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Capitulo 1

Introducao

Vivemos sobre uma frégil camada de rocha que todos os dias nos sacode dando-
nos provas do seu permanente processo de fracturacao. Com alguma frequéncia
essas provas assumem dimensoes catastroficas, que alertam para a necessidade de se
estabelecerem medidas preventivas — o objectivo fundamental da sismologia. Actuar
contra a emissao de ondas sismicas é e serd sempre impossivel; prevé-la para evacuar
pessoas e bens das zonas afectadas é-nos, por enquanto, inacessivel. A solucao esté
em actuar ao nivel da construgao, definindo e fazendo cumprir regras racionais de
proteccao anti-sismica adequadas a cada regiao. Para isso é necessdrio conhecer o

fenémeno segundo todos os dngulos que o assistem.

Um dos aspectos que constitui ainda hoje um dos grandes objectivos da sis-
mologia, tem a ver com a compreensao da complexidade de processos fisicos que
ocorrem na obscuridade das profundezas da Terra, e que explicam as manifestacoes
registadas a superficie na sequéncia de eventos sismicos. A inacessibilidade que o

fenémeno encerra, se por um lado representa um obstdculo a compreensao da sua
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mecanica, por outro deixa livre o caminho da imaginagao e daf a diversidade de dife-
rentes modelos que ao longo da histéria tém sido propostos. Acredita-se hoje que os
sismos com maior impacto sobre a estabilidade humana, os de natureza tectoénica,
resultam de um processo dindmico que se desenvolve em duas fases: a primeira,
que pode demorar milhares de anos, corresponde a acumulacao de energia devido
a actuacao de forgas tecténicas que deformam elasticamente as rochas; a segunda
corresponde & libertacao de parte da energia quando as forcas de coesao dos mate-
riais forem excedidas pelas desenvolvidas no processo de deformacao. Aquilo a que
chamamos sismo corresponde a segunda parte do processo e consiste no deslizamento
répido entre duas porgoes de material geoldgico que se desligam. Esta dualidade tem-
poral em que o fenémeno se desenvolve (acumulacdo lenta de energia e libertacao
rapida) introduz mais uma dificuldade & sua interpretacao a que modernamente se
procura dar resposta através de modelos dinamicos. Quando o sismo ocorre, as vi-
bragoes produzidas pelos deslizamentos propagam-se em todas as direccoes por meio
de ondas mecéanicas que vao sendo modificadas pelas estruturas que atravessam até
atingirem a superficie com maior ou menor intensidade, consoante a proximidade e
magnitude da fonte. A magnitude dos eventos, como medida da dimensao do fens-
meno depende obviamente da extensao e amplitude dos deslizamentos que formam
a ruptura que se estende sobre o plano de falha. Tipicamente as fontes de sismos
de magnitude inferior a 5 correspondem rupturas de pequenas dimensdes (que nao
ultrapassam a dezena de quilémetros de comprimento) e por isso, se observados em
campo longinquo, podem ser consideradas pontuais sem que isso levante grandes
incorreccoes. Porém, o modelo de fonte pontual deixa de responder adequadamente
quando a dimenséo da fonte ultrapassar determinados limites, a partir dos quais se
chama fonte extensa. Esses limites poderao ser estabelecidos em fungao do contetido
espectral da radiagao sismica registada. Assim, sempre que com a radiacao sismica
registada nao seja possivel detalhar pormenores da fonte estd-se num contexto de
fonte pontual; caso contrario s6 o modelo de fonte extensa pode responder satisfato-
riamente. Estao nesta situacao fontes sismicas de magnitudes de pequena magnitude
desde que observadas de perto ou fontes de M>6 mesmo que observadas a disténcias

telessismicas. E justamente nesta iltima categoria de fontes que se insere esta tese.

Mais precisamente, pretende-se analisar as técnicas que possibilitem fazer o es-

tudo sistemadtico de fontes extensas mediante as duas categorias de dados mais facil-



mente acessiveis: a) registos superficiais dos movimentos eldsticos produzidos nal-
guns pontos da superficie, habitualmente denominados registos sismograficos ou sis-
mogramas; b) registos geodésicos da deformagao permanente (ineldstica) produzida
a superficie nas proximidades fonte, habitualmente denominada por deformacao co-

sismica.

Constitui objectivo geral desta tese estudar, reunir, desenvolver e integrar um
conjunto de técnicas sustentadas em modelos fisico-matematicos tedricos, com as
quais seja possivel estimar, com o pormenor possivel, as principais caracteristicas
geométricas e cinemadticas das fontes sismicas extensas, a partir de registos telessis-
micos de ondas de volume e geodésicos de campo proximo. Acreditamos que as
melhores reconstituicoes que se podem obter da histéria da ruptura de um sismo,
sao as definidas pelo cruzamento de diferentes métodos aplicados a diferentes classes
de dados. Na metodologia que propomos fazem parte os seguintes métodos: a) de-
terminacao do mecanismo focal pela polaridade da primeira chegada; b) estimativas
da dimensao e momento sismico por andlise espectral da forma de onda; c) deter-
minacgao das direcc¢oes e velocidade de ruptura através da andlise da directividade
por efeito Doppler; d) determinacao da funcao temporal da fonte pelo método das
funcoes empiricas de Green; e) inversao da forma de onda para caracterizacao de um
conjunto de sub-eventos pontuais e sua distribuicao espacgo-temporal sobre o plano
de falha definido; f) inversao da forma de onda para distribui¢do de deslizamentos
sobre o plano de falha; g) modelacdo da deformacao co-sfsmica registada em estagoes

GPS como meio de confirmar os modelos de ruptura definidos pelos outros métodos.

Merece especial realce o método de directividade desenvolvido por permitir esti-
mar a velocidade com que a ruptura se propaga sobre o plano de falha, parametro
da mecénica dos sismos a que outros métodos tem ainda muita dificuldade em dar

resposta.

A consecugao do objectivo perspectiva-se segundo uma estrutura subdividida em

cinco capitulos.

No segundo capitulo é apresentada a teoria geral da fonte sismica. Com essa
teoria pretende-se, sob o ponto de vista tedrico, fundamentar os efeitos dos sismos
a partir do estabelecimento de modelos mecanicos compativeis com os analisados
pela teoria elastodinadmica. Usualmente os efeitos que se procuram reproduzir sao

os movimentos e as deformagoes registados a superficie. Para tal os modelos de fonte
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sao definidos por meio do desequilibrio de for¢as que actuam em meio eldstico e que
produzem deslizamentos subterraneos sobre falhas geolégicas. O ponto de partida
para o desenvolvimento do formalismo que permite edificar a teoria é o teorema da
representacdo. Por meio dessa poderosa ferramenta matemadtica é possivel deduzir
solucdes para um vasto leque de problemas de sismologia que vao desde a estrutura
da Terra ao conhecimento da fonte. A funcionalidade do teorema da representacao
estd dependente do estabelecimento de modelos fisico-matemdticos para as duas
componentes que nele intervém: a fonte e a propagacao. A propagacao ¢ descrita
pelas funcdes de Green que procuram reproduzir todos os efeitos impostos pela
estrutura terrestre a radiacao sismica quando se difunde entre a fonte e o receptor.
A fonte pode ser modelada mediante trés maneiras alternativas e equivalentes: forcas
volimicas; tensoes aplicadas a superficie de falha e deslizamentos entre duas partes
da falha. E justamente na exposigio das vdrias categorias de modelos de fonte hoje
considerados e nos parametros que os descrevem que se desenvolve a maior parte do
capitulo. De entre o conjunto de modelos apresentado procurou-se detalhar melhor
os modelos cinemdticos de fonte extensa, em particular o de Haskell, por serem os

que fundamentam os métodos usados no trabalho.

O Capitulo 3 é dedicado a descri¢ao dos dados que se propoem utilizar e das
vérias técnicas que permitem calcular os parametros que caracterizam a fonte, onde
sdo analisadas as aptidoes e limitagoes de cada uma. Como dados sao propostos
registos telessismicos de ondas de volume e geodésicos provenientes de tecnologias
baseadas em satélite (GPS e DInSAR). O primeiro método apresentado (MEC-
STA) visa estabelecer os trés parametros (¢ =Azimute; § =Inclinagao; A =angulo
de deslizamento) que definem o mecanismo da ruptura. E um método estatistico
apresentado por Brillinger et al. (1980) que, calcula os dois planos nodais do padrao
da radiagao (o do mecanismo e o auxiliar) a partir do sentido do primeiro movimento
de um conjunto de registos sfsmicos obtidos a volta da fonte. O segundo método,
andlise espectral da forma de onda, decorre da passagem dos deslocamentos eldsti-
cos, previstos por modelos de fonte extensa, como os de Haskell ou Brune, para o
dominio da frequéncia. De acordo com esses modelos, dos diagramas bi-logaritmicos
de distribuicdo da amplitude espectral de ondas de volume podem extrair-se duas
quantidades (amplitude espectral no regime das baixas frequéncias, () e frequén-

cia de esquina, f.), respectivamente proporcionais a dois pardmetros da ruptura:



momento sismico escalar, My, e drea da ruptura. O terceiro método apresentado,
Funcoes Empiricas de Green (FEG), permite determinar Funcoes Temporais Rela-
tivas da fonte (FTRF) a partir de uma operacao de desconvolugao, no dominio do
tempo, entre dois sismogramas registados na mesma estacdo: um proveniente do
sismo em estudo e o outro de um evento com mecanismo semelhante, proveniente
de uma regido préxima do primeiro, mas de menor magnitude. Os dois métodos
seguintes, distribuicao de sub-eventos e de deslizamentos sobre o plano de falha,
si0 dois métodos de inversao da forma de onda que procuram caracterizar toda a
cinemdtica da ruptura segundo uma metodologia que mete em jogo dois problemas:
o problema directo que sintetiza, em fungdo de alguns parametros da ruptura, a
radiacdo sfsmica registada num conjunto de estacoes; e o problema inverso que usa
a radiacao sfsmica registada para procurar os parametros da ruptura que melhor se
lhe ajustam. Por fim, o tltimo método apresentado, deformagao co-sismica, permite
simular a deformacao ineldstica (vertical e horizontal) produzida nas proximidades
de fontes sfsmicas. Essas simulacoes sao conseguidas em func¢ao de modelos de fonte
estabelecidos a partir dos resultados obtidos pelos outros métodos. A qualidade
dos ajustes entre as deformagoes medidas por técnicas geodésicas e as simuladas

funciona como indicador de qualidade do modelo de fonte conseguido.

O Capitulo 4 foi inteiramente reservado a problemética da directividade, singu-
laridade de fontes sismicas extensas. Apés a andlise das vdrias manifestacoes direc-
tivas do fenémeno e feito o seu enquadramento tedrico face aos modelos de ruptura
existentes, foi apresentada a fungao directividade apresentada por Ben-Menahem
(1960) que permite quantificar a dimensionalidade das fontes sismicas directivas.
Essa funcdo é definida por meio do quociente entre a amplitude espectral de dois
registos de deslocamento obtidos em pontos diametralmente opostos em relacao a
fonte sismica e ¢ nela que se baseiam os métodos operacionais que tem por objec-
tivo estimar, em rupturas uni-laterais, parametros como a direc¢ao, comprimento
da fonte e velocidade de ruptura. Porém, a utilizacdo desses métodos requer que
se cumpram requisitos dificeis de reunir e daf a sua pouca aplicabilidade. Com o
objectivo de calcular direc¢ao e velocidade de ruptura desenvolvemos um modelo
geral de directividade, a partir de uma anélise Doppler da ruptura, admitindo um
modelo de fonte definido por uma sequéncia de sub-eventos que se sucedem sobre

um plano de falha, feitas as adaptagoes que decorrem do facto da propagacao das
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ondas sismicas nao ser rectilinea. E desse modelo que decorre o método DIRDOP
(DIRectividade por efeito DOPpler) que permite a interpretagao da directividade
e o célculo da velocidade da ruptura a partir de fases comuns a um conjunto de
sismogramas distribuidos & volta da fonte. Para além do método e do algoritmo
desenvolvidos é ainda feita a sua avaliacao face a um conjunto de situagoes sintéti-
cas e reais. As aplicacoes com dados sintéticos sao de extrema importancia pois
fornecem a oportunidade tnica de analisar com pormenor o desempenho do método
e do algoritmo pondo-os & prova perante situacoes em que os resultados sao conheci-
dos a partida. Apdés estes testes sao apresentadas duas aplicacoes com dados reais:
sismo de Izmith (Turquia) de 17 de Agosto de 1999 e o do Alaska (Canadd) de 3 de
Novembro de 2002.

Os Capitulos 5 e 6 foram destinados a validar a metodologia proposta, aplicando-
a a dois casos: o sismo de Arequipa (Peru) Mw=8.2 de 23 de Junho de 2001 e o
sismo de Zemmouri-Boumerdes (Argélia) Mw=6.7 de 21 de Maio de 2003. Através da
conjugacao dos varios métodos propostos nos Capitulos 3 e 4, foi possivel descrever a
evolugao espago temporal detalhada das rupturas desses dois eventos representadas
através de sequéncias de imagens ou filmes (CD anexo). As solugdes encontradas,
tanto numa como noutra situagao, merecem-nos confianca, pois para além de reve-
larem um bom nivel de coeréncia na generalidade dos métodos e permitirem boas
modelacoes das observacoes geodésicas de deformacao co-sismica também estao de
acordo com os resultados obtidos por outros autores.

No iltimo capitulo, Capitulo 7, é feita uma apreciacao global do trabalho, tiradas
as principais conclusoes e perspectivado o nosso trabalho futuro com vista ao de-
senvolvimento de novas aplicacoes com interesse directo em dominios de interesse

publico como a prevencao, através da criacao de cendrios de intensidade sismica.



Capitulo 2
Fonte Sismica: modelos

O fenémeno sismico é, de entre os eventos naturais, o mais severo com que o homem
se confronta desde sempre. A prova estd nas imimeras alusoes histéricas ao fenémeno
(e.g. Bolt, 1993; Liner, 1997).

Com o desenvolvimento do conhecimento cientifico, as crencas fantasticas acerca
dos terramotos passam a dar lugar a concepgoes apoiadas nos novos conhecimentos.
Em 1668 Hook, no seu livro "Discurso acerca dos terramotos"defende a ideia que
0s sismos tem origem numa resposta eldstica do material geolégico (Scholz, 2002).
Mas a primeira referéncia explicita a relacao dos sismos com acidentes tecténicos
foi feita em 1884 por G. K. Gilbert (Gilbert, 1884, ; citado por Scholz, 2002).
Gilbert fundamenta as suas conjecturas em observagoes sobre os efeitos superficiais,
nomeadamente deformacio e fendas, deixadas pelo sismo de Valley (Califérnia) de
1872. Porém, o grande passo, hoje considerado decisivo, no sentido do estabeleci-
mento de uma teoria fisica explicativa do fendmeno sismico, associando-o a falhas, foi

dado por Reid (1911) com a apresentagao do modelo do ressalto eldstico, a hipétese
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fundamental da sismologia (Madariaga et al.,, 2001). Reid deduziu o seu modelo
segundo uma base observacional de cardcter geodésico, geoldgico e geofisico, tendo
como palco a falha de Santo André, antes e depois do sismo de S. Francisco de 1906.

Quando determinada regido interior, constituida por material geolégico com de-
terminadas propriedades eldsticas, fica sujeita a forcas, deforma enquanto vai acu-
mulando tensoes. Se a accao das forcas deformadoras for continuada, quando as
tensoes acumuladas superarem as forcas de coesdo dos materiais, dd-se a ruptura
que se manifesta por violentos deslocamentos acompanhados pela libertacao, em
escassos instantes, de grande parte da energia acumulada durante muito tempo.
Este ¢ o modelo do ressalto eldstico. A partir dele e na sequéncia dos trabalhos de
Knopoff e Gilbert (1960) e de Burridge e Knopoff (1964), suportados matematica-
mente pela teoria elastodindmica de Volterra (1907), modificada por Love (1944),
desenvolveu-se a teoria da fonte sismica. O seu objectivo ¢ descrever matemati-
camente, e portanto quantificar, os movimentos registados em qualquer ponto da
superficie da terra provocados por deslizamentos subterraneos ocorridos sobre fa-

lhas geolégicas.

2.1 Modelacao do deslocamento

A forma cléssica de descrever os movimentos produzidos na superficie envolvente de
um meio eldstico homogéneo, em consequéncia da aplicacao de forcas geradoras de
deslocamentos interiores (por exemplo rupturas), é através da resolucao das equacoes
dinamicas do movimento (equacdes de Newton). E possivel transpor as solucoes das
equagoes do movimento deste modelo simplificado para o sistema sismogénico desde
que se estabelecam as devidas adaptagoes. Para isso, ha que definir um modelo de
fonte sfsmica equilibrado, isto é, um modelo que, por um lado seja suficientemente
simples para as equacoes do movimento poderem ser resolvidas, e por outro, que
seja suficientemente completo de forma a permitir simular no fundamental os efeitos
produzidos pelo complexo sistema real. Por enquanto, e como primeira aproximacao,
consideramos um modelo de fonte que consiste no deslizamento de uma das faces
da falha geoldgica em relagao & outra. Vamos considerar a situacao tecténica mais
representativa que corresponde a deslizamentos sé com componentes no plano de

falha, os mecanismos com componente volimica tipo explosivo nao sao considerados.
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O deslizamento pode ser interpretado como uma descontinuidade no deslocamento

entre as duas superficies da falha que se desgarram.

A maneira mais conveniente de expressar as solucdes das equacoes do movimento
relativas ao modelo de fonte apresentado é a desenvolvida por Burridge e Knopoff
(1964) e que consiste em separar os efeitos da fonte dos efeitos da propagacao, através
de um instrumento matematico da elastodindmica denominando teorema da repre-
sentacao. De acordo com esse formalismo, a solugao das equacoes do movimento,
isto é, o modelo matematico que traduz os movimentos produzidos em qualquer
ponto afastado da regiao focal devidos a uma fonte que geralmente evolui mercé da
accao de forgas varidveis no espaco, no tempo e em direccdo pode ser substituida
pela combinacao do efeito produzido por um deslizamento devido a um impulso
unitério G, (z, €, 7) (fungao de Green) com a funcao que descreve a distribuigao
da forca (ou deslizamento) na fonte, expressa pela equagao (Aki e Richards, 1980;
Udias, 1999),

un(.flf,t) = /j:dT[fz(gaT)Gzn($7t7€7T)dV
+-/~oo dT{fl}(ﬁ,T)Gm(:v,t;g,T)dZ} (2.1)

+00
_ / i / Die. T>cijkzuj§50kn<x,t;mdz
oo !
¥

A representacdo do deslocamento, (eq. 2.1), € uma das equagoes mais importantes
da sismologia. A partir dela podem ser deduzidas as solucoes de vérios problemas,
com especial destaque para os relacionados com a fonte sismica. Mostra que os
deslocamentos eldsticos produzidos em qualquer posicao x, u,(x,t), sao explicdveis a
partir do efeito que trés grandezas, nao necessariamente em coexisténcia, produzem
sobre o meio. Essas grandezas sao: a) distribuicao de forcas de volume f; que
actuam segundo a direcc¢ao 7 no interior da superficie que contém a falha; b) tensoes
T;, aplicadas sobre a superficie da falha; c) deslizamento D; de uma parte da falha
em relagao a outra. A resposta do meio é representada pela funcdo de Green,
Grn(z,t,6,7). A equacao 2.1 foi obtida mediante uma andlise do problema onde

foram considerados todos os parametros passiveis de produzir radiacao sismica. O
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primeiro termo, representado por um integral sobre o tempo, 7, e outro sobre o
volume V, traduz a radiacdo devida ao efeito das forcas de volume; o segundo e
terceiro termos, representados também por um integral sobre o tempo, 7, e outro
sobre a superficie de falha, ¥, traduzem, respectivamente, a radiacao devida as
tensoes aplicadas sobre a superficie da falha e ao deslizamento entre as duas faces

dessa superficie.

As funcoes de Green apresentadas em 2.1 por meio do tensor de 2% ordem
Gin(z,t,&,7), traduzem a evolugao temporal da componente n do deslocamento
produzido num ponto de coordenadas z, devido ao impulso de uma forca unitéria
na direccao ¢ que actua na posicao £ no instante 7. A determinacao destas fungoes,
que envolve o conhecimento do meio, ¢ um problema cuja solucao pode hoje ser
obtida por vdrios métodos (e. g. Hartzell, 1978; Heaton e Helmberger, 1979; Wang
e Herrmann, 1980; Bouchon, 1981; Heaton, 1982; Frankel e Kanamori, 1983; Kikuchi
e Kanamori, 1991). No terceiro termo de 2.1 no lugar das funcoes de Green surge
o seu gradiente, o versor perpendicular ao plano da falha, v, e o tensor dos coefi-
cientes de elasticidade, Cj;xi, que em meio isotrépico depende apenas das constantes
de Lamé, X e u, Cijrg = M0ij0m + p(0idi0 + 620 i)

A equacao 2.1 realga claramente que a modelacao do deslocamento produzido
num ponto, u,(z,t), pode ser alcancada segundo duas bases conceptuais diferentes.
Uma em termos de forcas e outra em termos de deslizamentos; uma de natureza
dindmica e outra de natureza cinemdtica. Uma consequéncia importante dos teo-
remas da elastodinamica e que se pode aplicar a 2.1 é a possibilidade de se poder
estabelecer equivaléncia entre as duas representacgoes; o efeito produzido por um de-
terminado sistema de forcas pode ser representado através de outro sistema diferente,
de forcas ou deslocamentos. Esta propriedade permite, por exemplo, escolher para
cada situacao concreta a representacao que se afigurar mais vantajosa, ou substituir

um sistema, de forgas complexo por um outro mais simples de operar.

Habitualmente, como ponto de partida da construcao do formalismo fisico-mate-
matico para descrever a fonte sismica, usa-se uma representacao onde nao sao con-
sideradas as forgas de volume e as traccoes sobre o plano falha sao supostamente
continuas (Aki e Richhards, 1980; Ben-Menahem, 1981; Udias, 1999; Pujol, 2003).

Estes pressupostos conduzem a anulacao dos primeiros dois termos de 2.1, ficando
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a modelacao do deslocamento reduzida a,
+00 O
wn(,1) = / dr / D,(€.7)Ci -G£ = 736, 0)05
o !
b

que pode ser simplificadamente representada por,

0
un(az,t) = /Dz‘Cijlej * -a-g—GkndE (22)
s I
em que * é o simbolo de convolugao no dominio do tempo.

2.1.1 Modelo de forgas equivalentes

Uma das simplificagoes que se impoe fazer ao modelo de fonte por forma a torns-lo
operacional a partir do formalismo representado por 2.1, é considerar que a dis-
tribuicao total de forcas que regula a ruptura é substituida por um ou dois pares de
forcas equivalentes — modelo do Simples Par de Forgas (SPF) ou Duplo Par de Forcas
(DPF). Esta consideragao é suportada por via teérica pelo teorema da reciprocidade
(e. g Aki e Richards, 1980; Ben-Menhaem e Singh, 1981; Dahlen e Tromp, 1998;
Udias, 1999; ). O modelo SPF produz resultados satisfatérios na modeleacao da
radiacao correspondente as ondas P, porém falha em relacao as ondas S; o modelo
DPF ¢é o actualmente mais aplicado por explicar convenientemente tanto a radiacao
das ondas P quanto a das ondas S (Lay e Wallace, 1995).

O DPF ¢ obtido pela combinagdo de dois pares de forgas, com momentos de igual
valor mas sentidos opostos. As forcas de cada um dos pares sao anti paralelas e com
pontos de aplicacao diferentes, cada uma estd aplicada a uma das faces da falha.
Um dos pares esta orientado na direcgio perpendicular ao plano de falha e o outro

na direccao do deslizamento, ver Figura 2.1.

2.1.2 Tensor momento sismico

A geometria e mecanismo do deslizamento de uma fonte sismica ficam, como foi
visto, completamente definidos pela caracterizagao do duplo par de forgas. O objecto

matemadtico que lhes permite dar significado é o tensor momento sismico, M, ou,
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Figura 2.1: Esquema de uma ruptura compativel com o duplo par de forgas
representado.

para fontes onde a distribuicao das forgas sobre a superficie seja uniforme, o tensor

densidade do momento sismico, m. Nesses casos, M = [ m d¥. As componentes

b
do tensor densidade do momento sismico sdao dados por m,, = Div;Cyjpe. Para
fontes com mecanismo de deslizamento puro em meio isotrépico, atendendo a forma

de C;jpq para meios isotrépicos vem,
mi; = p(Div + Djvi) (2.3)

em que p é a constante de rigidez do meio, D; as componentes do deslizamento no

referencial considerado e v; os cosenos directores de v no mesmo referencial.

Considerando D o valor do deslizamento médio de uma fonte onde é suposto
haver distribuicdo superficial uniforme de momento e D; os cosenos directores do
vector deslizamento nas direccoes ¢, as componentes do tensor momento sismico sao
dadas por M;; = MO(IA)Z»I/]- 4 ﬁjz/i) em que a quantidade M, é o momento sismico
esalar dado por,

My = pDA (2.4)

com A édrea da ruptura.
Um exemplo: de acordo com a situagao representada pela Figura 2.1, a caracteri-
zacao do DPF que produz na superficie de falha coincidente com o plano §3 = 0

um deslizamento de valor D na direccao £, é, de acordo com 2.3, atendendo a que
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D=D00)ewv =(00 1), representado pelo tensor,

0 0 uD
m = 0 0 0
uD 0 0

Os tensores momento sismico descritos até agora representam situactes simples, onde
é ignorada a dependéncia temporal das forcas envolvidas. Porém, para situaces
reais essa independéncia nao se verifica: o tensor do momento sismico depende
geralmente do tempo, M.=M(t). Apesar disso, admitindo que todas as componentes
de M(t) sao afectadas igualmente pela componente temporal, pode-se decompor este
tensor em duas partes: uma funcao escalar s(¢) dependente s6 do tempo que descreve
a evolugao temporal do médulo das forgas (ou deslizamento) envolvidas; e um tensor

definido segundo 2.3 que traduz a natureza geométrica da fonte,

M(t) = s(t)M (2.5)

2.1.3 Deslocamento produzido por impulso unitério - Func¢o-
es de Green

As fungoes de Green do ponto de vista formal traduzem a solucdo das equagdes do
movimento num ponto  devido a uma for¢a impulsiva unitéria aplicada segundo a
direcgao j num elemento de volume colocado na posi¢ao £. Para um meio infinito,
eldstico e isotrépico, a solucao do problema pode ser obtida pelo método dos poten-
ciais (Aki e Richards, 1980). Considerando que a forca impulsiva actuou no instante

t=0, a fungao de Green relativa & componente i do deslocamento é dada por,

r/B
1 1
r/a
1 r 1 1 r
— ey oy M =) — — .~525t.._
+47Tp0427”71’y‘7 ( OK) 47_1_[)5274(717] J) ( /B)

em que p representa a densidade do meio; r a distancia foco-observador, r =

sy - ~ . . ~ .
I r — & I; 7; € 77; sao os cosenos directores das direcgoes, respectivamente, do deslo-
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camento i e da forca, j, relativamente & direcgao de 7: e B sdo as velocidades das
ondas P e S no meio; 6(t — t) é uma fungao delta de Dirac e d;; delta de Kronecker.

Dos trés termos de 2.6, o primeiro apresenta forte atenuagao com a distancia
(1/r®), porém, por ser o que domina a curtas distancias chama-se termo de campo
prézimo. A terminologia "curtas distancias"é uma ambiguidade que signitica to-
das as situacdes onde se verifique predominio do termo de campo préximo, o que
acontece para distancias de observacio até a ordem de grandeza da dimensao linear
da fonte. Valee (2003) estabelece esse limite em cerca de 200km. Os segundo e
terceiro termos de 2.6 apresentam atenuagao mais suave (1/7), predominando sobre
o primeiro a grandes distancias, sdo os termos de campo longinguo. Um & relativo
as ondas P, o que apresenta velocidade de propagacdo « e outro relativo as ondas
S, com velocidade 3. Atendendo a que a atenuacdo se deve a dispersao da energia
radiante pelo meio, o cardcter dual verificado em relagao & radiagao sismica pode
explicar-se pela coexisténcia nessa radiacao de duas bandas espectrais distintas que
sofrem atenuacao diferentemente, uma relativa ao campo préximo e a outra, mais
penetrante na estrutura da terra, a de campo longinquo.

Os factores constituidos pelos cosenos directores, 7, e 7,, regulam o sentido e
amplitude do deslocamento em cada ponto de observacao e dependem exclusiva-
mente da posicdo do observador relativamente a direccao de aplicagao da forga,
portanto, da geometria da ruptura. O diagrama da amplitude da radiacao no lugar
geométrico dos pontos em volta da fonte define uma forma caracteristica: o padrao
da radiacdo (§ 2.2). Esta relacdo de interdependéncia entre o padrao da radiagao e
a geometria da ruptura fundamenta as técnicas para determinacao dos mecanismos
focais, baseadas no conhecimento das polaridades de um conjunto de pontos bem

distribuidos em volta da fonte e apresentadas no § 3.2.1

2.1.4 Parametros da fonte num sistema de coordenadas nor-

malizado

As equagdes apresentadas até aqui decorrem de andlises feitas a partir de sistemas
de coordenadas cartesianos definidos em funcao da geometria das falhas, com um
dos eixos orientado segundo a direcgao das forgas ou do deslizamento. A continu-

acao dessa escolha determinaria que, de evento para evento em estudo, o sistema



2.1. Modelag¢ao do deslocamento 15

de coordenadas fosse variando e, consequentemente, as modelagoes daf resultantes
definidas em relacao a sistemas de eixos diferentes. Isso nao é aceitdvel, pois s6
se podem comparar as modelagoes das formas de onda com os registos reais feitos
pelos sismémetros se as componentes a comparar forem definidos em relagao ao
mesmo referencial. Para ultrapassar essa dificuldade operacional é necessério fazer
as representacoes em sistemas de eixos normalizados, usados por toda a comunidade,
por forma a compatibilizar as direc¢oes das formas de onda modeladas com a das
formas de onda registadas pela instrumentacio. E norma as estacoes sismicas mod-
ernas estarem direccionadas para fazerem registos em trés direcgdes, (N)orte, (E)ste
e (Z)vertical. Para adaptar as ferramentas de célculo & modelagao da radiagao nessas
trés direcgoes, vamos usar as convengoes de Aki e Richards (1980), definidas a partir
do referencial representada na Figura 2.2, centrado no epicentro e com 0s eixos x
e y orientados, respectivamente, segundo as direcgdes geogrificas Norte e Este. Os
pardmetros que definem a geometria da falha, o mecanismo do deslizamento e raio

sisSmico sao:

o azimute da falha, ¢, que é o 4dngulo definido entre o Norte e a
direccdo da intercepgao do plano de falha com o plano horizontal (trago
da falha). O azimute é medido no sentido dos ponteiros do relégio a
partir do Norte, 0 < ¢ < 27. Devido ao facto dos azimutes ¢ e ¢ + 7
terem a mesma direccao, levanta-se esta ambiguidade com a introducao
da nocao de sentido do azimute, como sendo o sentido para o qual estd
orientado um observador que vé a falha mergulhar a sua direita;

inclinacao da falha, 4, é o dngulo definido entre o plano horizontal
e o plano de falha, medido a partir do plano horizontal, 0 < ¢ < 7/2.
Por vezes, quando se representa a falha através de um rectangulo, surge
necessidade de definir o sentido descendente que se chama sentido da
inclinagao (do inglés dip direction);

angulo de deslizamento, )\, é o menor angulo definido entre a
direccao do traco da falha e o vector deslizamento D, sendo positivos
os angulos medidos no sentido directo e negativos os medidos em sen-
tido retrégrado —m < A < 7. Assim, deslizamentos com angulos de
deslizamento entre 0 e 7 correspondem a falhas com mecanismo inverso

e deslizamentos entre 0 e —7 a mecanismos normais;
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Norte

Este

raio sismico

Figura 2.2: Referencial cartesiano com origem no epicentro do sismo e com os
eixos x e y orientados segundo duas direc¢oes geogréficas no qual estd represen-
tada a face inferior de uma falha rectangular plana sobre a qual estd indicado
o deslizamento D sofrido pelo plano superior da falha em relagao ao inferior.
Estao indicados os pardmetros angulares (¢,0, A, d¢,i¢) a partir dos quais se
podem definir a geometria do plano de falha, o mecanismo do deslizamento e o
percurso de um raio sismico. (adaptado de Aki e Richards, 1980).
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parametros do raio ¢; e i¢ que definem, respectivamente, o azimute

e dngulo de incidéncia de um raio sismico que emerge da falha.

Quaisquer parametros geométricos tanto da radiacdo como da fonte, (padroes
da radiacao, componentes do tensor do momento sismico, mecanismo de ruptura;
deslocamentos, etc...) podem ser definidos neste referencial, com base neste conjunto

reduzido de pardmetros angulares.

2.2 Modelos de Fonte pontual

O modelo de fonte sismica mais simples consiste num deslizamento D produzido
sobre uma falha cuja dimensao é considerada infinitesimal, d¥.. De acordo com este
modelo, os deslocamentos eldsticos produzidos em determinado ponto x pelas ondas

de volume que procedem da fonte pontual d¥ a distancia r de x é dado por,

dui(x,t) = dul’(x,t) + du?(x,t) (2.7)

em que dul (x,t) e du?(x,t) sdo, respectivamente, os termos do deslocamento refe-
rentes as ondas P e S.

Considerando que a superficie envolvente da fonte estd sob a ac¢ao de um campo
de tensoes continuo e as forgas de volume sao ignoradas, os termos do deslocamento
de 2.7 em campo longinquo, com fontes do tipo duplo par de forcas, podem ser
obtidos do desenvolvimento de 2.2 por substituicao de 2.6, cujo resultado é dado
por, (e.g. Lay e Wallace, 1995 ou Aki e Ricards, 1980 ),

1 1 .

duf (x,t) = ———-R

drpcd v Ik

Mt =) (2.8)

em que o indice superior C' que surge nos parametros duf(x,t) e Ricjk assume 0s
significados (P ou S) consoante se trate das ondas P ou S. O valor ¢ representa a
velocidade das ondas e toma os valores ¢ = « para as ondas P e ¢ = 3 para as ondas
S; Riojk é o valor do padrao da radiagao na posi¢ao x respeitante ao deslizamento

ocorrido no foco motivado por um conjunto de forgas com equivaléncia num duplo
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par de forcas de momento dado pela componente M (t) do tensor do momento
stsmico; M;i(t) é a derivada em ordem ao tempo de Mi(t), que é proporcional a
velocidade de deslizamento do elemento dS, D(t).

A modelacao dos movimentos do solo a passagem das ondas de volume que
procedem de uma fonte pontual em campo longinquo impoe, de acordo com 2.8, que

se possam estimar os valores para os quatro factores:
1. 1/4mpc®; que é constante para cada tipo de onda que se esteja a considerar;

2. ng representa o padrao da radiacao e é uma fun¢ao que depende dos parame-

tros geométricos da fonte. Determina a amplitude das ondas P e S em cada

ponto & volta da fonte, de acordo com a Figura 2.3.

S

Ondas P Ondas S

Figura 2.3: Representacao tridimensional do padrao da radiacao da componente
radial do deslocamento das ondas P e da componente tangencial das ondas S rel-
ativas a fonte tipo duplo par representada na figura 2.1. As regides de amplitude
nula - regides nodais e as de amplitude méxima -anti-nodais distribuem-se, nas
ondas P e S segundo quatro 16bulos porém desencontrados 45°; os pontos que
correspondem a amplitude maxima para as ondas P sao pontos nodais para as
ondas S e vice versa. No padriao da radiagao das ondas P foram ainda marcadas
as polaridades correspondentes a cada l6bulo. Os l6bulos assinalados com (+)
correspondem a zonas de compressao (tensao na fonte) e os l6bulos assinalados
com (-) correspondem a zonas de dilatagdo (pressdo na fonte)

3. a derivada da componente ij do tensor do momento sismico, Mj;(t — Z) que

representa a evolugao da variagao temporal da libertacao de momento sismico
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pela fonte pontual em anglise. E uma funcdo que define a histéria temporal
do processo de ruptura e por isso as vezes ¢ denominada a fungao temporal da

fonte (FTF). Habitualmente costuma representar-se através por

M(t) = MyD(t)

em que M, representa o momento sismico escalar, dado por 2.4, e D(t) é funcao
que descreve a velocidade de deslizamento dos blocos. Esta é a funcao usual-
mente considerada como funcao temporal da fonte. A Figura 2.4 apresenta
as FTF mais usadas na modelacao dos deslocamentos produzidos por fontes

pontuais.

4. 1/r que faz a correcgao da atenuacao da amplitude devida & expansao geo-
métrica da energia radiada. Este valor foi obtido para um meio homogéneo
e plano, onde as ondas sao supostas ter propagacao rectilinea. E uma sim-
plificacao demasiado radical face ao modelo real. Por isso a amplitude do
deslocamento deve ser corrigida por um factor de dispersao geométrica calcu-
lado para um modelo compativel com a estrutura da terra: modelo esférico
constituido por diferentes camadas. Segundo Dechamps et al. (1980), o factor
de correcgao deve ser g(A)/Rp, em que Ry é o raio da terra e g(A) é uma

funcao dada por,

dA

g(A) = \/ PhCn__Sim iy (2.9)

PoCo Sin A cos ig

em que A é a distancia epicentral angular, os indices h e 0 de alguns parame-
tros referem-se, respectivamente a fonte e & superficie livre, assim p;, p, é a
densidade nessas duas regioes, ¢, e ¢y sao as velocidades de fase das ondas e

i, € 1g 08 angulos de incidéncia do raio sfsmico.

Limitar a fonte sfsmica a um ponto é um constrangimento demasiado dréstico
face as suas verdadeiras medidas. Mesmo nos pequenos sismos (M<3) correspondem
rupturas com comprimentos que podem chegar & centena de metros; de acordo com
dados extraidos de Sato e Mori (2001), o comprimento das rupturas para sismos
de magnitudes M, = 2 situa-se entre os 21lm e os 55m. Face a isto, a modelacao

pormenorizada do sinal sismico ou, o inverso, a determinagao dos detalhes da fonte
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Deslizamento Velocidade de
Deslizamento

D D

D D
T t T {

D D
1T f T H

D D
T ¢ T {

Figura 2.4: Vérias formas usadas para representar as funcoes deslizamento em
fontes pontuais (coluna da esquerda) e respectivas velocidades de deslizamento
ou fungoes temporais da fonte (coluna da direita), com indicagdo do tempo de
duragio do deslizamento (rise time) 7. (1) representa uma fungao impulsiva; (2)
uma fungao rectangular; (3) funcéo triangular e (4) trapezoidal. As formas (3)
e(4) sdo as mais usadas nas modelacoes do deslocamentos eldsticos produzidos
por fontes pontuais (adaptado de Udias, 1999).
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sfsmica a partir de registos sismicos sao capacidades vedadas ao modelo de fonte
pontual. A sua supremacia face a outros modelos mais complexos reside na sim-
plicidade, sendo particularmente 1itil para o estudo de pequenos sismos a partir de
registos sismicos com frequéncias que correspondam comprimentos de onda superi-
ores & dimensao linear da fonte. Nestes casos o nivel de detalhe que se pode obter
da fonte estd determinado pelo contetdo informativo dos dados. Sao eles que fixam,
em primeira andlise, a nitidez da "imagem"que se pode construir dessa fonte e nao
o modelo; mesmo que se usasse um outro método mais sofisticado o resultado final
nao seria muito melhor.

Em contextos onde a libertacao do momento sismico acontece em geometrias
espaco-temporais extensas e irregulares de que os registos sismicos dao conta, con-
textos conhecidos pelas designacoes "fonte complexa"ou "fonte extensa", o modelo
de fonte pontual nao responde convenientemente. Os modelos que melhor se ade-
quam a esses casos sao os de fonte extensa que combinam o efeito da evolucao
temporal da libertacao de momento sismico com o da propagacao da ruptura sobre
a falha. Entre o modelo de fonte pontual e os modelos de fonte extensa, que se
apresentarao a seguir, existe uma sub-categoria de modelos que resultam de modi-
ficagoes do modelo de fonte pontual de forma a permitem aplicd-lo com éxito em
contextos de fonte extensa. Nessa categoria estao o modelo do centréide, o modelo

dos momentos de 2* ordem da fungao espago-temporal e o modelo de sub-eventos.

2.2.1 Modelo do centroéide

A ideia basilar da concepgao deste modelo, apresentado por Backus (1977), consiste
em desviar a posi¢ao e instante origem do sismo da localizagdo tradicionalmente
aceite (5—0)7 to) para uma outra posi¢ao e um outro instante que estejam equidistantes
de todo o processo de ruptura. Essa nova origem (2; t.) ¢ a localizacdo centréide.
Quando a localizacao de um sismo é obtida a partir das fases P e S de um conjunto de
registos, como geralmente ¢é feito, o que se obtém sao estimativas do instante e local
do inicio da ruptura. No caso de fontes extensas essa localizacao nao é representativa
de toda a fonte e isso manifesta-se quando se procuram calcular outros parametros

a partir dessas localizacoes.

A edificacao do modelo do centréide através do estabelecimento do desvio referido,
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quantificado através das grandezas AE} = f—;-f—g e At = t.—ty, implica o desenvolvi-
mento das funcoes de Green, em série de Taylor em torno da localizagao hipocentral
(Eg, to). Tal procedimento tem como principal consequéncia o surgimento de tensores
denominados tensores do centréide. No modelo do centréide sao considerandos ape-
nas os tensores de primeira ordem da expansao, um espacial e outro temporal, que
quantificam os desvios no espaco e no tempo da localizacao do centréide em relacao a
localizacio tradicional. E por meio desses termos de primeira ordem, que dependem
da derivada temporal do tensor densidade do momento sismico m;(£,t), que, por
fim se estabelece o modelo de deslocamento (e. g. Dahlen e Tromp, 1998; McGuire
et al., 2001; Valée, 2003).

O modelo do centréide foi adoptado pelo grupo de sismologia da Universidade
de Harvard que desenvolveu um método nele baseado (Dziewonski et al., 1981) que
permite calcular simultaneamente os desvios e tensores do centréide e assim deter-
minar os mecanismos focais a que chamaram mecanismos "Centroid Moment Ten-
sor"(CMT). Este grupo criou um projecto "Centroid-Moment Tensor Project"que
calcula e divulga (http: //www.seismology.harvard.edu/CMTsearch.html), por rotina,
todos os mecanismos CMT de eventos Mw>5.9.

O método do centréide apesar de sustentado pelo modelo de fonte pontual nao
apresenta algumas das limitacoes apontadas & versao base do modelo. Pode ser apli-
cado a qualquer sismo independentemente da sua dimensao porque é sempre possivel
encontrar o centréide que lhe corresponda. As solugdes obtidas sao geralmente es-
tdveis. No entanto, algumas fontes nao respondem bem; basta que o mecanismo
apresente alguma variagdo ao longo da ruptura ou que se afaste um pouco do duplo

par de forgas para isso suceder.

2.2.2 Modelo dos momentos de 2* ordem da fungao espacgo-

temporal

No fundo este modelo de fonte acaba por ser mais uma extensao do modelo do
centréide na medida em que se inspira no conceito de localizacao do centréide de
Backus (1977) e se desenvolve a partir do mesmo formalismo; expansao da func¢ao de
Green em série de Taylor em torno da localizacao do centréide. Como consideracao

prévia ao estabelecimento do modelo supoe-se que o mecanismo da ruptura é igual
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para todos os pontos, caracterizado pelo tensor de momento sismico unitdrio J\Zf”
Dai que a derivada do tensor densidade do momento sismico seja tomada como a
combinacao, m;;(€,t) = MZ»]- f(&,1), em que f(£,t) é uma funcio escalar dependente
do tempo e do espago que representa a variacao temporal da distribuicao espago-
temporal do momento sismico, chamada funcao espaco-temporal da fonte . Por
fim é estabelecido o modelo & custa de tensores do centréide, neste caso de 2°¢
ordem e definidos em funcéo de f(&,t), daf o nome do método. Dahm e Kruger
(1999) e McGuire et al. (2001), através de estudos comparativos mostram que os
métodos desenvolvidos a partir deste modelo permitem melhores performances que
os desenvolvidos segundo outros modelos de fonte pontual; inclusivamente nalguns
casos conseguem estimar pardmetros caracteristicos de fontes extensas, tais como

directividade e dimensao da ruptura.

2.2.3 Modelo de subeventos

Uma outra forma de modelar os movimentos do solo produzidos pelas ondas de
volume provenientes de sismos de magnitudes elevadas, quando a aproximacao a
fonte pontual dnica nao produz resultados satisfatérios, é considerar a fonte sismica
constituida por uma distribuicao de fontes pontuais (subeventos) que se sucedem
sobre o plano de falha. A modelacdo dos movimentos do solo é calculada através
da soma das contribui¢oes individuais de cada subevento, obtidas pelo método da

fonte pontual atrds apresentado.

Baseados neste modelo, foram desenvolvidos védrios métodos para caracterizar
a fonte sfsmica (Fukao, 1972; Kikuchi e Kanamori [1982, 1991]; Nabeélek, 1984;
Bezzeghoud, 1987; Thmlé, 1998) a partir dos registos sismicos de estacoes distribui-
das a volta da fonte, impondo determinados constrangimentos fundamentados na
concepcao da ruptura. Os métodos de Kikuchi e Kanamori (1982) (ver Capitulo 3)
e Nabelek (1984) procuram iterativamente (método dos minimos quadrados), sobre
uma geometria espago-temporal com origem no hipocentro, a distribuicao de fontes
pontuais (subeventos) que produz o melhor ajuste entre os movimentos observados
e os modelados. Por constatarem a existéncia de uma multiplicidade de solucoes que
resultam em ajustes igualmente bons, estabelecem constrangimentos baseados em

conceitos fisicos que diminuem o espectro de solucoes aceites. Um dos constrangi-
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mentos mais populares, justificado no principio de causalidade, consiste em impor
valores da velocidade méxima de ruptura inferiores a velocidade de propagacao das
ondas S. Esse constrangimento para além de regular a evolucao da ruptura limita
também a dimensao da fonte. Outro constrangimento que habitualmente é intro-
duzido com vista a reduzir o mimero de pardmetros a estimar é a imposicao de igual
mecanismo para todos os subeventos. No método de Kikuchi e Kanamori (1991)
essa restricao é levantada, permitindo a existéncia de sub-eventos com mecanismo
diferentes.

No modelo de Fukao (1972) os sub-eventos sao identificados nas fases dos sismo-
gramas das vdrias estagoes distribuidas & volta da fonte e as suas posigoes relativas
sdo procuradas por um método de directividade que analisa as diferengas nos inter-
valos entre sub-eventos em fun¢ao do azimute das estacoes. Thmlé (1998) apresenta
uma nova versao do método em que a principal diferenca consiste na forma de iden-
tificar os subeventos. Em vez de procurar os subeventos directamente na anélise
dos sismogramas identifica-os nas fungdes temporais aparentes da fonte, referentes
a cada um registos de ondas P. Este método apresenta geralmente algumas dificul-
dades em explicar convenientemente a propagacao da ruptura, que lhe advém do

facto das posi¢oes dos subeventos representados serem na realidade centréides.

2.3 Modelos de Fonte extensa

Os ultimos modelos embora classificados como de fonte pontual, usam conceitos e
permitem obter parametros, tais como velocidade de ruptura ou dimensao da falha
que sao proprios de modelos de fonte extensa. Por isso é frequente vé-los classificados
como tal (e.g. Gibowicz e Kijko, 1994).

O estabelecimento detalhado do processo de ruptura, um dos objectivos da sis-
mologia, esta ainda hoje longe de ter sido plenamente alcancado e por vérias ordens
de razoes. Primeiro por limitagoes instrumentais: os registos telesismicos, muitas
vezes os tunicos disponiveis, por terem um conteldo espectral de baixa frequéncia
(tipicamente menos de 1Hz) permitem apenas constituir esbogos da ruptura com-
pativeis com aquelas frequéncias, isto é, com defini¢ao da ordem do quilémetro. Esta
dificuldade pode parcialmente ser levantada com registos acelerogréficos préximos

da fonte ou dados geodésicos que podem ajudar a definir a deformagao do solo devida
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aos efeitos de campo préximo e por isso mais directamente sob a influéncia da fonte
(Campillo e Madariaga, 2001), contudo, este tipo de dados raramente se encontram
em nimero suficiente. Outro obstdculo que se poe ao estudo da fonte tem a ver com
as dificuldades em definir as fung¢oes de Green que quantificam o complexo sistema
mecanico que regula o sinal sismico desde a sua produgao na fonte até a sua chegada
ao receptor, ap6s um percurso pela estrutura do interior da Terra.

A nocao de fonte extensa desenvolve-se a partir da ideia de deslizamentos que
se sucedem sobre um plano de falha comandados por uma frente de ruptura que se
propaga em conformidade com as leis da mecénica. Neste quadro estd definida a
base conceptual que pode conduzir a definicdo dos modelos de fonte extensa e que se
resume num efeito: o deslizamento entre as faces da falha que se propaga ao longo
da falha. A partir de consideragbes gerais sobre a fonte, as causas e os efeitos, pode
partir-se para o desenvolvimento de modelos fisico-matematicos de fonte extensa

mediante dois cendrios diferentes: o dindmico e o cinemdtico.

2.3.1 Modelos dinaAmicos

Nos modelos dinamicos (e.g. Olsen et al., 1997; Madariaga et al., 1998; Campillo
e Madariaga, 2001; Madariaga et al., 2001; Peyrat e Olsen, 2004), a ruptura é
deduzida das equagoes da elastodinamica que traduzem o comportamento do sistema
falha com determinadas propriedades mecénicas conhecidas, quando sujeito a um
conjunto de tensoes também conhecido. Operacionalizar por esta via nao é ficil,
exige o conhecimento detalhado sobre um conjunto de propriedades e grandezas
fisicas que, por enquanto, nao se conhecem muito bem: o estado de tensao da falha
antes da ruptura e as leis de atrito que governam a complexidade da ruptura. Por
outro lado s@o necessarias grandes quantidades de registos sfsmicos, bem distribuidos
azimutalmente e com um contetido espectral rico, isto é obtidos a curtas distancias
da fonte A conjugacao destes requisitos raramente se consegue. Até agora sé se
tentou esta via num conjunto muito reduzido de eventos fortemente monitorizados:
o sismo de Landers (Califérnia) de 1992 (Olsen et al., 1997; Madariaga et al., 2001;
Campillo e Madariaga, 2001) e mais recentemente e o sismo de Tottori (Japao) de

2000 (Peyrat e Olsen, 2004)

A complexidade da ruptura sismica é um reflexo da heterogeneidade das pro-
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priedades das superficies por onde a ruptura se desenvolve, presente em todas as
escalas de observacao. Como meio de explicar a ruptura sismica através das pro-
priedades mecanicas das falha geolégicas foram propostos dois modelos alternativos:
o modelo de asperidades (ou asperezas) de Kanamori et al. (1976) e o modelo de
barreiras de Das e Aki (1977).

O modelo de asperidades comeca por considerar que as falhas geoldgicas, por
possuirem irregularidades geométricas e por cruzarem zonas constituidas por ro-
chas com diferentes constituicoes apresentam superficies heterogéneas. Sob o ponto
de vista de resposta mecanica a aplicagdo de forgas, essas heterogeneidades resul-
tam na coexisténcia de sub-regides com nivel de coesao diferenciado. As zonas com
mais alto nivel de coesao (asperidades) resistem melhor &s deformacoes, acumulando
grandes tensoes sem fracturar. As restantes zonas rompem mediante baixos valores
de tensao. Quando um destes sistemas mecanicos (falha) estd sujeito a um regime
deformador continuo, como o que actua sobre as falhas geoldgicas activas, acumula
tensoes nas regioes das asperezas, enquanto as zonas mais frageis, por terem essa
capacidade reduzida, libertam as tensoes a taxas proximas das de acumulacao. A
consequéncia desse mecanismo é a ocorréncia dos frequentes sismos de pequena mag-
nitude observados nas regioes sismogénicas. O sistema evolui neste regime enquanto
as forcas de coesao das asperidades nao forem igualadas pelas tensoes eldsticas que
af se acumulam. Quando isso acontece esté-se na iminéncia de um grande sismo:
as asperezas estdo sob grande tensdo e as restantes zonas estao relaxadas (ver Fig.
2.5). Quando o grande sismo chega, as asperidades entram em ruptura e libertam
em escassos instantes toda a tensao que acumularam durante muito tempo. Apés
o grande evento, a superficie da falha fica sob um estado tensional uniformemente
relaxado Este modelo explica os pequenos sismos que ocorrem frequentemente nas
zonas sismogénicas durante o processo de acumulagio de tensao, mas nao explicam
bem as réplicas que se verificam apés um grande evento. De acordo com o modelo
de asperidades, as quedas de tensao do grande evento sao o culminar de um ciclo de
acumulacao/libertacao de tensdes do qual o sistema falha sai num nivel de tensao

minimo, e por isso a ocorrencia de eventos subsequentes ¢ improvavel.

O modelo de barreiras (Fig. 2.5) considera que quando se estd na iminencia
de um grande sismo a tensao acumulada na falha se distribui uniformemente sobre

toda a superficie. As heterogeneidades verificam-se ao nivel das forcas de coesao,
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coexistindo também bocados de falha com niveis de coesdo moderado com outras
altamente elevados (barreiras). Nas zonas menos coesas a ruptura propaga-se sem
dificuldade. Nas restantes, consoante o nivel de ligacao assim a ruptura fica muito
dificultada ou mesmo impedida. Estas dltimas constituem, em 1ltima analise, bar-
reiras & propagacao. Quando a frente de ruptura que se propaga sobre as zonas
permitidas atinge uma barreira, a ruptura é af interrompida podendo parar defi-
nitivamente, ou, nos casos de grandes eventos constituidos por vérias barreiras, a
ruptura pode contornar as barreiras e prosseguir a propagacao sobre as zonas permi-
tidas. Durante a ruptura, as libertacoes de tensao ocorrem apenas sobre as regides
fora das barreiras, as barreiras permanecem sob tensao. No fim da ruptura principal
tem-se uma distribuigao de tensoes heterogénea, com as sub-regides que produziram
ruptura relaxadas e as barreiras sob tensao. Este modelo propde um sistema sis-
mogénico constituido por falhas que acumulam tensoes até atingirem o estado de pré
ruptura ou ruptura eminente que se caracteriza por um estado de tensao uniforme.
Apés a ruptura na qual o sistema libertou tensdes nalgumas partes e reservou as
tensoes acumuladas noutras, tem-se um estado de tensao heterogéneo. A existéncia
de sub-regioes sob tensao no fim do choque principal permite explicar a eclosio de

novos eventos a partir daif: as réplicas.

Nenhum destes dois modelos consegue fornecer uma explicacao completa sobre
0 comportamento sismogénico observado em falhas activas reais: quando explicam
a actividade pré-sfsmica nao explicam a post-sismica. A razao para isso parece
estar no balizamento da distribuicao de tensées (homogénea/heterogénea) que ambos
procuram para explicar as complexidades do fenémeno. Do lado em que se encontra a
distribuigao homogénea nao ¢ explicado o comportamento: no modelo de asperidades
nao sao explicadas as réplicas e o modelo de barreiras nao explica a actividade

premonitdria.

Madariaga (2001) mostra formalmente que os modelos de asperidades e de bar-
reiras explicam a ruptura principal de um sismo de forma absolutamente equivalente.
Embora os conceitos asperezas e barreiras sejam préprios dos modelos dinamicos,
a sua nomenclatura foi adoptada e é usada mesmo no ambito da modelacio cin-
emética. E comum fazer-se a interpretacao dos pardmetros cineméticos calculados
por métodos também cinemadticos por meio do recurso as barreiras e asperezas. Estd

fora do ambito deste trabalho um maior aprofundamento do tema; todos os estudos
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a) Modelo de Asperidades
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Figura 2.5: Modelos de asperidades e de barreiras antes e depois da ruptura
principal.

que fizemos foram encaminhados via modelagao cinemdtica.

2.3.2 Modelos cinematicos

A outra via por onde se pode delinear a edificacdo de modelos de fonte sismica
extensa parte da definicio de conjecturas sobre a propagacao da ruptura, que se
apresentam sob a forma de constrangimentos que na globalidade caracterizam o
deslizamento sobre o plano de falha . Os modelos assim criados sao os modelos cine-
maticos. Destes, os dois mais representativos sdo os modelos de ruptura rectilinea
de Haskell (1964) e o de ruptura circular de Brune (1970).

Modelo de falha rectangular de Haskell

O modelo cinemético de Haskell (1964) deduz os movimentos eldsticos, em qualquer
ponto em campo longinquo, produzidos pelas ondas P e S geradas numa fonte sfs-
mica definida sobre uma falha rectangular de comprimento L e largura W. A ruptura

propaga-se ao longo do comprimento da falha, segundo uma frente de ruptura rec-
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Frente de ruptura

XSV

Figura 2.6: Geometria correspondente ao modelo de Haskell: plano de falha
rectangular de comprimento L e largura W onde se propaga a ruptura com
velocidade v, ao longo da direccéo ;.

tilinea com velocidade constante v, (Fig. 2.6). De acordo com o modelo, a passagem
da frente de ruptura sobre um ponto da falha resulta num deslizamento D, entre
as duas faces da falha. Considera-se que o deslizamento tem o mesmo sentido em
todos os pontos da falha, isto é, tem 0 mesmo mecanismo para todos os pontos, que
¢ do tipo duplo par de forgas. O meio onde ocorre a ruptura e a propagacao, é um
meio homogéneo e isotrépico onde a radiagio se propaga com velocidade constante.

A simplificada geometria espacial e temporal introduzida no modelo permite
obter, de forma relativamente fécil, solugoes analiticas do deslocamento em qualquer
ponto e dai compreender melhor alguns aspectos como, por exemplo, a directividade
e o espectro da radiacdo (e.g. Lay e Wallace, 1995; Aki e Richards, 1980; Udias,
1999), aspectos que serdao analisados em detalhe no Capitulo 3.

Seja £ a coordenada de um ponto sobre a falha, na direcgao de L, e D(£,t — )
a fungao que define o deslizamento sobre a falha, e por isso vamos chamar funcdo
deslizamento, traducao do que na literatura inglesa se costuma designar por "slip

function”.
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A funcio deslizamento utilizada é (Haskell, 1964),

D(.1) = Dof(t — &) (2.10)

T

em que Dy é o valor da amplitude do deslizamento e f define a forma da fungao.

Neste caso foi escolhida uma funcao rampa (igual a da Fig. 2.4; (2)), dada por,

0 se <0
ft)=4q t/7 se0<L<tLT
1 se t>T

em que 7 representa a duracao do deslizamento de cada ponto da ruptura, ou tempo
caracterfstico (rise time). A derivada em ordem ao tempo do momento sismico
associado a um fragmento de falha d¢ que rompe segundo 2.10 e no instante (t — %)
se encontra na posicao &, é dado por (Lay e Wallace, 1995),

) T . r &
M(g,t = =) =p W dg Do f(t = —— ) (2.11)

Uy

De acordo com 2.8, e atendendo a que na aproximacao de campo longinquo o
padréao da radiacdo ¢ igual para todos os elementos da falha, assim como a dispersao
geométrica, o deslocamento observado no ponto de observacao P a distancia x,
devido & ruptura num elemento de falha d¢ numa posigao §; é,

1 . x ,
L Rew de Dy fe— L -5
C

dmpc xg Uy

du®(x,t) =

por integracdo obtém-se a radiagao das ondas obtida no ponto P devida a ruptura

completa,

L
1 . |
c— __Lpe,wn, /f(t AP
dmpc’ zg ) c v
0

u

Atendendo a que z 3> L, da Figura 2.6, pode fazer-se a aproximacao r =
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xo — £ cost) , substituindo na equagao anterior vem,

L

ul = iRC,MVDO/f' LN (AR
4t pcd xg ¢ c\v,

0

fazendo a mudanca de varidveis,

os limites de integracao vém,

nE = 0)=t—=
né = L)= ~%—%(i—cos€>=t-z£~f@
com L
To(9) = i cos 8. (2.12)

Ty quantifica a duragao aparente da ruptura, isto é, a duracao quando medida de
diferentes pontos de observagao distribuidos a sua volta. Costuma chamar-se funcao
de directividade e resulta de dois teremos: (L/v,) que representa a duracio da
ruptura no seu referencial préprio e o termo (~—€- cosf) que determina o atraso relati-
vamente aquele valor, que é fungao da direc¢ao do observador em relacio a direccao
da propagacao da ruptura, . Este efeito directivo, causado por desigualdades nas
diferencas entre os tempos de percurso das ondas provenientes de vdrios pontos
da ruptura para diferentes observadores, é o conhecido efeito Doppler. Por fim, a
integragao por mudanga de varidvel vem,

“= 47720351(;]%0]\40%0 ft— ‘7‘;9) — ft— Z;Q —Ty) (2.13)

u

em que My representa o momento sismico escalar dado por

MQ = ,LLVVLDQ .
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O modelo 2.13 decorre, como foi visto, de um meio homogéneo e daf a propagacao
rectilinea e com velocidade ¢ constante das ondas. Considerando que o meio tem
uma estrutura mais coerente com a da Terra, isto é, geometria esférica constituida
por camadas concéntricas, a velocidade das ondas deixa de ser constante e passa a ser
regulada pelas posigoes da fonte e do observador através do pardmetro p = dT/dA,
de acordo com a teoria da propagacao do raio sismico em meio esférico. Nessas cir-
cunsténcias o parametro de expansao geométrica passa a ter a forma apresentada no
§ 2.2. Vejamos as consequéncias da geometria esférica sobre funcao de directividade.
O segundo termo da funcéo directividade 2.12, %cos 6, pode ser entendido como o
tempo gasto pelas ondas, com velocidade rectilinea ¢, a percorrerem a extensao
aparente de ruptura (L cos#). Transpondo esta interpretacao para o meio de propa-
gacao esférico de raio Ry, ao comprimento aparente de ruptura L cos 8 corresponde

uma distancia epicentral A, dada por,

Lcos6
A = R

Calculando, através da equagao de defini¢ao do pardmetro p, o tempo de percurso
correspondente & distdncia angular A, substituindo-o em 2.12, vem

~ L pL

To(0,p) = — — = cos¥. 2.14

0(0, p) v Ry ( )

A funcdo de directividade em meio esférico 2.14, deixa de ser uma fungao apenas
da varigvel azimute do observador em relagao a fonte, como a versao para meio
plano homogéneo a passa a depender também da distancia fonte-observador carac-
terizada pelo pardmetro p. No Capitulo 4 serao analisados em pormenor os efeitos
da directividade e apresentado um método fundamentado nesse efeito para estimar

a direccao e velocidade da ruptura.

Modelo de Brune

Outro modelo cinemético de fonte amplamente utilizado (e.g. Gibowicz e Kijko,
1994: Borges, 2003; Bezzeghoud et al., 2003; Dong e Papageorgiou, 2002; Imanishi e
Takeo, 2002) é 0 modelo de Brune (1970). Este modelo considera que o deslizamento

entre dois blocos em sentidos opostos (ruptura) ocorre na sequéncia da aplicagao de
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uma tensao de corte instanténea, o(x,t), em toda a extensao de uma superficie de
falha circular com raio finito. O impulso de tensao tem uma dependéncia temporal

dada pela funcao,
x

)

em que o é o valor da tensao, H(t) representa a funcao degrau (Heaviside), [

o(x,t)=0cH(

a velocidade das ondas transversais (ondas S) e x a distancia ao plano de falha
mediada perpendicularmente ao mesmo. Considerando que o deslizamento D se

relaciona com a tensdo através de (Gibowicz e Kijko, 1994)

oD

U($7 t) = —MEE

eque D =0parat=x/f3, entdo a funcao deslizamento para este modelo vem dada

por,

D(x.t) = Z(t — 5)H(t — =)

e a derivada temporal é dada por,

. o x
D(a.t) = ZBH(t - )
aplicando esta funcao a 2.8 e seguindo um procedimento semelhante ao apresentado
em 2.3.2, o deslocamento das ondas S num ponto P, em campo longinquo, a distancia
r da fonte dado por (Bezzeghoud et al., 2003),

u’ = \Ifgﬂg—(t — %)e"b(t”%)
IS

//[.

(2.15)

em que Vg contém o padrao da radiacao e a atenuagao devida a dispersao geométrica.

2.4 Discussao

Depois do modelo do ressalto eldstico apresentado por Reid em 1911, a hipétese
fundamental da sismologia, védrias tém sido as contribuicoes no sentido da edificagao
de uma teoria fisico-matemadtica unificada de fonte sismica. A ideia que governa

a criacao dos modelos de fonte sismica apresentados é a de reproduzir os efeitos
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mensuraveis dos sismos em campo longinquo e em campo proximo.

Os primeiros resultados do estudo da fonte sismica com registos instrumentais
foram conseguidos mediante a utilizacao de modelos de fonte pontual, com poucos
dados e capacidades de cdlculo que hoje consideramos limitadas. Para responder a
incapacidade dos modelos de fonte pontual em representar a dimensao espacial dos
sismos, foram-lhes introduzidas algumas modificagoes, sendo assim criada uma nova
classe de modelos: os de fonte extensa. Os modelos de fonte extensa sao definidos
por um maior nimero de pardmetros, em contrapartida permitem ja representar a
ruptura no espaco e no tempo. A partir deles e a par de um conjunto de outras
evolucoes que entretanto foram sendo feitas ao nivel do conhecimento da estru-
tura da Terra, qualidade de registos e capacidade de célculo, foram criadas novas
metodologias que levaram a que num passado recente se tenha assistido a dilatacao
do nidmero de situacoes onde é possivel entender alguns detalhes da complexidade
da ruptura.

Os mais recentes esforcos dispendidos na drea da fonte sismica, baseados em
estudos tedricos e de laboratério sobre o comportamento mecénico dos materiais
geolégicos, vao no sentido do estabelecimento de teorias dindmicas da ruptura. Se-
gundo esses modelos a ruptura é deduzida a partir do conhecimento do estado de
tensoes que antecede o sismo e de uma lei de atritos, aplicando as equacoes da
elastodinamica. Estes estudos sé recentemente comecaram a produzir alguns resul-
tados em situacoes muito bem instrumentalizadas e mesmo assim sem dispensar que
preveamente se tenha que fazer a caracterizacao da ruptura através dos modelos
cinemdticos de fonte extensa.

Dos modelos apresentados neste capitulo, os que se enquadram nos objectivos
deste trabalho s&o os cinemadticos de fonte extensa. Assim, os métodos que se apre-
sentarao, sustentados nesses modelos, procuram caracterizar a ruptura através de
um conjunto de deslizamentos que se distribuem sobre uma geometria (plano de

falha) e governados por uma lei de propagacao (velocidade de ruptura).



Capitulo 3
Fonte sismica: dados e métodos

A representacao que pode ser feita da fonte sismica é o resultado da aplicagao de
um conjunto de técnicas, sustentadas em modelos fisico-matemadticos tedricos, que
permitem extrair, de um conjunto de registos superficiais dos efeitos dos sismos, os
pardmetros que caracterizam o processo de ruptura ocorrido em profundidade. O
nivel de detalhe e rigor das descrigdes (imagens) assim obtidas depende da conju-
gacao das duas classes de factores intervenientes no estudo: os dados e os métodos.
No estado actual de conhecimento nao é possivel eleger um método como o melhor
para caracterizar a fonte nem tao pouco uma classe de dados como a que guarda
a melhor informacao sobre os processos da ruptura. Acreditamos que as melhores
solugdes sao as definidas por parametros obtidos pelo cruzamento de métodos difer-
entes aplicados a diferentes classes de dados. Nas secgoOes seguintes passaremos em
revista os varios tipos de dados que se poderdo utilizar assim como os principais

métodos, procurando evidenciar as aptidoes e limitacoes de cada um deles.
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3.1 Os dados

Qualquer manifestacao dos efeitos dos sismos que seja quantificdvel é passivel de ser
utilizada como dado. Benificiando do progresso cientifico e tecnolégico nas dreas da
electrénica e teledeteccao das tltimas décadas, a sismologia dispoe hoje de uma gama
de novos instrumentos de medigao, registo e difusdo de dados. A criacao dos sensores
de movimento de banda larga acoplados a sistemas de aquisicao de alta resolucio
permitem registar os movimentos eldsticos da crusta numa banda de frequéncias
tipica entre .005Hz e 5Hz, suficiente para registar igualmente bem os movimentos
provocados por sismos locais e os provocados por sismos distantes; o aproveitamento
do sistema de posicionamento global por satélite (GPS) em redes fixas de aquisi¢ao
continua permite medir deformacoes superficiais da ordem de grandeza do milimetro
suficiente para detectar a deformacao co-sfsmica; a utilizacao das imagens de radares
instalados em satélites permitem medir campos de deformacao através do método
denominado interferometria diferencial de radar, conhecido pela sigla DInSAR.

De uma forma geral, constitui informagcao ttil para o estudo da fonte sfsmica
os registos de quatro categorias de manifestacdes: a) registos dos movimentos elds-
ticos de alguns pontos da superficie, habitualmente denominados registos sismo-
gréficos ou sismogramas; b) registos geodésicos de deformacao co-sismica, isto é,
registos da deformacao permanente deixada na superficie apds a ocorréncia da rup-
tura sismica, mais evidente nas proximidades da fonte; ¢) Registos maregraficos que
permitem medir os tsunamis produzidos por fontes sismicas em crusta oceénica.
Através da inversao desses dados podem estimar-se as deformacoes produzidas sob
o fundo oceanico; d) registos de intensidades macrossismicas através dos quais se
pode estimar a geometria da ruptura. Neste trabalho utilizdmos dados das seguintes

categorias:

3.1.1 Ondas de volume

Devido a menor complexidade da estrutura do manto inferior face as outras camadas
do interior da terra, a anélise das formas de onda com percurso essencialmente nesta
zona torna-se menos complicada. Estao nesta categoria, os registos de ondas de
volume (P e S) provenientes de estagdes numa faixa de distancias do foco entre 30° e

90° (Kennett, 1983; Bezzeghoud, 1987). De entre as ondas de volume, as P, por serem
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as primeiras a chegar, permitem identificacao mais precisa e daf garantirem melhores
andlises. Das trés componentes registadas (Norte, Este e Vertical), a vertical por ser
mais energética é a mais simples de modelar e por isso a que habitualmente é usada.
Em relagao as ondas S, a componente transversa (SH) é a escolhida por ser também
a que permite melhor identificacao. E uma componente que nao concorre com outras
fases e teoricamente é a primeira a chegar na direccao transversa (Vallée, 2003). A
Figura 3.1 apresenta as componentes vertical e transversa dos registos da estacao de
banda larga POHA, relativos ao sismo de Arequipa (Peru) de 2001, onde ¢ clara a

distincao entre a amplitude dos dois tipos de onda.
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Figura 3.1: Fragoes das componentes vertical (BHZ) e transversa (T) dos reg-
istos de banda larga da estacio POHA da rede IRIS/USGS (IU), relativos ao
simo de Arequipa (Peru) de 23 de Junho de 2001. A chegada das ondas P
é facilmente identificada na componente vertical mas imperceptivel na compo-
nente transversa, por outro lado, a primeira chegada das S, (SH) permite melhor
identificacdo na componente transversa.

Aliado ao facto dos registos telessismicos constituirem a radiacao sfsmica mais

simples de interpretar também é a mais facil de obter em quantidade suficiente
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para os estudos de fonte. A isso se deve a criacao de consércios como o americano
IRIS (http://www.iris.edu/) ou Europeu ORFEUS (http://orfeus.knmi.nl/) que,
para além reunirem os registos das redes sismolégicas mundiais e de divulgarem as
localizacoes e magnitudes dos eventos registados por essas redes, também fornecem
todas as formas de onda das redes associadas, que actualmente prefazem varias
centenas de estacoes de banda larga, curto perfodo e longo periodo espalhadas por
todo o planeta.

Nos tdltimos anos tem aumentado a utilizacao de dados de campo préximo a ser
incluidos nos estudos da fonte por inversao da forma de onda (e.g. Sato et al, 1996;
Yaki e Kikuchi, 2000; Venkataraman et al., 2000; Hernandez et al., 2001; Braumont
e Courboulex, 2002; Yagi et al., 2004 ). O conteido informativo destes dados sobre
o detalhe da fonte é superior aos telessismicos, no entanto a sua utilizagao envolve
ainda de um conjunto de dificuldades. Por envolverem a propagacao no meio es-
truturalmente mais complexo e por vezes mal conhecido, a crusta, e por estarem
sob a influéncia dos efeitos de campo préximo, a sua andlise estd exposta a maiores
incertezas. Por outro lado, o estudo da fonte através destes dados requer uma boa
cobertura azimutal que raramente existe; s6 de um reduzido mimero de zonas de
paises ricos, como Califérnia ou Japao, é possivel conseguir as boas cobertura azimu-
tais exigidas. Daf que nos estudos de fonte sismica que utilizam formas de onda em
campo préximo estes dados sejam frequentemente utilizados segundo metodologias
que dispensem o conhecimento da estrutura, como nas funcoes empiricas de Green
(e.g. Venkataraman et al., 2000; Braumont e Courboulex, 2002), ou em técnicas
onde concorrem vérios tipos de dados e por isso a sua influéncia pode ser maior ou
menor mas nao ¢ exclusiva (e.g. Sato et al, 1996; Yaki e Kikuchi, 2000; Yagi et al.,
2004). Na metodologia que apresentamos este tipo de registos nao foi usado por nao
ter sido possivel obté-los. Porém, planeamos a sua inclusao muito em breve, mas ja

fora deste trabalho.

3.1.2 Registos geodésicos

As medidas de deformacao superficial obtidas a partir de tecnologias baseadas em
satélite constituem hoje a principal fonte de dados geodésicos utilizados em sis-

mologia para o estudo da fonte sfsmica. As tecnologias que estao na base desse
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conhecimento sdo redes fixas de receptores satélite (GPS) e interferometria diferen-
cial de radar (DInSAR). O sistema GPS (Sistema de Posicionamento Geografico),
desenvolvido para navegacgao consiste num conjunto de satélites em 6rbitas diversas,
de modo que em qualquer ponto do planeta, haja sempre uma quantidade razodvel
(>3) de satélites no horizonte. A determinagao da posicao em qualquer local ¢ feita
através de um receptor que, pelo menos tem cobertura de 4 satélites, trés para deter-
minar a posicao e um quarto para sincronia de relégios. A instalacao de receptores
em modo estdtico permite medicoes precisas que podem ser usadas em geodesia.
Para isso constitufram-se redes constituidas por receptores de GPS instalados num
conjunto de posi¢oes fixas entre as quais se podem determinar posicoes relativas
com grande precisao e assim obter a deformacao. Através dessa técnica conseguem-
se medir as deformacoes induzidas por sismos com grande precisao, especialmente

as componentes horizontais (Hernandez et al., 1999).

A técnica geodésica DInSAR (Differential Radar Interferometry) consiste em
calcular o campo de deformagao de determinada regiao a partir de duas imagens
de satélite-radar (Satelite Aperture Radar) dessa regiao obtidas sensivelmente na
mesma posicao mas em momentos diferentes. Quando um satélite-radar capta uma
imagem, cada pixel da imagem, que corresponte a uma pequena zona da superficie
terrestre é caracterizado por uma amplitude e uma fase. A distribuicao das ampli-
tudes pela superficie define, na banda espectral do radar (5.3GHz), uma imagem que
da uma ideia do relevo e da natureza do terreno da regiao. A distribui¢ao, na mesma
superficie, da diferenca entre as fases de cada pixel, define um interferograma que é
uma figura composta por franjas relacionaveis com as deformagdes co-sismicas. Os
interferogramas fornecem o campo de deformacao ocorrido entre as duas imagens
na direcgao solo-satélite com uma precisao um pouco menor que a obtida por GPS
(entre 1 e 2cm) (Pathier et al., 2003), mas com uma resolugao temporal péssima.
Muitas vezes sdo construidos interferogramas com imagens captadas com um ano de
intervalo (e.g. Hernandez et al., 1997). Através dos interferogramas de regices onde
houve um sismo entre as duas imagens que o definem é possivel estimar o campo de
deformacao co-sismica mas com algum grau de incerteza. O interferograma reproduz
a deformacao total ocorrida no periodo entre imagens, constituida pela sobreposigao
de deformagoes de varios periodos: pre-sismica; co-sismica; post-sismica Para obter

s6 a deformacdo co-sismica hd que deduzir ao interferograma total as outras con-
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tribuicoes que precisam de ser calculadas por qualquer outro processo.

3.2 Os métodos

O célculo dos parametros que definem a fonte pode fazer-se por uma multiplicidade
de métodos independentes. Nos pardgrafos seguintes serao apresentados os usados

nas aplicagoes apresentadas nos Capitulos 5 e 6 deste trabalho.

3.2.1 Mecanismos focal pela Polaridade da primeira chegada

O estudo da fonte sismica comeca invariavelmente pela caracteriza¢ao priméria que
consiste na localizacao e determinacao da magnitude. Esta primeira avaliacao &
feita por rotina e automaticamente por um conjunto de institui¢oes a nivel mundial
(e.g. NEIC/USGS; EIC; Orfeus). Depois desse primeiro contacto com o evento,
a fase seguinte desenvolve-se no sentido de conhecer o mecanismo. Admitindo que
é uma fonte tecténica comum que resultou do deslizamento entre as duas faces de
uma falha, a representacao do mecanismo faz-se simplesmente pelos trés parametros
angulares descritos na Figura 2.2, azimute, inclinagao e deslizamento (¢,d, ). O
método mais expedito para calcular os pardmetros do mecanismo é o que interpreta
os dados em funcao da manifestacao que mais directamente se relaciona com o
préprio mecanismo, que é o padrao da radiacao (Fig. 3.2). A distribuigao dos
sentidos das primeiras chegadas das ondas P a um conjunto de estacoes distribuidas
a volta da fonte define o padrao da radiagdo. A sua andlise permite identificar dois
planos nodais perpendiculares entre si: um que corresponde ao verdadeiro plano de
ruptura e o outro, o chamado plano auxiliar (e.g. Udias, 1999; Borges, 2003). Os
dois planos nodais sao indistintamente explicados pelo mesmo padrao da radiacao,
que nao permite a distincao entre o verdadeiro plano e o auxiliar. Pode-se tentar
levantar esta ambiguidade por outros métodos, nomeadamente a directividade se
a fonte for suficientemente extensa para que se possa detectar, porém ha situacoes
particulares onde permanece sempre a divida (Bezzeghoud et. al., 2004 ).

A determinacao dos mecanismos focais a partir das polaridades da primeira
chegada comecou a ser feita, pouco tempo depois do desenvolvimento da teoria

da radiacao sfsmica por Nakano (1923), através de métodos graficos dos quais o



3.2. Os métodos 41

W S . @,"“A\!J!\wa :
,}1‘; jvf\v“*“(';‘“ Sﬂ“@::mﬂ*”fwjjﬁ?km@ Vﬁf‘;jj\ Wﬁw’{j . ) .

! |
Superficie da Teng |

Padrao da radiagdo

Mecanismo focal

Figura 3.2: Esquematiza¢do do hemisfério inferior da esfera focal relativa a
uma fonte pontual tipo duplo par de forgas. De acordo com o modelo, as ondas
P que dai procedem atingem a superficie terrestre num estado de vibragao
(polaridade da primeira chegada) que depende do ponto de emergéncia. Na
figura estao representados quatro estagoes (S, S2, S3, Si) e os respectivos
registos, cujo lugar geométrico das polaridades da primeira chegada definem
o padrdo da radiacio projectado na superficie. As regites de compressao sao
assinaladas com (+) e as de dilatatacio com (-). A direita estdo representados
o padrao da radiagdo e o mecanismo focal, onde os planos nodais do padrao
da radiacdo (AA’) e (BB’) correspondem aos planos auxiliar e de falha (aa’) e
(bb’) no mecanismo.
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mais conhecido é o de Byrely introduzido em 1928 (Udias, 1999). Com a chegada
do computador & sismogogia, na década 1960, comecaram logo a ser criados méto-
dos numeéricos para o cdlculo dos mecanismos (e.g. Kasahara, 1963) que se genera-
lizaram a medida que foram sendo aperfeicoados. E nessa linha que estd o método de
Brillinger et al. (1980) utilizado neste trabalho. F um método centrado na definicio
de uma funcao que quantifica a probabilidade de determinado mecanismo x pro-
duzir, nos pontos de observacao considerados, uma leitura de polaridades como a
que foi feita. A contribuicao de cada estacao no apuramento do valor total da proba-
bilidade associada a determinado mecanismo x depende da sua localizagao na esfera
focal. As estacoes que estao mais perto dos planos nodais, e por isso apresentam
polaridades mais dificeis de identificar, contribuem para o apuramento da proba-
bilidade com um valor inferior aquelas outras que se situam afastadas dos planos
nodais. Estabelecida essa funcao probabilidade, o método consiste em procurar o
mecanismo que, face as polaridades medidas nas estacoes e as posi¢oes das estagoes
na esfera focal, maximize a tal funcao. No fundo o método consiste em encontrar
o extremo da funcao probabilidade que, para dada situacao experimental concreta,
depende dos trés parametros que definem um dos planos nodais. Nos mecanismos
calculados por este método foi utilizado o programa MECSTA, cédigo implemen-
tado por Udias e Buforn (1988). A Figura 3.3 representa uma solugao obtida por
este método de polaridades através do algoritmo MECSTA, numa situagao onde
foram usadas 58 polaridades bem distribuidas azimutalmente. Conforme se pode
ver na figura, apesar da solugao obtida explicar todas as polaridades observadas
(SCORE=1.00), um dos planos, o plano A, nao estd bem constrangido.

Os métodos como o MECSTA funcionam bem enquanto aplicados a fontes de pe-
quenas dimensoes quando o deslizamento entre blocos se orienta na mesma direc¢ao
por toda a extensao da ruptura. Quando aplicados a fontes extensas, corre-se o risco
da solucao nao ser representativa de toda a ruptura. Isto passa-se, por exemplo, em
rupturas sobre falhas geometricamente irregulares como nos casos do sismo Hec-
tor Mine (Califérnia) de 1999 (Peltzer et al., 2001) ou no de Boumerdes (Argélia)
de 2003 (Bezzeghoud et al., 2004) em que o mecanismo apresenta variabilidade ao
longo da extensao da ruptura. Nessas situagoes a fonte s6 pode ser satisfatoriamente

caracterizada através de métodos que analisem amostras extensas da forma de onda.
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Argélia_réplica Mw=5.8

Data: 2003/05/27
COPLUNGE  TREND

T: 21.46 166.46
P: 68.72 338.78
STRIKE DIP SLip
A: 63.87 23.83 96.47
B: 250.94 66.33 87.15
N= 58 SCORE=1.00

Figura 3.3: Solugdo do plano de falha da réplica principal do sismo de
Boumerdes (Argélia) de 2003, obtido pelo algoritmo MECSTA a partir das po-
laridades da primeira chegada de 58 estagoes a distancias telesismicas e region-
ais. A representacao corresponde a projeccao no plano equaturial do hemisfério
inferior da esfera focal; os circulos representam as posicdes dos pontos de obser-
vagao na esfera focal, os pretos representam zonas de compressio e os brancos
de dilatagao. A solugdo obtida, cujos pardmetros (4,4, \) estdo indicados, é
coerente com todas as observagoes (SCORE=1)
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3.2.2 Anadlise espectral da forma de onda

Passando para o domifnio da frequéncia a equagdo que descreve o deslocamento

eldstico produzido num ponto devido a uma ruptura representada pelo modelo de

Haskell (eq. 2.13), a amplitude do deslocamento nesse dominio, u®(w),ou amplitude

espectral, vem dada por, (Kanamori e Anderson, 1975)

i wio
sIn =

wTo

2

f WT
Sin 3

wr

2

1 —1—RCM0

C —
‘u (w)‘ -~ dmwpcd xg

(3.1)

De acordo com o modelo 3.1, o espectro de frequéncias das ondas de volume
distribui-se, em escala logaritmica, segundo o diagrama da Figura 3.4. Na faixa de
frequéncias 0 < f < f. a amplitude espectral é constante, a partir da frequéncia
de esquina f., observa-se o decaimento da amplitude. Ainda de acordo com 3.1, a

amplitude espectral estd envolvida pela assimptota

L 1oy, 4

il = ‘
ToTw?

V) = (32)

O méximo da amplitude espectral ocorre no regime de baixas frequéncias e tem

valor dado por,
1 1

—RYM, 3.3
4 pcd xg 0 (3:3)

u®(w —0)| = =

Comparando estas duas expressoes tira-se que no ponto de mudanca de regime de

frequéncia (f = f. = 1 cujo valor é, atendendo a que w, = 27 f,,

4

1
c = = 3.4
f o (3.4)

em que Ty é dado pela equacdo 2.12 e T ¢ o tempo caracteristico de cada ponto da

ruptura visto em §2.3.2.

Segundo o modelo espectral apresentado, nos diagramas bi-logarftmicos de dis-
tribuicdo da amplitude espectral das ondas de volume (Fig. 3.4) podem ler-se duas
quantidades com equivaléncia em parametros da ruptura. Sao a amplitude espectral
no patamar das baixas frequéncias, )y e a frequéncia de esquina f.. A amplitude

espectral relaciona-se com o momento sismico escalar My (Eq. 3.3) e consequente-
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Figura 3.4: Distribuicao de amplitudes espectrais de ondas de volume. Em cima
inferida directamente do modelo de Haskell (equagdo 3.1); em baixo direita a
amplitude espectral foi transformada em unidades de momento e corresponde
ao registo real da ondas P na estacio RCBR da rede IU instalada no Brasil,
referente ao sismo do Peru de 23 de Junho de 2001.
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mente com a magnitude de momento, M,,, através da férmula de Kanamori (1977),
2
M, = 3 log,y My — 6.0

em que My é medido em N.m. Na determinagao do momento sfsmico escalar por
este método é necessario fazer alguns ajustes na parametrizacao da equacgao 3.3 por
forma a compatibilizd-la com um modelo de Terra mais conveniente que o modelo
eldstico considerado. Sao ajustes que tem a ver com a dispersao geométrica, com o
efeito da superficie livre e com a atenuagao ineldstica, que nao foram considerados
em 3.3. Assim, introduzindo esses ajustes em 3.3, o momento sismico vem dado por,

My = 2T S (3.5)

g(A)CSERE Q

em que Ry é o raio da terra, g(A) é o factor de dispersao geométrica dado por
2.9, CSL ¢ a correccao da superficie livre e @ é o factor de correcgao da atenuagao
ineldstica. Em Bezzeghoud et al. (1989) é apresentada uma descrigao mais completa

do assunto, incluindo pormenores sobre o cdlculo de cada um destes parametros.

A frequéncia de esquina é relaciondvel com a dimensao da fonte (equagoes 3.4
e 2.12). Tem sido propostas variadas relacoes empiricas que estimam o tamano da

fonte em funcao da frequéncia de esquina. Udias (1999) apresenta,

LW)"? = Lo
( )1/2 mnle (3.6)
(LW)V/? = 283

25

entre a drea da falha e a frequéncia de esquina de ondas P e ondas S. Estas equacoes,
que decorrem do modelo de Haskell, produzem as melhores estimativas para eventos
de grandes dimensoes, quando o comprimento da falha seja bastante maior que a
largura da crusta. Para situacbes onde isso nao se verifica, isto &, para eventos de
pequena e média dimensio, o modelo de Brune (1970) responde melhor, devendo as

estimativas da dimensao da fonte serem obtidas por (Hanks e Wyss, 1972),

2340 2348
- 2 fF - 2 fS

r

(3.7)

onde r é o raio da fonte circular; e f7 e f5 sao as frequéncias de esquina dos
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diagramas espectrais das ondas P e S.

Heaton (1990) mostra que o tempo caracteristico 7 e a duragao da ruptura, Tj
se relacionam por 7 ~ T /10. Com esta relacdo, e considerando que as medidas do
tempo de ruptura feito nas estacoes, é aproximadamente igual ao tempo de ruptura,
Ty ~ Ty (para estagoes perpendiculares a direcgao da ruptura Ty = To), a frequéncia

de esquina relaciona-se com a duragao da ruptura por
fet —. (3.8)

Como refere Beresnev (2001), o método espectral, embora sendo um meio simples
para estimar a dimensao espacial, temporal e momento sismico, nao é muito preciso.
A analise da distribuicao da amplitude espectral dos registos de velocidade das ondas
de volume, mostra o predominio das frequéncias abaixo da frequéncia de esquina e o
decaimento na razao de 1/w? (Eq. 3.2) a partir dessa frequéncia. O nivel de detalhe
possivel de obter com a radiagdo predominante (f < f.) é da ordem de grandeza

l =c¢/f., ou, de acordo com 3.8, vem,

I~Z1,
vy
como ¢ > v,, temos que | > L. Daf que a parte da radiacao sismica até a frequéncia
de esquina nao parece poder constituir o melhor recurso para obter estimativas
dos detalhes da fonte; o seu conteido informativo nao o permite fazer de forma
conveniente. A informagao que se procura estd nas frequéncias mais altas e menos
abundantes. Quando se planificam os filtros a usar na preparacao dos dados para

estudos da fonte por anslise da forma de onda deve levar-se isto em consideragao.

3.2.3 Directividade

Um sinal caracteristico das fontes sismicas extensas sao os efeitos directivos, assim
chamados por surgirem em consequéncia da expansao da ruptura se dar em direccoes
preferenciais. Esses efeitos manifestam-se por diferengas no ritmo de chegada das
fases a um conjunto de estagoes distribuidas & volta da fonte. Foi um tema especial-
mente tratado neste trabalho onde foi desenvolvido um método e escrito o respectivo

algoritmo que permite, através de uma andlise baseada no efeito Doppler, determi-
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nar as direcgoes de ruptura e calcular a sua velocidade O Capitulo 4 é destinado

exclusivamente & apresentacao do método

3.2.4 Funcoes empiricas de Green

O célculo das fungoes de Green em meios eldsticos estratificados (e.g. Helemberger,
1974; Bouchon, 1981; Luco e Aspel, 1983; Hisada, 1995; Chen e Zhang, 2001), pata-
mar fundamental para a modelacao da forma de onda via teorema da representacao,
constitui um problema que envolve dificuldades a nivel dos métodos de célculo e

principalmente no conhecimento realista do meio.

Para obviar tais dificuldades, Hartzell (1978) propos a utilizacao de um pequeno
sismo com determinadas caracteristicas, para modelar a propagagao de um grande
sismo. A ideia base consiste em considerar os deslocamentos eldsticos produzidos
pelo pequeno evento, como sendo a resposta do meio a uma fonte elementar. Se essa
fonte elementar tiver ocorrido nas proximidades do grande sismo e com mecanismo
semelhante ao dele, entao os registos dos deslocamentos por ela produzidos podem
ser considerados como se fossem as funcoes de Green. Nesse sentido chama-se a estes

sismogramas de Fungdes Empiricas de Green (FEG).

Considerando o deslocamento u;(t) produzido pelo grande sismo em determinado
ponto como sendo a da resposta do meio, G;(t), a determinada acgao ocorrida na

fonte e representada por uma fungao escalar f(t), isto é,

ug(t) = f(t) * G;(2), (3.9)

em que G,(t) redne todos os elementos que concorrem para a modificacao do sinal
sismico pelo meio, entre a fonte e o ponto j, tais como estruturas atravessadas pela

radiacdo, padrao da radiacao, atenuagao e efeito da superficie livre.

Da mesma forma, o deslocamento produzido no ponto j pelo pequeno sismo ug-(t),

ocorrido com mecanismo semelhante e no mesmo local, representa-se por,

() = £'(1) * G (t).

A funcédo da fonte f{t) é instantdnea quanto comparada com a equivalente funcao
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fonte do sismo principal, por isso a equacido anterior pode exprimir-se por,
u'(t) = 6(t — 1) * G(t).
Como a convolucdo de qualquer fungdo com a funcio delta ndo muda a funcio,
u'(t) = G(t). (3.10)

Comparando 3.9 e 3.10, tem-se que a fun¢io da fonte, f(t), pode ser obtida pela
desconvolugao de u;(t) de u;(t). A determinagao da funcao da fonte por este método
requer que para cada esta¢ao se disponha do par de sismogramas: do sismo principal
e do pequeno sismo.

No contexto em que o método se aplica (fonte extensa) os efeitos directivos
estao presentes, com principal incidéncia no sismo maior, provocando desvios es-
pectrais nas formas de onda em funcdo das posi¢oes das estacoes de registo. Esse
efeito reflecte-se nos resultados, fazendo que as funcdes temporais obtidas com re-
gistos diferentes se apresentem diferentes, nomeadamente na duracao, sao as Funcdes
Temporais Relativas da Fonte (FTRF). A determinagio das FTRF por este método
requer que entre o sismo principal e o pequeno sismo haja, pelo menos, a diferenca
de uma unidade na magnitude dos eventos, pois s6 assim o sismo auxiliar poders
ser considerado pontual em relacao ao outro. A aplicagdo do método exige ainda
bons niveis de sinal/ruido nos registos dos dois eventos. Estes requisitos limitam a
faixa de aplicacdo do método a eventos de grandes e médias dimensdes, situacoes
onde é mais frequente encontrar alguns pares de sismogramas a cumprir as condicoes
impostas.

Embora o método seja bastante simples do ponto de vista conceptual e envolver
s6 uma operacao fundamental, a desconvolucao, que pode facilmente ser executada
no dominio da frequéncia através da divisao espectral do registo do sismo maior
pelo auxiliar, o processo apresenta-se frequentemente instdvel. Por essa razao sio
preferiveis as desconvolugoes no dominio do tempo, mais estdveis mas mais exi-
gentes do ponto de vista do cédlculo. Nesse sentido Borges (2003) desenvolveu uma
técnica para o fazer através do método da inversa generalizada, escrevendo para um
codigo que denominou FEG _INV. Foi esse o programa utilizado nas desconvolucoes

efectuadas.
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3.2.5 Inversao da forma de onda

A inversio da forma de onda para o estudo da fonte sismica constitui hoje uma classe
de técnicas que permitem reconstituir a cinematica da ruptura a partir de sismogra-
mas registados em estagoes distribuidas & volta do epicentro. Para Tarantola (1987),
o método de estudo de qualquer sistema fisico, quer ele seja uma particula quantica,
uma galdxia ou a Terra, desenvolve-se sugundo a seguinte sequéncia metodolégi-
ca proposta pela teoria da inversdo discreta: problema directo/parametrizacdo do
sistema; problema inverso Na situagdo em andlise, o problema directo consiste
num médulo operacional onde sdo calculados os sismogramas sintéticos relativos ao
conjunto de pontos de observacao (estagoes) considerados, mediante determinada
parametrizacao da fonte. O problema inverso, coordenado por um critério obtido
de uma funcio (funcio custo), compara os sismogramas sintéticos produzidos com
os correspondentes registados nas estacoes, quantifica a comparagao e em conformi-
dade com ela atribui valores aos pardmetros do modelo mediante o cumprimento
de dois conjuntos de regras: a) produzir sintéticos o mais justapostos possivel aos
observadosas; b) as solugdes respeitarem os constrangimentos impostos. Dada a com-
plexidade do sistema envolvido, tanto o problema directo quanto o inverso requerem
resolucio numérica, daf que historicamente estas técnicas s6 se tenham estabelecido
como métodos operacinais por volta dos anos 70, apés um perfodo de gestacao a
seguir & introducdo do computador no dominio da sismologia, e da disponibilizaao
de dados pela rede mundial (Dechamps et al., 1980).

O Problema directo e parametrizagdo do modelo Os primeiros esbogos do
que viriam a ser os métodos de inversao da forma de onda para a caracterizacao
espaco-temporal da ruptura sismica encontram-se em estudos tedricos sobre mo-
delacdo como os de Helmberger, 1974 ou Hartzell et al., 1978 ou em aplicacoes a
situagdes reais como os trabalhos de Langston (1978); Heaton e Helmberger (1979);
Heaton (1982) sobre o sismo de San Fernando de 1971 ou Hartzell e Hemberger
(1982) sobre o sismo de Imperial Valley de 1979. Essas primeiras aplicacoes consis-
tiram em modelar ondas de volume para estagoes nas proximidades da fonte, movi-
mentos fortes, (Heaton e Helmberger, 1979; Hartzell e Hemberger, 1982; Heaton,
1982) ou para estagoes a distancias telesfsmicas (Langston, 1978; Heaton, 1982) e

comparar visualmente com as correspondentes formas de onda registadas. O pro-
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cedimento era repetido mediante virias parametrizacoes da fonte até ser encontrada
uma que produzisse boas comparacoes. E assim era encontrada a descricio da rup-
tura.

O modelo de fonte sismica considerado nesses trabalhos representa a ruptura so-
bre uma superficie plana e rectangular (plano de falha), orientada segundo geometria
previamente conhecida, habitualmente deduzida do mecanismo focal das primeiras
chegadas. A Falha é dividida num conjunto de N sub-falhas (j = 1,2..N) definidas
por uma malha regular rectangular que cobre toda a superficie. Cada uma das sub-
falhas constitui uma fonte pontual que a partir de determinado instante 7; desliza
(rompe), de acordo com uma fungao temporal D(t), numa direccio definida. O
primeiro deslizamento acontece na sub-falha que contém o hipocentro, transmitindo-
se posteriormente as sub-falhas vizinhas segundo um critério de propagacio que pode
ser definido simplesmente por uma velocidade de ruptura uniforme em todas as di-
reccoes o que dd uma frente de ruptura circular ou, segundo qualquer outro critério
a definir. O modelo de ruptura apresentado pressupde que cada uma das sub-falhas
liberte num s6 intervalo toda a energia, nao voltando a romper. Esta configuracao
é denominada por modelo de janela simples em oposi¢do a uma outra variante —
modelo de janelas muiltiplas — apresentada por Olson e Aspel (1982) que permite a
cada sub-falha romper em intervalos diferentes. A diferenca entre os dois modelos
estd na forma de representar a propagacdo da ruptura (ver Fig. 3.5). A versdo
de janelas muiltiplas, mercé da possibilidade de cada elemento romper mais do que
uma vez, permite simular efeitos como variacoes locais na velocidade de ruptura ou
variagoes do tempo de deslizamento de cada sub-falha. Porém, essa flexibilidade
tem um custo: o nimero de pardmetros a estimar é aumentado de um factor mul-
tiplicativo igual ao nimero de janelas introduzidas. Brian e Beroza (1994a) fazem
uma descrigao detalhada dos dois modelos de ruptura através de um estudo compar-
ativo. No essencial estes modelos sio os que continuam a ser considerados nos mais
recentes trabalhos de inversao da forma de onda (e.g. Ichinose et al., 2003; Yagi et
al., 2004; Vallée e Bouchon, 2004).

A parametrizacao dos modelos de ruptura para o cdlculo dos sismogramas sin-
téticos compreende a caracterizagdo de: a) dimensao, geometria e posicao da falha
e das sub-falhas; b) propagacao da ruptura; c) direccio do deslizamento de cada

uma das sub-falhas; d) funcéo temporal da fonte. O sismograma sintético em cada
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Figura 3.5: Esquematizacdo de um excerto de ruptura, no intervalo 71 < 7 < 739,
segundo dois modelos: a) janelas miltiplas; b) janela simples. No modelo de
janelas muiltiplas a velocidade de ruptira, v,, representa a méxima velocidade
permitida a frente de ruptura. Qualquer sub-falha s6 pode iniciar o seu processo
de ruptura apés a chegada desta frente rdpida. A partir do instante em que pode
romper, a sub-falha distde de um certo mimero de janelas temporais (neste caso
3) para o fazer. Se ndo iniciar logo na primeira janela, o que lhe ¢ permitido,
a frente de ruptura nessa zona fica atrasada em relagao as que comegaram a
romper com a chegada da frente de ruptura. A duracio de cada janela temporal
corresponde & largura de cada triangulo na fungio temporal de fonte; a drea
dos triangulos (momento) relacionam-se com a amplitude do deslizamento do
bloco em cada janela temporal. No modelo de janela simples, esquema b), com
a chegada da frente de onda todas as sub-falhas rompem no mesmo intervalo

de uma s6 vez; este modelo nao prevé atrasos.
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estagao, u;(t), ¢ obtido pela soma dos sismogramas elementares produzidos por cada

uma das N, fontes pontuais segundo a equacao,
Ne
=1

. (3.11)

= > wi(t)

j=1

em que os indices ¢ e j representam, respectivamente, a posicao do receptor e de
cada uma das fontes pontuais; G;;(¢) é a resposta do meio a um impulso unitdrio
(funcdo de Green) na direcgao definida pelo tensor momento sismico m,;; D;(t) é a
funcao temporal da fonte de amplitude unitéria; o sfmbolo * significa convolucéo.
Para que a soma possa ser feita os N, sismogramas elementares tém que estar re-
presentados no mesmo referencial temporal, pois a soma faz-se instante a instante.
Como as fontes pontuais tém origens diferentes, ha que proceder aos respectivos
ajustes, que se conseguem a partir do modelo de ruptura definido. Os sismogramas
elementares, representados em 3.11, regra geral, sao obtidos numericamente via

teorema da representagao; a Figura 3.6 esquematiza o processo.

Outro modelo de fonte que foi considerado neste trabalho é o modelo de subeven-
tos, j& atrés referidido (§ 2.2.3). E um modelo que descreve a ruptura como uma
distribuicao dispersa de asperezas sobre um plano de falha, que rompem sequen-
cialmente mediante uma lei de propagacao. O sismograma sintético, a semelhanca
do que foi visto para o modelo da distribuigao regular de deslizamentos, é obtido
pela soma dos sismogramas elementares de cada subevento, sé que em nimero mais

reduzido.

A principal dificuldade no célculo dos sismogramas sintéticos estd na obtencéo
das funcoes de Green. Aproximagoes analiticas como a representada pela equacio
2.6 podem ser tentadas e por vezes sdo-no através da teoria generalizada do raio
sismico (e.g. Heaton e Helmberger, 1979 ou Heaton, 1982), contudo s6 sio aceitavel-
mente exequiveis para modelos de velocidade simplificados. Com tais simplificacoes
ficam por considerar importantes interacgoes da radiacdo com a estrutura e como
tal os resultados nem sempre sao satisfatérios. Os melhores resultados conseguem-

se a partir de estruturas com estratificacdo pormenorizada. No método de cslculo
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Figura 3.6: Formagao do sismograma com origem numa fonte extensa e registado numa estacao a disdncia telessismica,
com indicacio dos elementos que se combinam. Na fonte, a distribuicio espago-tempora de deslizamentos é representada
pela combinacao das fungdes temporais da fonte com o tensor momento sfsmico. Na estrutura, as interacgoes sao
representadas pelas fungoes de Green que contém os efeitos das reflexoes, da atenuagao ineldstica ¢ da superficie livre, em

todo o percurso da radiagao. Na estacao, a resposta do instrumento funciona como um filtro.
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das funcoes de Green para produgdo de sismogramas proximos da fonte (<200km),
movimentos fortes, devem ser abrangidos tanto os efeitos de campo préximo como
os de campo longinquo; nessas circunstdncias o método de cdlculo mais utilizado
é o método de integracao dos nimeros de onda discretos, numa das suas versoes:
Wang e Herrmann (1980); Bouchon (1981); Olson et al. (1984). Para a obtencao de
sismogramas de ondas de volume a distancias telesismicas (30° < A < 90°), onde os
efeitos de campo préximo nao se fazem sentir e onde o raio sismico chega apés um
percurso como o representado na Figura 3.6, as funcoes de Green devem ser calcu-
ladas tendo em consideragao as principais interaccoes da radiagao com a estrutura:
crusta na regiao da fonte; manto; crusta sob o receptor; superficie livre e atenuacao
ineldstica (Virieux et al., 1994). Para o efeito, quase sempre sao usados os métodos
que decorrem da teoria generalizada do raio sfsmico como o descrito por Helmberger
(1974) ou Heaton (1982) ou os que aplicam a matriz propagadora de Haskell como
os utilizados por Hartzell e Heaton (1983) ou Kikuchi e Kanamori (1991).

O problema inverso O sistema de equagoes lineares representado pela equacao
3.11, que permite calcular os sismogramas sintéticos nas estacoes, pode ser traduzido

em linguagem matricial através do produto de matrizes,
u=Am (3.12)

onde m representa o vector dos parametros do modelo a determinar; u o vector dos
dados calculados (sismogramas sintéticos) e A é uma matriz de dimensao N x M
(nimero de dados x nimero de pardmetros) que traduz as relacoes tedricas pelas
quais se obtém os dados a partir dos parametros, é a matriz dos sintéticos. Se a
matriz A fosse quadrada e nao singular (det A # 0), as varidveis do sistema pode-
riam muito simplesmente ser encontradas por inversao da matriz A, por um método
de inversao de matrizes. Porém, no problema concreto em andlise, o sistema é so-
bredeterminado; 3.12 é governado por uma matriz mal condicionada, a matriz A.
Como consequéncia desse facto o sistema é instdvel, isto é, uma pequena variacao
nos dados pode produzir grandes variacoes nos resultados. A instabilidade é forte-
mente dilatada com o aumento do nmimero de pardmetros a estimar. A solucao
para tais problemas é-nos proposta pela teoria da inversao, mediante o estabeleci-

mento de uma funcao que tem o minimo absoluto quando os sismogramas sintéti-
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cos igualarem os observados, ou, para situac¢oes reais, estejam muito perto disso.
Sendo 1 o vector dos sismogramas registados, o problema, fica resolvido quando en-
contrados os pardmetros do modelo que minimizem uma funcao que quantifica a
dissemelhanca entre os sismogramas observados e sintéticos (funcdo custo); se for
considerada norma L2, estamos perante um problema tipo minimos quadrados; se
for de norma L1 vermn,

|Am — || = minimo. (3.13)

A procura dos pardmetros m para que se verifique 3.13 constitui um problema de
inversao cuja solugao pode ser encontrada por meio de uma variedade de diferentes
métodos. A escolha de qual adoptar deve ser ponderada face a capacidade de cada
método produzir solugoes estdveis para o problema concreto a resolver. Se, por
hipétese, se pretendessem estimar todos os parametros intervenientes num modelo de
ruptura extensa, cair-se-ia numa situacao nao linear caracterizada pela existéncia de
uma multiplicidade de minimos locais de 3.13 correspondentes a solucoes diferentes.
Nessa situacao, provavelmente o método mais indicado seria um método aleatério.
Por outro lado, se houver capacidade de fixar alguns parametros de forma a restringir
o nimero de parametros livres a trés ou quatro, nessas situacoes poderia até pensar-
-se usar um método de procura sistemdtica que ensaiasse todas as combinacoes
possiveis.

De entre as técnicas de inversao aplicadas nos mais diversos dominios do co-
nhecimento, as que mais frequentemente sao usadas para a inversao dos parametros
da fonte a partir da forma de onda sao as da familia dos métodos de inversao
local (e.g. Tarantola, 1987; Menke, 1984). Sdo métodos habitualmente aplicados a
sistemas de grandes dimensoes linearizados mas cuja funcao custo (fungao do tipo
3.13) apresenta varios minimos locais e por isso sdo instdveis. Uma parametrizacio
inicial desajustada pode afastar a convregéncia do minimo global para um minimo
local e assim produzir més solugoes. Quando se utilizam estes métodos é conveniente
ensalar vdrias parametrizagoes e comparar resultados; s6 assim se poderao obter es-
timativas de confianca. O método dos minimos quadrados com constrangimentos de
positividade "Non Negative Least Squares"(NNLS) de Lawson e Hanson (1974), é
o mais utilizado na inversao de onda sismica para caracterizacao dos deslizamentos
(e.g. Hartzell e Heaton, 1983; Cohee e Beroza, 1994; Hartzell et al., 1994; Wald
e Heaton, 1994; Yagi e Kikuchi, 2000; Yagi et al., 2004). A conjugagao da grande
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quantidade de pardmetros que quase sempre é necessario estimar, com o mau condi-
cionamento da matriz de inversdo, impoe que se tenham de introduzir factores de
estabilizacao, os constrangimentos. Habitualmente sao escolhidos constrangimentos
decorrentes de aspectos fisicos e que possam ser equacionados de forma a estabi-
lizarem a inversao, isto &, de forma a melhorar o condicionamento de A e diminuir
o mimero de minimos locais de 3.13. Classicamente a inversao dos deslizamen-
tos sao aplicados constrangimentos de positividade e suavizagoes. A positividade é
um tipo de constrangimento que proibe solugoes com deslizamentos negativos; os
constrangimentos de suavizagao tém reflexo na suavizagao de descontinuidades na
ruptura em porgoes contiguas no plano de falha ou em instantes préximos. Proibem,
por exemplo, que subfalhas adjacents apresentem deslizamentos muito diferentes ou
que num instante a ruptura esteja completamente "apagada'e no instante seguinte
se encontre em intensa actividade. Existem outros tipos de constrangimentos com
capacidade de suprimir as singularidades da matriz dos sintéticos, como a minimiza-
¢ao do momento ou filtragem numérica, mas por serem dificeis de justificar sob o

ponto de vista fisico sao pouco utilizados (Hartzell e Heaton, 1983).

Outra familia de métodos com alguma utilizacdo na inversao da forma de onda
sao os ditos métodos em grelha. Sao métodos que se estabelecem mediante o
ensaio sistemético de todas as combinacoes de solugoes possiveis para escolha da
que minimiza 3.13. A utilizagao destes métodos estd limitada a aplicacoes onde ha
um numero reduzido de parametros a estimar. Borges e Fitas (1994) descrevem um
método para determinacgao dos mecanismos de fontes pontuais, por inversao da forma
de onda segundo uma inversao em grelha; Zhu e Helmberger (1996) também utilizam
um método de inversao em grelha para determinar o mecanismo e profundidade de

uma fonte por inversao da amplitude de algumas fases de ondas superficiais.

Ha ainda outra classe de métodos de inversao, denominados globais e semi
globais, com alguma utilizacao na inversao da formas de onda. Sao métodos
que tiram partido do crescente aumento do poder de cdlculo conseguido para, se-
gundo um esquema de inversao que se baseia em ensaios de configuracoes aleatérias,
obterem a solu¢do de problemas de inversao, habitualmente de modelos nao lineares.
Os métodos de exploracao puramente aleatéria do tipo Monte-Carlo permitem ex-
plorar rapidamente todo o espago de solugoes e evitam os minimos locais. Porém,

quando usados em espacos de parametros extensos produzem solucoes multiplas e
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pouco precisas. Para resolver este tipo de problema foram desenvolvidas novas vari-
antes, métodos aleatdérios semi dirigidos, que passam a executar a exploracao do
espaco de solugoes de uma forma mais controlada, progressiva e selectivamente vao
sendo afinados os espagos de procura, até a convergéncia. Ihmlé (1996, 1998), faz
inversoes da forma de onda para distribuicao de deslizamentos e da funcao tempo-
ral da fonte através de uma variante destes métodos denominada "simulated an-
nealing". Hernandez et al., 1999 e 2001 obtém distribui¢oes espago-temporais de
deslizamento de fontes sismicas através de um cruzamento de dados de movimen-
tos fortes e geodesia, por meio de um método de inversdo semi-global, denominado
algoritmo genético. Outra variante destes métodos cuja popularidade tem vindo re-
centemente a crescer é o denominado "Algoritmo Neighbourhood"apresentado por
Sambridge (1999a,1999b) ( Kennett et al., 2000; Vallee e Bouchon, 2004).

Nas inversoes da forma de onda realizadas neste trabalho aplicaram-se dois méto-
dos: a) o método distribui¢ao de subeventos de Kikuchi e Kanamori (1991) e b) um
método para distribui¢ao espaco-temporal de deslizamentos, semelhante ao apre-
sentado por Hartzel e Heaton (1983), segundo o cédigo desenvolvido por Kikuchi e
Kanamori (2003).

3.2.6 Meétodo de sub-eventos de Kikuchi e Kanamori

O método de Kikuchi Kanamori (1982, 1991), por influéncia do modelo de "asperi-
dades" e "barrreiras", é orientado no sentido de explicar a ruptura sismica de fontes
extensas por meio de uma sequéncia de fontes pontuais (sub-eventos), com meca-
nismos e momentos sfsmicos que podem variar, distribuidos sobre o plano de falha.
Para isso foi desenvolvida uma técnica de inversao iterativa que permite estimar os
pardmetros do modelo a partir de um conjunto de registos telesismicos de ondas de
volume.

A caracterizagao completa e formal de cada sub-evento envolve o seu posiciona-
mento espaco-temporal e a quantificacao da magnitude e mecanismo de cada sub-
evento, que é feita pelo tensor momento sismico M. Para operacionalizar o cdlculo
do tensor momento sismico, este foi decomposto por forma a poder ser representado

através de uma combinagao linear de seis tensores elementares (Borges, 2003),

M = m1M1 + TTLQMQ + m31\713 -+ m41\714 + m51\715 -+ m6M6
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em que 1y, sao os coeficientes da combinacao e My os tensores elementares corres-
pondentes a 6 mecanismos simples, escolhidos de forma ao tensor momento sismico

ser obtido por,

Mg — My + Mg my My
M] = m —mgy + Mg ms3 (3.14)
ma ms ms + Mg

A melhor estimativa dos parametros (distribuicao espago temporal dos 6 coefi-

cientes my, de cada sub-evento) é aquela que minimiza a fungao custo A definida

por,

A= Z;/ [@(t) — wi ()] dt = minimo (3.15)

em que N, é o nimero de estacoes, ;(t) o sismograma registado na estagao ¢ e
u;(t) o respectivo sismograma sintético, obtido, via teorema da representacao, pela

combinacao linear,
Ne

w;(t) = Z Z mirwik(t, P); (3.16)

j=1 k=1

em que My, sao os coeficientesrelativos aos 6 coeficientes k de cada um dos N, sub-
eventos; w; ;i (¢, p) os sismogramas sintéticos elementares produzidos em cada estagao
¢ em consequéncia dos impulsos produzidos na fonte pela actuagao dos tensores 6
unitdrios M de cada sub-evento j coordenado por uma funcao temporal triangular
de duracao 7 e amplitude unitéria, D(t); p representa colectivamente a posicao e
o instante de origem de cada sub-evento; os sismogramas sintéticos elementares sao
obtidos por,

com Gy as fungdes de Green do meio (incluindo atenuacgao ineldstica, efeito da
superficie livre e padrao da radiagao)

A fundamentacao tedrica deste método de inversao decorre da substituicao de

3.16 em 3.15 e aplicacao da condigao de minimo,

0A

(9mjk

=0(j=1,..Ne; k=1,..6).
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O resultado dessa operacao devolve duas equacoes sobre as quais se edifica o al-
goritmo de cédlculo (ver Kikuchi e Kanamori, 1991). As equagdes sdo a funcdo de

correlagao entre os sismogramas sintéticos e observados,
Ny Ny
-1
g E R Ul
. n m

R,

Unm(p) = mazximo (3.18)

em que N, € o nimero de tensores elementares (6 x N,), sendo os coeficientes cor-

respondentes dados por,
My =Y Ryl (3.19)

~1: T, e R, sdo determinadas a partir dos sismogramas

em que as quantidades R

observados e dos sismogramas elementares através de,
Ns
Rym = / [win (8, P)wim (8, P)I di
i=1
Ns
r,o= Y / [win(t, p)i (1)) dt
i=1

Ns
R, = 2/[ﬂi(t)]2dt

A funcao de correlagao 3.18 estd normalizada e foi definida para depender apenas da
posicao p dos sub-eventos. Essa caracteristica dé-lhe aptidao para funcionar como
critério de pesquisa da posicao e origem temporal dos sub-eventos. A equacao 3.19
permite determinar os coeficeientes que definem o tensor do momento sismico (por
3.14) desde que conhecida a posi¢ao dos sub-eventos.

A estimativa dos pardmetros por este método pressupoe que se cumpram os

seguintes requisitos:

1. fornecer algumas parametrizacoes da fonte, como: nimero de sub-eventos;
velocidade méxima de ruptura permitida; mecanismo a priori; definicao de
malha rectangular que representa o plano da falha, com origem coincidente
com o hipocentro do sismo, em que os nés constituem as posicoes candidatas

aos sub-eventos;
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2. que se possua um conjunto de formas de onda (P e SH), desconvoluidas do
instrumento, relativas a um conjunto de estacoes distribuidas a volta da fonte

a distancias telessismicas;

3. que haja capacidade para calcular os sismogramas w;; relativos aos seis ten-
sores elementares, de todos os nds do plano de falha e para todas as estacoes

envolvidas no processo;

O algoritmo de inversao A operacionalizagdo do método descrito foi organizada
mediante um processo iterativo que calcula os parametros de um sub-evento em cada
ciclo, comegando, em geral, pelo sub-evento de maiores dimensoes. O primeiro ciclo
comega pelo cédlculo, em grelha, do valor de Wy(p) referente ao sub-evento em
estudo (ndo é necessariamente o primeiro sub-evento da ruptura); nesses célculos é
considerado o mecanismo a priori. A posicao e tempo de origem correspondentes
ao valor mdximo encontrado constituem as coordenadas do sub-evento. Em seguida
sao calculados, por 3.19, os coeficientes do momento do evento. Neste ponto estd
concluido o primeiro ciclo iterativo e com ele conhecidos todos os parametros que
caracterizam o sub-evento. O passo seguinte consiste em extrair dos sismogramas
observados a contribui¢ao da radiagdo do sub-evento ja determinado. Para isso, por
3.16 calcula-se para cada estacao o sintético relativo ao sub-evento ja determinado

e extrai-se a sua contribuicao dos registos observados,

6
Fr=d; — Zmnwm(t, p).
n=1

A partir daqui, entra-se no 2° ciclo onde se vao determinar os parametros de outro
sub-evento. O processo é o mesmo que utilizado para o primeiro evento s6 que agora
as equagoes sao aplicadas ao residuo 7} (t) em vez de o serem aos sismogramas i;(t).
O processo repete-se até se esgotarem os sub-eventos.

Este método de minimizacao, tal como foi apresentado nao garante que a configu-
ragao de pardmetros obtida corresponda ao minimo global de 3.15. Em consequéncia
disso verificam-se algumas falhas que podem ser corrigidas mediante a imposicao de
constrangimentos que limitam o espectro de combina¢oes permitidas e mediante a

aplicacao de operacoes adicionais que fazem o ajuste dos parametros obtidos. Uma
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incorreccao que se verifica com frequéncia, se nao forem impostas restrigoes, & a
grande variabilidade do mecanismo de uns sub-eventos para outros. Do ponto de
vista fisico e geoldgico hé objeccdes a este tipo de solugdo. Para evitar isso é possivel
limitar a faixa de variacdo permitida a direcgao dos eixos do tensor momento sfs-
mico. Outro constrangimento que costuma ser imposto com o objectivo de reduzir
o nimero de combinacoes possiveis e daf estabilizar a inversao é o de considerar que
os mecanismos dos sub-eventos sao do tipo duplo par de forcas. Esse constrangi-
mento é equivalente a igualar a zero o determinante de 3.14; consequentemente as
equacoes 3.18 e 3.19 pelas quais sdo estimados os parametros sao substituidas por
outras equivalentes mas mais estdveis. Uma outra consequéncia do método iterativo
usado é os resultados dependerem da ordem pela qual cada sub-evento é determi-
nado. Para corrigir este efeito indesejavel depois da inversao estar concluida, podem
ensaiar-se novos ciclos de inversao mas por uma ordem diferente. Esse procedimento

afina os resultados, removendo a dependéncia do caminho.

3.2.7 Meétodo de inversao para distribuicao do deslizamen-

tos

O algoritmo de inversdo utilizado, MOM3, de Kikuchi e Kanamori (2003) segue, no
essencial o método de Hartzell e Heaton (1983). Permite, a partir de um conjunto de
registos telesismicos de banda larga e de um modelo de velocidades, obter estimativas
da distribuicao espaco temporal dos deslizamentos sismicos sobre o plano de falha.

A orientacao do plano de falha é definida por dois parametros angulares: ¢ =o
azimute do traco da falha e; d=inclinacdo em relacao & horizontal. Qualquer ponto
do plano de falha & referenciado em relagao ao sistema de eixos rectangular, direito,
centrado no hipocentro, com o eixo das abcissas orientado na direc¢ao do compri-
mento da falha (direc¢do definida pelo azimute) e o eixo das ordenadas na direcgao
perpendicular, ao longo do declive da falha, positivo no sentido descendente. A falha
¢ descretizada por meio da uma malha rectangular paralela aos eixos do sistema de
coordenadas, com NxxNy nés; cada né representa o centro de uma sub-falha de
drea Dx xDy (Fig. 3.7).

O modelo de ruptura escolhido é do tipo janelas multiplas, com o mimero, du-

racao e distribuicao de janelas temporais a definir. Em determinado instante uma
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Figura 3.7: Referencial do plano de falha com origem no hipocentro (%), com
representagao da grelha cujos nds correspondem aos centros das subfalhas. Es-
quematiza¢ao da modelagdo de uma subfalha, segundo o modelo de janelas
muiltiplas. No caso de 3 janelas consideradas, o deslizamento de cada subfalha
¢ definido por seis componentes (parametros m;), 3 na direc¢io do compri-
mento e trés na direcgao da inclinagao. Cada componente constitui um ponto
de inversao.



64 3. Fonte sismica: dados e métodos

sub-falha entra em ruptura e a partir dai propaga-se uma frente de ruptura com ve-
locidade v, em todas as direccoes. A passagem da frente de ruptura por determinada
sub-falha marca o fnicio de uma sucessao de janelas temporais onde é permitido que
a sub-falha rompa com maior ou menor amplitude, podendo inclusivamente atin-
gir o valor minimo que é zero. Se a amplitude da ruptura de uma sub-falha for
zero em todas as janelas temporais significa que a ruptura estd parada; se for zero
apenas nalgumas das janelas, nesse caso a ruptura atrasa-se em relagao as sub-
falhas onde houve ruptura em todas as janelas. Sintetizando, cada sub-falha tem a
sua "histéria"e é precisamente o conjunto das histérias que explica a ruptura. Os
deslizamentos sao definidos por meio das suas componentes nas duas direcgoes do sis-
tema de coordenadas (Fig. 3.7), cada uma dessas componentes constitui o elemento
gerador de sismogramas sintéticos denominado por ponto de inversao. Portanto por
cada pardmetro a estimar temos um ponto de inversdo. Se, por exemplo, numa
fonte for considerada uma parametrizagao que imponha uma descretizagao do plano
de falha com 10 divisdes no eixo definido pelo azimute (Nx=10) e 5 no eixo da in-
clinagao (Ny=>5) e o modelo contemple ruptura em 6 janelas temporais (Nw=6), o

ntinero de pontos de inversao a estimar sao: 10 x 5 x 6 x 2 = 600.

Os simogramas sintéticos sao produzidos de uma forma muito semelhante a uti-
lizada no método dos sub-eventos. Para cada estagao o sismograma é calculado pela
combinacao linear dos sismogramas w;; produzidos por cada fonte elementar com o

respectivo coeficiente m; através de,

wilt) =Y _mjuwy;(t,p); (3.20)

em que N é o nimero total de pontos de inversao considerados. A consequéncia de
ser considerado que todos os deslizamentos se produzem sobre 0 mesmo plano reduz
os graus de liberdade e permite que o sismograma associado a cada deslizamento
possa ser calculado a partir da combinagao de dois tensores elementares contra os seis
necessérios para caracterizarem cada sub-evento no método de Kikuchi-Kanamori
(1991). Escolhendo os dois tensores elementares por forma a representarem desliza-
mentos em duas direccoes ortogonais do plano de falha, os dois coeficientes da com-

binacio e os sismogramas elementares relativos a cada um dos tensores elementares
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é tudo o que é necessario para produzir os sismogramas sintéticos. Os sismogramas
sintéticos elementares para uma estacao, relativos a cada ponto de inversao, sao
obtidos por convolucao da fungdo temporal triangular e unitédria D(t) com a fungao

de Green do respectivo ponto de inversao G,

Para que se possa operar através dos vdrios sismogramas ¢ necessédrio definir um
referencial temporal comum. Para isso ¢ necessdrio proceder a correcgoes nos sis-
mogramas elementares, que consistem em impor a cada sismograma elementar os
atrasos devidos as suas diferentes origens temporais sobre o referencial comum. Aos

sintéticos elementares nessas condicoes representamos por w;;(t, p).

O sistema de equacoes lineares 3.20, na forma matricial pode ser traduzido por,

u=Am (3.21)

A matriz A, matriz dos sintéticos, ¢ uma matriz de dimensao M x N, com M
o ntimero total de valores a determinar por ponto de inversao e N o nimero de
parametros. Cada valor dos sismogramas sintéticos elementares calculados vai con-
stituir um elemento de A numa posicao definida. Todos os sismogramas elementares
w;;(t, p) sao calculados com um intervalo de amostragem d1' e um comprimento 7',
o que faz de cada sismograma uma série temporal com NT' = % + 1 valores. Os
valores de cada série temporal sao distribuidos sequencialmente ao longo de uma
coluna de A, ocupando NT linhas. Todos os sismogramas elementares da esta¢ao i
ocupem as mesmas N7 linhas de A, cada um colocado na coluna relativa ao ponto
de inversao j que lhe corresponde. Os sismograms sintéticos da préxima estagao vao

ocupar as proximas N7 linhas pela mesma ordem.

De acordo com a funcao custo, 3.13, os sismogramas sintéticos e observados u

relacionam-se pelo sistema de equagoes lineares,

Am

I

= (3.22)

A procura dos parametros m que verifiquem a relacao 3.22 ¢ um problema de in-

versdo que, para ser resolvido por um método de inversao local necessita de ser
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constrangido. Os critérios de constrangimento escolhidos sao dois: suavizacio das
descontinuidades entre sub-falhas adjacentes e positividade. Os constrangimentos
de suavizagao sao quantificados para cada ponto de inversao por meio do seguinte

sistema de equacoes,
48,m; — ﬁa,m(qz—Q) - 5am(i~1) - ,BQm(z'ﬂ) - /Bam(i+2) = 0,
que na forma matricial se pode representar por,
4,Cm =0 (3.23)

em que C forma uma matriz quadrada de dimensao NxN, que contém as relacoes de
amortecimento entre pontos de inversao adjacentes e 3, € um parametro que regula
o nivel de amortecimento pretendido. Este parametro é calculado em funcao das

amplitudes envolvidas e do nivel de fragmentacao da falha através de,

v
8=\ S x4, (3:24)

em que K, é a constante que quantifica o nivel de fragmentacao do plano de falha,
resulta da soma ponderada dos pontos de inversao. A ponderacao é feita pela posicao
na falha, tendo os pontos interiores nivel de ponderacao mais alto que os interiores;
B, € uma constante a fixar na parametrizacao do modelo e que pode assumir valores
entre 0 e 1. Este modelo de constrangimentos representado pelo sistema de equacgoes

3.23 actua sobre o modelo geral de deslizamentos 3.22, através de,

m]=| ... |. (3.25)

No Apéndice A -Nota 1 (sistema A.1) esta representado explicitamente o equaciona-
mento completo do modelo de deslizamentos com amortecimentos.

A estimativa do vector m é feita pelo método dos minimos quadradrados com
constrangimentos de positividade de Lawson e Hanson, 1974. A utilizacao desse

método de inversao dispensa a imposi¢ao explicita dos constrangimentos de posi-
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Figura 3.8: Representacao de uma distribuigao espacial (hipotética) de desliza-
mentos sobre o plano de falha. A estrela indica a posigao do inicio da ruptura
(hipocentro) considerada como origem do referencial; os niveis de contorno sio
proporcionais aos valores dos deslizamentos indicados por as setas cujo tamanho
¢ também proporcional ao deslizamento das sub-falhas, que neste caso foram
consideradas quadradas com 1km de lado.

tividade, pois eles fazem parte do algoritmo.

De acordo como o problema foi equacionado, os parametros m estimados repre-
sentam o momento sfsmico de cada ponto de inversao considerado. A determinacao
das componentes do deslizamento correspondentes, D;, sao obtidas por 2.4,

my;

D= ———.
uwDx x Dy

(3.26)
A Figura 3.8 representa a simulagao de uma distribuicao espacial de deslizamentos

obtida por este método.

Consideragoes sobre os métodos de inversao da forma de onda.

A aptidao que os métodos de inversao de deslizamento tém para construir cendrios
detalhados da ruptura faz deles uma das ferramentas mais atractivas no dominio
do estudo da fonte sismica. Porém, uma anilise detalhada sobre os métodos alerta

para um conjunto de incertezas que devem estar presentes sempre que se faz uso
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destas ferramentas.

Logo & cabeca estd a escolha do método. Olhando para a literatura sobre o as-
sunto damos conta de um conjunto de diferentes maneiras de equacionar o cendrio
de inversao, todas assumindo equivalente nivel de resposta aos requisitos numéricos
e fisicos (e.g. Hartzel e Heaton, 1983; Hernandez et al., 2001; Vall¢ e Bouchon,
2004). Contudo, quando aplicadas aos mesmos eventos, com dados afins, apresen-
tam resultados diferentes, como se pode ver nos trabalhos de Wald e Heaton (1994) e
Cohee e Beroza (1994), relativos ao sismo de Landers de 1992. Escolhido o método,
é necessdrio fixar parametrizacoes. Que valores atribuir & velocidade de ruptura?
Qual a melhor dimensdo para as sub-falhas? Qual a duracao que devem ter as
funcoes temporais da fonte? Quantas janelas temporais usar? Estas sao as prin-
cipais duividas que se colocam, até porque diferentes paramaetrizacoes conduzem a
resultados diferentes, mas igualmente plausiveis. Pela natureza do problema, nao é
possivel com dados reais investigar esquemas de parametrizacao ajuizados em andlise
de solucoes. Esses estudos s6 podem ser realizados com dados sintéticos calculados
a partir de um modelo de ruptura definido. O conhecimento da solucao ajudard,
por andlise dos resultados da inversao mediante vérias parametrizagoes, a criar es-
quemas de parametrizacao tteis em aplicagoes com dados reais. Beresnev (2003)
fez uma pesquisa bibliografica sobre o trabalho desenvolvido nesta drea e encontrou
muito pouco. Um dos raros trabalhos onde é usada a metodologia, porém com o
objectivo de analisar o efeito da distribui¢do das estacoes na adequabilidade dos
dados registados em estudos de fonte, foi apresentado por Olson e Anderson (1998).
Os resultados sao impressionantes. Revelam que apesar dos ajustes nos sismogra-
mas produzidos serem perfeitos, em nenhum dos ensaios o resultado da inversao
se assemelhava aceitavelmente ao modelo de ruptura de partida. Analisemos em

seguida o efeito dos factores que tém maior influéncia nas incertezas das solugoes:
1. Constrangimentos

A inversao dos deslizamentos por métodos de minimos locais envolve matrizes
de sintéticos (matriz A na equacgao 3.21) mal condicionadas e que por isso
convergem frequentemente numa multiplicidade de solugoes. E, portanto, um
problema instavel. A forma tradicional de garantir estabilidade numérica no
processo & acrescentar & matriz dos sintéticos um conjunto de condigoes deduzi-

das por argumentos fisicos e geolégicos que limitam o espectro de solugoes, os
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constrangimentos (Eq. 3.25). Os dois mais comuns sao a positividade e a su-
pressao de grandes variacoes das solugoes ao longo da falha. Beresnev (2003),
por analise dos resultados de um conjunto de trabalhos mostra que os factores
de estabilizacao sacrificam o ajuste entre os sintéticos e os observados e nao
garantem eficdcia nos aspectos fisicos ou geolégicos para que foram concebidos.
Conclui que a estabilizagao, para os fins a que se propoe, ¢ um procedimento

dispensavel.

2. Dimensao das sub-falhas

Os métodos de inversao do deslizamento sao edificados sobre uma operacao
que consiste em descretizar a forma integral do teorema da representacao (Eq.
2.2) numa soma de deslizamentos sobre um conjunto de sub-falhas de drea dX
(aplicagao de 3.26 em 3.20). A razoabilidade deste procedimento é ponderada
por dois factores: dimensao das sub-falhas e irregularidade dos deslizamen-
tos ao longo da falha. Se o deslizamento se apresentar muito irregular, a
equacao 2.2 s6 pode ser considerada aceitavelmente equivalente & soma se a
dimensao das células for muito pequena; grandes sub-falhas sé tém cabimento
tedrico em situagoes onde o deslizamento se distribui uniformemente por toda
a falha. Nesta ordem de ideias, solu¢oes que apresentam distribuigoes irregu-
lares de deslizamento s6 podem ser reconhecidas se na parametrizagao foram
consideradas pequenas sub-falhas, de outo modo foi violada a teoria. Beres-
nev (2003), refere-se a este aspecto dizendo que a escolha da dimensao das
sub-falhas deve decorrer de testes de sensibilidade em que as dimensoes das
sub-falhas sao sucessivamente reduzidas enquanto isso nao levantar problemas
de convergéncia ou de capacidade de cdlculo; mesmo assim nao hé garantias
que as solugoes obtidas sejam boas. Nas aplicacoes com dados reais relativos
a grandes eventos que consultdmos, as dimensoes das falhas usadas situa-se
entre os 1.29 x 1.71km?de Wald et al. (1996) e os 20 x 20km? de Ichinose et al.
(2003). Beresnev (2003) constata que nos trabalhos onde houve algum cuidado
em controlar a dimensao das sub-falhas em inversoes, isso foi feito tendo em
vista apenas melhorar a qualidade das fungoes de Green Nalgumas situagoes,
resultado de um massivo esforco de cédlculo, sao obtidas fungoes de Green in-

dependentes para uma densa distribuicao de pontos. Esse esfor¢o melhora as
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modelacoes mas nao resulta em beneficio na inversao se a descretizagao da
falha for inadequada. Quando a estrutura da crusta na regiao da fonte nao
apresenta grandes variagoes, é aceitdvel o procedimento corrente (e.g. Wald
et al., 1996) de calcular fungoes de Green para alguns pontos da malha e nos
restantes obteé-las por interpolacao; s6 quando o modelo estrutural contenha
uma grande descriminagao vertical é que se justifica calculd-las em todos os

pontos como em Mendonza e Hartzell (1989).

A ideia corrente sobre a dimensao das sub-falhas, e que talvez justifique a
pouca importancia que se lhe atribui na parametrizagao, é que a filtragem
passa baixo, procedimento habitual no tratamento da forma de onda, apaga
o conteudo informativo sobre as irregularidades de pequena escala. Pensa-se
que as altas-frequéncias registadas resultam de deslizamentos em fracgoes de
falha de menor escala. Beresnev (2003) contesta esta interpretacao e mostra,
por uma andlise discorrida das equacoes que definem o espectro das ondas de
volume para uma fonte extensa simples (modelo de Haskell), que mesmo a
radiacao de baixa frequéncia tem poder descriminativo de pequenas irregular-

idades do deslizamento.

. Fungoes temporais da fonte

Por fim, outra fonte de incertezas, interveniente no processo de inversao e que
¢ necessdrio parametrizar sao as fungoes temporais da fonte (FTF). O artificio
arranjado para introduzir este importante factor sem perder a linearidade no
modelo matematico foi considerar FTF iguais em todos os pontos de inversao.
Beresnev (2003) compara espectros da radiacao difundida de fontes pontuais
com func¢oes temporais da fonte triangulares e trapezoidais com diferentes
larguras 7, e conclui que s6 se assemelham para frequéncias muito baixas (perto
de 0 Hz); o que prova que escolhas diferentes da FTT traduzem modelagoes
diferentes da forma de onda e consequentemente solugoes de inversao dife-
rentes. A escolha do valor de 7 poderia obter-se através de uma relacao entre a
dimensao da sub-falha e a frequéncia de esquina do género da relacao empirica
3.7, com a frequéncia de esquina lida em diagramas espectrais obtidos por
modelaces com funcdes triangulares, que seguem decafmento do tipo w2do

género 3.2. Contudo este tipo de andlise é impraticdvel porque o espectro da
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radiacao nao depende s6 da largura dos tridngulos, depende também da sua
altura, isto é depende também do valor do deslizamento que é o parametro que
se procura. Ha duas solugoes para remediar este aspecto. A primeira e mais
utilizada, é compensar a incerteza na defini¢ao da largura com a introducao de
muiltiplas janelas temporais sobrepostas; este processo é aplicado no método
que usamos. A outra seria definir novos modelos de inversao onde 7 fossse um
dos parametros a estimar. Se for essa a opgao é necessdrio redifinir todo o

processo de inversao que deixaria de ser linear.

3.2.8 Deformacao co-sismica

Quando um material geolégico é impelido a oscilar & passagem das ondas sismicas,
verifica-se que s6 parcialmente recupera a sua forma inicial. A deformagao ineldstica
resultante, dependendo das propriedades mecanicas do material e das caracteristicas
dos movimentos, atinge a superficie em maior ou menor grau, sendo mensurdvel,
por um conjunto de técnicas geodésicas, em sismos de média e grande dimensao.
Este efeito cosismico é fortemente enfraquecido em fungao do afastamento a regiao
epicentral, sendo praticamente imperceptivel para distancias superiores a ordem da
dimensao da ruptura, por isso é considerado mais um efeito predominantemente de
campo proximo.

Admitindo um modelo de fonte extensa descrito por uma distribuicao de desliza-
mentos D; sobre uma falha cujo plano foi descretizado em N sub-falhas, a modelagao
da deformacao gerada por esse sistema em qualquer posigao, pode ser obtida pelo
somatério das contribuicoes individuais de cada uma das sub-falhas, num processo
semelhante ao utilizado para modelar a forma de onda (Melbourne et al., 1997;
Hernandez et al., 1999; Yagi et al., 2001;).

Li(x) = > Fi(x)D; (3.27)

Jj=1

em que Fjj(x) ¢ a funcdo de transferéncia que define a deformagao, na direcgao 1,
sofrida por um ponto na posigao x devido a um deslizamento untitario em j, também
conhecida por fun¢ao de Green da deformacao.

Os métodos de modelacao da deformacao co-sismica usam habitualmente fungoes
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de Green obtidas por duas metodologias: 0 método analitico de Okada (1992), que
considera um modelo estrutural semi-infinito homogéneo, e os métodos de integracao
do nimero de onda por ténicas numéricas ou por aproximacao a séries finitas, que
permitem a utilizagao de meios estratificados (e.g. Wang, 1999; Wang et al., 2003).

Neste trabalho foram ensaiadas modelagoes pelos dois métodos, a partir dos cédi-
gos EDGRN e EDCMP desenvolvidos por Wang et al. (2003). O programa EDGRN
calcula as funcoes de Green para uma rede de pontos de observacao definidos em
relagao a fonte a qual estd inserida mum meio representado por um modelo estrati-
ficado horizontalmente, em que cada camada é caracterizada pelos parametros h,
«, 3 e p (profundidade, vel. ondas P, vel. ondas S e densidade). Para cada ponto
da fonte sao calculadas fungoes de Green relativas a trés mecanismos elementares
diferentes (deslizamento horizontal="strike-slip"; deslizamento vertical="Dip-slip"e
Par de Forcas Linearmente Compensado PFLC="CLVD"). Depois de calculadas,
as fungoes de Green sao armezenadas num ficheiro que é usado pelo program de
modelacao EDCM. O modelo de fonte considerado é constituido por um conjunto
de sub-falhas rectangulares, cada uma identificada através dos 9 parametros (ver
Fig. 3.9): D; =deslizamento do bloco-falha; X;o; Yio; Zio =coordenadas da origem
em relacao ao sistema de coordenadas X=Norte; Y=Este; Z=profundidade, centrado
no epicentro; L, =comprimento do bloco; W =largura do bloco; ¢; §; A = angulos
que definem a geometria de cada sub-falha e a direc¢ao do deslizamento (azimute,
inclinagao e angulo de deslizamento). O programa EDCM pode calcular as 3 compo-
nentes da deformagao ( U, U, e U,) segundo dois métodos: pelo método analitico
de Okada (1982) e pelo método numérico de Wang (1999) Se a escolha da mode-
lacao recair no método analitico nao é necessario proceder ao cdlculo das funcoes de
Green com EDGRN. A Figura 3.10 ilustra resultados da modelagao da deformacao
obtidos.por EDGRN considerando um modelo de duas sub-falhas definidos pelos

pardmetros indicados na Tabela 3.1

3.3 Discussao

Neste capitulo foram analisados os principais meios (dados e métodos) que o sis-
mogogista dispoe para fazer o estudo da fonte sismica. Foi dado especial énfase aos

grandes eventos em que os processos de ruptura produzem efeitos mensurdveis prati-
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Figura 3.9: Parametros que caracterizam o modelo de deslizamentos das sub-
falhas usadas em EDCM: D=deslizamento; Xg, Yo e Zo as coordenadas da
origem do bloco no referencial geogréfico considerado; L e W - comprimento e
largura do bloco; ¢; § parametros angulares que definem a orientagao do bloco;
A direccao do deslizamento em relagao a horizontal.

Tabela 3.1: parametros usados na modelagdo da deformagao co-sismica repre-
sentada na figura 3.10

Bloco| D Xo Y, Zg L W o | 0 A

(km) | (km) | (km) | (km) | (km) | (km) | (°) | (°) | (°)
1 1.0 0.0 0.0 0.5 25 ) 256 | 40 | 122
04 | —24| -85 | 1.7 10 9 256 | 40 | 101
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Figura 3.10: Modelagao da deformacgao co-sismica de uma fonte definida pelo
deslizamento de dois blocos (bloco 1 e 2) sobre um plano de falha . A esquerda
em baixo: esquematizagao do modelo em corte segundo a direccao AB; as setas
brancas indicam o deslizamento de cada bloco. A esquerda em cima: gréfico da
deformacéo co-sismica vertical ao longo do perfil AB. A direita: representacio
do campo de deformacao co-sismica horizontal (setas pretas) nas proximidades
da fonte com representacao da projeccao horizontal dos dois blocos.
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camente sobre toda a superficie do planeta. Como dados para esse estudo, dispoe-se
hoje de uma variedade de registos instrumentais dos efeitos de campo préximo e
longinquo produzidos pelos sismos em todas as direcgoes de observacao: registos
dos movimentos eldsticos a curtas e grandes distancias (sismogramas); registos das
deformacoes ineldsticas a curta distancia (GPS e INSAR) e registos dos movimentos
do mar quando a fonte acontece sob o fundo oceanico. Quando os dados procedem de
grandes eventos, foi proposta uma selec¢ao de métodos para os analisar e deles obter
a descrigao da correspondente ruptura. A primeira vista este esquema de utilizacao
cruzada de vérios métodos, por vezes para obter estimativas dos mesmos parame-
tros, parece redundante. Mais a mais porque uma das técnicas, a de inversiao da
forma de onda, produz, por si s6, resultados mais pormenorizados que os restantes
métodos juntos. Porqué, entao, nao limitar o estudo a utilizacio destas ferramentas
de precisao, em vez de esbanjar recursos no calculo de parametros que serao nova-
mente calculados? A resposta a esta pergunta pode facilmente ser deduzida pela
prética ou pela andlise de varios cendrios de ruptura do mesmo evento produzidos
por vérios autores, como se pode ver, por exemplo, nos trabalhos de Wald e Heaton
(1994) e Cohe e Beroza (1994b) relativos ao sismo de Landers de 1992. O fené-
meno que se procura explicar nao estd ao alcance da observacao directa e portanto
ha que ter consciéncia que qualquer imagem que dele se produza estd abrangida
por algum espectro de ficcao impossivel de provar. Por outro lado, os métodos de
inversao da forma de onda sao desenhados para produzirem resultados sobre uma
parte dos parametros do modelo mediante a fixagao dos restantes parametros que o
constituem. Os esquemas de calculo implementados nesse propésito desenvolvem-se
de forma a que o conjunto de parametros (estimados e fixados) consigam repro-
duzir (modelar) os sismogramas observados. Apesar dos constrangimentos impostos
ao processo, verifica-se que podem ser produzidos resultados mediante bons ajustes
mesmo que nos parametros a fixar se escolham valores que nao correspondem a fonte
em causa. Obviamente que essas solugoes, apesar aparentemente crediveis, nao tém
nada a ver com o processo de ruptura que se pretende conhecer. Como forma de
minimizar esses riscos convém fixar parametrizacoes obtidas por andlise dos dados
do préprio evento através de métodos fidveis. E neste sentido que nunca sao demais
os esforcos para ensaiar o cdlculo dos parametros caracteristicos por vdrios métodos

e com vdrias classes de dados até se conseguir um bom nivel de coerencia de resul-
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tados que pode funcionar como indicador de qualidade. Quando isso for atingido a

probabilidade de se estar a alcancar uma descri¢ao realista da ruptura é elevada.



Capitulo 4
Directividade

A radiagao que procede de fontes extensas cuja ruptura evolui segundo determinadas
direcgoes preferenciais, apresenta peculiaridades que a distingue da proveniente de
fontes pontuais. Essas peculiaridades, os chamados efeitos directivos, manifestam-se
por desvios espectrais em funcao do local de observacao. Os pontos de observacao
em relacao aos quais a ruptura se aproxima durante a sua propagacao registam
desvios para as altas frequéncias, enquanto que os pontos de observacao que véem
a ruptura a afastar-se registam desvio para as baixas frequéncias. Esses desvios sao
méximos para os registos efectuados na direcgao de ruptura e nao sao observados
em pontos de observacao situados sobre a direc¢gao perpendicular a da ruptura. As
evidéncias do fenémeno encontram-se numa multiplicidade de observacoes sismicas,

COmo:

a) variagoes na largura de pulsos comuns dos sismogramas provenientes de um
conjunto de estagoes distribuidas a volta da fonte (ver Fig. 4.1-A) (Beck et al., 1995;
Tibi et al., 1999; Caldeira et al., 2004)
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b) desvios na frequéncia de esquina dos diagramas de amplitude espectral em
fungao da posicao azimutal das estacoes de registo (Fig. 4.1-B); os maiiores valores
sao obtidos para estacoes no azimute da ruptura e os menores no sentido oposto
(Boore e Joyner, 1978; Tumarkin e Archuleta, 1994; Hoshiba, 2003);

¢) variacoes na duracao e amplitude das fungoes temporais da fonte (ver Fig. 4.1-
C) obtidas, pelo método das fungoes empiricas de Green, para pontos de observacao

em diferentes azimutes. (Baumont e Courboulex, 2002; Kraeva, 2004)

d) alteracoes da simetria do padrao da radiagao caracterizadas por deformagoes
segundo eixos relaciondveis com a direccao e o sentido da ruptura (ver Fig. 4.2)
(Ben-Menahem e Singh, 1981; Lay e Wallace, 1995)

Os efeitos directivos da radiacao podem ser deduzidos por via tedrica dos modelos
fisico-matemadticos de ruptura extensa como o de Haskell apresentado nos §2.3.2 e
§3.2.2. A equacao 3.1 mostra que a radiagao sismica (ondas de volume) proveniente
de uma fonte extensa que rompe numa direc¢ao e sentido (ruptura unilateral) com
velocidade constante v,, que é registada em pontos onde os efeitos de campo préximo

sao desprezaveis, é modelada pelo factor,

sin X
: 4.1
= @)
em que X = “’———go Substituindo 2.12 em X vem,
wlL v
Skl LU ) . 4.2
X 5, ( . cos (4.2)

No modelo de ruptura considerado, o factor |sin X / X| por expressar o efeito da
dimensao da fonte sobre a radiacao sfsmica observada é denominado por "factor de
finitude" (Ben-Menahem e Singh, 1981). E o factor que pondera, para cada ponto
de observagao a volta da fonte, 8, a distribuicao das amplitudes do deslocamento em
funcao da frequéncia w, da radiacao sismica proveniente de uma fonte de compri-
mento L que rompe com velocidade v,. A Figura 4.3 representa a forma do factor
de finitude. Udias (1999) analisa a influéncia de

que caracterizam o sinal sismico: o regime abaixo da frequéncia de esquina (baixas

B | nos dois regimes radiativos

frequéncias) e no regime acima dessa frequéncia (altas frequéncias) (ver Fig. 3.4).
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Figura 4.1: A figura A representa uma fraccao das ondas P relativas a um
conjunto de registos telessismicos de banda larga, componente BHZ, ordena-
dos azimutalmente referentes a um grande evento (Arequipa - Peru de 21 de
Maio de 1999 Mw=8.4); as rectas tracejadas cortam, aproximadamente, duas
fases comuns ao conjunto de sismogramas. A figura B, adaptada de (Boore e

também em fun¢ao do nimero Mach (v, /c); a frequéncia de esquina, f., é max-
ima para pontos de registo alinhados com a direcgéo da ruptura (6 = 0). A figura
C representa fungoes temporais (aparentes) da fonte do sismo de Boumerdes-
Zemouri (Argelia) de 21 de Maio de 2003, obtidas pelo método das funcoes
empiricas de Green; o primeiro valor a direita de cada fungao refere-se ao az-
imute da estac¢do correspondente, cujo nome estd indicado a esquerda.

J
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Figura 4.2: Manifestactes da directividade em observagdes feitas a volta da fonte
sfsmica. A esquerda: as estimativas da func¢éo temporal da fonte apresentam
duracdo, T, diferentes e alturas também. diferentes, mas a drea (momento) é
igual. A direita: comparacao dos padroes da radiacdao das ondas P de uma fonte
pontual (superior) com o da fonte extensa com ruptura unilateral representada
a esquerda (inferior).
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Figura 4.3: Repre\sentagées do factor finitude ([%&D A esquerda: em funcéo
da frequéncia w. A direita: em fun¢ao do azimute dos pontos de observacao #;
para situagoes correspondente as baixas frequéncias (A >> L), o parametro fini-
tude nao depende da posicao de observagao (limite fonte pontual); nas situacoes
de altas frequéncias (L =~ \) o factor finitude varia em func¢éo do azimute.
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a) Ateendendo a que 4.2 se pode escrever,

X = %(v—cr — cos0) (4.3)

pois w = 2mc¢/A, no regime de baixas frequéncias, quando w — 0, que

corresponde a radiagao com comprimentos de onda A >> L, o factor de

sin X

X
azimutal onde o registo é feito (ver Fig. 4.3). Neste regime radiativo a

finitude 4.1 toma o valor ‘ ~ 1, para qualquer que seja a posicao
amplitude espectral nao é afectada pelo factor de finitude da fonte, isto
¢, ¢ independente do ponto de observacdo. E uma situacao que cai no
ambito da fonte pontual.

b) No regime das altas frequéncias, quando A ~ L, de acordo com 4.1
e 4.3, a amplitude espectral relativa a cada ponto de observacao depende
da sua posicao azimutal § (Fig. 4.3). E mdxima no sentido da ruptura
(f = 0) e minima no sentido oposto, (# = 7). Este facto esta patente na

Figura 4.2.

O termo directividade associado a nocao de desvio espectral em consequéncia
da existéncia de um sistema emissor de radiacao (fonte) em movimento, foi pela
primeira vez usado no contexto sismico por Ben-Menahem (1961) que o quantificou
através da funcio directividade, D (w). E uma funcio definida pela razio entre as
amplitudes espectrais de dois registos de deslocamento obtidos em pontos diametral-
mente opostos em relacao & origem da fonte, um na posi¢ao # e o outro na posigao

0+,
u®(w, )

DI = g s

(4.4)

Aplicando a esta funcao a amplitude espectral que decorre do modelo analitico de
Haskell (eq. 3.1), vem

($£ + %L cos ) sin(5= — %= cos6)

(% — <L cost) sin(% + <L cos 0)

Df(w) = (4.5)

E uma funcao independente dos valores absolutos da distribuicdo das amplitudes es-

pectrais dos registos e apresenta um conjunto de zeros para as frequéncias (apéndice
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1- Nota 2),
2nno,

L(1 — ¥ cosf)’

wp(D =0) = (n=1,2,..) (4.6)

A causa dos efeitos directivos, entendida por alguns autores como sendo equiva-
lente & que explica o efeito Doppler (e.g. Ben-Menahem e Singh, 1981; Douglas et
al., 1988), nao merece unanimidade. Por exemplo, Aki e Richards (1980) ou Bullen
e Bolt (1985), embora reconhecendo que existem analogias entre os dois efeitos
apontam-lhes, porém, singularidades. Aki e Richards (1981) assinalam como marca
distintiva da directividade sismica as variacoes de amplitude que decorrem das inter-
feréncias destrutivas entre as ondas provenientes dos diversos pontos da falha com
frequéncias diferentes. Argumentam eles que essa circunstancia determina a difer-
enca, pois, o efeito Doppler, da forma como é definido nao prevé atenuagao; estd
circunscrito A utilizacdo de uma fonte emissora de radiacao monocromdtica. Dou-
glas et al. (1988) analisam o problema sob o ponto de vista tedrico, comparando-o
com situacoes idénticas no dominio da fisica, nomeadamente Fisica dos Plasmas,
Actstica, Radar, Meteorologia e Oceanografia. Concluem que sempre que as mani-
festacoes directivas decorrem de fontes emissoras em movimento, independentemente
do tipo de radiacao emitida, a interpretagao é feita com base no efeito Doppler. Nao
é a contingéncia da fonte emissora ser policromédtica que tira, no fundamental, rigor
a andlise. Portanto é completamente razodvel tratar os efeitos directivos da radiacao

sfsmica através de andlise fundamentada no efeito Doppler.

Apesar da directividade sismica ser unanimemente reconhecida como uma singu-
laridade de rupturas extensas, e portanto com ligagao aos parametros caracteristicos
da dimensionalidade da fonte, tais como comprimento, direc¢ao, velocidade de rup-
tura e tempo de ruptura, a verdade é que é ainda um campo nao muito explorado.
A sua utilizacdo para a determinagao de parametros da fonte a partir de registos

sismicos perfila-se segundo duas vias alternativas:

a) a primeira desenvolve-se através de métodos baseados na modelagao da fungao
directividade de Ben-Menahem (1961) (eq. 4.5) (e.g. Ben-Menahem, 1981; Pro,
2002). O método consiste em procurar os paradmetros L e v, que aplicados em
4.5 produzam bons ajustes visuais entre os diagramas sintéticos da fungao DS (w)
e os correspondentes diagramas determinados pelo quociente espectral das ondas

superficiais de Rayleigh registadas em pares de estagoes diametralmente opostas
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em relacao a fonte e a igual distdncia. A utilizacao do método para estimar os
parametros L e v, requer que se cumpram um conjunto de requisitos dificeis de
reunir: primeiro é indispensdvel conhecer-se o azimute da ruptura para se tirar
o valor 6 de 4.5, depois é necessdrio possuir registos de estagoes opostas o que
nem sempre é possivel. Pro (2002) desenvolveu um método que, mediante algumas
aproximacoes permite usar dados provenientes de pares de estagoes mesmo que nao
sejam diametralmente opostas, também usou um método baseado na andlise dos
primeiros minimos de 4.6 que permite decidir qual dos planos o mecanismo focal

corresponde ao da ruptura e qual o sentido em que esta ocorre.

b) A outra via utiliza a duragao aparente da ruptura, lida nas ondas de volu-
me (P e SH) registadas em estagoes distribuidas a volta da fonte, como meio para
estimar a directividade. Cipar (1979), ao modelar a fonte do sismo de Haicheng
de 4 de Fevereiro de 1975, o primeiro (e unico) grande sismo a ser previsto com
sucesso, observou que para algumas estagoes, o intervalo entre fases dos sismogra-
mas sintéticos e observados nao se ajustava. As diferengas assumiam claramente
uma natureza direccional: eram maiores para as estagoes alinhadas com a direcc¢ao
de um dos planos do mecanismo focal, e praticamente inexistentes para as estagoes
alinhadas com o outro plano. Uma vez que os sismogramas sintéticos estavam a
ser calculados segundo um modelo de fonte pontual, o facto foi relacionado com um
efeito da propagacao horizontal da ruptura presente e previsto (eq. 2.12) mas nao
considerado. Mais recentemente, Beck et al. (1995) e Tibi et al. (1999) analisando,
também através de 2.12 as fases comuns de um conjunto de sismogramas deter-
minam a direccao e velocidade de ruptura para um conjunto de grandes eventos.
Lay e Wallace (1995) mostraram haver equivaléncia entre os efeitos da directivi-
dade que se manifestam por variacoes azimutais da duragao aparente da ruptura
(eq. 2.12) e os efeitos que se manifestam por alteracoes no padrao da radiacao de
fontes extensas unilaterais em relacao ao padrao de fontes pontuais. A circunstan-
cia do momento sismico (proporcional & drea da fungao temporal da fonte) ser um
parametro invaridvel e portanto independente do lugar de onde é medido, funda-
menta a equivaléncia. Qualquer variacao da duracao da fungao temporal da fonte
(que é trapezoidal no modelo de Haskell) suscita uma variacao em sentido oposto na
amplitude daquela funcao de forma a manter a drea. Esse efeito é notado, embora

nao muito expressivamente, nas fungoes temporais aparentes da fonte obtidas por
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Kraeva (2004). A Figura 4.2 ilustra esses efeitos produzidos na fungao temporal
da fonte e no padrao da radiacao. Verifica-se que o padrao da radiacao apresenta
simetria em relagao aos dois planos nodais para o caso de modelos de fonte pontual
e apenas simetria em em relacdo a um dos planos (0 que contém a direcgao da rup-
tura) para o modelo de fonte extensa. O efeito de deformagao do padrao da radiagao
em virtude da directividade é habitualmente designado por focalizacao da energia
na direccao de propaga¢ao da ruptura (Boore e Joyner, 1978; Udias, 1999).

Nas proximas secgoes serd apresentado um método para determinar a direccao
e velocidade de propagacao da ruptura de fontes extensas predominantemente uni-
laterais e os erros associados. O método utiliza dados procedentes de registos de
ondas de volume obtidos num conjunto de estagoes de banda larga, distribuidas em
redor do foco, e, através de uma andlise do Efeito Doppler, calcula os parametros
referidos. Para o operacionalizar foi ainda desenvolvido um algoritmo e escrito o
correspondente c6digo (DIRDOP) que calcula os parametros referidos, faz a estima-
tiva dos respectivos erros e apresenta saidas gréficas que facilitam a interpretacao
dos resultados. No fim do capitulo apresentar-se-4 um conjunto de aplicagoes do
programa DIRDOP mediante a utilizacao de dados sintéticas e reais, efectuadas

com o objectivo de testar o programa.

4.1 Directividade por Efeito Doppler

O processo de ruptura de uma fonte sismica complexa pode ser entendido como
uma sequéncia de choques devidos a deslizamentos bruscos produzidos ao longo de
determinado percurso, cada um deles originando vibragoes que se propagam em
todas as direcgoes pelo interior da terra, de acordo com a teoria da propagacao das
ondas sismicas. Em conformidade com este modelo, o registo sismico obtido em
qualquer ponto da superficie terrestre inclui uma leitura da assinatura do processo
de ruptura que o originou. Comparando registos sismicos de um conjunto de pontos
distribuidos a volta da fonte, & possivel, nas diversas leituras, por andlise do Efeito
Doppler, determinar parametros da ruptura como a sua direcc¢ao e velocidade médias.

De forma geral o fenémeno chamado Efeito Doppler ocorre sempre que uma fonte
emissora de ondas esteja em movimento relativamente a um observador e manifesta-

se por variagoes das frequéncias registadas por observadores distribuidos a sua volta.
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Para o caso da fonte se deslocar com velocidade v, e emitir ondas que se propagam
num meio homogéneo e isotrépico com velocidade de fase ¢, o Efeito Doppler é

traduzido matematicamente (French, 1974) pela equacao

A7 = Ay <1 = (2)89) (4.7)

em que AT é o intervalo de tempo entre duas fases medidas na fonte e A7 o
intervalo entre as mesmas duas fases, mas medido numa posicao fixa que forma
um angulo # com a direccao do movimento da fonte. A equacao 4.7 mostra que as
medidas efectuadas por um observador exterior a fonte dependem da componente da
velocidade segundo a direcgao da propagacao da onda, (v, cosf). Qualquer aplicacao
deste efeito deve cumprir esta regra, isto €, a segunda parcela da equagao 4.7 é o
quociente entre a componente da velocidade da fonte na direccao de incidéncia da
onda no observador e a prépria velocidade de fase da onda. E precisamente este
factor que determina o desvio aparente da frequéncia medida por um observador em
relacao a frequéncia propria.

Aplicando estas nogoes a situagao sismica, depois de feitas as devidas adaptagoes
que decorrem do facto do raio sismico nao seguir uma trajectoria rectilinea e a
velocidade nao ser constante, a equagao equivalente a 4.7, que relaciona a medida do
intervalo de tempo entre dois choques gerados no decurso da ruptura que evolui com
velocidade constante quando efectuadas na fonte, A7y, com a equivalente medida

feita numa estacao j, A7;(0,1), ¢ dada por,

AT;(0,%) = Aty (1 - (4.8)

Uy cOS 0 sini; )
c
em que v,y ¢ a componente horizontal da velocidade de ruptura, # é o angulo
formado entre v,y e a direcgao da estagao em relagao ao epicentro; 7 é o angulo de
incidéncia do raio sismico na estacao considerada e ¢ é a velocidade de propagagao
da onda de volume considerada (P ou S) na zona do foco. A equacao 4.8 satisfaz
o imposto pela equacao geral do Efeito Doppler, pois, de acordo com a Figura
4.4, o termo (v, cos0;sini;) representa a componente da velocidade de ruptura na
direcgao da propagagao do raio sismico a chegada da estagao j. Por uma questao

de operacionalidade, introduzindo em (4.8) o parametro p do raio sismico,
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Figura 4.4: Propagacdo do raio sismico sobre o plano vertical que contém o
hipocentro e a estagdo de registo. a onda sismica é gerada num processo de
ruptura que evolui com velocidade v, sobre uma falha rectangular.

_ Rgsing;  dT
Pi=—F— " T7x (4.9)
em que Ry é o raio da Terra, vem,
AT;(0,p) = ATo <1 - %UT.H cOS Oj) . (4.10)
0

De acordo com (4.10), o valor de A7;(6, p) obtido a partir de medicoes feitas no
sismograma da estagao j depende de duas varidveis: a distancia da estagao & fonte
(p;/Ro) e da sua orientacéo relativamente a direccao da ruptura (6;). Esses valores
distribuem-se espacialmente de acordo com o diagrama representado na Figura 4.5.
Segundo a equacao 4.10, & mesma distancia do foco, os valores de A7;(6,p) tem o
minimo para 6; = 0, isto é, nos pontos alinhados com a direcgao e sentido do avango
da ruptura. Assim, por meio de uma representacao da distribuicao espacial do in-
tervalo de tempo aparente A7;(6, p) registado num conjunto de pontos distribuidos
azimutalmente em torno da fonte é possivel avaliar a direccao e sentido aproxima-

dos da ruptura —a direccao do minimo. A Figura 4.5 foi obtida considerando a
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0042
«06

Figura 4.5: Distribui¢ao espacial tedrica (isolinhas) dos intervalos de tempo
entre dois "choques"medidos & volta da fonte e produzidos numa fonte extensa
localizada em ¢ = 0; A = 0 e que evolui na direccao N135E com velocidade
3.0km.s~ L.

distribuicao do intervalo entre dois "choques"(sub eventos) produzidos numa rup-
tura que avanca na direccao N135E. Esses choques sucedem-se em dois instantes
que, quando medidos no referencial da fonte, estao separados por um intervalo de
tempo A7y de 30s. Também de acordo com (4.10) e Figura 4.5, nas direcgoes per-
pendiculares & da ruptura, A7;(0 = 5,p) = A7o .

Portanto, por observagoes de distribuicoes como a da Figura 4.5 é possivel
estimar-se com razoavel precisao tanto a direccao como o sentido da componente
horizontal da velocidade de ruptura, v,y: direccao e sentido onde se observa o
minimo de A7;(6,p). Em relagao ao célculo do valor da velocidade de ruptura, o

problema requer uma andlise mais cuidada como se vera.

Na prética, os dados com que se trabalha nas situacoes reais procedem de um
mimero relativamente restrito de pontos de observacao e muitas vezes também mal
distribuidos, tanto azimutalmente como em distancias. Por isso as figuras seme-

lhantes a Figura 4.5 mas construidas com dados reais, nao definem tao explicita-
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mente a direccao da ruptura. Pela mesma razao as determinacoes de v,y feitas a
partir desses dados poderd ser imprecisa. Para minorar essa dificuldade optou-se
por normalizar os valores das medidas de Ar;(6,p) feitas em pontos localizados a
distancias diferentes umas das outras, cada uma com um valor p; associado, para
uma distancia padrao a que corresponde um valor py. Essa normalizacao consiste
em calcular para cada ponto de observacao o pardmetro de correcgao que transforma
as medidas af feitas em medidas que seriam feitas a uma disténcia fixa. O resultado
da transformacao traduz-se na modificagao da equagao de duas varidveis 4.10, na

funcao de uma sé varidvel,

AT;(@) = ATy [1 — Upy (-Zﬁ) cos 93} . (4.11)
0

L. . . . v
No caso do exemplo teérico que foi considerado os valores normalizados AT ajustam-
se & curva da Figura 4.6, que representa A7’ em fun¢ao do azimute do ponto de

observacao.
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Figura 4.6: Variagao dos valores de A7'(#) provenientes de uma ruptura orien-
tada no sentido N135E e normalizados para um valor de pg/ Ry = 0.08 s/km.

Em conformidade com (4.11) o valor A7] , é medido num ponto de observagao
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que forma com a v,y um angulo #; = 0, isso quer dizer que a direccao e sentido
da componente horizontal da ruptura forma com o Norte um angulo (azimute da
ruptura) que denominamos por 7. Por outro lado, nos pontos ortogonais aquela
direc¢ao é medido um valor AT;(G) = Ary. Finalmente, com os dois parametros
AT .. e AT retirados da curva de ajuste representada na Figura 4.6, calcula-se v, g,
a partir de 4.11,

1 —(A7n/ATo)

min
Urg =

oo/ Ro (4.12)

A normalizagao dos intervalos A7;(6,p) para um valor padrao p, é calculada

através de,
AT;(0) = AT;(6, p)x; (4.13)

em que x; ¢ o factor de normalizagao dado por,

1—vpy (g—‘;) cos b,

1 — v (g—{)) cos 9]»'

X; = (4.14)

De acordo com (4.14), o préprio factor de normalizagao x; depende do parametro
v, que se procura determinar através de 4.12, que por sua vez é funcao de varidveis
(A7') que dependem de y;. Este encadeado de célculos constitui uma referéncia

circular que é resolvida mediante um processo iterativo de sucessivas aproximagoes.

Como j4 foi observado, o método é estabelecido a partir da componente horizontal
da velocidade de ruptura que, consequentemente, é o parametro possivel de estimar.
Todavia, desde que conhecida a componente horizontal da velocidade de ruptura,
v,y € da sua direcgao, 7, a obtengao da prépria velocidade de ruptura v, podera
ser feita se previamente for conhecida também a geometria da falha através dos
parametros angulares: azimute do traco da falha ("strike") | ¢; e inclinagao da falha
em relacao & horizontal ("dip"), . De acordo com a Figura 4.7 a velocidade de

ruptura e a sua direcgao sobre o plano de falha sao dados pelas equacoes 4.15 e 4.16.
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Figura 4.7: representacao esquemdtica dos pardmetros geométricos de uma falha
rectangular (a) e sua projeccao na superficie (b).

vp = Uit \/ cos? 1 cos? § + sin® ¥ (4.15)
cos )
tan v
)\7» = tar = 4.1
arctan ( p— ) (4.16)
em que, segundo a Figura 4.7,
=75 — 0. (4.17)

As consideragoes acabadas de apresentar estabelecem um método que permite
determinar a direccao e velocidade da ruptura a partir de um conjunto de medidas
de intervalos entre fases comuns a um conjunto de sismogramas provenientes de
estacoes distribuidas & volta da fonte. Considerando a situagao particular de uma
fonte que rompe unilateralmente com velocidade constante, como a do modelo de
Haskell, e admitindo que os intervalos considerados correspondem a diferenga entre
duas fases, uma do inicio da ruptura e outra do fim, isto é, ao tempo de ruptura
medido em cada sismograma, A7;(0,p) = TQ(Q, p), entao Aty = i em que L é o
comprimento da fonte como foi visto no §2.3.2. Neste caso particular a equacao 4.10
toma a forma,

L pL

To(0,p) = —- %(‘,089 (4.18)
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que é igual a equagao 2.14 obtida no §2.3.2 por integracao do modelo de Haskell

com aproximagao a um meio de propagacao esférico constituido por camadas.

4.2 Algoritmo DIRDOP

Para operacionalizar o cédlculo da velocidade de ruptura em conformidade com o
modelo apresentado, foi criada uma sequéncia de procedimentos denominada por
algoritmo DIRDOP cuja listagem se encontra no Apéndice 2. A preceder a utilizagao
do algoritmo estd o trabalho de preparagao de dados que consiste, como a frente
se analisard em pormenor, em identificar marcas caracteristicas num conjunto de
registos sismicos provenientes de estacoes distribuidas azimutalmente em relacao a
fonte. E precisamente o intervalo de tempo entre essas marcas, A7 (6, p), o elemento
informativo principal desta técnica, a exactidao com que sao identificados e medidos
determina a solidez dos resultados. Ultrapassada a fase preliminar de recolha de

dados segue-se uma sequéncia de etapas até a obtengao dos resultados finais.

4.2.1 Pré-processamento de dados

Nesta primeira etapa, conhecidos que sao as coordenadas geograficas de cada ponto
de observacao e o hipocentro do sismo sao calculados a distancia (A;) e azimute
de cada ponto de observacao j em relacao ao epicentro (y;). O algoritmo integra
uma rotina "GEOM"que resolve este problema para um meio esférico e também

determina automaticamente os p; através das tabelas de Jeffreys-Bullen.

4.2.2 Caélculos preliminares

Antes de ser iniciado o processo iterativo para o calculo dos parametros a estimar,
e porque esse processo envolve uma inversao nao linear, ha necessidade de atribuir
valores preliminares a alguns parametros implicados. A escolha dos valores prelimi-
nares é muito importante porque compromete o resultado final. O critério de inver-
sao usado (minimos quadrados) consiste em minimizar, por sucessivas aproximacoes,
uma funcao de erro (SQR) que normalmente contém um conjunto de minimos lo-
cals. Se os parametros iniciais nao estiverem muito afastados dos que minimizam a

funcao SQR, entao a probabilidade de convergéncia no minimo absoluto ou muito
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perto dele é grande. Contrariamente, uma escolha inadequada de parametros inici-
ais poderd conduzir & convergéncia num minimo local que, necessariamente, nao é a
melhor solucao (Menke, 1984; Tarantola, 1987). Neste exercicio importa encontrar

valores preliminares para os seguintes pardmetros:

1. direccio da velocidade de ruptura (7y,). De acordo com (4.10) o minimo de
AT verifica-se quando 6 = 0, isto é, quando a direc¢ao da velocidade coincide
com a direccao do ponto de observagao. Considera-se entao, numa primeira

aproximacao, a direccao da ruptura a direccao que corresponde ao menor valor

AT;

2. componente horizontal da velocidade de ruptura (v, ). Pode fixar-se qualquer
valor, todavia, é conveniente que esse valor esteja entre os 2.4 e 3.6Km/s, faixa

aceite e reconhecida para a velocidade de ruptura;

3. 0s parametros auxiliares A e 1 da curva de ajuste 4.19 aos valores normalizados
A7’. De acordo com (4.11), os dados A7’ distribuem-se segundo a equagao

geral,

AT(p) = K + Acos(p; +1). (4.19)

Comparando a curva da Figura 4.6 com (4.19) tiramos:

AT — AT
A — Tmax 2 Tmm (4‘20)
K = A +A (4.21)
n = 180 — ¢(AT ) (4.22)
em que A7/ . A7l . sdo os valores minimo e maximo e p(ATL ;) = v

SreCes .5 !
a direccao do ponto de observacao que corresponde a A7 ;..

4.2.3 Processo iterativo

As operagoes fundamentais do algoritmo encadeiam-se através de um processo itera-

tivo pela seguinte ordem:
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1. célculo, por (4.14), do factor normalizagao, x;, associado a cada um dos pontos
de observacao e normalizagao, (por 4.13) das medidas A7(6, p) para um valor

de py comum a todos os dados;

2. inversao dos parametros A e n do modelo (4.19), que melhor definem o ajuste
ao conjunto de pontos experimentais normalizados AT; ; 7=1,2,...,N,sendo
N o mimero de pontos de observagao. Esta operacao constitui a inversao nao
linear atrds referida e é resolvida pelo método dos minimos quadrados, medi-
ante o procedimento de sucessivas aproximagoes descrito por Menke (1984).

Considerando um modelo nao linear genérico traduzido por,

d = g(m)

em que d e m representam, respectivamente, o conjunto dos dados d; (j =
1,..N) e dos parametros do modelo, my (k = 1,...M) que se pretendem es-
timar. Admitindo variancia uniforme nos dados, 0% = Cte, os parametros
podem ser iterativamente calculados através de;

misty = [G1G,] Gy [d— g(mi?)] +mi

n

em que n representa a ordem da iteragao e G=[g;x| com gjx = 8‘9791. Este método
pode ser aplicado ao caso do modelo em anélise, (4.19), em que m; = A e

mg = 1)

3. aplicando A e 1 no modelo (4.19) podem calcular-se os pontos da curva que

/(est) )

melhor se ajusta aos pontos experimentais, A7 Desses pontos destacamos

/(est)
min

o valor minimo, At a direc¢ao associada ao valor minimo a qual coincide
com a da velocidade de ruptura; o valor ATB(ESt) que, como vimos, corresponde
aos valores que se verificam na direcgao ortogonal a que foi estimada para
a ruptura. A partir daqueles dados é calculada, por (4.12), a componente
horizontal da velocidade de ruptura, v,y. Feito este cdlculo o processo serd
todo repetido a partir do ponto 1 enquanto nao for atingido o critério de
convergéncia. Esse critério podera ser simplesmente a fixacao de um niimero

de iteracoes, a op¢ao escolhida em DIRDOP, ou ser baseado numa estimativa
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de erros.

um aspecto fundamental a considerar em qualquer situacao que envolva a esti-
mativa de parametros fisicos baseada em medicoes é o do cslculo dos erros. E muitas
vezes o tnico meio que se dispoe para qualificar os resultados e aferir os métodos.
Por isso é indispensdvel que se faca. No apéndice 1 -Nota 3 estao explicados os

pormenores do cédlculo de erros, usado neste algoritmo.

4.3 Critérios para identificacao de marcas comuns

nos registos sismicos

A etapa mais delicada e laboriosa da aplicacao do método é a que compreende o
tratamento do sinal sismico para identificacao e medicao do intervalo de tempo entre
fases comuns, A7; no conjunto de registos. Pretende-se que essas fases correspon-
dam, na fonte, a dois estados da ruptura ocorridos em duas posigoes e instantes
diferentes, isto ¢, dois sub eventos. Se forem escolhidas duas fases num sismograma
registado em determinada estacao e se se pretender identificar as mesmas fases nos
registos das restantes estagoes, é-se confrontado algumas vezes com sérias dificul-
dades em seguir o reconhecimento. De ponto para ponto de observagao os sismo-
gramas podem mudar a fisionomia, camuflando aqueles sinais que caracterizavam as
fases escolhidas em anteriores registos. Nessas circunstancias torna-se imperioso op-
tar por nova escolha de fases e comecar tudo de novo. Para evitar a perda de tempo
e trabalho que esses abandonos implicam, é conveniente planificar-se a escolha das
fases com base em toda a informacao disponivel e nao apenas em parte dela. A
melhor forma de o fazer é através da observagao de figuras com o alinhamento dos
sismogramas segundo a sua posi¢ao azimutal, como os das Figuras 4.24 e 4.27.
Quando os registos sismicos de grandes eventos, e portanto associados a rupturas
extensas, provém de estacoes de banda larga colocadas a distancias telesismicas
(30°<A<90°), a assinatura da ruptura pode ser discriminada numa porgao de registo
que corresponde a janela temporal iniciada na primeira chegada mas com duragao
superior ao tempo da ruptura. De acordo com a teoria da propagacao das ondas
sismicas, do conjunto de fases que chegam a uma estacao localizada a uma distancia

telesismica procedentes de uma fonte pontual, apenas um reduzido nimero delas
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chega a estacdo dentro da janela temporal equivalente a duragao da ruptura. Assim
sendo, e considerando que a fonte extensa é constituida por varios sub eventos, cada
um correspondendo a uma fonte pontual, a por¢ao do sinal sismico compreendida
entre o instante da primeira chegada e o fim da ruptura, é constituida pelas marcas
deixadas pela chegada dessas fases. Cada sub evento deixa nessa parte do registo a
sua assinatura que é constituida por 3 ou 4 marcas associadas as fases que chegam
A estacdo dentro da janela temporal considerada. As restantes fases de cada sub

evento, as que chegam mais tarde, caem fora dessa janela.

Para proceder a selec¢ao da porgao de sismograma a usar para cada evento, deve
haver um critério rdpido de estimar a duragao da ruptura, 7, a partir da informagao
disponivel do evento. Como a magnitude M,, é um pardmetro conhecido a partida,

a duracao da ruptura pode estimar-se através de relacoes empiricas como,

T, ~ 100-615My—3.182 para M, < 7

4.23
Tr ~ 100.615Mw-3.182 + 7 x 107862.29m para Mw > 74 ( )

Estas relacoes foram obtida a partir dos resultados apresentados por (Tanioka e
Ruff, 1997) num estudo que relaciona a duracao da fonte com o momento sismico

M, usando dados de um grande nimero de eventos.

Como exemplo considere-se um registo de um evento de magnitude M,, = 8.2
feito numa estacao situada a distancia telesismica de A = 82.9°. O instante tedrico
de chegada das primeiras fases de cada sub evento a estagao, calculado pela rotina
TTIM do programa SEISAN (Havskov e Otteméller, 2003), esta indicado na Tabela
4.1. A Figura 4.8 apresenta precisamente os primeiros 150s da componente vertical
de um registo sismico real obtido nessas condi¢bes. A fonte sismica associada a
este registo corresponde a uma ruptura com cerca de 140km de comprimento e uma
duracao estimada que ronda os 70s (Caldeira et al., 2002). De acordo com 4.23, a
duracao desta fonte ¢ de 73+ 10s, portanto a janela de 150s considerada alberga cer-
tamente uma assinatura da ruptura. Nestes registos, embora possam estar apagados
alguns pormenores menos impulsivos da ruptura devido & atenuacao e efeitos de in-
terferéncia, os episédios mais representativos encontram-se ai diferenciados, porém
a interpretacao pode nao ser intuitiva. No caso considerado, atendendo ao intervalo

relativo entre as fases tedricas de cada sub evento que caem dentro do registo da
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Tabela 4.1: Tempo de chegada das primeiras fases a uma estacao que dista 82.9
graus do foco. A origem do tempo coincide com o instante de ruptura. Na
coluna da direita estao indicados os intervalos entre os instantes de chegada de
fases consecutivas.

Fase Tempo de Instante de
percurso, (s) chegada, (s)
P 741.35 0.0
PcP 745.84 4.5
pP 751.80 10.4
sP 755.87 14.4
PP 931.68 190.2

fonte, foi tentada uma interpretacao que se encontra assinalada junto ao sismograma
da Figura 4.8. Essa interpretacao é esbogada a partir da distribuicao dos seis sub
eventos apresentados na figura com os quais se explica uma boa extensao do registo
obtido. Idéntica anélise feita para os restantes registos do mesmo evento permite
seguir duas fases e medir o intervalo entre elas. Essas medidas constituem os dados

necessarios a aplicagao do método.

A facilidade ou dificuldade em seguir duas fases num conjunto sismogramas é
fortemente condicionada pela histéria da ruptura. Assim, em rupturas que evolufram
de uma forma mais ou menos continua e uniforme, onde nao houve episédios sig-
nitficativamente mais impulsivos que outros, o sinal sismico que dai decorre nao
apresenta picos caracteristicos comuns a evidenciarem-se claramente em relacao aos
demais. Por outro lado, as fontes cuja ruptura avanga irregularmente alternando
entre trocos onde predominam grandes deslizamentos com outros onde a ruptura
progride com maior suavidade, geram sismogramas onde se destacam algumas fases
caracteristicas, comuns a todos os registos. Usando a nomenclatura mais usual,
pode afirmar-se que as fontes que apresentam uma taxa de libertacao de momento,
ou seja, uma (FTF) mais "recortada", sao as que produzem sismogramas com fases
comuns mais fdceis de identificar nos registos.

Reconhecidas as principais dificuldades na identificacao de fases comuns, foi esta-
belecido o seguinte protocolo para tratamento do sinal desde a obtencao das formas

de onda até a identificacao das fases comuns:

1. obtencao das formas de onda
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Figura 4.8: Registo, na estagio MTE - Manteigas (Portugal) rede GEOFON,
das primeiras fases relativas aos 6 subeventos do sismo de Arequipa (Peru) de
23 de Junho de 2001. Trata-se de um registo de deslocamento da componente
vertical, banda larga (BHZ), desconvoluido do instrumento. Junto ao registo
foi montada uma interpretacdo da sua configuracdo apoiada nos tempos de
chegada das fases associadas a um conjunto de sub eventos (numerados) que
supostamente ocorrem durante o processo de ruptura.

97



93

4. Directividade

Existem vérias entidades que anunciam a disponibilizacao de formas de onda
"On-Line"por FTP quase em tempo real. De entre elas as que apresentam
maior versatilidade no acesso sao os consoércios europeu ORFEUS, acessivel
pelo endereco http://orfeus.knmi.nl e americano IRIS, http: //www.iris.washin-
gton.edu. Com as ferramentas de procura dos seus servidores podem requisitar-
se as formas de onda de qualquer evento com uma grande flexibilidade de
critérios que vao desde o tipo e componente do registo, duracao a partir das
primeiras chegadas, distancia e azimute da esta¢ao. Assim, podem escolher-se

as formas de onda que garantam uma boa cobertura azimutal da fonte.

. identificagao da primeira chegada

Visualizagao de todas as formas de onda lidas, onde deverao ser excluidos os
sismogramas defeituosos que devem ser substituidos pelas alternativas mais
préoximas. Em simultaneo a visualizagao dos sismogramas pode fazer-se mar-
cagao da primeira fase e proceder a alguma cosmética nao destrutiva como

filtrar ruidos de alta frequéncia.

. corte dos sismogramas e sua ordenacao azimutal

Para facilitar a identificacao das fases comuns, os sismogramas utilizados nao
devem possuir um tamanho que ultrapasse em muito a duracao da fonte. Por
isso, todo o sinal que for muito além da fonte deverd ser cortado. Como critério
para definir onde efectuar o corte pode usar-se a equacao 4.23 que estimar a
duracao da ruptura, acrescentando-lhe pelo menos mais 30% do valor obtido
afim de haver a certeza de que, para todos os registos, na janela considerada
ha fases com origem em todos os pontos da fonte. Este acréscimo é sugerido
tendo em conta que para as distancias usadas (entre 30° e 90°) e de acordo com
4.10, os pontos de observacao que registam maior duragao da ruptura obtém,

no méaximo, 24% mais que a duragao real da ruptura.

Denominando por T, a duragao real da ruptura e por T, .« a duracao aparente
registada no ponto de observagao onde o valor, a percentagem desse aumento
é, atendendo a 4.10

ATmax - A7—0

D)
ATO

= Ur(_

Ry
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Atendendo a que a v, ~3km.s~! e que para as distancias usadas o valor maximo

de p/Ry ~0.08, encontra-se um acréscimo de 24%.

Para haver a certeza que a fonte estd completa em todos os registos pode

usar-se um pouco mais dos 24%, por exemplo 30%.

Depois desta operagao, uma safda em papel de todos os sismogramas facilita
a identificacao das fases. Podem ser impressos mais que um sismograma em
cada folha mas devem ser ordenados azimutalmente para facilitar o seguimento

das fases escolhidas.

4. identificacao e medicao de marcas comuns no conjunto de registos

Depois de ordenados azimutalmente os sismogramas, a observacgao cuidada e
simultanea de uma boa parte deles permite escolher duas fases comuns iden-
tificdveis em todos (ou quase todos) os sismogramas observados e medir o
intervalo de tempo entre elas. E com esses dados que é construido o ficheiro
de entrada de DIRPOP.

4.4 APLICACOES de DIRDOP

Nesta seccao serao apresentadas aplicagoes do algoritmo DIRDOP a um conjunto
de situacoes sintéticas e reais. No caso das aplicacoes com dados obtidos de sis-
mogramas sintéticos o objectivo ¢ fundamentalmente avaliar a validade do método
submetendo-o & prova num conjunto de situagoes tipicas com as quais habitualmente
somos confrontados. Este tipo de testes é de extrema importancia pois fornecem a
oportunidade tinica de analisar com pormenor o desempenho do método e do algo-
ritmo uma vez que os resultados esperados sao conhecidos a partida. Depois dos
testes sao apresentadas duas aplicagoes a situagoes reais de dois dos grandes sismos

ocorridos nos 1ltimos anos: o sismo de Izmith (Turquia) de 17 de Agosto de 1999 e
o do Alaska (Canadd) de 3 de Novembro de 2002

4.4.1 Eventos sintéticos

Os dados utilizados neste primeiro grupo de ensaios foram lidos de sismogramas

sintéticos gerados pelo programa KIKDIREC de Borges (2003). E um programa que
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se baseia no modelo de fonte extensa de Kikuchi e Kanamori (1991) para sintetizar
o deslocamento u;, produzido em qualquer ponto da superficie em consequéncia de
determinada ruptura sismica (ver §3.2.6). A fonte caracteristica deste modelo de
ruptura consiste num conjunto de fontes pontuais com mecanismos, momentos e
distribuicao espaco-temporal sobre um plano de falha definidos pelo utilizador.
Foram seis as situagoes de ensaio de DIRDOP com dados sintéticos, nomeadas S1,
S2, S3, S4 e S5 e S6. Para cada uma delas foram produzidos os sismogramas de ondas
P e componente vertical para 24 pontos de observacao distribuidos uniformemente

em torno do foco (com intervalo de 15°). O modelo de estrutura usado no célculo
das fungoes de Green foi o modelo ISASP91 de Kennett e Engdahl (1991).

e A situagao S1 corresponde a uma fonte extensa que evolui sobre uma falha
rectangular, com traco orientado na direcgao N67,5°E (¢ = 67.5°) e inclinada
45° em relacao a horizontal (0 = 45°). A ruptura é definida mediante um
conjunto de 10 sub eventos pontuais que se sucedem a intervalos de 1s so-
bre um alinhamento de pontos igualmente espagados (2.6km) na direcgao do
comprimento da falha, o que d4 uma ruptura horizontal, com velocidade de
propagacao de 2,6km/s. Definindo por A, a direcgao da ruptura em relacao
ao plano de falha, (ver Fig. 4.7) para esta situagao A\, = 0°. Cada um dos
sub eventos constitui um deslizamento sobre a falha na direccao A = 80°,
portanto com mecanismo inverso (¢ = 67.5°; § = 45°; X\ = 80°) governado
temporalmente por uma fungao temporal triangular com um tempo de cresci-
mento de 1s (duracao 2s) e amplitude constante. A fungao temporal da fonte
completa definida por uma sequéncia funcoes triangulares parcialmente so-
brepostas onde, excepcionalmente, os tridngulos referentes ao primeiro e ao
décimo sub eventos tém uma amplitude tripla dos restantes para garantir uma
melhor identificagao destes sub eventos nos sismogramas sintéticos obtidos (ver
Fig. 4.9). Nesta situagao, os sismogramas foram calculados, considerando que
todos os pontos de observagao se encontram a distéancia de 30° do epicentro
(Fig. 4.10).

e A situacao S2 é semelhante a S1 no que respeita a distribuicao dos pontos
de observacao relativamente ao epicentro e a distribuicao espaco-temporal dos

sub eventos sobre o plano de falha. As diferencas estao na orientacao do
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plano de falha que estd agora dirigido na direccao N7.5°E | também com uma
inclinacao de 45° em relagao a horizontal, e no mecanismo do deslizamento dos
sub eventos que passa a normal, caracterizado pelos parametros ¢ = 7.5%; 6 =
45°; X = —80°. Também aqui o 1° e 10° sub eventos tem momento triplo
dos restantes para se distinguirem nos registos. Os sismogramas sintéticos

referentes a esta situacao estao representados na Figura 4.11.

e A situacao S3 foi definida por uma distribui¢ao de 10 sub eventos ao longo
de um plano de falha vertical orientado na direcgao N7.5E. Os sub eventos
sucedem-se na direc¢ao do comprimento da falha (A, = 0) em intervalos de 1s
com espacamento entre sub eventos de 2.5 km, o que d4 uma velocidade de rup-
tura, horizontal, v, = 2.5km/s. O mecanismo individual dos sub eventos é de
strike-slip puro, caracterizado pelos pardmetros ¢ = 7.5% § = 90°; A = 0°. Os
sismogramas sintéticos obtidos para os 24 pontos distribuidas azimutalmente

a distancia de 30° estao representados na Figura 4.12.

e A situagao S4 é semelhante & S1 com a tnica diferenga que os sismogramas
sintéticos foram calculados considerando uma distribuigao azimutal uniforme
porém a distancia foco-estagao é agora varidvel numa faixa entre os 30 e os
90°. Os sismogramas sintéticos relativos a esta situacao estao representados

na Figura 4.13

e A situacao S5 desenvolve-se sobre um plano de falha de 35km de comprimento
por 20km de largura orientado na direc¢ao ¢ = 52,5° e inclinado § = 45°
em relacao a horizontal. Sobre esse plano ¢ definida uma sequéncia de sub
eventos que progride na direcgao A, =-30° com uma velocidade de ruptura
v, = 2.6km/s. Cada sub evento individual tem mecanismo definido pelos
parametros ¢ = 52.5%; 6 = 45% X = 80°. A funcao temporal da fonte desta
situacao é igual a das anteriores e os sismogramas sintéticos sao calculados
para os mesmos pontos de observagao da situagao S4 e estao representados na
Figura 4.14.

e Na situagdo S6 foi ensaiada uma ruptura bi-lateral que acontece sobre um
plano de falha orientado na direcgao ¢ = 67,5° e inclinado § = 45°. A rup-

tura é definida para acontecer em dois intervalos. O primeiro, com duragao
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Fungdo Temporal da Fonte
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Figura 4.9: Fungao temporal da fonte composta por 12 fontes elementares tri-
angulares, com um tempo de crescimento de 1s. O primeiro e o 9° sub eventos
tém picos de amplitude triplo dos restantes sub eventos que definem a fonte. O
contorno tracejado que envolve os tridngulos representa o envelope desta FTF.

de 9s, inicia-se a partir do hipocentro numa sequéncia de sub eventos que pro-
gride horizontalmente ao longo do sentido positivo da falha (A.(I) = 0) com
velocidade de ruptura v,(I) = 3.55km/s. A seguir a esta primeira fase de
ruptura é definida uma paragem de 6s seguindo-se um novo ciclo de ruptura
também com a duragao de 9s e origem no hipocentro mas progredindo em sen-
tido inverso (\,(/I) = 180°) com velocidade de ruptura v,(I/) = 3.55km/s.
A funcao temporal da fonte para esta situacao é diferente das anteriores e
estd representada na Figura 4.15 juntamente com outros parametros da fonte
que definem a situagao e com os sismogramas sintéticos obtidos para uma

distribuicao azimutal uniforme de pontos a distancia de 30°.

Para cada situagao ensaiada foram escolhidas fases comuns a todos os sismogra-
mas que estao assinaladas nas Figuras 4.10; 4.11; 4.12; 4.13; 4.14 e 4.15 e medido o
intervalo entre eles cujos valores se encontram no apéndice 3. Esses valores foram
introduzidos em DIRDOP que devolveu os resultados representados nas Figuras
4.16; 4.17; 4.18; 4.19; 4.20; 4.21 Para os ensaios em que os pontos de observacao se
situam todos a mesma distancia da fonte (situagoes S1, S2, S3 e S6), a normalizagao
esta definida a partida, e os valores medidos ("Tau lido") coincidem com os valores
normalizados ("Tau normalizado"); nos casos ensaiados a distancia escolhida foi de
A = 30°, o que corresponde a um valor p/Ry = 0.082s.km™! dado pelas tabelas de

Jeffrey-Bullen. Nas restantes situagoes (S4 e S5) como as estagoes se localizam a



4.4. APLICACOES de DIRDOP 103

diferentes distancias do epicentro foi necessdrio proceder & normalizacao, dai que os
valores lidos e ajustados nio coincidam. A curva do modelo 4.19("Tau ajustado")
a partir da qual sao calculados os parametros da ruptura é a curva de ajuste aos

valores normalizados (4.11) "Tau normalizados".

A Tabela 4.2 resume os resultados obtidos por DIRDOP para cada situacao en-
saiada. A fim de facilitar a consulta foram colocados lado a lado a parametrizagao
utilizada na criacdo dos sintéticos por KIKDIREC com os correspondentes, ou rela-
ciondveis, parametros obtidos por DIRDOP. Nas situagoes em que a velocidade de
ruptura foi definida s6 com componente horizontal (ensaios S1; S2; S3; S4 e S6), os
valores de v e v, obtidos por DIRDOP correspondem precisamente ao azimute da
falha, ¢, e a velocidade de ruptura, v,. Analisando as solugoes para esses ensaios
conclui-se que hd uma boa colagem dos resultados aquilo que seria de esperar. Em
relacao a determinacao do azimute da ruptura, os resultados obtidos ajustam-se
melhor aos usados na modela¢ao do que as estimativas de erro sugerem; jd no que
se refere as estimativas da velocidade de ruptura, embora globalmente os resultados
sejam bons, na situacao S4 o valor obtido afasta-se cerca de 8% do esperado, caindo
fora da margem de erro admitida para esse caso que era de 7%. O processo de
obtencao da velocidade de ruptura ¢ mais delicado uma vez que compreende duas
operacoes de maior vulnerabilidade: por um lado é mais sensivel & exactidao das
medidas, por outro, o método de inversao compreende a normalizacao 4.11 que,
como foi visto, é conseguida iterativamente num ciclo de inversoes e por isso esta

mais sujeita a erros.

As situacoes S1, S2 e S3 testam, mediante condi¢oes de ruptura semelhantes,
(ambas correspondem a rupturas horizontais) a influéncia do mecanismo da fonte
na aplicacao do método. A comparagao dos resultados nao permite notar diferencas
de eficacia por esse facto. No entanto, a observagao dos sismogramas esboga alguns
indicios que sugerem diferencas quando aplicado a situagoes reais. Para distancias de
registo telesismicas, compardveis as utilizadas nos ensaios, a posigao das estagoes na
esfera focal situa-se perto da zona central. Por isso, para mecanismos de falha inversa
ou normal, a probabilidade da polaridade variar de ponto para ponto de observagao
nao é muito alta e consequentemente o aspecto dos sismogramas é preservado o que
facilita o acompanhamento das fases escolhidas. Nas situagoes de mecanismos de

desligamento isso j& nao acontece. Para qualquer que seja a distancia considerada, a
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medida que se percorrem os sismogramas registar-se-ao passagens por zonas nodais
que modificam a fisionomia do sinal e consequentemente dificultam o seguimento de
fases. Esse facto é bem visivel na situacao de desligamento ensaiada (Fig. 4.12).
No caso analisado essa circunsténcia nao adiciona grandes dificuldades porque, pela
simplicidade da ruptura, os sismogramas de quadrantes diferentes apresentam uma

simetria explicita onde as fases podem facilmente ser acompanhadas.

Com a situacao S5 pretende-se testar o efeito da componente da velocidade de
ruptura na direccao da inclinagao sobre os resultados e a validade do método para a
caracterizar. O programa DIRDOP, tal como foi concebido, apenas permite encon-
trar a direcgao e valor da componente horizontal da velocidade de ruptura e estimar
o0s respectivos erros. Porém, se conhecidos o azimute e inclinacao da falha, determi-
nados por outro método, e se as estimativas de erro permitirem quantificar diferencas
entre a direccao da componente horizontal da velocidade de ruptura e a direccao do
traco da falha é porque a componente da velocidade de ruptura na direccao da
inclinagao é importante (ver Fig. 4.4). Nestas circunstancias, a determinagao da
velocidade de ruptura (v,) e angulo de mergulho ()\,) podem ser encontrados, res-
pectivamente por, 4.15 e 4.16. Na situacao ensaiada obtém-se v, = 2.7+ 0.30km.s ™!
e A, = 29.1° + 10°. As equacoes pelas quais foram calculados os erros associados a
v, € a A, sao apresentadas no apéndice 1-nota 4. A Comparacgao destes valores com
os usados na modelacao da ruptura (ver Tabela 4.2) mostra uma boa aproximagao,
contudo as estimativas de erro sao um pouco elevadas (11% para a velocidade de

ruptura e 34% para a direc¢ao da ruptura sobre o plano de falha).

No ensaio S6 foi definida uma situagao de ruptura bi-lateral segundo um modelo
que separa as duas lateralidades. Os efeitos dessa separagao sao revelados inequivo-
camente pelos sismogramas sintetizados (Fig. 4.15), onde a identificagao de dois
pares de fases relacionadas com as duas etapas da ruptura se torna facil. Os bons
resultados obtidos para a situacao sao o reflexo disso. Infelizmente, apesar das
rupturas bi-laterais serem relativamente frequentes em situagoes reais (e.g. sismo de
Izmit -Turquia de 1999 ou o de Boumerdes-Argélia de 2003), a sua identificagao nao
é tao facil. A causa para isso reside no facto de nos modelos reais as lateralidades
da ruptura nao estarem tao explicitamente separadas. Quando a ruptura progride
em mais que um sentido ao mesmo tempo, a radiagao que dai chega é o resultado de

interferéncias onde os dois efeitos se atenuam mutuamente; daif que, nessas situacoes,
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o efeito da directividade esteja ou ausente ou, pelo menos muito atenuado, como é o
caso do sismo de Izmith (Turquia) de 1999 que foi analisado neste trabalho, onde foi

encontrada uma velocidade de ruptura muito baixa no sentido para onde a ruptura

progrediu mais energicamente.

Tabela 4.2: Comparagao, para cada situacao ensaiada, dos valores dos paramet-
ros usados pelo programa KIKDIREC na modelagao dos sismogramas sintéticos
com os correspondentes valores obtidos pelo programa DIRDOP com dados re-
tirados dos sismogramas modelados

Parametros usados na
modelacao dos sismo-

Parametros obtidos
directamente com

Situagao | gramas sintéticos DIRDOP

0] 0 | A Uy v+ Ay vrg = Av

@D 11O ] (kmsHO | ()™ (km.s—1)®
S1 Ul 675 45| O 2.60 68 + 8.45 2.6 +0.18
S2 Ul 75| 45| O 2.60 8+ 7.39 2.7+£0.18
S3 Ul 75190 O 2.50 8+ 7.80 2.6 +0.18
S4 Ul 675 45| O 2.60 68 + 8.10 2.8+0.19
S5 Ul 67.5 | 45| 30 2.80 46 + 8.42 2.5+0.22
S6 Bl 675 45| 0 3.55 67 + 6.20 3.5£0.18
247.5 248 + 5.95 3.340.18

(*)Teoricamente, o azimute da falha (¢) coincide com o azimute da componente hori-
zontal da velocidade de ruptura (y) excepto nas situagoes em que A # 0, situagio

5, que é também a unica situac¢ao onde v, e v, nao coincidem.

Ul- Unilateral; Bl- Bilateral
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Figura 4.10: Situagdo Sl-ruptura unilateral. A esquerda: os sismogramas
sintéticos relativos as primeiras fases para cada ponto de observagao consid-
erado; as fases comuns consideradas estao assinaladas por meio de uma linha
tracejada (a primeira) e por uma pequena seta (a segunda); o nimero colo-
cado a frente de cada sismograma indica a posi¢ao azimutal correspondente,
com referéncia a figura da direita. A direita dos sismogramas est4 indicado o
mecanismo de cada sub evento, a posi¢ao azimutal de cada ponto de observacgao
relativamente ao foco e o conjunto de parametros usados para definir a ruptura.
Atendendo a distancia a que se encontram os pontos de observacao do foco
(A = 30°), as suas posicoes na esfera focal, assinaladas pelas circunferéncias
brancas sobre o mecanismo representado, situam-se para todas as situagoes na
regiao de compressao. Dai que nao sejam sentidos os efeitos da inversao de fase
devido ao padrao da radiacao.



4.4. APLICACOES de DIRDOP 107

0 4 8 12 16 20 24
| | | I I O O A

13 Dados da Modelagao

Geometria da falha:

\/E\—~—\/y\—-——%16 Azimute (¢) 7 .50
Wﬂ Inclinacgao (3) 45°
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Figura 4.11: Situagao S2- ruptura unilateral. A esquerda, sismogramas
sintéticos relativos as primeiras fases para cada ponto de observacao consid-
erado. A direita, identificacio dos parametros que definem a situagdo. (ver
legenda da figura 4.10)
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Figura 4.12: Situagao S3- ruptura unilateral. Sismogramas sintéticos rel-
ativos as primeiras fases para cada ponto de observagao considerado e identi-
ficacao dos parametros que definem a situagao. Nesta situacdo é bem visivel
o efeito do padrao da radiagdo que se manifesta pela inversao do sentido dos
movimentos na transicao entre zonas de compressao e dilatagao (1-2; 7-8; 13-14
e 19-20). O efeito do padrao da radiagao por motivos de proximidade das zonas
nodais nao é notado porque foi feita uma representacdo onde a altura de cada
sismograma foi normalizada. ver legenda da figura 4.10
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Figura 4.13: Situagao S4- ruptura unilateral; pontos de observagao
a distancias diferentes. Sismogramas sintéticos relativos as primeiras fases
das ondas P (componente vertical) para cada ponto de observagao consider-
ado e representado na esfera focal (distancias entre 30 e 90°); identificagao dos
parametros que definem a situagdo. O efeito dos pontos nao estarem todos a
mesma distancia do foco é notado na curva definida pelas setas, a qual nao ap-
resenta o mesmo nivel de regularidade que nas anteriores situagoes. ver legenda
da figura 4.10
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Figura 4.14: Situagao S5- ruptura unilateral; pontos de observacgao a
diferentes distancias e ruptura obliqua. Sismogramas sintéticos relativos
as primeiras fases para cada ponto de observacao colocados a diferentes distan-
cias, e considerando uma ruptura com componente vertical. ver figura 4.10
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Figura 4.15: Situagao S6-ruptura bilateral. Sismogramas sintéticos rela-
tivos as primeiras fases para cada ponto de observacao relativamente a uma
ruptura bi-lateral. Nota-se perfeitamente a coexisténcia de duas regularidades
distintas, a primeira assinalada a vermelho e a segunda a azul. A primeira cor-
responde & primeira fase da ruptura que tem um minimo na regiao entre o 5° e
6° ponto de observacao e a segunda apresenta o seu minimo na regiao entre 17°
e 19° pontos de observagao. A situacao criada é relativamente ficil de analisar
porque os dois episédios de ruptura estao relativamente bem separados. ver
legenda da figura 4.10
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Evento: SINTETICO S1
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Figura 4.16: Situacao S1- Resultados obtidos DIRDOP. O gréfico repre-
senta, através de circulos, a distribuicao dos intervalos lidos nos sismogramas da
figura 4.10, (cujos valores de encontram no apéndice 3); a curva a cheio constitui
o ajuste dos dados ao modelo aceite. Os resultados indicados respeitam a: 1)
Erro de Leitura -estimativa do erro na leitura das fases nos sismogramas; 2) VH
- componente horizontal da velocidade de ruptura e respectivo erro; AZ - valor
da direccao da componente horizontal da velocidade de ruptura (); N REG-
ISTOS - n° de sismogramas usados; N ITERACOES - n° de iteragoes fixadas
para a convergéncia.
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Evento: SINTETICO S2
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Figura 4.17: Situagao S2. Resultados da aplica¢ao dos dados lidos nos sismo-
gramas da figura 4.11 a DIRDOP. Para mais pormenores ler a legenda da figura
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Figura 4.18: Situagao S3. Resultados da aplicagao dos dados lidos nos sismo-
gramas da figura 4.12 a DIRDOP. Para mais pormenores ler a legenda da figura

4.16
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Figura 4.19: Situagao S4. Resultados da aplicagao dos dados lidos nos sismo-
gramas da figura 4.13 a DIRDOP. Para mais pormenores ler a legenda da figura
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Figura 4.20: Situagao S5. Resultados da aplicagao dos dados lidos nos sismo-
gramas da figura 4.14 a DIRDOP. Para mais pormenores ler a legenda da figura
4.16
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Figura 4.21: Situagao S6. Resultados da aplicagao dos dados lidos nos sismo-
gramas da figura 4.15 a DIRDOP. Para mais pormenores ler a legenda da figura
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4.4.2 Turquia 1999

A primeira aplicacio de DIRDOP com dados reais refere-se ao sismo de Izmit
(Turquia) de 17 de Agosto de 1999. Foi um evento de magnitude Mw=7.4 com
origem na parte noroeste da Turquia, coordenadas do hipocentro fornecidas pelo
USGS: Lat.=40.64°N; Long.=29.83°E e Hy =17km (Fig. 4.22). Produziu grande
devastacao na zona, causando a morte a mais de 15000 pessoas e desalojou cerca de
20000 (Yagi e Kikuchi, 2000). Foi o ultimo e o mais ocidental evento da sequéncia
dos grandes sismos que no tltimo século ocorreram de Este para Oeste sobre a falha
Norte Anatoliana (Delouis et al., 2002). Este terramoto apresenta mecanismo de
falha de desligamento coerente com a tecténica da regiao.

O Estudo da fonte deste evento foi feito), mediante vérias técnicas: inversao
de ondas de volume em campo longinquo (Li et al., 2002; Gullen et al., 2002); in-
versdo de movimentos fortes (Bouchon et al., 2002; Sekiguchi e Iwata, 2002); ou
técnicas mistas com dados sismolégicos (Pro, 2002) e também com dados geodésicos
(Delouis et al., 2002). Os resultados dos vérios estudos se bem que com uma con-
figuracao geral semelhante, revelam diferencas significativas para alguns parametros
caracteristicos da ruptura. Quase todos apontam (com mais ou menos evidéncias)
para ruptura bilateral com orientagao aproximada Este-Oeste com maior extensao
no sentido de Oeste para Este. Em relacao a dimensao da ruptura foram encon-
trados valores desde os 94km até aos 200km. No que respeita a velocidade da
ruptura é onde os resultados sao mais dispares; sao indicados valores numa faixa
entre 3.0Km/s (Bouchon et al., 2002) e 5.8km/s (Sekiguchi e Iwata, 2002). Em
quase todos os trabalhos a ruptura foi dividida em 2 segmentos separados mas préx-
imos: um identificado com a primeira sec¢ao de ruptura que acontece no sentido
Este-Oeste e o outro, aproximadamente na mesma direcgao mas em sentido oposto.
O segmento que rompe de Oriente para Ocidente é apresentado por todos os autores
como sendo mais curto e com predominancia de velocidades de ruptura da ordem
de 3km/s (Bouchon et al., 2002; Delouis et al., 2002; Gullen et al., 2002). No trogo
de maior extensdo (Oeste-Este) sao propostas velocidades de ruptura muito mais
elevadas, sendo referidos valores perto da velocidade das ondas P (v, = 5.8km/s)
(Sekiguchi e Twata, 2002). Alguns autores, como (Bouchon et al., 2002), justificam
a elevada velocidade de ruptura encontrada nesta sec¢ao (v, = 4.8km/s) através

de argumentos baseados nos resultados de estudos tedricos levados a efeito sobre a
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dinamica das fracturas que prevéem poder ser encontradas velocidades, dependendo
do nivel de coesdo das falhas, que podem ir até /24 (Freund, 1979; Mikumo e
Miyatake, 1978; Day, 1982; Okubo, 1986).

Os dados para este ensaio de directividade procedem de 27 registos telesismicos
de banda larga - componente vertical a distancias entre 30° e 90°, das quais foram
considerados os primeiros 30s, correspondentes as primeiras chegadas das ondas P.
Constituem uma boa cobertura azimutal, com um espacamento angular médio de
cerca de 15°. Verifica-se, no entanto, uma maior lacuna, de 42°, num segmento a SE
do epicentro. Na Figura 4.23 estao representados os pontos de observacao conside-
rados. Na tentativa de descortinar nos sismogramas os dois pares de fases comuns
capazes de explicar a bi-directividade encontrada por outros autores mediante a
utilizacao de métodos de inversao, foram experimentadas observacoes em velocidade,
em deslocamento, com e sem a desconvolucao do instrumento, com e sem filtragens.
O resultado foi infrutifero. Apés todas essas tentativas apenas nos foi possivel
identificar o par de fases assinalado nos registos de deslocamento representados na
Figura 4.24. Com esses dados, aplicando-se o programa DIRDOP, obtiveram-se os
resultados representados na Figura 4.25, onde se observa o razodvel ajuste entre
a curva modelada e os dados normalizados. A elevada incerteza da estimativa do
azimute da ruptura é reflexo da lacuna apresentada. A seta representada na Figura

4.23 indica o sentido da velocidade de ruptura calculado.

A analise dos resultados obtidos por DIRDOP revela uma ruptura dirigida de
Oeste para Este (N73E), numa direcgao muito préxima da secgao de ruptura apon-
tada como sendo a mais extensa. O valor da velocidade aqui encontrado (3.2km/s)
¢ um valor que se encontra dentro dos limites habitualmente considerados para a
velocidade de ruptura (2.4km/s<v,<3.5km/s) no entanto diverge dos valores en-
contrados noutros trabalhos jé referidos. Interpretamos essa divergéncia assumindo
que o valor encontrado representa uma estimativa da velocidade média da ruptura
entre as duas fases consideradas, onde se admite que nesse intervalo tenha havido

episédios de ruptura nos dois sentidos mas que nao foi possivel discriminar.

Para que se conseguisse discriminagao de vérias trajectérias na ruptura seria
necessario proceder a identificacao dos correspondentes pares de fases comuns no
sinal sismico e calcular a directividade para cada um desses intervalos, de uma forma

semelhante ao que foi feito na situacao sintética S6 analisada atrés. Um tal proced-
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41°

Figura 4.22: Localizacao do sismo de Izmit (Turquia) de 17 de Agosto de 1999,
com indicagao do epicentro (%), do mecanismo e da ruptura indicada através
do tracejado vermelho. Esta figura foi criada com dados da ruptura obtidos de
(Harris et al., 2002) e mecanismo de Harvard.
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Figura 4.23: Projecgio azimutal centrada no epicentro do sismo de Izmith. As
isolinhas representam uma interpolagao calculada a partir do intervalo entre as
fases consideradas nos sismogramas da figura 4.24. Os A representam as estagoes
usadas; a linha a tracejado corresponde a direc¢ao do maximo gradiante que é
a direccdo que equivale a direcgao da componente horizontal da ruptura; A seta
indica o sentido da ruptura.
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Figura 4.24: Distribuicao azimutal de registos sismicos relativos ao sismo de
Izmith (Turquia) de 1999. As setas indicam as duas fases escolhidas para o
estudo da directividade através de DIRDOP; o intervalo entre as duas fases
assinaladas estd indicado sob o nome da respectiva estagao.
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Evento: IZMIT 1999 (Turquia)

] LEGENDA RESULTADOS E ERROS
18.9 - O Taulido Erro de leitura=1.5s
¥ Tau normalizado VH=3.2 + - 0.84 km/s
—— Tau ajustado AZ=74.0 + - 29.46 graus

N REGISTOS = 27
N ITERACOES = 20

DIRDOP 2004 - Directividade por efeito DOPpler

0 45 90 135 180 225 270 315 360
Azimute

Figura 4.25: Resultados da inversao de DIRDOP com dados do sismo de Izmith
de 1999.
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imento sé poderia ser levado a efeito se as interferéncias radiativas nao destruissem
as manifestacoes directivas. Quando os efeitos directivos produzidos pela ruptura
num sentido forem apagados pela radiagao que procede da ruptura noutros sentidos
e vice-versa deixa de ser possivel calcular a directividade por este método. Apesar
de uma fonte ser bi-lateral, se se verificar a circunstancia dos diferentes segmentos
romperem em diferentes intervalos, ha a possibilidade de poderem ser identificados
na radiacao e aplicar o método, caso contrério o efeito da directividade fica enfraque-
cido ou anulado por interferéncias de acgdes contrdrias. Na situacao em andlise nao
foi possivel descortinar a bi-lateralidade. Aceitando que ela existiu, interpretamos
os resultados no sentido do que ficou exposto. Assim, o valor, direccao e sentido da
velocidade obtidos representam uma média ponderada das velocidades nos episédios
de ruptura ocorridos no intervalo, donde concluimos que a actividade desta fonte foi

mais forte na direc¢ao obtida o que concorda com outros resultados..

4.4.3 Alaska 2002

A dltima aplicagao que se apresenta refere-se ao maior sismo ocorrido no ano de
2002. Foi um evento de magnitude Mw=7.9 ocorrido em 3 de Novembro, no Alaska,
com hipocentro nas coordenadas Latitude=63.5°N; Longitude=147.4°W e Hy=5Km.
Medigoes da expressao superficial da ruptura e observagoes geodésicas apresentadas
por Eberhart-Phillips et al, 2003 permitem definir uma geometria formada por cinco
segmentos, assinalados na Figura 4.26 pelas letras A, B, e, D, e E, e usados como
plataforma base para a modelacao de ondas sismicas de banda larga (Tsuboi et al.,
2003) Por inversao de ondas de volume, Kikuchi e Yamaka, 2002, obtém um modelo
de fonte caracterizado por uma ruptura com cerca de 200Km de comprimento por
30km de largura ao longo da falha de Danali. De acordo com esse modelo, que
concorda com o apresentado por (Eberhart-Phillips et al., 2003), a ruptura inicia-se
no segmento A indicado na Figura 4.26, na posi¢do indicada pela estrela e evolui
sequencialmente para os outros segmentos representados a velocidade de 3km/s, as-
sumindo especial impetuosidade em C e D onde foi libertada a maior parte da ener-
gia. Nos primeiros 16s, que deve corresponder sensivelmente a ruptura dos trogas
A e B, o mecanismo da fonte é tipo falha inversa (mecanismo: ¢ =227°,6 = 40°,\ =

99°), passando depois a desligamento direito ao longo do resto da extensao(¢p =294,
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§ =86, A =61). A distribui¢io de deslizamentos mostra um aumento gradual do
deslizamento médio, comecando com valores da ordem dos 6m no inicio da ruptura
e evoluindo para os 10m nas secgoes C e D, onde apresenta um valor méaximo de 14m
ente os 40 e 60s apds o inicio da ruptura, a cerca de 180km do epicentro, aproxi-
madamente na regiao central do segmento D. Na Figura 4.26 sao ainda apresentados

os dois mecanismos representativos desta ruptura.

Incrivelmente, e apesar da forte magnitude do evento os danos causados foram
minimos. Este facto ¢ justificado pela baixa densidade populacional na regiao e a
consequente escassez de edificacao. Apenas foram registados alguns desabamentos
de terras que, conjuntamente com o aparecimento de fendas na superficie, deter-
minaram o corte de estradas; nao se registaram feridos nem mortos. A principal
estrutura construida na regiao focal, o oleoduto Trans-Alaska, que transporta cerca
de 17% do petréleo necessario ao consumo doméstico norte americano e cruza a falha
de Denali na zona da ruptura, nao sofreu qualquer dano. Este facto é considerado
uma vitéria da engenharia sfsmica que, numa atitude preventiva, montou na zona
do cruzamento do oleoduto com a falha, um sistema de apoio anti-sismico inovador

que funcionou muito bem na dura prova a que foi submetido (Johnson et al., 2003).

Os dados utilizados no estudo da directividade deste evento foram obtidos das
29 formas de onda de banda larga (BHZ) mostradas na Figura 4.27, disponibilizadas
pelas consércios IRIS e ORFEUS. Da ordenagao azimutal de sismogramas sobres-
saem pelo menos dois padroes que se repetem, um logo nos primeiros 20s com inicio
comum onde foi escolhida a primeira fase e um outro, um pouco menos claro, na

regiao entre dos 40-60s onde se escolheu a segunda fase.

Sobre o mapa de projeccao azimutal da Figura 4.28 foram assinaladas as locali-
zacoes dos pontos de observacao e representados, por isolinhas, os intervalos de
tempo entre as duas fases assinaladas nas formas de onda. Os resultados obtidos
por DIRDOP para o sismo de 3 de Novembro de 2002 estao representados na Figura
4.29. O bom ajuste da curva do modelo directivo aos dados normalizados traduz um
cardcter directivo préximo do modelo teérico 4.11, o que significa que esta ruptura
evoluiu, nos cerca de 60-70s abrangidos pelos dados, segundo uma direc¢ao média
dada pelo mimimo da curva. No caso considerado a direccao obtida para a ruptura
foi de 112°+7.27° que concorda com a direc¢ao de um dos planos nodais do meca-

nismo de Harvard (118°) e com a direc¢iao dada por inversao de ondas de volume
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Figura 4.26: Mapa da regiao do sismo do Alaska de 3 de Novembro de 2002,
onde estd representado o hipocentro (% ); o mecanismo fornecido por Harvard;
e toda a extensao da ruptura indicada pelo trago rosa. (figura adaptada de

USGS- Fact Sheet 014-03)

(114°); em relacao ao valor um pouco elevado da velocidade (v, = 3.9Km/s), nio
houve possibilidade de o confrontar com outras estimativas por causa da falta de
outros estudos publicados sobre esta ruptura. O valor de 3Km/s apresentado por
Kikuchi e e Yamaka, 2002 é o valor usado quando nao hd outras estimativas, o
qual vai condicionar o funcionamento da inversao de forma a produzir resultados em

conformidade com esse valor, portanto nao pode funcionar como valor de referéncia.

4.5 Discussao

No ambito do estudo da fonte sismica, o desafio que se coloca A cabeca é o de definir
por que meios, a partir de conjuntos de dados sismicos, porventura enriquecidos
com registos geodésicos, conseguir a mais fiel descricao da ruptura. O éxito de

tal empresa depende fundamentalmente de trés ordens de factores: em primeiro
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042
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Figura 4.28: Representagao, sobre mapa de projec¢ao azimutal centrado no
epicentro do sismo do Alaska, de isolinhas obtidas com os intervalos medidos
nos sismogramas da figura 4.27. Os A representam as estacoes usadas; a seta
indica a direccao e o sentido da ruptura obtida por DIRDOP.
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2002.
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lugar do modelo de fonte considerado; em segundo do conteido informativo dos
dados e em terceiro dos métodos usados. As metodologias actualmente mais ade-
quadas para estabelecer rupturas através de dados sismicos sao as que utilizam
técnicas de inversdo da forma de onda E um problema delicado de resolver pela
quantidade de parametros a estimar e pelo ambiente de nao linearidade em que se
desenvolve. O rigor das solugoes obtidas nas inversdes depende em grande medida
da capacidade de fixar pardmetros obtidos por outros métodos. Quanto menor
for a quantidade de parametros deixados livres maior é a fiabildade das solucdes
obtidas, se os pardmetros fixados forem de confianga. Foi com vista & determinacao
de dois desses pardmetros auxiliares: direc¢io e velocidadede de ruptura que se
desenvolveu o método DIRDOP. Permite a interpretacao da directividade da ruptura
a partir de fases comuns a um conjunto de sismogramas distribuidos a volta da
fonte, por recurso ao efeito Doppler. A capacidade de calcular a velocidade de
ruptura a partir de dados sismolégicos é uma aptidao de grande valia e dificil de
conseguir por outros métodos, nomeadamente de directividade. Habitualmente,
quando é necessdrio fixar valores de velocidade de ruptura usam-se valores situados
na faixa aceite pela teoria (2.4km.s™'<v,<3.6km.s7!), contudo, estudos tedricos
como o de Day (1982) admitem a possibilidade de valores diferentes desta faixa, que
sao comprovados em situacoes reais como a do sismo de Izmith (Turquia) de 1999,
onde foram encontrados valores 5.8 K'm/s (Sekiguchi e Iwata, 2002) ou 4.8Km/s
(Bouchon et al., 2002).

O modelo geral de directividade (eq. 4.10) que sustenta o método desenvolvido
foi obtido a partir de uma andlide Doppler da directividade da ruptura, admitindo
um modelo de fonte definido por uma sequéncia de sub-eventos que se sucedem sobre
um plano de falha, feitas as adaptacoes que decorrem do facto da propagacgao das
ondas sfsmicas nao ser rectilinea. Quando este modelo de directividade ¢ aplicado
a situagao particular definida pelo modelo de Haskell, a equacdo que o traduz (eq.
4.18) é igual a que foi obtida por integra¢ao do modelo de Haskell com aproximacio a
um meio com estratificagao esférica, equacao 2.14. O método de célculo desenvolvido
para operar a partir deste modelo de directividade, pelo facto de funcionar com dados
provenientes de estagoes a distancias diferentes da fonte, requer a normalizacao dos
dados para uma distancia comum. Esse facto introduz a necesidade de aplicar um

método de inversao de minimos locais para obter o ajuste dos dados & curva do
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modelo, a partir da qual sao calculados a direccao e velocidade de ruptura por 4.12.
O método pode funcionar tanto com dados obtidos directamente da identificagao de
fases comuns nos sismogramas de uma distribui¢ao azimutal de esta¢oes como com
intervalos de tempo provenientes de fungoes temporais relativas da fonte (FTRF)
ou frequéncias de esquina relativas a registos de um conjunto de pontos a volta
da fonte. A qualidade dos resultados depende da correccao com que as fases sao
identificadas mas também da cobertura azumutal que se conseguir. Quando nos
dados existem grandes lacunas azimutais, isso manifesta-se nos resultados através
do aumento do valor das estimativas de erro, principalmente se as lacunas coincidem

com os extremos do modelo 4.11.

Com vista a avaliar DIRDOP, promoveu-se um programa de testes com dados
sintéticos, os tinicos com capacidade de confrmacao. Foram criadas seis situagoes co-
muns de ruptura: horizontais; obliquas; com vérios mecanismos; produzindo registos
a mesma distancia ou vérias distancias; uni-laterais e bi-laterais. Os resultados obti-
dos por DIRDOP em qualquer das seis situacoes ensaiadas revelam uma colagem
praticamente perfeita com os correspondentes valores esperados As duas aplicagoes
feitas com dados reais (sismos de Turquia e Alaska) revelam igualmente boa con-

cordancia com os resultados obtidos noutros trabalhos (e.g. Bouchon et al., 2002;

Pro, 2002; Kikuchi e Yamaka, 2002; Eberhart-Phullips et al., 2003).

A aplicacao de DIRDOP a qualquer sismo estd unicamente condicionada pela
exequibilidade da operacao de identificacao de fases comuns. O alargamento do
método a pequenos sismos s6 serd possivel se houver capacidade de cumprir as duas
condigoes: a) identificar as fases comuns de um conjunto de sismogramas de estagoes
distribuidas azimutalmente em relagao ao foco; b) se as diferengas entre o conjunto
das medidas entre fases forem suficientemente perceptiveis, isto é, se tiverem valores
de pelo menos uma ordem de grandeza superior as incertezas das medidas. Para
pequenos eventos a aplicacao do método complica-se por uma multiplicidade de
razoes. A primeira é que os sismogramas a usar tem de provir de estagoes préoximas,
estagoes afastadas muito provavelmente nao o detectarao. Esta restricao constitui,
s6 por si, um factor limitativo; nao é frequente haver boas coberturas azimutais a
curtas distancias. Depois, atendendo a curta duracao das rupturas nestes sismos,
os efeitos directivos tomam uma expressao visual nos sismogramas muito menos

marcada; s6 podem ser notados num regime espectral mais alto, onde a interpretagao
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dos sismogramas se torna ainda mais complicada e surgem outros tipos de problemas
que tem a ver, por exemplo, com ruido e efeitos de campo préximo.

Admitamos que estao a ser usados os maiores intervalos de fases comuns pos-
siveis de considerar nos sismogramas de uma distribui¢ao azimutal de estacoes, os
relativos a dois extremos na fonte: a primeira fase corresponde ao tnicio da ruptura
e a segunda ao fim. De acordo com a equagao 4.18, a maior diferenca entre esses
intervalos de tempo é encontrada nos dados das estagoes alinhadas com a direcgao
da ruptura, uma no sentido directivo (6 = 0)e outra no sentido anti-directivo (¢ = )
e essa diferenca é,

ATy = To(r, p) — To(0, p) = 2L, (4.24)

Ry

A Figura 4.30 representa os intervalos ATy tecricos em funcio da disténcia de obser-
vagao e da dimensao da ruptura, onde foram introduzidos alguns eventos de grandes
e médias dimensoes. Dela se pode retirar, por exemplo que no caso do sismo de Are-
quipa, & de esperar diferencas nas medidas da duracao da fonte de cerca de 35s para
registos a 20° da fonte e menos de 25s para distancias de 80°. Se for admitindo que
o limite discriminatério experimental entre os registos de estagoes directivas e anti-
directivas se situa nos 3s, a directividade do sismo dos Agores de 1998 (M,, = 5.6)
poderia, na melhor das hipdteses ser estudada com registos provenientes de estagoes
a menos de 20°. Porém, para essas distancias nao existem dados distribuidos azimu-

talmente por forma a permitirem aplicar o método em boas condicoes.
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Figura 4.30: Representacao das maiores diferencas do tempo de ruptura (obti-

dos de registos feitos na direc¢ao da ruptura nos sentidos anti-directivo e direc-

tivo), em fungdo do comprimento da fonte e da distancia de observacao, para o
caso de fontes com ruptura unilateral. A titulo de exemplo foram inseridas na

figura, quatro situagoes reais de sismos de grandes e médias dimensoes.
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Capitulo 5

O sismo de Arequipa (Peru) de 23
de Junho de 2001

As 15 horas e 33 minutos locais (20:33 tempo universal) do dia 23 de Junho de 2001,
junto a linha costeira do sul do Peru, na provincia de Arequipa, a cerca de 80 km
da cidade de Ocona, ocorreu o primeiro sismo da classe M8 deste século (magnitude
Mw=8.2) e o tltimo dos grandes eventos produzidos em consequéncia do processo de
subducgao da placa oceénica de Nazca sob a continental Sul-americana. De acordo
com a informacao do NEIC/USGS, a localiza¢ao hipocentral do evento é: Lati-
tude=16.14S; Longitude=73.31W e Profundidade=33km. A devastacao estendeu-se
por uma vasta drea compreendendo todo o sul do Peru e ainda algumas localidades
do Norte do Chile e Bolivia. Nos 20 dias que se seguiram ao choque principal foram
registadas 102 réplicas de magnitude Mw > 4.0 (Fig. 5.1), das quais se destacam as
de dia 26 de Junho, de magnitudes Mw=6.8, a de 5 de Julho, Mw=6.6 e a maior, de

7 de Julho, com Mw=7.6. De acordo com Tavera et al.(2002a), o conjunto do sismo
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principal com o Tsunami local por ele produzido, foram os causadores da grande des-
truicdo ocorrida nas cidades de Arequipa (capital da provincia), Moquegua e Tacna,
onde morreram pelo menos 74 pessoas. Segundo Tavera et al. (2002b) , as intensi-
dades mdximas (VII e VIII na escala de Mercalli) registaram-se nas localidades de

Ocona, Camana e Molleno.

Neste trabalho vai ser apresentado o estudo da fonte deste evento feito a par-
tir de dados sismoldgicos e geodésicos, mediante a utilizagao de um cruzamento de
métodos expostos nos Capitulos 3 e 4. Em primeira aproximacao foram determi-
nados o mecanismo focal, dimensoes e directividade da ruptura. O mecanismo foi
obtido a partir da leitura das polaridades da primeira chegada a um conjunto de
estacoes, utilizando o método de Brillinger et al., (1980); as dimensoes e momento
sismico foram estimados por andlise espectral de um conjunto de registos telesismi-
cos de ondas de volume; complementarmente foi investigada a directividade através
do algoritmo DIRDOP que permitiu identificar a direcgao e sentido da ruptura e
estimar a sua velocidade média. O conhecimento da fonte que decorreu da aplicacao
dos trés métodos serviu de fundamento ao segundo eixo do estudo: a caracterizagao
pormenorizada da ruptura por inversoes da forma de onda. Mercé desse conheci-
mento, foi possivel avancar uma parametrizacao do modelo com maior seguranga,
pois é fundamentada em dados do préprio evento. Uma boa planificagao da para-
metrizacao potencia a convergéncia do processo nos extremos com correspondéncia

em solucoes proximas das reais.

Na segunda parte do estudo procura-se conhecer o detalhe da fonte a partir
de registos telessismicos de banda larga (P e SH), mediante a aplicagao de duas
metodologias de inversdo. A primeira, mediante o método de Kikuchi e Kanamori
(1991) apresentado no § 3.2.6, segue um modelo de subeventos; a segunda adopta
um modelo de ruptura por distribui¢ao de deslizamentos ao longo do plano de falha
(§ 3.2.7). A partir desses dois métodos foi possivel obter uma descrigao espago-
temporal pormenorizada da ruptura que complementa a anteriormente obtida. Fi-
nalmente foram calculados os campos de deformacao co-sismica horizontal e vertical
nas proximidades da fonte, a partir do modelo de ruptura construido e usando o
método exposto no §.3.2.8. O confronto destes resultados com a deformagao co-
sismica horizontal medida na estacao de GPS de Arequipa (AREQ), mostra um

bom ajuste. Essa circunstancia em associa¢ao com a coeréncia de resultados que
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decorrem do cruzamento de técnicas e de outros trabalhos efectuados, leva-nos a

concluir da validade da metodologia proposta.

5.1 Sismicidade e mecanismos da regiao

O Peru situa-se sobre a zona de subduc¢ao da placa oceanica de Nazca sob a placa
sul-americana. Este processo de subduc¢ao, que na costa do Peru ocorre a uma
velocidade préxima dos 8-10cm/ano (Tavera, 1998), produz o alto grau de defor-
macao assinalado na regiao, responsével pela formacao da cordilheira dos Andes e
do elevado nivel de actividade sismica registado na regiao, um dos mais elevados do
mundo.

Um olhar breve sobre a sismicidade instrumental da regiao sul do Peru, (Fig.
5.2) revela a presenga de uma actividade intensa na faixa paralela a linha de costa,
compreendida entre a fossa Peru-Chile e cerca de 700km no interior do continente.
Uma anédlise mais detalhada sobre essa sismicidade permite discriminar, em pro-
fundidade, trés sub-regides caracteristicas. Uma que apresenta focos superficiais,
cujos hipocentros nao excedem a profundidade de 60km; outra de focos intermé-
dios, com hipocentros situados na faixa entre os 60km e os 350km e ainda outra
muito profunda, com focos a ultrapassar os 350km (Fig. 5.2). Os sismos de foco
superficial distribuem-se sobretudo na faixa costeira e numa outra faixa mais inte-
rior, paralela a cordilheira dos Andes. E precisamente na faixa costeira de focos
superficiais onde se tém produzido os sismos de maiores magnitudes (M>8), como
o de Arequipa de 23 de Junho que aqui se analisa. Os sismos com foco profundo e
intermédio distribuem-se em geral pelas regices mais interiores do continente. Sao
sismos em geral de magnitude mais moderada embora tenham sido registados al-
guns de magnitude préxima de 7, mas devido a profundidade a que ocorrem nao
produzem a grande destruigao verificada nos superficiais. A Figura 5.3 mostra um
modelo da topografia da subducgao, obtido por interpolacao das melhores estimati-
vas de localizacoes hipocentrais dos sismos ocorridos na regiao do evento de 23 de
Junho que constam do catdlogo do NEIC. A Figura 5.4 representa uma projec¢ao
desses hipocentros no plano vertical que corta transversalmente a subduc¢ao nas
proximidades do hipocentro. A orientagao desse plano estd representada a trace-

jado na Figura 5.2. Através desta representagao conclui-se que o hipocentro deste
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Figura 5.1: Mapa do Sul do Peru com representacao (estrela vermelha) do epi-
centro do sismo de Arequipa de 23 de Junho de 2001 e indicacao das cidades
onde foram registadas as maiores intensidades, cujos valores (escala de Mercalli)
estao indicados sobre as isocistas divulgadas por Tavera (2002a). Os circulos
representam réplicas de magnitude Mw>4 que se produziram nos 20 dias subse-
quéntes ao evnto principal, com realce das mais fortes representadas por estrelas
brancas. O quadrado verde representa a estagao de GPS instalada na cidade
de Arequipa, cujos dados também foram usados no trabalho. O rectangulo é a

estimativa da dimensao da falha com base na distribuicao de réplicas fornecidas
pelo NEISC/USGS.
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Figura 5.2: Sismicidade instrumental da regiao no periodo 1900-2001. Entre
1900 e 1972 os dados provém do catdlogo SISRA e entre 1973 e 2002 sao do
catdlogo PDE, ambos fornecidso pelo NEIC/USGS. Os dados que caem dentro
do rectangulo tracejado estao representados em profundidade ao longo do corte
SW-NE representado.
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sismo ocorre numa regiao onde o declive médio da subduccao ronda os 24°, nao
devendo, portanto a inclinagao do plano de falha da ruptura correspondente ultra-
passar aquele valor. Outra conclusao a que se chega da mesma figura é a de que o
sismo de Arequipa é mais superficial do que a maioria dos eventos que acontecem na
regiao. As melhores estimativas da profundidade deste evento situam o hipocentro a
profundidade de 40km, enquanto a profundidade caracteristica dos eventos na regiao
ronda os 100km.

A subduccao é a maquina sismica que governa toda a intensa actividade sentida.
A continuidade do processo de subducgao em associagao com a nao linearidade das
leis que modelam o equilibrio dos materiais sobre tensao (leis de atrito) determinam
as relacoes de escala observadas neste tipo de regioes sismogénicas (e.g. Carlson
e Langer, 1989; Goltz, 1998; Caldeira et al., 2001). Uma dessas relagoes, talvez a
mais popular, é a lei de Gutemberg-Richter que relaciona as taxas de recorréncia
por magnitude. Estudos feitos sobre esta regiao do Peru (e.g. Dorbath et al., 1990;
Tavera, 2002; Heras e Tavera, 2002) apontam para periodos de recorréncia superi-
ores a 100 anos para os grandes sismos (Mw>8). Com a informacao dos catédlogos
do NEIC foi construida a Figura 5.5 que assinala os eventos de magnitude superior
a 8 ocorridos numa faixa que compreende o Peru e Norte do Chile, nos dois sécu-
los que precedem o sismo de Arequipa. As estrelas representam os epicentros dos
sismos e os rectangulos vermelhos e verdes constituem uma estimativa da dimensao
das correspondentes rupturas, feita através da relagao empirica definida por 4.23,
considerando velocidades de ruptura de 3km/s. Os eventos foram classificados em
dois escalbes etdrios: o primeiro (verde) corresponde aos sismos mais antigos, com
ocorréncia ha mais de um século relativamente ao sismo de Arequipa; o segundo
escalao (vermelho) corresponde aos sismos recentes, aquelas que ocorreram no ul-
timo século. Observando a figura conclui-se que, com excepcao da faixa costeira
compreendida entre as Latitudes -23°S e -16°S, que contém a zona da ruptura do
sismo de 23 de Junho, toda a regiao ja tinha rompido no 1iltimo século em con-
sequéncia de um grande sismo. Esta simples andlise parece fazer crer que, apesar
da imprevisibilidade do fenémeno, seria espectdavel que acontecesse um evento desta
envergadura na regiao. Atendendo que a ruptura deste evento nao preenche toda a
lacuna (rectangulo branco), indicia que proximamente outros eventos fortes poderao

ser produzidos nas regioes adjacentes a sul, indicadas a trcejado na Figura 5.5.
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Figura 5.3: Representacgao tridimensional da topografia da subducgao da regiao
assinalada na figura 5.2 por um rectangulo, que contém o epicentro do sismo de
23 de Junho (estrela). Esta figura foi obtida por interpolacao dos parametros
hipocentrais, excluindo os de maior erro.
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Distancia ao Longo do Corte (graus)

Profundidade (km)

Figura 5.4: Projecgao dos hipocentros usados para construir a figura 5.3 no
plano vertical que contém o perfil SW-NE representado na figura 5.2, perpen-
dicular a linha de costa. Esta representacao sugere um aumento no declive da
subducgao de 19° nas regioes costeiras para 33° mais para o interior.

A Figura 5.6 representa a distribui¢ao dos mecanismos focais de eventos de mag-
nitude Mw>5.5 obtidos pela universidade de Harvard pelo método do centréide
(CMT) (Dziewonski et al., 1981), para aquela regiao, no periodo compreendido en-
tre 1976 e 2001. Tal como na Figura 5.2, os mecanismos estao representados por
cores diferentes em funcao da profundidade. Na regiao de focos superficiais predomi-
nam os mecanismos de falha inversa com eixos de pressao orientados na direccao de
convergéncia das placas, e com um dos planos nodais quase horizontal; na regiao de

focos intermédios e profundos sao mais abundantes mecanismos de falha normal.

5.2 Dados

Os dados utilizados neste trabalho provém de um conjunto de 28 registos sismicos
de banda larga (P e SH), colhidos por estagoes das redes GEOFON, IRIS e GEO-

SCOPE distribuidas azimutalmente a distdncias compreendidas entre os 30° e os
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Figura 5.5: Representacao (estrelas)dos eventos M>8 produzidos nos dois sécu-
los que antecedem o sismo de 23 de Junho de 2001, no Peru e Norte do Chile.
Cada evento tem um rectangulo associado que representa uma estimativa da
dimensao da ruptura. Os rectangulos verdes representam eventos ocorridos a
mais de um século; os vermelhos os que aconteceram no século que antecede o
sismo de Arequipa e o rectdngulo branco a ruptura desse sismo que aconteceu
numa das poucas zonas que ainda nao tinham produzido grandes sismos nos

ultimos cem anos.
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Figura 5.6: Mecanismos focais do catdlogo CMT da Universidade de Harvard,
referentes a eventos de magnitude Mw>5.5 ocorridos depois de 1976.
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90° do epicentro (Fig. 5.7). Originalmente todos os registos estavam, em unidades
de velocidade e digitalizados com um intervalo de amostragem de 0.05s. Por mo-
tivos de sobre dimensionamento das matrizes foram reamostrados para 0.2s, taxa
de amostragem perfeitamente razodavel. Seguidamente cada registo foi passado para
unidades de deslocamento e corrigido do instrumento por desconvolucao da resposta
instrumental. O processo foi acompanhado por uma filtragem de banda passante
entre 0.005Hz e 1Hz. As componentes horizontais das ondas S (BHN e BHE) sao
rodadas para as direcgoes transversas e radiais, das quais a componente transversa
é usada na inversao da forma de onda.

A Figura 5.8 mostra, a titulo de exemplo, um excerto com cerca de 1h e 20min
de um registo de banda larga em velocidade (componente BHZ) deste evento, feito
na estacio de Evora (EVRA) da rede escolar do projecto MOSIRE (Borges et al.,
2002). A amplia¢ao dos 150s iniciais do registo, que contém as primeiras chegadas
procedentes de toda a fonte, revela o seu cardcter complexo, onde se podem distinguir

vérios episédios de libertacao de energia.

5.3 Esboco preliminar da fonte

Como primeira aproximacao ao estudo desta fonte foram:

a) determinados os pardmetros do mecanismo focal a partir das polaridades da
primeira chegada;

b) estimados a dimensao da fonte e momento sismico libertado através de analise
espectral dos sismogramas;

¢) calculadas a direcgao e velocidade média da ruptura, mediante uma andlise
Doppler dos registos sismicos.

Os valores obtidos foram usados na parametrizagao das inversoes, pelas quais se

obterd a descricao espaco-temporal pormenorizada da fonte.

5.3.1 Mecanismo focal

A determinacao dos parametros do mecanismo focal do choque principal foi obtida
por anélise do sentido dos primeiros movimentos produzidos pelas ondas sismicas

num conjunto de posicoes distribuidas a volta da fonte. Para isso foi usado o método
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0042

Figura 5.7: Projecgao azimutal centrada no epicentro (%) do sismo de Arequipa
de 23 de Junho, com raio de 90, representando a posicao das estagoes sismicas
(triangulos) cujos dados foram usados neste trabalho.
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Figura 5.8: Exemplo de um registo de banda larga do sismo de Arequipa.
Consiste na componente vertical (BHZ) da estacio de Evora da rede MOSIRE
(rede escolar). A figura superior mostra cerca de 1h e 20min de registo, na figura
de baixo estao representados os 150s iniciais correspondentes as primeiras fases
P.
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PERU_23062001

COPLUNGE TREND
T 34.08 80.21

P: 56.68 246.51

STRIKE DiP SLIP
A: 312.00 13.08 119.35

B: 162.00 78.62 83.50

N= 31 SCORE=1.00

Figura 5.9: Mecanismo focal calculado com MECSTA a partir da polaridade da
primeira chegada das ondas P a 31 pontos de observagao distribuidos azimutal-
mente a distancias telesismicas. A representacdo usada consiste na projeccao
do hemisfério inferior da esfera focal no plano equatorial. O angulo do desliza-
mento (SLIP) no referencial de MECSTA difere do adoptado no trabalho (fig
2.2) e relacionam-se por A = 180—SLIP.

probabilistico de Brillinger et al. (1983) descrito no § 3.2.1, aplicado através do
c6digo MECSTA implementado por Udias e Buforn (1988). Foram utilizadas 31
polaridades lidas nos sismogramas de estacgoes telesismicas cobrindo azimutalmente
a fonte. O resultado da aplicacao deste método, representado na Figura 5.9, mostra
um mecanismo de falha inversa com um dos planos (Plano B) bem constrangido e
compativel com todos os dados (SCORE=1). Esta solucao estd de acordo com os
mecanismos tipicos de eventos superficiais da regiao, apresentando um plano nodal
quase horizontal (§ = 13°) e orientado aproximadamente segundo a direcgao de
subduccao na regido. E portanto este plano (Plano A da Fig. 5.9) o que sugere ser

o plano da ruptura.

5.3.2 Anadlise espectral

A primeira estimativa do tamanho da fonte foi inferida directamente da distribui¢ao
de réplicas apresentada na Figura 5.1, onde estd representada pelo rectangulo que
envolve a maioria das réplicas. De acordo com essa estimativa, a ruptura ter-se-

4 desenvolvido para SE do hipocentro, abrangendo uma drea de 340 x 125km?.
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Admitindo que as réplicas se devem a ajustes em zonas ou que nao romperam
completamente ou cujo choque principal colocou em situacao de ruptura, é verosfmil
que os locais de eleicao das réplicas se situem sobretudo nas envolventes das partes
rompidas. Daf que as estimativas das dimensoes da ruptura apoiadas na distribuicao
de réplicas se apresentem frequentemente por excesso, como refere Tio e Kanamori
(1988), pelo que nao devem s6 por si s6 constituir prova. Convém portanto arranjar
outras formas de estimar a drea da ruptura. Um dos métodos mais simples de
o fazer é através da andlise espectral da forma de onda apresentado no § 3.2.2,
onde a dimensao da fonte se relaciona com a frequéncia de esquina, f.. Se forem
consideradas rupturas com geometria aproximadamente rectangular, pode usar-se a
relacao empirica 3.6; no caso de rupturas onde a geometria circular constitui uma boa
aproximacao, usa-se a relacao 3.7. Geralmente quando se trata de grandes eventos,
onde a extensao da ruptura excede a espessura da crusta, a aproximagao rectangular
¢ mais plausivel; nas situacoes de eventos menores, a aproximagcao circular constitui
também uma boa op¢ao. O momento sismico relaciona-se com a amplitude espectral

na regiao das baixas frequéncias, €2y, por 3.3.

A Figura 5.10 representa, como exemplo, o espectro de deslocamento do registo
de banda larga - componente BHZ, da estacao RCBR (Brasil), relativo ao sismo de
Arequipa. A amplitude espectral que o grafico bi-logaritmico representa, foi cor-
rigida para unidades de momento segundo o método descrito em Bezzeghoud et al.
(1989). O célculo do espectro de RCBR foi repetido para 20 registos considerados
no trabalho (Apéndice D). Assim, o momento sismico e frequéncia de esquina con-
siderados representam a média dos momentos e frequéncias de esquina de todos os
espectros, cujos valores encontrados sdao My = 2.1 x 10?!Nm e f. = 2.7 x 107*Hz.
Com estes valores encontra-se uma magnitude de momento Mw=8.2 e uma super-
ficie de ruptura de 4.6x10%km?, calculada por 3.6 considerando o = 6.8km.s~!. A
estimativa da superficie de ruptura por este método estd um pouco aquém daquilo
que seria de esperar para um evento desta magnitude. Atribuimos essa sub-avaliagao
a dificuldade em identificar a frequéncia de esquina nos diagramas espectrais, que
devido a escala logaritimica faz com que qualquer pequeno erro na seleccao das fre-
quéncias de esquina representem na realidade grandes diferencas em relagao ao valor

real.
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Figura 5.10: Distribuigao da amplitude espectral, em unidades de momento, das
ondas P (componente vertical) provenientes do sismo de Arequipa e registadas
na estagao RCBR (Brasil).

5.3.3 Directividade

A directividade do sismo de Arequipa foi estudada através do método DIRDOP
apresentado no Capitulo 4. Para isso foram consideradas as fases comuns assinaladas
nos 20 registos telesismicos da Figura 5.11, cujos intervalos se encontram indicados
a direita do nome da respectiva estacao. As estagoes considerados constituem uma
boa cobertura azimutal com um espacamento angular médio de 18°, com uma maior
lacuna num sector circular a SW do epicentro, com 67° de abertura, entre as estacoes
SBA e RAR. Na Figura 5.12 estao representadas as posicoes das estagoes num
mapa de projeccao azimutal. Sobre esse mapa foram representadas isolinhas, que
foram calculadas por interpolacao dos intervalos entre as fases consideradas lidos
nos sismogramas usados. A seta sobre o mapa representa a direc¢ao e o sentido da

ruptura encontrados pelo programa DIRDOP, com base nos dados apresentados.
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180°

Figura 5.12: Representagao, sobre mapa de projecgio azimutal centrado no epi-
centro, das isolinhas correspondentes a interpolagao dos intervalos entre fases
medidos dos sismogramas da figura 5.11. Estao indicadas as posicoes das es-

tagoes que contribufram com dados e a seta azul representa a direccio da ruptura
calculada com DIRDOP.

A Figura 5.13 representa os resultados de DIRDOP, obtidos mediante uma nor-
malizagao para o valor de py = 401.31s, que equivale a uma distancia epicentral de
A = 66.8°. O miimo da curva de ajuste, que corresponde a direccao da compo-
nente horizontal da velocidade de ruptura, ocorre para o azimute v = 121° + 12.83°
e o valor da componente horizontal da velocidade de ruptura, obtido por 4.12, é
vy = 3.0 £ 0.41km/s. Atendendo que o plano de ruptura é praticamente horizon-
tal, v, ~ v.g, 0 que pode ser confirmado pela equacao 4.15, usando os parametros
angulares ¢ e 6 do mecanismo, a direc¢ao da velocidade de ruptura sobre o plano
de falha ¢ definida pelo angulo de mergulho A, (ver Fig. 4.7) obtido por 4.16. Neste
caso A\, = 11.3°.

Teoricamente, estes resultados poderiam ser igualmente obtidos por aplicacio
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Tempo (s)
EST. Ar —
(s)
HRV 514
DRL 49.0
DSB 46.2
CML 445
PAB 440
SAC 41.0
DBI 394
RCB  36.9
TSU 39.7
SUR 398
HOP  38.8
SPA 435
SBA 426
RAR 48.7
POH 512
PAS 53.0
COR 531
NEW 53.8
HKT  54.0
CCM 533

Figura 5.11: Sismogramas desconvoluidos do instrumento e ordenados azimu-
talmente usados no estudo da directividade. Cada sismograma tem duas fases
marcadas: a primeira corresponde ao fnicio e estd indicada por meio do trago
vertical tracejado e a segunda estd indicada por uma seta. Essas duas fases sao
comuns ao conjunto dos registos.
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Figura 5.13: Saidas de DIRDOP referente a directividade do sismo do Peru.
VH significa a componente horizontal da velocidade de ruptura e AZ refere-se
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a DIRDOP dos valores da frequéncia de esquina de um conjunto de espectros de
ondas de volume (P ou S) registadas azimutalmente. Esse exame foi ainda tentado.
Porém, a falta de sensibilidade na escolha das frequéncias de esquina, que decorre
da falta de definicdo naquela zona espectral, foi responsavel pelo mau ajuste obtido.
Desde que seja possivel obter os dados para o estudo da directividade directamente
dos sismogramas parece-nos preferivel usar esses dados em vez de tentar obté-los
por via indirecta apés a manipulagao do sinal sismico. As fontes indirectas como os
espectros ou as funcoes temporais da fonte, resultam de um conjunto de operagoes

sobre o sinal que podem atenuar ou destorcer o efeito.

5.4 Estudo detalhado da fonte por Inversao da

forma de onda

5.4.1 Modelo de sub-eventos

Numa primeira aproximagao, a caracterizacao espago-temporal da fonte teve como
suporte o método de inversiao de Kikuchi e Kanamori (1991), apresentado no §
3.2.6. A parametrizacao utilizada foi baseada nos resultados apresentados, com
excepcao da dimensao da falha cujos valores obtidos por andlise espectral a sub-
estimam e o sugerido pela distribui¢ao de réplicas a sobre-estimam. Assim, depois
de vérios ensaios foi escolhido como plano de falha um rectangulo com 270 km de
comprimento e 80km de largura. Esse rectangulo foi orientado de acordo com os
parametros angulares obtidos do mecanismo focal - plano A: ¢ = 3127 ¢ = 13° (Fig.
5.9). Este plano foi dividido em 36 sub-falhas rectangulares de 30x20km, cujos n6s
constituem os pontos de inversao. Para origem do referencial, coincidente com a
posicao do hipocentro, foi escolhido o né (9,1) (Fig.5.14).

As funcoes de Green necessdrias para a modelagao directa foram obtidas pelo
método da matriz propagacao de Haskell, segundo a descri¢ao de Bouchon (1976).
Foram calculadas funcoes de Green para as profundidades onde existem pontos de
inversdo, considerando as trés estruturas de velocidade representadas na Tabela 5.1.
Junto ao hipocentro o modelo considerado foi o usado por Tavera (1998) para aquela
regido; para a propagacao no restante percurso e zona das estagoes foi usado o modelo

de estrutura global, de Jefreys—Bullen. Os sismogramas sintéticos foram gerados por
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Tabela 5.1: Modelos estruturais, por camadas, considerados nas inversoes das
ondas de volume: Modelo A-para a zona do foco; Modelo B- para o percurso
fora da zona do foco e da estacao e Modelo C-para a zona da estagao
« ,3 p X 103 H()
(km/s) (km/s) (kg/m’) (km)

A-modelo na zona do hipocentro

6.0 34 2.8 0-20
6.8 3.9 3.0 20-55
8.1 4.64 3.3 >55
B-modelo global JB

9.07 3.36 2.65 0-15
6.5 3.714 2.87 15-33
8.1 4.68 3.3 >33
C- modelo zona estagao

6.0 3.46 2.6 >0

uma combinacdo linear dos subeventos de acordo com 3.16, considerando que cada
subevento tem uma funcao temporal triangular com tempo de crescimento, 71,2, que

depois de vérios ensaios foi fixado em 10s.

Os resultados que irdo ser apresentados constituem a melhor solucao de um
conjunto de ensaios, onde foram fixados parametros como: a) dimensao da janela de
inversao (Tw=130s); b) velocidade méxima de ruptura (v, = 3km/s) e c) orientagao
do plano de falha. Foram feitos variar: 1) profundidade do hipocentro; 2) o nimero
de sub-eventos e; 3) dimensoes do plano de falha. Nesse sentido, foi posto em curso
um plano de ensaios onde esses parametros foram sistematicamente testados. Como
critério de afericao da qualidade dos resultados usou-se uma ponderagao definida por
dois factores: a) concordancia entre os mecanismos dos varios sub-eventos obtidos
e b) o ajuste dos sismogramas sintetizados face aos correspondentes observados
(variancia). Por exemplo, num ensaio onde a variancia fosse baixa, representativa
de um bom ajuste entre sismogramas, mas o mecanismo dos vérios sub-eventos
revelasse grande variabilidade, esse resultado nao seria considerado aceitdvel. Da
mesma maneira que nao eram aceites maus ajustes mesmo que com boa concordéncia

de mecanismos.

O resultado que apresenta melhor indice de qualidade corresponde a sucessao dos
seis sub-eventos, representadados na Tabela 5.2 e Figura 5.14 que também apresenta
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Tabela 5.2: Parametros da sucessao de sub-eventos obtidos da inversiao das
ondas de volume segundo o método de Kikuchi e Kanamori (1991), que esbocam
a caracterizagao espago-temporal da ruptura do sismo de Arequipa
Subevento t X y M, Parametros do mecanismo
(s)  (km) (km) (Nm) ¢ 0 A
1 0.0 0.0 0.0 1.11x10% 42.1 22.7 129.9
2 35.8 -90.0 60.0 1.99x10%° 16.4 30.5 106.0
3 48.4 -120.0 60.0 4.30x10% 320.5 394 64.4
4
)

63.6 -180.0 60.0 7.38x10% 277.3 31.9 27.5

724 -60.0 60.0 4.25x10% 328.2 20.6 79.6

6 76.4 -210.0 40.0 6.37x10% 321.7 18.5 75.2
total = — - 2.54x10%1  334.9 23.0 78.3

a fungao temporal da fonte e 0 mecanismo total, representativo da soma dos tensores
dos 6 sub-eventos. Na Figura 5.15 estao representados todos os pares de simogramas
observados e sintéticos calculados a partir do modelo de fonte obtido.

A leitura dos resultados permite imaginar, através da funcao temporal, uma
fonte com duracao de 94s, representativa de uma ruptura extensa. A distribuicao
dos sub-eventos mostra que estes ocupam duas sub-regioes do plano de falha repre-
sentado pela superficie rectangular de 240x80km. A partir daf pode-se conceber esta
ruptura formada por duas asperezas. Uma na regiao do hipocentro, a de menores
dimensoes, que rompeu nos primeiros 20s e outra mais extensa (com cerca de 150km
de comprimento) e mais profunda (h~ 54km), responsavel pelos 1iltimos 58s de rup-
tura. Os dois periodos de ruptura estao separados por um tempo de acalmia de 16s.
A segunda aspereza ¢é responsédvel por 96% do momento sismico libertado pela fonte
contra apenas 4% na primeira aspereza.

No geral a solugao obtida define um modelo de fonte que concorda com os re-
sultados obtidos pelos outros métodos descritos nos Capitulos 3 e 4. Mostra, como
Ja o tinha feito o método da directividade, que a ruptura se desenvolve a partir do
hipocentro no sentido NW-SE, mergulhando sobre o plano de falha numa direccao
que forma um angulo de cerca de 17° com a horizontal, valor aproximado ao obtido
no estudo da directividade (A, = 11°), no §5.3.3. Mostra ainda que os virios sub-
eventos que definem a ruptura tém mecanismo semelhante entre si, e que por sua vez
também ¢ muito parecido ao obtido por anédlise das polaridades da primeira chegada

e também compativel com a tectdnica da regiao.
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Figura 5.14: Representagao da distribuigao dos sub-eventos obtidos na inversao
das ondas de volume, sobre uma vista em perspectiva do plano de falha. Os eixos
D1 e D2 tem origem no hipocentro e orientam-se, respectivamente, ao longo da
direccao do azimute da falha e da inclinagao. Cada sub-evento é representado
pelo respectivo mecanismo que tem dimensao proporcional ao momento sismico.
Os nimeros por cima e por baixo dos mecanismos representam o instante inicial
e nimero de ordem do respectivo sub-evento. Sobre o plano, através de uma
seta cinzenta, estd ainda indicada a direcgao média (ponderada) da sequéncia
de sub-eventos, que constitui uma estimativa da direc¢ao da ruptura sobre o
plano de falha. Ao lado estdo representados o mecanismo médio e a fungao
temporal da fonte.
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Figura 5.15: Representagao dos pares de sismogramas observados (superior)
usados na inversao da forma de onda e os correspondentes sintéticos (inferior),
com relagao a solugao encontrada na inversao.
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5.4.2 Distribuicao de deslizamentos

Por dltimo, foi feito o estudo pormenorizado do processo de ruptura do sismo de 23
de Junho mediante o método de inversao para distribuigao de deslizamentos, descrito
no § 3.2.7. Para o efeito foram usados os mesmos 25 registos de formas de onda P e
SH considerados no modelo de sub-eventos. De acordo com as informacoes sobre esta
fonte sismica, nomeadamente as obtidas da distribuigao de sub-eventos, considerou-
se que a ruptura se desenvolve por inteiro sobre um plano com 300x80km?, definido
pelas direccoes do azimute e da inclinagao ¢ = 312° e 6 = 13°, obtidos do mecanismo.
Esse plano foi discretizado em 240 sub-falhas rectangulares, cada uma com a dimen-
sao de 10x10km2. A escolha da dimensao das sub-falhas ¢ uma questao sensivel e
portanto que exige algum cuidado. A parte da modelagao directa aplicada a este
método de inversao da forma de onda para distribui¢ao de deslizamentos decorre,
por via tedrica, da aproximacao da forma integral do teorema da representagao (eq.
2.2) a soma dos efeitos produzidos sobre uma distribuigao regular de sub-falhas de
area dx x dy (equagoes 3.11 e 3.26). Para que essa aproximagao nao viole o teorema
é necessdrio respeitar o compromisso entre a dimensao das sub-falhas e as irregu-
laridades do deslizamento. Se usadas grandes sub-falhas em contextos de rupturas
muito irregulares, os resultados decorrentes dessas situagoes (que sao valores médios
do deslizamento das sub-falhas) nao sao representativos do processo que de facto
ocorreu naquela porcao de ruptura. Porém esta prépria imposicao, que aconselha
um aumento do nimero de sub-falhas, a partir de determinada altura comega a
levantar obstdculos ao nivel da capacidade de célculo e de instabilidades numéricas
que surgem quando o nimero de pontos de inversao é exagerado. Na situagao em
estudo, a dimensao (10x 10km) estabelecida para as sub-falhas é a dimensao minima
onde foi possivel obter solucoes fisicamente crediveis num tempo razodvel. Mesmo
assim, devido a elevada dimensao desta fonte, cada inversao, nas condigoes estabele-
cidas, envolve a determinacao de 279 fungoes de Green; o estabelecimento de 10915
equacoes com 2790 incégnitas, tudo isto calculado em cerca de 40 minutos com um
processsador Pentium 4 a 3Ghz.

Para a modelacao da forma de onda foram consideradas 5 janelas temporais
definidas por funcoes triangulares com tempo de crescimento 712 = 1.5s. Este
tempo de crescimento foi escolhido tendo em atengao a dimensao das sub-falhas e a

velocidade de ruptura estimada por DIRDOP em 3.0km/s. Os tridngulos foram par-
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cialmente sobrepostos para simular a propagacao da ruptura no interior da sub-falha
sem a introducao de grandes descontinuidades. As funcoes de Green foram obtidas
mediante o método de Kikuchi e Kanamori (1991) para todos os pontos de obser-
vacao, referentes a todos os nés da rede, usando o modelo de velocidades da Tabela
9.1. Na inversao para a obtencao das solucoes foram introduzidos constrangimentos
de positividade e uma ligeira suavizacao (ver § 3.2.7) entre sub-falhas, sendo para o
efeito escolhido um valor de 3, = 0.2.

Os resultados desta inversao estao resumidos na Figura 5.16 que apresenta a
distribuigao espacial de deslizamentos sobre o plano de falha. As setas indicam a di-
recgao e sentido do deslizamento médio encontrado em cada n6 da rede, pressupondo
uma constante de rigidez p = 3.3 x 10'°Pa. A funcao temporal da fonte tam-
bém representada nesta figura, muito semelhante a encontrada pelo outro método,
mostra os dois episédios de ruptura. O primeiro, com uma duracao de 20s ocorre na
regiao hipocentral, estendendo-se por uma superficie com cerca de 50x40km?, onde
o deslizamento médio ronda os 2.7m. Entre os 20 e 30s a ruptura avanca mas com
uma taxa de libertacao de momento menor. A partir dos 30s volta a intensificar-se,
estendendo a sua influéncia a uma vasta drea de ~ 150 x 80km?, onde chega a pro-
duzir um deslizamento méximo de 11,9m no ponto de coordenadas (-200km, 60km),
no entanto o deslizamento médio neste bloco é de 4.9m. A pouca variacao da direccao
dos deslizamentos sugere consténcia no mecanismo ao longo de toda a ruptura; o
angulo de deslizamento médio encontrado ¢ de A\ =57.65°, valor muito préximo ao
do mecanismo a priori também representado na Figura 5.16. Na Figura 5.17 estao
representados os pares de sismogramas observados e sintéticos referentes a inversao
dos deslizamentos, onde se constata o bom ajuste entre esses pares, inclusivamente

para as ondas SH que habitualmente produzem piores ajustes.

Representagao espago temporal por meio de fotogramas

Até agora as representagOes espaciais e temporais da ruptura tém sido feitas em
separado, contudo, este método de inversao produz saidas com a informacao sobre
o valor da libertagao do momento de cada ponto da rede em cada janela temporal
considerada na inversao. Através desses valores podem construir-se filmes da rup-
tura, como os gravados no CD anexo a tese, ou sequéncias imagens que ilustram a

evolugao da ruptura. Nesse sentido foram escritos dois programas em suporte Mat-
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Figura 5.16: Distribuicdo de deslizamentos sobre o plano de falha. As setas
representam a direcgao e sentido do deslizamento (D) em cada né da malha
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