2024, enmarcada en el proyecto “NOISY: avances 

en el análisis e interpretación de señales de moNitoreo vOlcánlco, Sismicidad y raYos”, 

acreditado en el Programa Nacional de Incentivos a la Docencia e Investigación.
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Anexos

A - Curvas-L

Figura 5.1: Curva-L correspondiente a la onda Rayleigh de período 2.5 s.
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Figura 5.2: Curva-L correspondiente a la onda Rayleigh de período 3 s.

Figura 5.3: Curva-L correspondiente a la onda Rayleigh de período 4 s.
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Figura 5.4: Curva-L correspondiente a la onda Rayleigh de período 5 s.

Figura 5.5: Curva-L correspondiente a la onda Rayleigh de período 6 s.
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Figura 5.6: Curva-L correspondiente a la onda Love de período 2.5 s.

Figura 5.7: Curva-L correspondiente a la onda Love de período 3 s.
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Figura 5.8: Curva-L correspondiente a la onda Love de período 4 s.

B - Mapas tomográficos
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C - Perfiles tomográficos

A continuación mostramos los perfiles verticales y horizontales. Los verticales corres­

ponden a la línea en rojo (Figura 4.20), es decir, los perfiles de menor longitud.

^ S N

Distancia [km]

Figura 5.11: Perfil vertical S-N.
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SW1 NE1
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Figura 5.12: Perfil vertical SW1-NE1.

SW2 NE2
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Figura 5.13: Perfil vertical SW2-NE2.

^. SW3 NE3
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Figura 5.14: Perfil vertical SW3-NE3.
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Figura 5.15: Perfil vertical W-E.
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Figura 5.16: Perfil vertical NW1-SE1.
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Figura 5.17: Perfil vertical NW2-SE2.
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Figura 5.18: Perfil vertical NW3-SE3.
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Figura 5.19: Perfiles horizontales respecto al nivel de referencia calculado. La estrella verde 

indica la ubicación del Vn. Llaima.
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Figura 5.20: Perfiles horizontales respecto al nivel de referencia calculado. La estrella verde 

indica la ubicación del Vn. Llaima.
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Figura 5.21: Perfiles horizontales en los primeros kilómetros de profundidad respecto al 

nivel de referencia calculado. La estrella verde indica la ubicación del Vn. Llaima.

s - N

Figura 5.22: Cortes horizontales de 1-6 km de profundidad. Los círculos y estrellas en 

color verde indican la ubicación del Vn. Llaima y la flecha en negro indica el norte. El 

eje vertical representa la profundidad en metros y en los ejes horizontales 100 unidades 

representan 11 km.
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Figura 5.23: Cortes horizontales de 6-12 km de profundidad.

Figura 5.24: Cortes horizontales de 12-20 km de profundidad.
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