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DISTRIBUCION DE Q EN UNA REGION DEL PACIFICO 
;;;,. 90 M.A. A PARTIR DEL ANAL/SIS DE LOS MODOS 

FUNDAMENTAL Y SUPER/ORES DE LAS ONDAS DE RAYLEIGH 

RESUMEN 

J. A. CANAS* 
(Recibido: 9 de nov., 1981) 
(Aceptado: 26 de abril, 1982) 

El aruilisis del modo fundamental y los modos superiores de las componentes verticales de las 
ondas de Rayleigh en una region del Pacifico ~90 M. a. ha permitido obtener una distribucion 
de la friccion interna de las ondas de cizalla Q/ para dicha zona hasta una profundidad del or­
den de los 500 km. La comparaci6n de este modelo con el establecido por Canas y Mitchell 
(1978) para una region del Pac1fico >100 M.a. parece indicar que los valores de Qi} del nuevo 
modelo tienden a ser mayores que los correspondientes al establecido por los autores citados. 
Al igual que el modelo establecido para la region> 100 M.a., el nuevo modelo presenta una cla­
risima region en la que los valores de Q son anormalmente bajos (Astenosfera). 

El proceso seguido en la obtencion de los resultados de este estudio ha sido el siguiente: 

a) Determinacion de las velocidades de fase y de grupo de las ondas Rayleigh; b) correccion 
de las velocidades obtenidas por el efecto anelastico; c) inversion de las velocidades corregidas 
para obtener un modelo de velocidades de cizalla; d) obtencion del espectro de amplitudes del 
modo fundamental y de la suma de los modos superiores y e) obtencion de Q(j a partir de la 
comparacion de los espectros teoricos con los observados. 

• /nstituto de Geoffsica, UNAM, 04510, Mexico, D.I•'., MHX/CO, 
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ABSTRACT 

Vertical multi-mode analysis of Rayleigh waves in a region of the Pacific~ 90 M.y. leads to a 
Q} distribution for this region up to a depth of the order of 500 km. Comparison of the ob­
tained results in this study with a previous model for a region of the Pacific > 100 M.y. (Canas 
and Mitchell, 1978), indicate that the new model presents low Q values for depths between 200 
km and 300 km. It seems also that values of the new model for depth larger than 300 km 
would be lower than the ones corresponding to the model of Canas and Mitchell (1978). 

The procedure has been the following: 

a) Determination of phase and group velocities of Rayleigh waves; b) corrections due to an­
elasticity applied to the velocity data; c) determination of the shear-velocity model by applica­
tion of inversion methods to the velocity data corrected by the effects due to anelasticity; d) 
determination of the theoretical amplitude spectras corresponding to the fundamental and to 
the addition of the higher modes, and e) Qp determination obtained from the comparison of 
the theoretical and observed spectras. 

INTRODUCCION 

Utilizando la dispersion de las ondas superficiales diversos autores han puesto de 
manifiesto las propiedades y estructuras elasticas en el oceano Pacifico {p. e. Leeds 
et al., 1974; Kaussel et al., 1974; Fosyth, 1975a, 1975b; Yoshii, 1975; Yu y Mit­
chell, 1979; Mitchell y Yu, 1980; Canas y Udfas, 1980). En general los diversos re­
sultados obtenidos por los autores citados muestran que las velocidades de las on­
das superficiales, velocidades de cizalla, espesores de la litosfera y espesores de la zo­
na de baja velocidad ( o astenosfera) son menores cuanto mas joven es la edad de la 
litosfera oceanica. Asimismo Mitchell y Yu {1980) y Canas y Udfas {1980) ponen 
de manifiesto que, cuando las correcciones debidas a la anelasticidad (Liu et al., 
1976) son aplicadas a las velocidades de las ondas superficiales antes de efectuar el 
proceso de inversion, las velocidades de cizalla para distintas regiones de diferente 
edad litosferica no difieren tanto como cuando estas no se efectuan. Los estudios 
de dispersion en el oceano Atlantico han sido tambien diversos aunque la unanimi­
dad en las conclusiones obtenidas no es tan clara como en el oceano Pacifico. En­
tre estos debe citarse los de Ossing {1964), Bravo y Udfas {1974), Weidner {1974), 
Girardin y Jacoby {1979) y Canas y Mitchell {1981). La diferencia en las conclu­
siones a la que los autores citados han llegado, puede ser debida a fueJ1es variacio­
nes, laterales y azimutales de las vclocidades observadas. 
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Los estudios de anelasticidad en ambos oceanos han puesto de manifiesto que 
el comportamiento anelastico bajo ellos sigue un patr6n similar, es decir: la atenua­
ci6n anelastica de las ondas superficiales, espesor de la astenosfera y valores de o-J 
(fricci6n intema) son mayores cuanto mas joven es la litosfera oceanica (Canas y 
Mitchell, 19'78; Canas et al., 1980; Canas y Correig, 1980; Canas y Mitchell, 1981; 
Canas 1981a). Los estudios de regionalizaci6n citados tuvieron una base fundamen­
tal en los estudios realizados por Solomon (1973), Harty Press (1974), Mitchell 
( 1976) y Canas ( 1981 b ); en los dos trabajos citados en primer lugar se hallaron va­
riaciones de velocidades y amplitudes respectivamente debidas al efecto anelastico. 
Los dos ultimos hallaron sendos modelos de 0-J (fricci6n intema de las ondas de 
cizalla) para los oceanos Pacifico y Atlantico respectivamente. 

El prop6sito de este trabajo es aplicar un metodo (Cheng y Mitchell, 1981) ba­
sado en la comparaci6n de amplitudes relativas entre el modo fundamental y los su­
periores de datos observados y obtenidos te6ricamente. Este metodo requiere tan 
solo para su aplicaci6n una estaci6n sismografica. Asimismo se pretende obtener un 
modelo anelastico para una regi6n ~ 90 M.a. del oceano Pacifico, utilizando la es­
taci6n KIP situada en las islas Hawai. 

DATOS 

Los terremotos utilizados en este estudio (Tabla 1, Fig. 1) han sido seleccionados 
de tal manera que sus mecanismos focales fuesen conocidos (Stauder y Mualchin, 
1976). La esfaci6n sismol6gica KIP (Fig. 1) perteneciente a la red WWSSN ofrecia 
buenos registros de los temblores en Tabla 1. 

Un intervalo constante de 1.0 segundos fue obtenido al aplicar una interpolaci6n 
lineal a los sismogramas digitalizados irregularmente. 

La aplicaci6n de metodos de filtraje (Dziewonski etal., 1969; Herrmann, 1973) 
proporcion6 las amplitudes y velocidades de grupo de los diversos modos como una 
funci6n del perfodo. El error en la determinaci6n de las amplitudes (basico en este 
estudio) se ha pretendido mantener lo mas bajo posible; para ello los pulsos diarios 
de calibraci6n de los sismogramas fueron chequcados con pulsos te6ricos (Mitchell y 
Landisman, 1969). La elecci6n de la lfnea base de la digitalizaci6n se efectu6 tam­
bien de acuerdo con los autores citados ultimamente. Asimismo el error en la de­
terminaci6n de las velocidades se espera que sea pequefio ya que como antes se ha 
citado los mecanismos focales y profundidades se hallan bien determinados, a ex­
cepci6n de la profundidad del sismo de! 19 / agosto /71. 
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Tabla 1 

X(*) Y(*) B(*) P(*) T(*) ~ 

Pecha Tiempo Origen Lat. Long. h ffib Tr PQ Tr PQ Tr PQ Tr PQ Tr PQ Dyn-cm 

19/Ago/71 22: 15:37.7 49.3 155.4 33 6.0 152 66 320 24 524 14421 31069 4.2xl025 

9 /Sep/71 (* *) 23:01:06.8 44.4 150.9 7 6.0 140 8 1377 23210 12852 32936 ~ ---
?>-- 22/Mar/72(**) 10:27:41.9 49.1 153.6 134 6.3 92 73 300 15 208 8 311 59 114 30 ('") 

-...J ---
i 

4/Ago/72 17:51:12.9 49.2 156.1 54 5.7 140 75 310 15 41 2 132 30 306 60 2.8 x 1025 "' 

12/Abr/73 13:49: 15.8 50.9 157.4 52 6.1 143 64 310 25 42 5 134 19 298 70 2.6 x 1025 

(*) De Stauder y Mualchin (1976) 

(**) Eventos no utilizados para el estudio de amplitudes espectrales, 
ya que no presentaban modos superiores. 
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GENERALIDADES DEL METODO 

El metodo a aplicar para la determinaci6n del modelo anelastico consistira en la 
comparaci6n entre los niveles relativos de los espectros de amplitudes correspon­
dientes al modo fundamental y, a los modos superiores calculados te6ricamente 
con los datos de amplitudes observados. La separaci6n entre la curva de velocida­
des de grupo del modo fundamental y las curvas correspondientes a los modos supe­
riores es suficiente para poder determinar a que modo corresponde la velocidad ob­
servada (Fig. 1); ahora bien, la separaci6n entre los modos para periodos meno­
res o iguales a 40 segundos (Fig. 2) es practicamente inexistente. Las curvas te6ri­
cas en dicha figura se calculan a partir del modelo de Tierra que se obtiene en el 
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Fig. 2. Velocidades de grupo en funci6n del perfodo de los modos fundamental (F) y superio­
res (1 al 6). 
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apartado METODO DE INVERSION (Fig. 5). Debido a este efecto y al rango 
de perfodos en que se tienen datos de modos superiores (,e;;;; 40 seg) tan solo se ge­
neraran dos espectros de amplitudes; uno correspondiente al modo fundamental y 
el otro correspondiente a la suma (amplitud y fase) de los modos superiores. 

La obtenci6n de los datos de velocidades, su inversi6n y la generaci6n de espec­
tros y sismogramas sinteticos conlleva una serie de operaciones que seran expues­
tas en los siguientes apartados. 

VELOCIDADES DE LAS ONDAS SUPERFICIALES 

La obtenci6n de las velocidades de grupo no presenta una gran dificultad. Estas se 
pueden obtener a partir de la expresi6n 

U(T) = _r 
t 

(1) 

donde U es la velocidad de grupo en funci6n del perfodo T, r la distancia epicentral 
en km y t el tiempo de recorrido de un cierto perfodo T. La obtenci6n de U(T) se 
ha realizado de acuerdo con lo expuesto en el apartado DATOS. 

Una mayor dificultad ofrece la obtenci6n de las velocidades de fase, especialmen­
te debido al termino: "fase inicial en la fuente". La obtenci6n de este termino se 
realiza considerando el mecanismo focal del terremoto, asumiendo una funci6n es­
cal6n en la fuente y considerando un modelo de Tierra (Canas y Udias, 1980) lo 
mas aproximado posible a la region a estudiar. La velocidad de fase viene dada por: 

c(w) = wr 1r 
<f,(r, 8, w)-<f,0 (8, w)-</>j_(w)+2m1r-p 2 

(2) 

(Dziewonski y Hales, 1972 modificada por Brune et al., 1961) don de c es la velo­
cidad de fase en funci6n de la frecuencia angular w(= 21r/T), </> es la fase observada, 
8 el azimut epicentro-estaci6n; ¢0 la fase inicial en la fuente; </>i el retardo de fase 
debido al sism6grafo; m es un numero entero que se determina por comparaci6n 
con curvas te6ricas a periodos largos (> 100 seg) y p es un numero entero que da 
cuenta del numero de veces que la onda cruza el polo o el antipolo ( en nuestro caso 
p=O). 

Las velocidades asi obtenidas y corregidas por anelasticidad se representan en la 
Figura 3 en forma de circulos. Es evidentc que las caracterfsticas de dichas veloci­
dades son tipicamente oceanicas con una subida rapida en las velocidades de grupo 
hasta los 40-50 segundos y un decaimiento suave hasta Ios 100 segundos-; las velo-
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cidades de fase presentan un moderado aumento para periodos menores de 40 se­
guwios y un aumento un poco mas suave para perfodos mayores de 50 segundos. 

La correcci6n aplicada a las velocidades observadas se efectua de acuerdo con las 
expresiones. 

(Liu et al, 1976; Kanamori y Anderson, 1977) 
donde Q ( w) viene dado por: 

Q(w) = -y(w)U(w)T 

(3) 

(4) 

siendo 'Y los coeficientes anelasticos de atenuaci6n. Los valores 'Y utilizados para es­
ta correcci6n son los obtenidos por Canas y Mitchell (1978) para una regi6n del Pa-
cifico ~ 100 M.a. · 

Las velocidades de grupo se pueden corregir a partir de los valores t.C(w). Esta 
correcci6n se expresa como: 

t.U = _Q_ 12-..!L) t.C + I u )
2 

w d(t.C) 
C \ C \ C dw 

(5) 

Las correcciones (3) y (5) deben ser aplicadas antes que cualquier proceso de in­
versi6n sea iniciado. Su no aplicaci6n puede conducir a resultados err6neos en los 
modelos finales obtenidos por inversi6n. El proceso de inversi6n seguido se expone 
en el siguiente apartado. 

METODO DE INVERSION 

Para la obtenci6n de los espectros y sismogramas sinteticos es necesario un modelo 
de Tierra que explique adecuadamente la regi6n situada entre los epicentros y la es­
taci6n utilizados en este estudio. Para ello y basados en la excelente dispersi6n que 
presentan las velocidades de grupo y de fase obtenidas y corregidas por anelastici­
dad (Fig. 3) se ha aplicado el metodo de inversi6n para obtener el modelo de 
Tierra que adecuadamente explique la regi6n bajo estudio. El metodo seguido para 
efectuar la inversi6n esta basado en los estudios de Balms y Gilbert (1967, 1968, 
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1970) que en forma estocastica sigue a Franklin (1970), Jordan y Franklin (1971) 
y Wiggins (1972). 

El metodo, brevemente, consiste en lo siguiente: los datos observados, y, se ha­
llan relacionados con una serie de parametros de un cierto modelo como: 

y = Ax (6) 

A es una matriz N x M que relaciona los parametros a determinar con los datos ob­
servados, x e y son matrices M x 1 y N x 1 respectivamente. 

Aplicando un desarrollo en serie de Taylor alrededor de un valor inicial X0 y des­
preciando terminos de orden superior al primero, a partir de (6) se obtiene: 

6.y = A'bi.X (7) 

donde 6.y es la diferencia entre los datos observados y los calculados. A' es la ma­
triz de derivadas parciales (3Ai/3Xj]x

0
) que aparece en (6). 6.x es un vector N x l, 

cuyos elementos son correcciones aplicadas al modelo inicial. 

Los datos observados, en nuestro caso, son velocidades de grupo y de fase de las 
ondas de Rayleigh. Los parametros del modelo son velocidades de las ondas P y S 
y densidades. Ya que las variaciones de las velocidades de fase con respecto a las 
velocidades de cizalla son mucho mas sensibles que respecto a las velocidades com­
presionales y densidades; la inversi6n s6lo se realiza respecto a las velocidades de ci­
zalla, manteniendose las velocidades de las ondas P y densidades fijas (Canas, 1978). 
Las derivadas parciales para efectuar la inversi6n son calculadas utilizando el meto­
do de Rodi et al. (1975). La variaci6n de la velocidad de fase respecto a la de ci­
zalla para los diversos modos puede observarse en la Fig. 4. 

En presencia de ruido (7) se escribe como: 

6.y = A'bi.X + n (8) 

donde n es una matriz, M x 1, de ruido asociada con los datos observados. 

El proceso detallado que se sigue a partir de aqui puede ser hallado en la biblio­
graffa citada en este apartado; este no se expondra aquf debido a su extensi6n, tan 
solo se citara que los tres factores mas importantes a tener en cuenta son: 

a) resoluciones del modelo (R) 
b) desviaciones estandar del mode lo (a) 
c) parametros de prueba y error entre resoluciones y desviaciones estaridar (e) 

121 

1 



0 

4.4 

4.2 
u 
I.LI 
(/) 
........ 4.0 :c 
x 

>- s.e I--u 
0 
..J s.8 I.LI • > 
a.. • 
::::, 

s.4 0 
a:: 
c!) 

,.20 20 40 80 80 100 120 
PERIOD (SEC) 

4.4 

4.2 
u 
I.LI 
(/) 
........ 

4.0 :c 
• • • 

x 

>- S.8 I--u 
0 
..J s.8 I.LI 
> 
I.LI 
(/) 

S.4 cc 
~ 
a.. 

s.2
0 20 40 80 80 100 120 

PERIOD (SEC) 
Fig. 3. Velocidades de grupo y de fase observadas ((')). Las curvas continuas son las curvas te6-
ricas generadas a partir del modelo de Tierra de la Fig. 5. 

122 



100 

200 

E 
~ 

' .c ...... 
a. 
Cl) 

0 

300 

400 

500 

• ·., 
. :\ 1 \' ',, ' ' !· \ 
I• 

J. A. Canas 

i ': 
; T = 19 sec 
' . ·,: 

} . . , 
·.:,., \ ', 

·. \ ' 
• • I 
• I , .. ,, ,. ' 

/'l ... , , . 
1/: .. 
,' '·~ .... 

I •. • .... , 

, ·· ... i 
I '/ 
I ,' '• 

I / ······ .. 3 
I ! 
I I 
I j 

\ ·,. 
' ·, ·, 

''. 
'·, ... · ....... , . 
. ·· '·"· 

'· 

, ,. 
/ 

/ 

/ 
/ 

'·,.,. 5 
'·, 

·,. 

/ 

,' ,. 
,· ,· ,· 

l 
I 

Fig. 4. Variaci6n de los modos fundamental (F) y superiores (1 al 5) de la velocidad de fase 
respecto a la de cizalla con la profundidad para un pcriodo de 19 segumlos. 

123 

, ( 



GEOFISICA INTERNACIONAL 

La medida en la que el modelo es aceptablemente bueno viene dada por a), b) y 
c ). R viene dado por: 

(9) 

donde Vj y Aj son autovectores y autovalores de la matriz V (p.e. Mitchell, 1976). 
V viene de la descomposici6n de la matriz A en la forma: 

A= U AVT (10) 

donde las columnas de U son los autovectores asociados con las columnas de A; las 
filas de V son autovectores asociados con las filas de A y A es una matriz diagonal 
de autovalores distintos de cero asociados con la matriz A. 

La dispersi6n de los resultados viene dada por 

(11) 

donde W es una matriz diagonal de peso, N x N, en la que sus elementos son inver­
samente proporcionales al espesor de las capas del modelo de Tierra a determinar, S 
es una matriz diagonal, M x M, para el caso en que entre los errores de los datos ob­
servados no exista relaci6n alguna yr Jes un vector que toma el valor 1 para el pa­
rametro i y el valor O para el resto de los parametros. (Ver p.e. Mitchell, 1976; Yu, 
1978). 

El parametro e en (9) y (11) es el parametro de prueba y error entre las resolu­
ciones y desviaciones (Der et al., 1970; Wiggins, 1972; Jordan y Anderson, 1974; 
Crosson, 1976). Tambien recibe el nombre de varianza problema. e debe ajustarse 
de tal manera que existan aceptables resoluciones y desviaciones al mismo tiempo. 

Por aplicaci6n del metodo expuesto se ha obtenido el modelo de Tierra para la 
regi6n bajo estudios (Fig. 5). El modelo inicial de partida es un modelo suavizado 
del obtenido por Canas y Udias (1980) para la regi6n > 100 M.a. del Oceano Paci­
fico. El modelo obtenido es muy parecido al modelo inicial; las velocidades parecen 
ser menores en la litosfera (- 0.1 km/seg) yen la zona de baja velocidad (- 0.1 km/ 
seg) en algunas de sus partes. Esto puede ser debido a que la regi6n bajo estudio es 
una zona;;:.,, 90 M.a. mientras el modelo inicial corresponde a una region> lOOM.a 
Este modelo de Tierra (Fig. 5) sera el utilizado para la generaci6n de los espectros 
y sismogramas sinteticos. El modelo en la Fig. 5 indica que el modelo regionalizado 
de Canas y Udfas (1980) es ciertamente adecuado tambien para regiones mayores 
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de 90 M.a. Las profundidades en la inversi6n se han mantenido constantes ya que 
estas son bien conocidas para distin tas region es del Pacifico (Yu y Mitchell, 1978; 
Canas y Udias, 1980). 

El metodo de determinaci6n de Q, consistente en la comparaci6n de espectros 
te6ricos con observados se describe en la siguiente secci6n. 
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ESPECTROS Y SISMOGRAMAS SINTETICOS 

El conocimiento de los mecan1smos focales de los terremotos utilizados (Stauder y 
Mualchin, 1976) y modelo de Tierra (Apartado anterior) es basico para la construc­
ci6n de los espectros y sismogramas sinteticos. Para la obtenci6n de estos se ha 
utilizado la formulaci6n de Levshin y Yanson (1971) segun Herrmann (1974). El 
desplazamiento vertical de las ondas de Rayleigh (u2), para el campo lejano, se pue­
de expresar como: 

t es el tiempo, z es la profundidad, r es la distancia epicentral, q; es la coordenada 
angular del sistema cilfndrico en la fuente, k es el modo de vibraci6n considerado, 
Dk (w, ¢) representa la excitaci6n de las autofunciones Vk (w, z) en la fuente del 
terremoto debidas al sistema de fuerzas considerado, ~k = w/Ck es el numero de on­
da, Ck es la velocidad de fase del modo k, Uk es la velocidad de grupo e Iok es la in­
tegral energetica. 

El espectro te6rico de amplitudes, en funci6n de! periodo, se calcula utilizando 
el sumatorio que aparece dentro de la integral en la expresi6n (12). Para m = 1 se 
tiene el modo fundamental. Los modos superiores m ~ 2 se han sumado todos, con 
lo que se ha obtenido un espectro comun para los modos superiores. 

Ya que los periodos de las observaciones son > 15 seg tan solo se han conside­
rado los modos que tienen influencia en este rango de periodos, es decir hasta m = 
7 (sexto modo superior), es decir, el espectro de los modos superiores consiste en 
la suma de los espectros del primero al sexto modos superiores. 

Las funciones Dk(w, (/)) engloban el espectro te6rico en la fuente, s(w);donde 
s(w) = M0 /iw (Herrmann, 1974) siendo M0 el momento sfsmico; M0 puede calcu­
larse inicialmente a partir de la comparaci6n entre los niveles te6rico y observado 
del modo fundamental. M0 se ajusta despues de corregir los espectros observados 
por el efecto de atenuaci6n anelastica. Es importante notar que una variaci6n de 
M0 no afecta la separaci6n relativa de los niveles espectrales te6ricos correspondien­
tes al modo fundamental y a la suma de los superiores; ahora bien, a distintos mo­
delos de Q corresponden distintas separaciones relativas entre ambos niveles; as{ 
pues, si At era el espectro te6rico calculado en el punto de observaci6n, una vez co­
rregido por el efecto anelastico, Ac vendra dado por: 

(13) 
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siendo 'Y el coeficiente de atenuaci6n anelastico. Estos coeficientes pueden calcu­
larse a partir de un cierto modelo de Q13 utilizando la expresi6n: 

(Anderson et al., 1965; Mitchell, 1975) 
donde T es el periodo, N el mlmero de capas consideradas en el modelo de fricci6n 
interna, QJ y °'31 , o:j y l3j son las velocidades compresional y de cizalla en la capa j. 
wp/3 y wpo: indican que la frecuencia, densidad y velocidad permanecen constantes 
al obtener las derivadas parciales correspondientes. El modelo de Tierra utilizado 
para la obtenci6n de dichas derivadas es el obtenido en este estudio. Ocf y Oi se 
pueden expresar seg(m Anderson et al. (1965),como: 

o~ = ( j ) (/3/0:)2 oc! (15) 

Tanto QJ como q;1 son considerados independientes de la frecueqcia ya que el 
rango de periodos utilizados es igual o mayor a 15 seg. (Kanamori y Anderson, 1977; 
Minster, 1978, Sipkin y Jordan, 1979; Anderson y Minster, 1981). 

Por aplicaci6n del metodo expuesto anteriormente en la Tabla 1 se listan los mo­
mentos sfsmicos obtenidos, M0 , y en las Figs. 6, 7 y 8 aparecen los espectros te6-
ricos obtenidos (lfneas continuas en las Figuras, la superior correspondiendo el mo­
do fundamental y la inferior a los modos superiores) conjuntamente con los valores 
observados. En las Figs. 9, 10 y 11 aparecen los sismogramas observados (parte su­
perior) y los calculados te6ricamente (parte inferior). 

Como puede observarse en las Figs. de la 6 a la 11, ambas inclusive, la compa­
raci6n entre las observaciones y las curvas te6ricas es ciertamente satisfactoria, 
tomando en cuenta el grado de incertidumbre que siempre existe al trabajar con es­
pectros y sismogramas te6ricos (ver p. e. Herrmann y Mitchell, 1979; Cheng y Mit­
chell, 1981 ). Es importante no tar queen las Figs. 9, 10 y 11, los sismogramas obser­
vados poseen todas las frecuencias, mientras que los te6ricos han sido obtenidos 
tan solo para periodos mayores o iguales a 15 seg (rango en el cual se han podido 

extraer datos de las observaciones). Esta es una de las causas que influye principal­
mente en la diferencia en la primera parte de los sismogramas, es decir, antes que 
el tren de amplitudes grandes em piece. 
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KIP 8/19/71 
10° 

u 1 0- 1 

w 
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Q_ 
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1 0-3--~-~~~-~~~~ 
10 1 10 2 10 3 

PERIOD (SEC) 

Fig. 6. Espectro de amplitudes observado correspondiente al modo fundamental(<!>) y superio­
res (+) y espectros te6ricos generados (Hneas continuas). Terre)Jloto: 19/ agosto/71. 
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Fig. 7. Espectro de amplitudes observado correspondiente al modo fundamental(©) y superio­
res (+) y espectros te6ricos generados (lineas continuas). Terremoto: 4/ agosto/72. 
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Fig. 8. Espectros de amplitudes obseIVado correspondiente al modo fundamentaj ((!)) y supe­
riores (+) y espectros te6ricos generados (lfoeas continuas). Terremoto: 12/ abril/73. 
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11 min 

Fig. 9. Sismograma observado (parte superior) y te6rico generado (parte inferior). Terremoto: 
19/ agosto/71. 
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0 
10 min 

Fig. 10. Sismograma observado (parte inferior) y te6rico generado (parte inferior). Terremoto: 

4/ agosto/72. 
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0 
11 min 

Fig. 11. Sismograma observado (parte superior) y te6rico generado (parte inferior)M Terremo­
to: 12/ abril/73. 
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En la Fig. 12 aparece el modelo de fricci6n intema de las ondas de cizalla, Q/ , 
obtenido en este estudio y su comparaci6n con el modelo > 100 M.a. del Oceano 
Pacifico (Canas y Mitchell, 1978). En esencia parecen ser similares, aunque la ten-
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Fig. 12. _Modelos de .~ricci6n interna de la~ ondas de cizalla, Qi}, obtenido en este estudio y el 
pertenec1ente a la region~ 100 M.a. del Oceano Pacifico de Canas y Mitchell (1978). 
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dencia del nuevo modelo es a poseer valores de O-J mas elevados que el modelo pa­
ra la region> 100 M.a. Este hecho parece indicar que los valores de Q serian me­
nores que los previamente establecidos por Canas y Mitchell (1978) los cuales no 
pose fan buenas resoluciones para profundidades mayores de alrededor de los 200 km. 
Aunque el nuevo metodo expuesto para la obtencion de Q no propo.rciona medidas 
de error, este se ajusta ciertamente a resultados establecidos (Fig. 12) y puede 
ser realmente interesante su aplicacion a regiones donde no es posible el calculo de 
coeficientes de atenuacion con los cuales aplicar los metodos normales de inversion. 
Un futuro trabajo con observaciones de modos superiores con periodos mas largos 
puede proporcionar una mejor distribucion de Q con la profundidad, especialmente 
para profundidades mayores que la citada. 

CONCLUSIONES 

La utilizacion de nuevas tecnicas ha permitido obtener la distribucion de Q-,l hasta 
una profundidad del orden de 500 km en una region del Pacifico ~ 90 M.a. La 
comparacion de esta distribuci6n con la establecida por Canas y Mitchell (1978), 
hasta una profundidad del orden de 300 km, para una regi6n del Pacifico > 100 M.a. 
indica que los modelos son parecidos. La tendencia del modelo obtenido para pro­
fundidades mayores de 200 km parece indicar que los valores de O"i son mayores 
que los que corresponden al modelo de Canas y Mitchell (1978). Para profundida­
des mayores de 300 km el modelo obtenido indica que los valores obtenidos po­
drfan ser mayores que los que corresponderl'.an al modelo de los autores citados. 

Un estudio con modos superiores y tales que cubran un mayor rango de per{odos 
podia dar lugar a una mas fina distribuci6n de Q, especialmente para profundidades 
mayores de los 200 a 300 km. 
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