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RESUMEN 

En este trabajo se estudió la variabilidad espacial y temporal de la temperatura superficial del mar 
(TSM) en  el  área comprendida entre el litoral costero peruano hasta los 90° de longitud oeste, en 
condiciones normales y cuando es perturbado por algún fenómeno climático  extremo, casos de los 
eventos El Niño y La Niña. Se utilizó el banco de datos mensuales TSM-Reynolds, generando: 
climatologías espaciales y temporales a escala anual, estacional y mensual, y sus variaciones durante 
dichos eventos, así también se generó y analizó series de tiempo  mensuales, representativas de 
sectores frente al litoral extremo norte peruano (entre las latitudes 3° y 6° sur), norte (entre 6° y 9° sur), 
centro (entre 9° y 14° sur) y sur (entre 14° y 18,6 ° sur). 

 

INTRODUCCIÓN 

 

La temperatura superficial del mar (TSM) 

en el mar adyacente al Perú, influye 

bastante en el tiempo y el clima del país, 

en  particular en la región  de la costa, y 

suele indicar las condiciones básicas para 

el sustento de la rica   biodiversidad 

marina que tiene el mar peruano, por lo 

que es necesario conocer sus condiciones 

normales (climatología) y que sirvan como 

referencia para obtener y analizar  las 

condiciones anómalas, como por ejemplo 

las presentadas durante  los eventos 

océano-atmosféricos El Niño y La Niña, 

los cuales son recurrentes.  

 

En general, la información de TSM en el 

Pacifico sur oriental es escasa, en 

particular frente a nuestras costas, por lo 

que en los últimos años, ha habido un gran 

esfuerzo de organismos internacionales y 

nacionales, de acopiar y generar bancos de 

datos de información confiable, que 

incluya información de cruceros, satélites, 

boyas, etc. Uno de ellos es la información 

del Centro de Diagnóstico Climático 

(CDC en sus siglas en inglés) de los 

Estados Unidos, conocida como TSM de 

Reynolds, que bajo el proceso de 

interpolación óptima generó el más 

importante banco de datos oceanográficos 

del sistema operacional de la NOAA 

(Agencia de investigación de la Atmósfera 

y Océano de los Estados Unidos). 

En el presente trabajo se analizará las 

principales características de la  

información TSM de Reynolds, 

correspondiente al sector frente a las 
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costas peruanas entre las coordenadas: 

90°O-70°O/3°S-19°S. 

 

DATOS Y METODOLOGIA 

 

Para realizar este trabajo se utilizaron: la 

base de datos TSM-Reynolds, que se 

puede obtener de la página web de la 

NOAA, y los datos de anomalía de la 

temperatura superficial del mar (ATSM) 

de la región Niño 1+2 (promedio del 

sector del Pacífico oriental comprendido 

entre las latitudes 0°-10°S/ 80°O-90°O),  

que se obtuvieron del NCEP/NOAA.  

 

La base de datos TSM-Reynolds (°C), son 

datos mensuales de todo el globo, cuya 

resolución espacial es de 1º de longitud  X 

1º de latitud. Fueron obtenidos mediante la 

técnica de interpolación óptima por los  

investigadores norteamericanos  Reynolds 

y Smith (1994) y mejorados en siguientes 

años (Reynolds et.al., 2002), cubren el 

periodo noviembre de 1981 a la fecha. En 

el presente trabajo se utilizó la versión 1 

(v1) de dicho juego de datos, y el periodo 

entre 1982 hasta diciembre del 2002.  

 

Los datos de (ATSM) de la región Niño 

1+2 están dados en °C, cubre el periodo 

enero de 1950 hasta la fecha, y fueron 

calculadas basándose en la climatología 

construida para el periodo 1971-2000. 

También se utilizó en el trabajo el 

periodo:1982 hasta diciembre del 2002. 

 

Se realizó el siguiente proceso 

metodológico: obtener y analizar  primero  

las climatologías espaciales mensuales, 

estacionales y anuales del área de estudio, 

limitado desde  las costas peruanas hasta la 

longitud 90ºW y las latitudes 3ºS hasta 

19ºS (Figura  1.a). Segundo, generar y 

analizar las climatologías temporales 

mensuales, estacionales y anuales de TSM 

de las áreas: A1, A2, A3 y A4 (Figura  

1.b), estas áreas fueron definidas  frente al 

litoral peruano extremo norte, norte, centro 

y sur respectivamente, con una distancia 

desde el litoral hasta   10º de longitud mar 

adentro. Tercero, analizar las series de 

tiempo anuales de TSM de la región Niño 

1+2, para identificar los años extremos El 

Niño y La Niña, para después analizar  en 

las series A1 a la A4, su comportamiento 

en dichos años extremos, igualmente, se 

analizó el comportamiento espacial en 

todo el área de estudio, durante dichos 

periodos anómalos.  
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Figura 1.-  Áreas  de estudio 

 

Al realizar las climatologías espaciales se 

utilizaron los veintiún años de información 

(252 meses) de la  TSM –Reynolds. Se 

realizaron promedios mensuales para todos 

los meses de enero del periodo y así 

sucesivamente con el resto de los meses, 

luego se obtuvieron los promedios 

estacionales (verano, otoño, invierno y 

primavera), y por último el promedio 

anual. En los valores  estacionales se 

consideró el periodo enero a marzo como 

verano, abril a junio como otoño, julio a 

setiembre como invierno y octubre a 

diciembre como primavera.  

 

Al desarrollar las climatologías temporales 

de cada una de las  áreas definidas (A1, 

A2, A3 y A4), se promediaron  

espacialmente los datos, reduciéndolas a 

una serie temporal. De ahí se realizaron los 

promedios mensuales, trimestrales y anual. 

 

Las anomalías tanto espaciales como 

temporales, se calcularon haciendo la 

diferencia con la  climatología respectiva. 

Para el procesamiento de la información se 

desarrollo programas en FORTRAN 77 y 

el software de visualización GRADS en un 

entorno de sistema operativo Unix. La 

validación de los programas en el caso de 

las climatologías espaciales se hizo 

comparando cualitativamente con 

imágenes de TSM del Centro de 

Predicción Numérica del Tiempo y Clima 

(CPNTC) cuya fuente es el NAVO/NMOC 

(Naval oceanographic Office of the Naval 

Meteorological and Oceanografic 

Command), y para las series  temporales 

en las áreas: A1, A2, A3 y A4 se comparó 

la serie A1 con información del  área Niño 

1+2 de la NOAA, verificándose una alta 

correspondencia entre ambas.  

 

RESULTADOS 

Climatologías 

Promedio anual y estacional. En la 

Figura 2, se muestra  las condiciones 

promedios anuales de la TSM  frente a 

la costa peruana. Se observa la 

a. b. 
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disminución de la temperatura en 

dirección sur-este, desde un núcleo de 

24°C ubicado entre 3°S y 9°S, al oeste 

de la longitud 86ºO, hasta temperaturas 

de 20ºC frente a la costa centro/sur 

peruana. En el litoral peruano, las 

temperaturas más altas  se presentan  

frente a las costas del departamento de 

Tumbes con valores entre 22ºC y 23ºC, 

disminuyendo gradualmente hasta 

valores entre 19ºC y 20ºC frente a los 

departamentos de Lima e Ica. 

 

En la Figura 3 se presentan las 

climatologías estacionales, obteniéndose, 

como era de esperarse, la temperatura 

máxima en la estación de verano, con 

valores entre los 24ºC y 25ºC frente a las 

costas de Tumbes y el norte del 

departamento de Piura, (aproximadamente 

hasta la latitud de 5ºS). En otoño, las 

temperaturas decaen a valores desde 23ºC 

en el extremo norte peruano, hasta 19ºC 

entre las latitudes 12ºS y 16.5ºS 

aproximadamente. En invierno, se dan las 

temperaturas mas frías en el mar peruano 

con valores entre 20ºC al extremo norte y 

entre 16ºC y 17ºC entre Lima y el norte de 

Arequipa. En la época de primavera, las 

temperaturas empiezan a incrementar 

alcanzando valores entre 21ºC y 18ºC 

cerca al litoral peruano. 

 

 
Figura 2. Climatología espacial de TSM  anual 
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Figura 3. Climatología espacial de TSM estacional 

 

Variación Mensual (Figura 4a, b) 

Enero.- Se observa en el  litoral peruano 

que las temperaturas máximas se presentan 

frente a las costas del departamento de 

Tumbes y frente a la costa sur entre 

Arequipa y Tacna con valores entre  23ºC 

y 24ºC. En general, gran parte del litoral 

de la costa peruana (desde Piura hasta Ica) 

presenta valores entre 21ºC y 23ºC. 

Febrero.- Durante febrero las 

temperaturas incrementan signifi-

cativamente, con valores entre 25ºC y 

26ºC frente a la costa norte y centro del 

departamento de Tumbes, hasta valores 

entre 22ºC y 23ºC frente a Lima e Ica. 

Además se puede observar un núcleo de 

aguas cálidas con temperaturas entre 27ºC 

y 28ºC  ubicado entre las longitudes 85ºO 

y 90ºO, mar afuera entre las latitudes 4 ºS 

y 6.5ºS aproximadamente.  

Marzo.- En marzo continúan las 

condiciones cálidas en el mar peruano, con 

temperaturas similares al mes anterior 

(25ºC y 26ºC frente al litoral norte y 21ºC 
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y 22ºC frente a Lima e Ica). El núcleo de 

aguas cálidas mar afuera, aumenta en su 

temperatura, llegando a valores mayores a 

28ºC alrededor de los 85°O 

aproximadamente.  

Abril.- Durante abril, se verifica el 

paulatino enfriamiento de las temperaturas 

marinas en el mar peruano, entre 2ºC y 

3ºC  en el extremo norte (de 26ºC a 24ºC 

frente a Tumbes) y 1ºC a 2ºC frente a la 

costa central y sur. Las temperaturas 

mínimas se dan frente a la costa de los 

departamentos de Lima e Ica con valores 

entre 20ºC y 21ºC.  

Mayo.- Las temperaturas son menores a 

21ºC en gran parte del mar frente a las 

costas peruanas entre Lambayeque y 

Tacna, excepto frente al norte de Tumbes, 

con temperaturas entre 23ºC y 24ºC. 

Junio.- Sigue disminuyendo las 

temperaturas marinas, por lo general entre 

1ºC y 2ºC. Las temperaturas máximas se 

presentan frente a las costas del 

departamento de Tumbes con valores entre 

22ºC y 23ºC y las mínimas entre el centro 

y sur del departamento de Lima y 

departamento de Ica con valores entre 

17ºC y 18ºC. 

Julio.- En el mes de julio, se visualiza un 

área de temperaturas entre 16ºC y 17ºC 

frente a las costas de Ica. En tanto que en 

la mayor parte del mar frente al Perú 

prevalecen las temperaturas menores a 

19ºC. 

Agosto.- Se extiende la zona mas fría en el 

litoral abarcando sectores frente a Lima, 

Ica y Arequipa, con temperaturas menores 

e iguales a 17ºC. A su vez se vislumbra 

temperaturas menores a 18ºC en la costa 

norte alrededor de los 8ºS. 

Setiembre.- El mes más frío del año en 

cuanto a TSM frente al litoral peruano. 

Predominan temperaturas menores a 18ºC 

en gran parte del mar peruano desde Piura 

hasta Tacna. Con el núcleo de agua mas 

frío (menor a 17ºC) frente a Lima ,Ica y el 

norte de Ica. Además, las temperaturas 

máximas se presentan frente a las costas 

del departamento de Tumbes con valores 

entre 20ºC y 21º.  

Octubre.- Se inicia el periodo de 

calentamiento marino en la región de 

análisis, las temperaturas  varían entre 

22ºC y 20ºC frente a Tumbes y son 

menores de 19ºC frente al resto del litoral 

peruano.  

Noviembre.- Si bien el mar mas cercano a 

la costa peruana presenta en su mayor 

parte temperaturas menores a 19ºC, se 

observa el calentamiento en 1ºC y 2ºC 

respecto al mes anterior, destacando un 

núcleo entre  20ºC y 21ºC frente al 

extremo sur (Moquegua y Tacna). 

Diciembre.- Incremento significativo en la 

TSM, con valores predominantemente 

entre 21ºC y 20ºC frente al litoral entre 

Lambayeque e Ica. Tanto el extremo norte 

(frente a Tumbes) como el extremo sur 

(frente a Moquegua y Tacna) presentan  

temperaturas entre 22ºC y 23ºC. 
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Figura 4.a. Climatología espacial de TSM mensual. Enero a junio 
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Figura 4.b. Climatología espacial de TSM mensual. Julio  a diciembre 

 

Climatología de las áreas A1, A2, A3 y 

A4.  En la Tabla 1 y la Figura 5 se presenta 

las climatologías mensuales, estacionales y 

anuales, obtenidas para las áreas A1, A2, 

A3 y A4 frente al litoral peruano. 

Mensualmente, la TSM máxima y mínima 

promedio se da en las áreas A1, A2 y A3 

en marzo y setiembre respectivamente, sin 

embargo en el área A4 frente a la costa sur 

peruana, dichos valores se dan un mes 

antes, es decir  en febrero y agosto. 
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Figura 5. Climatologías mensuales de TSM en las áreas A1, A2, A3 y A4 

 

 

Estacionalmente, las mayores TSM se dan 

en la estación de verano con los siguientes 

valores: 25,94 ºC (A1), 25,43ºC (A2), 

24,74ºC (A3) y 24,20ºC (A4) y las 

menores TSM se dan en la estación de 

invierno con los siguientes valores:  

20,80ºC (A1), 20,02ºC (A2), 19,04ºC (A3) 

y 17,40ºC (A4). Según la Tabla 1, el 

promedio anual multianual para las áreas 

A1, A2, A3 y A4 son respectivamente: 

23,21ºC, 22,75ºC, 21,68ºC y 20,49ºC, 

observándose un descenso progresivo de 

norte a sur, con un gradiente de 0,46ºC 

entre el A1 y el A2(frente al litoral norte) 

y alrededor de 1,1°C entre las otras áreas.  
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Tabla1. Valores de la climatología mensual de la TSM para las áreas: A1, A2, A3 y A4  

             Áreas 

Meses 
A1 A2 A3 A4 

 Temperatura superficial del mar (ºC) 

Enero 24,47 24,21 23,76 22,96 

Febrero 26,30 25,81 25,14 23,93 

Marzo 27,04 26,27 25,34 23,72 

Abril 25,91 25,30 24,25 23,32 

Mayo 24,44 23,81 22,78 20 ,69 

Junio 22,92 22,20 21,24 19,11 

Julio 21,69 20,80 19,76 17,83 

Agosto 20,57 19,80 18,85 17,14 

Setiembre 20,16 19,47 18,53 17,23 

Octubre 20,66 19,78 18,88 17,86 

Noviembre 21,55 20,83 19,92 19,09 

Diciembre 22,80 22,35 21,69 20,98 

EFM 25,94 25,43 24,74 24,20 

AMJ 24,42 23,77 22,76 21,04 

JAS 20,80 20,02 19,04 17,40 

OND 21,67 20,99 20,17 19,31 

Anual 23,21 22,75 21,68 20,49 

 

 

Figura 6. Serie de tiempo anual de la TSM Niño 1+2 

 

Eventos El Niño y La Niña 

Utilizando el índice Niño 1+2 (Figura  6), 

se determinó los eventos El Niño y La 

Niña ocurridos  entre el periodo 1981 y 

2002. 

Niños intensos ocurrieron en los años 1983 

y 1997 y Niño moderado en el año 1987. 

También se observaron que los años Niñas 

fuertes se dieron en los años 1985, 1988 y 

1996; y un moderado en 1999 
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Figura 7. Anomalías espaciales de los años Niños Intensos: a. 1983 b. 1997 

 

En la Figura 7.a correspondiente al año 

Niño 1983, se observó un fuerte 

calentamiento marino en toda la región de 

estudio, con anomalías entre +4,5ºC y 

+0,5ºC. Frente al litoral peruano, se 

concentraron las mayores anomalías 

positivas, con valores entre 3,5 y 4,5ºC 

desde Tumbes hasta aproximadamente 

Lima. Por otro lado, en la costa sur se 

presentaron las más bajas anomalías frente 

a las costas de los departamentos de 

Arequipa, Moquegua y Tacna, con valores 

entre +1,5ºC y +2ºC. Mar afuera entre las 

longitudes 90ºO y 82ºO y al sur de los 

19ºS aproximadamente,  se tuvo anomalías 

entre 0,5ºC y 0ºC indicando condiciones 

ligeramente cálidas. 

 

En la Figura 7.b, durante  El Niño 1997 las 

condiciones también fueron bastante 

cálidas aunque en magnitud de menor 

anomalía anual frente a nuestras costas, en 

comparación al Niño 1983. 

 

 
Figura 8. Anomalías espaciales en Año Niño moderado (1987) 

a. b. 
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Durante El Niño moderado 1987 (Figura  

8), las anomalías máximas en el litoral 

peruano se presentaron frente a las costas 

entre Tumbes  y el norte de Lima, con 

valores entre 1ºC y 1,5ºC. Entre el centro 

del departamento de Lima e Ica, las 

condiciones fueron casi normales. 

 

  

 

Figura 9. Anomalías espaciales de los años Niñas fuertes: a. 1985, b.  1988 y c. 1996 

 

En la Figura 9 correspondiente a los años 

Niña 1985, 1988 y 1996 las condiciones 

son opuestas, de enfriamiento generalizado 

en todo el área de estudio. Durante La 

Niña 1985 (Figura 9.a), se observa en el 

litoral peruano las máximas anomalías 

negativas frente a las costas de Tumbes y 

Piura, con valores entre -1,5ºC y -2,0ºC. 

Entre las latitudes 12ºS y 14.5ºS 

aproximadamente, las anomalías están en 

a. b. 

c. 
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el rango de -0,5ºC y -1,0ºC y frente a la 

costa sur anomalías ligeras de -0,5ºC. Mar 

afuera, entre las longitudes de 90W y 82W 

se presenta anomalías entre 0ºC y 0,5ºC 

que indican condiciones normales. 

En la Figura 9.b correspondiente al año 

Niña 1988, se observa las condiciones mas 

frías frente a las costas del departamento 

de Piura, con anomalías entre -1,5ºC y -

2ºC, así como anomalías entre -0,5 y -

1,0ºC entre las latitudes 10ºS y 19ºS. 

Frente a las costas de Lima, mar afuera 

entre las longitudes 81ºO y 84ºO, se puede 

observar un núcleo de condiciones cerca 

de lo normal con anomalías entre -0,5ºC y 

0,0ºC. 

Durante el año Niña 1996 (Figura 9.c) se 

presentó en general temperaturas más 

bajas  frente a  la costa central,  en 

comparación a los casos anteriores. Se 

presentaron anomalías entre -2ºC y -1,5ºC  

que abarcaron  el sector entre el centro  de 

Piura y el norte del departamento de Lima,  

y anomalías entre -1,5ºC y -1,0ºC frente al 

resto del litoral del departamento de Lima. 

 

 
Figura 10. Anomalías espaciales en el año Niña moderado 1999 

La Figura 10 correspondiente al año Niña 

1999, indicó condiciones frías con 

anomalías entre -1,5ºC y -0,5ºC frente al 

litoral peruano. Los valores mas fríos se 

dieron entre Piura y Ancash 

aproximadamente. 

Un resumen de las principales anomalías 

obtenidas para los eventos El Niño y la 

Niña previamente definidos, utilizando las 

series temporales  obtenidas para las áreas: 

A1, A2, A3 y A4, se presentan en las 

tablas 2 y 3 y Figura  11. De lo analizado 

se puede indicar lo siguiente:  

• Existe un comportamiento bastante 

similar entre las anomalías de las áreas 

A1 (entre las latitudes 3°S y 6°S) y 

A2, (entre las latitudes 6ºS y 9ºS), con 

intensidades por lo general, 
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ligeramente mayores en el área A1 en 

comparación al A2. 

• Frente al litoral central peruano (A3), 

existe una mayor variabilidad 

estacional e interanual con un patrón 

de comportamiento que difiere de las 

áreas A1, A2, e inclusive la A4. Se 

observa en esta área, a los eventos La 

Niña mas definidos y con  anomalías 

negativas más intensas de toda el área 

de estudio, asociados a fuertes 

procesos de afloramiento.  También 

puede ser afectado por los eventos El 

Niño, especialmente los fuertes o 

intensos, aunque por lo general con 

intensidades (anomalías) menores a las 

de las otras áreas. 

• El área A4 frente al litoral sur 

peruano, presenta un patrón de 

anomalías más cercano a las áreas A1 

y A2 que a la A3, observándose 

claramente los eventos El Niño tanto 

fuertes como moderados(1982-83, 

1987, 1992, 1997-98) y no así los 

eventos La Niña, con intensidades más 

débiles respecto a las otras áreas. 

• En el año Niño intenso 1983, se dio la 

mayor anomalía mensual de todo el 

periodo de registro en las áreas A1 y 

A2, es decir frente al litoral norte entre 

los 3ºS y 9ºS, durante los meses de 

junio y julio con un valor alrededor de 

+5ºC. En el año Niño intenso 1997, se 

dio la mayor anomalía mensual en las 

áreas A1 y A2 en el mes de agosto, 

con un valor alrededor de 4,4ºC. En el 

Niño moderado 1987, se dio la mayor 

anomalía en el área A1 en el mes de 

octubre, con un valor de +1,6ºC.  

• En el año Niña fuerte 1985 se dio la 

anomalía más baja en el área A3 

durante el mes de mayo, con un valor 

de -3ºC. En el año Niña 1988 se dio la 

mínima temperatura y anomalía en la 

misma área durante el mes de agosto (-

3,2ºC), similarmente en la Niña 1996 

con un valor de -3,6ºC en el mes de 

julio. En La Niña moderada 1999,  la 

menor anomalía fue -2,8ºC en julio y 

en el A3. 

 

 

 

Tabla 2.  ATSM (ºC) máxima de las áreas A1 a A4 en  los eventos El Niño 82/83, 87  y  97/98  

 Niños                    
   Áreas 

82/83 87 97/98 

 ATSM 
(max) 

Mes ATSM 
(max) 

Mes ATSM 
(max) 

Mes 

A1 4,8 07 1,6 10 4,4 08 
A2 5 06 1,4 03 4,3 08 
A3 2,7 06 0,8 03 2,6 12 
A4 3,3 06 1 03 2,9 06 
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Figura 11. Series de tiempo de las anomalías de la TSM en las áreas A1, A2, A3 y A4 

 

 

Tabla 3. ATSM (ºC)  mínimas de las áreas A1 a A4 en los eventos La Niña 85, 88, 96 y 99  

  Niñas      
 

Áreas 

85 88 96 99 

 ATSM 
(min) 

Mes ATSM 
(min) 

Mes ATSM 
(min) 

Mes ATSM 
(min) 

Mes 

A1 -2,4 05 -2,1 06 -2 04 -1.6 04 
A2 -2 05 -1,8 07 -1,8 07 -1,2 07 
A3 -3 08 -3,2 08 -3,6 07 -2,8 07 
A4 -0,8 10 -1,2 07 -1,2 07 -0,5 12 
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CONCLUSIONES 

 

• En condiciones normales como 

promedio anual, las aguas 

superficiales marinas más cálidas se 

concentran frente a la costa del 

departamento de Tumbes con 

temperaturas entre 22ºC y 23ºC y las 

mínimas frente a las costas de los 

departamentos de Lima e Ica con 

temperaturas entre 19ºC y 20ºC. 

Estacionalmente, como era de 

esperarse, la temperatura máxima se 

presenta en la estación de verano 

frente a las costas de Tumbes con 

valores entre 24ºC y 25ºC y la mínima 

en invierno frente a la zona sur del 

departamento de Lima, hasta la zona 

norte del departamento de Arequipa, 

con valores entre 16ºC y 17ºC. A nivel 

mensual las mayores TSM se dan en 

los meses entre febrero y abril frente a 

las costas de Tumbes, con valores 

entre 25ºC y 26ºC y las menores en los 

meses de julio, agosto y setiembre 

frente a las costas de los 

departamentos de Lima, Ica y 

Arequipa con valores entre 16ºC y 

17ºC. 

• En promedio para las áreas A1, A2, 

A3 y A4 (frente al litoral del extremo 

norte, norte, centro y sur peruano 

respectivamente) se observa un 

descenso progresivo de la TSM de 

norte a sur con valores de: 23,21ºC, 

22,75ºC, 21,68ºC y 20,49ºC;  

mensualmente el mes más cálido se da 

en marzo en A1, con un valor de 

27,04ºC y el mes mas frío en el mes de 

agosto en A4, con un valor de 

17,14ºC. 

• El mar frente a las costas peruanas  es 

perturbado en forma opuesta ante la 

presencia de los fenómenos El Niño y 

La Niña. Por ejemplo durante el Niño 

intenso de 1983 las anomalías mas 

altas (3,5ºC y 4ºC) se concentran 

frente a las costas del departamento de 

Piura  y por el contrario durante La 

Niña más fuerte de1996, las mínimas 

TSM se dieron frente a la costa 

central, con anomalías que en 

promedio llegaron a –3,6ºC en julio 

para el área A3.  

• Finalmente, el patrón de 

comportamiento de las ATSM, indican 

una variabilidad mensual e interanual 

muy similar frente al mar peruano 

frente a las latitudes 3ºS y 9ºS 

aproximadamente, con condiciones 

más cálidas en el extremo norte( área 

A1 entre 3ºS y 6ºS) y donde se 

observan los mayores impactos 

térmicos de El Niño; en la costa 

central, existe una marcada diferencia 

del mar frente a las latitudes 9ºS y 

14ºS, donde se concentran las 

anomalías mas frías de todo el litoral 

(asociadas a fuertes procesos de 
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afloramiento  en la región), y se 

observan mejor definidas los eventos 

tipo La Niña. Mientras que  frente al 

litoral sur  entre las latitudes 14ºS y 

18,6ºS, el comportamiento es un poco 

mas afín a las áreas del extremo norte 

y norte peruano, y donde se puede 

observar la influencia de los eventos 

El Niño tanto fuertes como 

moderados(1997-98, 1987, 1997-98). 
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RESUMEN 

 

En el presente estudio se analiza y evalúa estadísticamente  la distribución del  momento sísmico Mo  
para  definir las zonas de mayor potencial sísmico en el Perú a partir  de una base de datos sísmicos 
extraídos del catalogo del Instituto Geofísico del Perú (IGP). El periodo de estudio comprende los años 
de 1985 al 2004 ( )0.4≥ML . Los resultados indican que las regiones en donde el momento sísmico (Mo) 
es mayor, fueron las regiones Sur con un valor de Mo = 3.2E+26 dinas.cm, equivalente a un sismo de 
magnitud Mw = 9.0, seguida  por las región Centro con un valor de Mo = 2.12E+25 dinas.cm. 
equivalente a un sismo de magnitud Mw = 8.2 y la región Norte con un valor de Mo =9.60E+24 
dinas.cm, proporcional a un sismo de magnitud Mw =7.9. 
 

 

INTRODUCCIÓN 

 

El borde occidental de América del Sur es 

conocido como una de las regiones de 

mayor actividad sísmica en el mundo y en 

él, son frecuentes los sismos de magnitud 

elevada (M>7.0) que producen enormes 

daños materiales con cuantiosas pérdidas 

de vidas humanas. El Perú, forma parte de 

esta región y su actividad sísmica esta 

principalmente relacionada con el proceso 

de subducción de la placa oceánica 

(Nazca) bajo la placa continental 

(Sudamericana) a una velocidad de 8 

cm/año (DeMets 1990).  

Ante la ocurrencia continua de sismos, es 

necesario poder distinguir los unos de 

otros,  y para tal fin, se ha asumido medir 

su tamaño a partir del cálculo del 

parámetro conocido como magnitud. La 

magnitud de un sismo fue calculada por 

primera vez por Ritcher (1935) y fue 

denominada como magnitud local  (ML). 

Recientemente, el tamaño del sismo puede 

ser mejor cuantificado a partir de la 

cantidad de energía liberada o del cálculo 

del Mo. Este ultimo parámetro esta 

definido en función del modulo de rigidez, 

dimensiones del área de falla y del 

desplazamiento medio producido sobre el 

plano de falla. Hoy en día,  el Mo resulta 

ser una buena medida del tamaño del 

sismo, pero al no contar en la mayoría de 

los casos con datos fiables sobre algunos 

de los parámetros anteriormente indicados,  

la  relación se torna arbitraria. Por tal 

razón, varios autores (Aki, 1966; 

Kanamori, 1977 y 1978;  Hanks y 
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Kanamori, 1979), han establecido 

relaciones directas entre el Mo y la 

magnitud de los sismos ( mb, ML, Ms, 

Mw), siendo muchas de estas relaciones 

aceptables para estimar el Mo. 

 

En el presente estudio, se cuantifica la 

cantidad del Mo obtenido a partir de la 

magnitud local ML para un total de 

1,581sismos ocurridos en el Perú entre los 

años de 1985 al 2004. El análisis 

estadístico del Mo por regiones permitirá 

identificar las zonas en donde este 

parámetro es mayor. 

 

CARACTERÍSTICAS GENERALES 

DE LA SISMICIDAD EN PERÚ 

 

En el margen Occidental de Sudamérica se 

ha formado la Cordillera de los Andes, 

desde Venezuela hasta el Sur de Chile, 

paralela a la línea de costa. La topografía 

abrupta de esta cordillera esta relacionada 

con la ocurrencia continua de actividad 

sísmica en la zona de subducción y en el 

interior del continente como una 

consecuencia directa de la interacción de 

dos placas convergentes, la placa Nazca y 

la Sudamericana (Bernal, 1999). A fin de 

realizar un mejor análisis de la distribución 

espacial de los sismos (Figura 1), estos han 

sido clasificados de acuerdo a la 

profundidad de sus focos en sismos 

superficiales (h ≤ 60 km.), intermedios 

(60< h ≤ 300 km.) y profundos (h > 300 

km.) (Tavera 2001). 

Sismos con foco Superficial (h ≤≤≤≤ 60 Km) 

 

 En la Figura 1, se presenta sismos con 

foco superficial (círculos) y ellos en mayor 

numero se ubican de Norte a Sur, entre la 

fosa y la línea de costa, siendo estos 

posiblemente asociados al proceso de 

subducción de la placa de Nazca bajo la 

Sudamericana a profundidades menores a 

60 km. En el interior del continente, 

también existe presencia de sismos 

superficiales y estos se distribuyen de 

Norte a Sur, a lo largo de la zona 

Subandina y en la Alta Cordillera 

asociados a las deformaciones 

superficiales con la presencia de 

importantes sistemas de fallas. 

 

Sismos con foco Intermedio (60 < h ≤≤≤≤ 

300km)  

 

Los sismos con foco intermedio 

(cuadrados), se distribuyen cerca del litoral 

costero a partir de los 8oS en dirección Sur 

y sobre la región Subandina de la parte 

Norte y Centro del Perú, todos paralelos a 

la orientación de la Cordillera Andina. En 

la región Sur, la distribución espacial de 

sismos es mucho más densa que en las 

regiones de Norte y Centro y cubren 

prácticamente todo el Altiplano (Figura 1). 

 

Sismos con foco Profundo (h > 300km) 

 

En la Figura 1 se observa que los sismos 

con foco profundo (triángulos), se 
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Figura 2. Perfiles de sismicidad para el periodo 1960 – 
1995 (mb > 5.0) según las líneas AA´; BB´ y CC´ de la 

Figura 1. 

Figura 1. Mapa de distribución espacial de sismos ocurridos en el 
Perú entre 1960 – 1995, mb>5.0 (Catalogo IGP). Sismos 

superficiales (h<60 km) círculos, sismos intermedios (60 < h >350) 
cuadrados y sismos profundos (h>300) triángulos. 
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A fin de analizar las características de la 

distribución de los sismos en función de la 

profundidad de sus focos, en la Figura 2 se 

muestra tres perfiles de sismicidad a lo 

largo de las líneas indicadas en la Figura1. 

En el perfil AA’ (Figura 2a) se observa 

que la profundidad de los sismos aumenta 

de Oeste a Este con focos a menos de 50 

Km. en la zona oceánica, aumentando su 

profundidad hasta 150 km en el interior 

del continente. En esta figura se observa la 

ausencia de sismos a la profundidad de 

150 km y a distancias entre 200 y 400 km. 

desde la fosa, la cual puede ser asociada a 

la presencia de una laguna sísmica En el 

perfil BB’ (Figura 2b) se observa que la 

distribución de focos sigue el patrón 

descrito anteriormente, pero sin la posible 

laguna sísmica. Para la región Sur del Perú 

(perfil CC’, Figura 2c), la distribución 

vertical de los hipocentros presenta 

características diferentes; es decir la 

profundidad de los sismos aumenta 

linealmente hacia el Este con una 

pendiente de 25o a 30o hasta 300 km de 

profundidad. Los sismos con foco 

profundo pueden ser identificados en las 

figuras 2b y 2c, estando todos 

concentrados a niveles de profundidad de 

500 a 700 km. Mayor información sobre 

las características de la sismicidad en el 

Perú pueden ser encontrados en Tavera 

(2001), Bernal (2002), Ccallo (2003).  

 

PARAMETROS ASOCIADOS AL 

TAMAÑO DE LOS SISMOS 

 

El tamaño de los sismos puede ser medido 

en función de la cantidad de energía 

liberada (Magnitud) y/o mediante el grado 

de destrucción que ellos causan en 

superficie (Intensidad). La Magnitud y la 

Intensidad, son dos medidas diferentes de 

un sismo, aunque suelen ser 

frecuentemente confundidas.  Según 

Tavera ( 1999 ), las principales 

características de estos parámetros son : 

 

Magnitud 

 

El concepto de magnitud fue introducido 

en 1935 por Charles Richter para medir el 

tamaño de los sismos locales y así poder 

estimar la energía que ellos liberaban a fin 

de ser comparados con otros sismos. 

Posteriormente, el uso de esta escala se 

extendió y fue aplicándose a los diferentes 

sismos que ocurrían en el mundo. 

 

 En general las diferentes escalas de 

magnitud están en función de un tipo de 

onda o fase sísmica en particular que 

pueda identificarse sobre el registro del 

sismo siendo las más comunes las 

siguientes: 

 

Magnitud local (ML).-  

ML = Log A (∆) – Log Ao (∆) 
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Magnitud de ondas superficiales (Ms).-  

Ms = Log (A/T) + 1.66 Log ∆ + 3.3 

 

Magnitud de ondas de volumen (mb).-  

mb = Log (A/T) + Q (∆,h) 

 

Magnitud de duración (MD ) 

MD = a + b Log t + c log T + d ∆ 

 

En todas estas ecuaciones, A representa la 

amplitud máxima; Ao la amplitud de 

referencia inicial; T, el periodo; ∆ 

distancia epicentral; Q, la atenuación del 

medio; h, la profundidad del foco; D, la 

duración del registro del sismo; a, b y c, 

constantes que tienen que ser determinadas 

para cada estación. 

 

Momento Sísmico 

El momento sísmico es una medida más 

consistente del tamaño del sismo ya que se 

basa directamente en la estimación de la 

energía irradia por el sismo y hoy en día, 

es el parámetro más importante. Este 

parámetro puede ser obtenido a partir de la 

relación establecida por Aki (1966). 

 

Mo = µ.S.D 

 

Donde, µ es él modulo de rigidez, S el área 

de la falla y D el desplazamiento medio 

sobre el plano de falla. 

 

 

 

 

Magnitud Momento (Mw ) 

 

El momento sísmico a dado lugar a la 

definición de una nueva escala 

denominada magnitud energía (Kanamori, 

1977), 

 

Mw = (2/3) Log (Mo) – 6.0 

 

Donde, Mo es el momento sísmico que 

viene expresado en Nm 

 

ANÁLISIS Y EVALUACIÓN DEL Mo  

PARA SISMOS OCURRIDOS EN 

PERU (1985 - 2004) 

 

Durante los últimos años, los sismólogos 

han preferido el uso del momento sísmico 

Mo  para cuantificar el tamaño de un 

sismo, por ser éste uno de los parámetros 

sísmicos que define con mayor precisión la  

cantidad de energía sísmica liberada. En 

este estudio para estimar el Mo se utiliza la 

relación propuesta por  Thatcher y  Hansk 

(1973), a fin de relacionar el Mo con la 

magnitud local:  

 

Log Mo =1.5 ML +16        (1) 

 

Utilizando esta ecuación se procede a 

calcular el Mo para sismos con focos 

superficiales e intermedios ocurridos en 

Perú entre los años de 1985 al 2004, todos 

con valores de magnitud ML igual o 

mayor a 4.0. Los datos provienen del 

catalogo del Instituto Geofísico del Perú 

(IGP) y son mostrados en las Figuras 3 y  
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4. La distribución espacial de estos sismos 

coincide con lo descrito anteriormente. 

Con la base de datos obtenida  se procede 

a realizar un análisis cuantitativo del Mo 

asociado a sismos ocurridos en Perú 

durante el periodo 1985-2004 ( 0.4≥ML ), 

según el siguiente procedimiento: 

 

1) Se conforma una base de datos con 

intervalos de 5 años para las regiones 

Norte, Centro y Sur. 

2) De la misma manera para intervalos de 

1 año para sismos superficiales e 

intermedios. 

3) Para cada intervalo y región, se realiza 

la sumatoria acumulada del Mo. 

4) Se realizara el análisis del  Mo 

acumulados por  región, sea mensual y 

total. 

 

A fin de evaluar la validez de la ecuación 

(1) se ha seleccionado 6 sismos para los 

cuales se conoce el valor de Mo y su 

magnitud ML y todos ocurridos dentro del 

periodo de estudio. Para estos sismos, el 

valor de Mo que obtuvo a partir del 

análisis espectral y sismogramas sinteticos 

por Tavera et al, (1990, 1991, 1996 y 

2001). Los resultados obtenidos en este 

estudio son similares a los calculados por 

el autor antes mencionado, lo cual da 

fiabilidad al procedimiento seguido. 

 

CUANTIFICACION DEL Mo   

 

Momento Sísmico por Región 

 

 Sismos superficiales 

En la Figura 5, se presenta la distribución 

acumulativa del Mo para sismos 

superficiales ocurridos en las regiones 

Norte Centro y Sur del Perú (intervalos de 

5 años). En dicha figura se observa  que 

durante el periodo 1985 -1990, el mayor 

valor del Mo corresponde a la región Sur 

con un total de Mo=2.01E+25 dinas.cm. 

Este valor, es equivalente a la energía 

liberada por un sismo de magnitud 

Mw=8.2. En  porcentaje, este fue del 52%; 

es decir, prácticamente el doble de la 

energía liberada en las regiones Norte y 

Centro. 

 

 

Tabla 1. Estimación del Mo para sismos de mayor magnitud  ocurridos en Perú entre 1990 y 2003 

 

Fecha 
dd/mm/aa 

Magnitud 
( ML) 

Magnitud 
Mw 

Mo 
Nm. 

Mo en este estudio 
Nm. 

 
23-06-2001 
03-04-1999 
12-11-1996 
18-04-1993 
04-04-1991 
30-05-1990 

 
6.9 
6.0 
6.4 
5.6 
5.5 
5.6 

 
8.2 
6.6 
7.7 
6.4 
6.3 
6.2 

 
1.8E+21 
1.2E+19 
4.4E+20 
4.2E+18 
2.0E+18 
5.0E+18 

 
2.1E+21 
3.9E+19 
3.8E+20 
4.7E+18 
1.7E+18 
4.7E+18 
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Figura 4. Mapa de distribución espacial de sismos ocurridos en 
Perú entre 1985 al 2004 ML > 4.0 (catalogo del IGP). Los 

cuadrados representan a sismos con foco intermedio 
(60<h>350) 

Figura 3. Mapa de distribución espacial de sismos ocurridos en Perú 
entre 1985 al 2004, ML>4.0 (Catalogo IGP). Los círculos representan 

a sismos con foco Superficial (0<h>60 km) 
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Durante el periodo 1991-1995, el Mo fue 

mayor para  la región Central con un valor 

de Mo=2.12E+25 dinas.cm, equivalente a 

un sismo de magnitud Mw=8.2. En 

términos de porcentaje en esta región se 

libero el doble de la energía  que las otras 

regiones. 

 

Para el periodo 1996-2000, el mayor Mo 

corresponde a la región Sur, siendo este 

valor de Mo=5.07E+25 dinas.cm  

equivalente a un sismo de magnitud 

Mw=8.5. En porcentaje, en esta región se 

libero casi el total de la energía liberada 

durante este periodo. En el periodo  2001 -

2004, el mayor Mo corresponde a la región 

Sur, siendo este de Mo=3.2E+26 dinas.cm, 

equivalente a un sismo de magnitud 

Mw=9.0. En términos de porcentaje, en 

esta región se libero el 98% del total  de la 

energía  liberada por los sismos. 

 

Sismos intermedios 

 

 En la Figura 6, se presenta la distribución 

acumulativa del Mo para las regiones 

Norte, Centro y Sur  considerando sismos 

ocurridos a profundidades intermedias 

(intervalos 5 años). En dicha figura se 

observa  que durante el periodo 1985–

1990, el mayor Mo se tiene para la región 

Sur con un total de Mo=2.75E+25 

dinas.cm. Este valor del Mo es equivalente 

a la energía liberada por un sismo de 

magnitud Mw=8.3 y en porcentaje, este 

fue del 60%, siendo prácticamente el doble 

que las regiones Norte y Centro. Durante 

el periodo 1991-1995, el mayor valor del 

Mo corresponde a la región Central, 

siendo este de Mo=2.12E+25 dinas.cm, 

equivalente a un sismo de magnitud 

Mw=8.2 que en términos de porcentaje,  es 

casi el doble que en las otras regiones. 

Para el periodo 1996-2000, el mayor Mo 

es para la región Norte, siendo este de 

Mo=2.40E+25 dinas.cm, equivalente a un 

sismo de magnitud ML = 8.2 y que en 

términos de porcentaje, es casi  doble que 

en las otras 2 regiones. En el periodo 

2001- 2004, el mayor  valor de Mo se 

libero en la región Centro, siendo este 

valor de Mo=6.34E+24 dinas.cm, 

equivalente a un sismo de magnitud 

Mw=7.9. En términos de porcentaje, es el 

doble de la energía liberada en 

comparación con las otras regiones. 

 

Momento Sísmico Mensual 

 

Sismos Superficiales 

En la Figura 7, se presenta el momento 

sísmico acumulado mes a mes para el 

periodo comprendido entre los  años 1985 

a 2004, todos para sismos con foco 

superficial. En general,  en dicha figura se 

observa que durante los meses de 

Noviembre de 1989, Abril de 1988, Julio 

de 1991, Marzo de 1995, Noviembre de 

1996, y Junio del 2001, se han producido 

sismos de mayor magnitud; por lo tanto, se 



Análisis estadístico del Mo a partir de la Magnitud local (ML) 

35 

ha producido mayor liberación de energía 

sísmica y altos valores de Mo. Durante 

este periodo, sobresale el sismo ocurrido 

del 23 de junio del 2001 con una  

magnitud de 8.2 Mw y Mo=2.1E+21Nm. 

Las características sismotectonicas del 

sismo del 23 de junio 2001 pueden ser 

consultadas en Tavera (2001).  Por la 

ocurrencia continua de sismos de 

magnitud elevada 0.6≥Mw , sobresalen 

los años de 1994, 2003 y 2004. 

 

Sismos Intermedios  

En la Figura 8 se presenta el momento 

sísmico acumulado mes a mes para el 

periodo comprendido entre los años 1985 a 

2004, todos para sismos con foco 

intermedio. En dicha figura se observa que 

durante los meses de Abril de 1986, Abril 

de1991, Julio de 1992, Octubre de1997 y 

Abril de1998, se han producidos sismos de 

mayor magnitud con lo consecuente 

liberaron gran cantidad de energía  y altos 

valores de Mo. En todos los casos, en cada 

mes, debido a la ocurrencia continua de 

sismos de magnitud elevada ( 0.6≥Mw ) 

sobresalen los años de 1987, 1995 y 2001. 

 

Momento Sísmico Anual 

En la Figura 9, se presenta la distribución 

anual del Mo para el periodo de 1985 a  

2004. Para sismos con foco superficial, el  

mayor valor del Mo corresponde al año 

2001 debida a la ocurrencia del sismo del 

23 Junio en la región sur del Perú (8.2 

Mw). Este Mo corresponde al 63 % del 

total obtenido para todos los sismos 

ocurridos durante este periodo. El Mo total 

es 3.02E+26 dinas.cm equivale a un sismo 

de magnitud 9.0 Mw  algo mayor al 

correspondiente al sismo del 23 junio. 

 

 
 

  

  

Figura 5 Momento sísmico acumulado para periodos de 5 años correspondientes a sismos de foco superficial 
ocurridos en las regiones norte (N), Centro (C) y Sur ( S) del Perú. 
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Figura 6. Momento sísmico acumulado para periodos de 5 años correspondientes a sismos de foco intermedio 
ocurridos en las regiones Norte (N), Centro (C ) y Sur (S) del Perú. 
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Figura 7. Momento sismico ( Mo) acumulado por mes correspondiente a sismos con foco superficial  ocurridos en 

Perú entre 1985 y2004. 
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Figura 7… Continuación. 
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Figura 8. Momento sismico ( Mo ) acumulado por mes correspondiente a sismos con focos intermedios ocurridos 

en Perú entre 1985 y 2004. 
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Figura 8. .. Continuación. 
 

 

Así mismo, en el año de 1996 el Mo 

acumulado es de  4.41E+25 dinas.cm y 

corresponde al sismo del Noviembre 

de1996. Para los demás años,  el Mo esta 

en  menor porcentaje comparados con los 

años el porcentaje del Mo es menor.   

 

Para sismos con foco intermedio, el valor 

máximo de Mo corresponde al año de 

1991 con un total de 5.0E +25 dinas.cm  y 

que corresponde al 22% del total obtenido 

y equivale a un sismo de magnitud 8.5 

Mw.  Para los demás años, el Mo es menor 

comparado con el año 1991. 

 

CONCLUSIONES 

 

El análisis del momento sísmico Mo 

correspondiente a  sismos ocurridos en Perú 

entre 1985-2004 nos han permitido llegar a 

las siguientes conclusiones: 

-El Mo puede ser estimado a partir de los 

valores de magnitud uno de los parámetros 

que permite tener mayor confiabilidad del 

tamaño del sismo y la cantidad de energía 

liberada es mediante el calculo del Mo 

obtenido para los sismos siempre y cuando 

se cuantifiquen valores con gran cantidad 

de datos. En este estudio la cuantificación 

del Mo en diferentes periodos y niveles de 

profundidad asociados a sismos ocurridos 

en Perú, ha permitido identificar las 

regiones donde se ha producido la mayor 

liberación de energía.  

-Para sismos con foco superficial, el 

mayor valor de Mo corresponde a la 

región Sur, con valores máximos de Mo = 

3.2E+26 dinas.cm,  que equivale a un 

sismo de magnitud 9 Mw esta cantidad del 

Mo  corresponde al 98% del total obtenido 

para la región Sur. Para sismos con foco 

intermedio, el mayor Mo  es para la región 

Centro con un valor máximo de Mo = 
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2.82E+25 dinas.cm, y que corresponde a 

un sismo de magnitud 8.3 Mw. 

-Mensualmente, para los sismos con foco 

superficial presentaron valores máximos 

de Mo,  en los meses de Abril de 1988, 

Julio de 1991, Marzo de 1995, Noviembre 

de1996 y Junio del 2001 y periodos en los 

cuales ocurrieron sismos de gran 

magnitud.   

-Para el año 2001, se ha estimado el  

mayor Mo=3.02E+26 dinas.cm, y que 

corresponde al 63% del total obtenido para 

los sismos con foco superficial ocurridos 

durante todo el periodo de estudio. 
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Figura 9. Momento sísmico total por año liberado por sismos con foco superficiales e intermedios ocurridos 
durante el periodo de 1985 al 2004. El Mo esta dado en dinas x cm. 
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RESUMEN 

 
En este trabajo se realiza una  revisión de los conceptos, características, métodos de análisis y uso de 
los microtremores para el estudio de las propiedades físicas de las capas superficiales. Los 
microtremores son vibraciones aleatorias inducidas en las masas de suelo y roca por fuentes naturales 
y artificiales y en los últimos años se ha convertido en una importante herramienta en estudios 
geotécnicos y en la obtención de modelos de velocidad de ondas de corte por encima del basamento 
rocoso.  
En la actualidad existen diferentes métodos de análisis de microtremores y entre los de mayor 
aplicación están el método propuesto por Nakamura (1989), para determinar la frecuencia fundamental 
del suelo y en algunos casos su factor de amplificación, el de autocorrelación espacial (SPAC), 
propuesto por Aki (1957) y el método F-K, por Capon (1969), ambos utilizados para obtener modelos de 
velocidad para las capas mas superficiales. 
 

INTRODUCCIÓN 

 
Los microtremores o ruido ambiental se 

han venido estudiando desde el siglo 

pasado para la caracterización de suelos y 

estructuras. Omori (1909) fue el pionero 

en realizar estos estudios empleando un 

péndulo inclinado y concluyó que existían  

vibraciones  naturales en el suelo que no 

correspondían a las sísmicas o a las 

pulsaciones oscilatorias. En los años 

cincuenta aparecieron diversas 

metodologías lideradas por los japoneses 

sobre el origen y utilización de los 

microtremores para el estudio de las 

propiedades dinámicas del suelo.  

La primera metodología de análisis fue 

propuesta por Kanai (1954) y 

posteriormente Aki (1957) y Kagami 

(1982) entre otros, realizaron diversas 

investigaciones para explicar la naturaleza 

de los microtremores, aperturando el 

desarrollo y la mejora en las metodologías 

para su uso. Es por ello que en los últimos 

años, el uso de los microtremores se ha 

incrementado considerablemente, para los 

estudios geotécnicos, efectos de sitio y 

para la estimación de los modelos de 

velocidad, siendo estos métodos de bajo 

costo y de sencilla de operación. 

En la actualidad se conocen muchos 

métodos de análisis y registro de los 

microtremores  y entre los mas utilizados 

están: El método de Nakamura (1989), 

también conocido como H/V (cociente 

espectral), el método de auto-correlación 

espacial, propuesto por Aki (1957), 

conocido por sus siglas en ingles como 
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SPAC (basado en la función de correlación 

de registros de ruido entre estaciones 

equidistantes las cuales promediadas 

espacialmente tiene la forma de la función 

Bessel de orden cero), el método  espectral 

F-K propuesta por Capon (1969) que 

utiliza la frecuencia y número de onda, y 

es utilizado específicamente para 

determinar un modelo de velocidad y a 

diferencia de otros, requiere de mayor 

número de instrumentos.  

El primero de los métodos es ampliamente 

utilizado para la determinación del periodo 

predominante y la caracterización de 

efectos de sitio y los dos últimos, para la 

determinación de modelos de velocidad de 

las capas superficiales por encima del 

basamento rocoso. 

En este trabajo se realiza una revisión de 

los conceptos de microtremores y se 

describen sus ventajas,  limitaciones y 

usos a  partir de algunos ejemplos de 

aplicación.  

 

MICROTREMORES 

Los microtremores, también llamados 

ruido ambiental, microtrepidaciones, 

microtemblores, oscilaciones omnipre-

sentes y ruido de fondo, son vibraciones 

aleatorias inducidas en las masas de suelo 

y roca por fuentes naturales y artificiales. 

Este tipo de información es principalmente 

utilizada para el estudio de las propiedades 

y formas de las capas superficiales.  

En la Figura 1, se presenta un ejemplo de 

las diferentes fuentes que originan el ruido 

ambiental o microtremores, tanto de origen  

natural y/o artificial y cuyas características 

se  describen a continuación:  

 

Fuentes naturales: Entre los más 

importantes esta el oleaje, el viento, la 

presión atmosférica y la actividad 

volcánica, entre otros. 

 

Fuentes artificiales:  Como el tráfico 

vehicular y/o trenes, el paso de peatones, 

maquinaria industrial, etc. 

 

 
Figura 1. Algunos ejemplos de fuentes generadoras de Microtremores: fuentes naturales y artificiales 
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CLASIFICACIÓN DE LOS 

MICROTREMORES 

 

Los microtremores según su origen, se 

clasifican en vibraciones de origen natural 

y artificial. Una estructura que 

correlaciona sus  fuentes de origen se 

presenta en la Figura 2. 

Vibraciones de origen natural ó 

Microsismos: son oscilaciones inducidas 

por fuentes naturales internas y externas 

como las olas oceánicas, tormentas, 

vientos, presión atmosférica, lluvias, 

geysers, actividad volcánica, etc. Los 

microsismos se caracterizan 

principalmente por su inestabilidad debido 

al tipo de fuente que los genera y son 

afectadas principalmente por las 

condiciones climáticas, llegando a 

presentar algunas amplitudes y periodos 

que varían entre 2 a 3 o más segundos 

(microtremores de periodo largo). Este 

tipo de vibraciones esta compuesto 

principalmente por ondas Rayleigh. 

Vibraciones de origen artificial ó 

Microtremores: Este tipo de vibraciones 

son generadas principalmente por fuentes 

artificiales internas y externas, como 

producto de la actividad humana, como el 

tráfico vehicular, el paso de peatones, 

maquinaria industrial, explosiones, etc. La 

característica principal de los 

microtremores es su estabilidad, debido a 

que presenta periodos entre 0.1 y 1.0 

segundos (microtremores de periodo corto) 

y están compuestos principalmente por 

ondas S y Rayleigh. 

En general, a las vibraciones de tipo 

natural y/o artificial que están presentes en 

las capas superficiales se les conoce como 

microtremores. En la Figura 2, se muestra 

un resumen de los microtremores, 

mostrando sus características y sus 

diferentes usos en la caracterización de las 

estructuras superficiales. 

 

 
Figura 2. Clasificación de los microtremores, según 

las causas que los originan y algunas de sus 
aplicaciones. 
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CARACTERÍSTICAS DEL  

REGISTRO DE MICROTREMORES 

 

Según Kanai y Tanaka (1961), las 

amplitudes de los registros obtenidos 

durante el día eran entre 2 y 10 veces mas 

grandes que aquellos registrados durante la 

noche, lo que sugiere que las amplitudes 

de los microtremores son dependientes del 

tiempo de medida y de  las fuentes de 

vibración alrededor del punto de medición. 

 

Otra característica de los microtremores 

es que los periodos no varían 

sustancialmente con el tiempo y dependen 

mayormente de las propiedades dinámicas 

del suelo (Meneses, 1991). En la Figura 3, 

se muestra un ejemplo típico de registro de 

microtremores tomado en la Ciudad 

Universitaria de la Ciudad de  México y en 

dicha figura se puede observar la variedad 

de amplitudes y frecuencias que en 

conjunto describen las características de 

las condiciones geológicas de cada punto. 

 

 
Figura  3: Ejemplo de un registro típico de microtremores tomados en cuatro estaciones equidistantes  con 

relación al punto de interés. 
 

Los microtremores se caracterizan por 

contener básicamente ondas superficiales 

del tipo Rayleigh y Love (Aki, 1957, 

Asten, 1976, Tokimatsu,1997, Bard,1998, 

Trifunac y Todorowska, 2000, Kuroiwa, 

2002) de ahí que permiten caracterizar las 

estructuras geológicas de los suelos, dado 

que las fuentes están distribuidas al azar. 

 

Otra de las características de los 

microtremores es que se presentan en un 

rango de frecuencia entre 0.01 a 30 Hz, 

aunque la banda de interés esta entre 0.1 a 

10 Hz; es decir rango en el cual parte de la 

energía se transmite como ondas Rayleigh 

y cuyos modos y velocidades de 

propagación se pueden estimar y medir 

con arreglos instrumentales y así conocer 

las características de los parámetros 

elásticos de la corteza terrestre. En 

general, las características espectrales de 

los microtremores pueden correlacionarse 

con las condiciones geológicas locales. Por 

ejemplo, los períodos predominantes 

menores a 0.2 segundos son característicos 

de rocas duras; mientras que, períodos 
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predominantes superiores a 0.2 segundos 

son típicos de depósitos más blandos y de 

mayor potencia. En la Figura 4a, se 

muestra ejemplos representativos de 

microtremores observados en varios tipos 

de suelos y que son actualmente usados en 

el código de edificación de Japón: 

Tipo    I: rocas, gravas arenosas duras del 

Terciario.  

Tipo II: gravas arenosas, arcilla arenosa 

duras y otros suelos de tipo aluvial 

gravosos, con espesores de 5 metros o 

más.  

Tipo  III: Suelo aluvial con espesor de 5 

metros o más. 

Tipo IV: Suelo aluvial de depósitos 

deltáicos blandos, suelo superficial, limos, 

con espesores de 30 metros o más. 

En la Figura 4 b, se muestra  los valores de 

las frecuencias características para cada 

tipo de los suelos antes indicados. 

 

METODOS DE ANÁLISIS DE LOS 

MICROTREMORES 

 
Para el análisis de microtremores existen 

una variedad de métodos y sus diferencias 

están referidas al número de instrumentos 

requeridos, al uso de una u otra 

componente de registro que se usa en el 

análisis, al tipo de onda registrada y al tipo 

de resultado que se obtiene con cada 

método.

 

 

 
Figura 4 a y b. a) Registros representativos de microtremores observados en varios tipos de suelos  b) curvas de 
distribución de periodos, para microtremores representativos. Los símbolos I, II, III y IV representan los tipos de 

suelos usados en el código de edificación de Japón. 
 



S. Yauri 

48 

Tabla 1. Diferentes métodos  de análisis de registros de microtremores, (Tokimatsu , 1997) 

MÉTODOS DE ANÁLISIS DE MICROTREMORES 

Método Número de Puntos 
de Observación 

Componentes de 
movimiento usados 

Tipo de Onda 
Analizada Resultado 

Espectral 1 Horizontal Ondas S Periodo Predominante 

Cocientes 
Espectrales 

1 – 2 Horizontal Vertical Ondas Rayleigh 
Periodo Natural del 

Sitio 

Nakamura H/V 1 Horizontal Vertical Ondas Rayleigh 
Periodo Natural del 

Sitio 

F – K 7 Horizontal Vertical 
Ondas Rayleigh y 

Love 
Velocidad de Fase: 

Perfil de Velocidades 

SPAC 4 - 7 Horizontal Vertical 
Ondas Rayleigh y 

Love 
Velocidad de Fase: 

Perfil de Velocidades 

 

 

MÉTODO ESPECTRAL   

 
Este método fue introducido por Barcherdt 

(1970) y es utilizado en el análisis de 

registros de microtremores y de eventos 

sísmicos. El método se basa en compensar 

los efectos de fuente y trayecto usando 

registros de microtremores en dos 

estaciones, en la que una de ellas debe 

cumplir con las características de una 

estación de referencia; por lo tanto debe 

estar instalada en roca y la estación de 

interés en suelo blando. 

Suponiendo, que los dos tienen efectos 

similares de fuente y de trayecto, y para  el 

sitio de referencia hay una respuesta de 

sitio despreciable al realizar la razón 

espectral de las componentes horizontales 

tanto la estación de interés y de referencia, 

siendo el resultado el efecto de sitio. El 

esquema del método descrito se muestra 

en la Figura 5. 

 

 

 

 

 

 

 

 

 
Figura 5. Distribución de sensores para el registro 

de microtremores, con el método de cocientes 
espectrales con una estación de referencia. 

 

Este método fue aplicado con éxito por 

Field (1990), Akamatsu (1991), Dravinski 

(1991) y Seo (1992), para estudios de 

Microzonificación sísmica en EEUU. 

 

 MÉTODO ESPECTRAL DE 

NAKAMURA 

 
Este método, fue propuesto por Nakamura 

(1989) y se basa en relacionar los 

espectros de Fourier de las componentes 

horizontales y vertical ( H/V) del registro 

de microtremores registrados en 

superficie. Este es uno de los métodos mas 

utilizado en el análisis de microtremores, 
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debido a su bajo costo y simplicidad en la 

toma de datos con un sensor de tres 

componentes. El método permite conocer 

la frecuencia fundamental y en algunos 

casos la amplificación relativa.  

En la Figura 6, se muestra un esquema 

general del procedimiento seguido para el 

análisis de las señales en las tres 

componentes de registro ( E-W, N-S y 

vertical), sus cocientes espectrales y 

determinación del periodo dominante. 

 

El método de Nakamura ha sido usado en 

microzonificación y evaluación de efectos 

de sitio en varias ciudades (Lermo et al., 

1991; Chávez-García et al., 1994; 

Gutiérrez et al., 1996; entre otros), así 

como para establecer el periodo 

predominante del suelo (Ferrer y Ramírez, 

2001; Vera, 2001; Chávez, 1999; Ramírez 

y Martín del Campo, 1999). 

En Perú, recientemente se viene realizando 

el registro de microtremores con fines de 

microzonificacion y análisis de estructuras 

(www.cismid-uni.org). 

 

MÉTODO DE ANÁLISIS DE 

AUTOCORRELACIÓN ESPACIAL 

(SPAC) 

 
El método SPAC fue propuesto por Aki 

(1957) y se basa en la obtención de 

registros de microtremores a partir de 

arreglos instrumentales de tipo circular o 

semicircular y así  obtener una función de 

correlación promedio acimutal y por tanto, 

una estimación de la velocidad de fase, sin 

importar la dirección de propagación de 

las ondas. 

 

 
Figura 6. Procedimiento para obtener la relación espectral H/V 
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Aki (1957), analizó los microtremores 

estadísticamente en el espacio y en el 

tiempo como ondas estocásticas 

estacionarias y las consideró como ondas 

de superficies dispersas. El principio de 

este método se basa en que la función de 

correlación de registros de ruido entre 

estaciones equidistantes promediadas 

espacialmente (r), tienen la forma de una 

función Bessel ( 0J ) de orden cero de 

primera clase, solo para el caso de la 

componente vertical (ecuación 1) 

 

( ) ( ) 







= r

fc

f
Jfr

πρ 2
, 0    ... 1 

Con los registros experimentales se calcula 

el coeficiente de correlación 

( )frecuenciafciadisr == ,tanρ , de 

donde se obtiene las curvas de dispersión 

( )fc . De la inversión de las curvas de 

dispersión, se puede obtener una 

estimación del modelo de velocidad de las 

capas superficiales. En la figura 7, se 

muestra un diagrama de flujo que muestra 

el procedimiento que se sigue al aplicar el 

método SPAC. 

 

METODO DE ANALISIS 

ESPECTRAL F- K  

 

Este método asume que los registros son 

espacialmente estacionarios, lo cual es 

razonable dado que las fuentes 

generadoras están alejadas del arreglo a 

una distancia mucho mayor que la 

distancia entre arreglos y la localización 

del arreglo es “no dispersivo” para la 

propagación de las ondas. Este método 

provee información respecto a la velocidad 

de fase y al azimut de la fuente dando 

buenos resultados en su aplicación para la 

determinación de velocidades de fase 

comparables con los modelos de velocidad 

obtenidos a partir de perforaciones de 

pozos.  

 
Figura 7 . Esquema mostrando el procedimiento 

seguido con el método SPAC. 
 

En el Figura 8, se muestra el 

procedimiento seguido para el análisis del 

registro de microtremores con el método 

de F-K, desde la toma de datos, a partir de 
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un arrays, hasta el cálculo del modelo de 

velocidad para el lugar del registro. 

La limitación de este método en relación al 

otro ya descrito anteriormente, es que se 

requiere de un número mayor de 

estaciones para establecer los arreglos 

(Figura 8). Un ejemplo de aplicación de 

este método fue hecho por Matsushima y 

Okada (1990) quienes analizaron la 

frecuencia y  número de onda, para 

determinar la estructura profunda en el 

valle de Hokkaido, Japón; obteniendo 

buena correlación con los datos de 

gravimetría. 

 

 

 
Figura  8. Procedimiento seguido para obtener  el modelo de velocidad, con el método F-K. 

 

 

USO  DE LOS MICROTREMORES  

 
Recientemente se han desarrollado, 

aplicado y probado metodologías  para el 

análisis de los microtremores a fin de 

inferir las propiedades dinámicas del suelo 

y la respuesta de un sitio ante la ocurrencia 

de un evento sísmico. Entre los parámetros 

frecuentemente utilizados se tiene: 

- El periodo fundamental de vibración y 

algunas veces, el factor de amplificación. 
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- Determinación de modelos de velocidad, 

a partir de la dispersión de la  velocidad de 

fase de las ondas P y S. 

- Determinación de la profundidad del 

basamento rocoso. 

- Evaluaciones del efecto de sitio en capas 

superficiales. 

- Determinación de los periodos de 

vibración de los edificios. 

- Elaboración de mapas de Micro-

zonificación. 

 

El uso de los microtremores ha permitido a 

diversos investigadores y planificadores 

urbanos disponer  de mapas preliminares 

de zonificación sísmica y de zonificación 

de suelos; la cual es importante para 

contraer la expansión de grandes ciudades. 

 

VENTAJAS DEL USO DE LOS 

MICROTREMORES  

 

A continuación se presentan algunas de las 

ventajas que proporciona el uso de los 

microtremores. 

- El registro de microtremores se puede 

realizar en cualquier lugar. De ahí que sea 

valida su aplicación en áreas urbanas en 

donde las mediciones geotécnicas son 

difíciles de realizar. 

- Los microtremores pueden ser medidos 

en cualquier momento, por tanto es 

innecesario esperar la ocurrencia de un 

evento sísmico para poder analizar las 

estructuras superficiales. 

- Los instrumentos para su medición y 

análisis son simples, pudiendo utilizar 

sensores de velocidad o aceleración, lo 

cual hace que los costos sean bajos a 

diferencia de otros métodos.  

- Se ha comprobado que la utilización de 

los registros de microtremores, para la 

determinación de modelos de velocidad de 

ondas S, son los que mejor resuelven el 

problema  a diferencia de los obtenidos a 

partir de datos geotécnicos. Además, de 

llegar a mayor profundidad de 

investigación que éstos. 

- La medición de los datos no genera 

problemas ambientales. 

- Entre las limitaciones mas comunes se 

puede considerar que el uso de los 

microtremores requiere de consideraciones 

adicionales para aplicar el método a 

estructuras subterráneas irregulares. 

Asimismo, diversos autores proponen que 

el método H/V presenta vacíos teóricos (el 

método no aclara que componente 

horizontal considera para calcular el 

cociente espectral), lo que explica el hecho 

que en ciertos casos el método funciona y 

en otros no. 

 

CONCLUSIONES 

 

Los microtremores se han convertido en la 

actualidad en una alternativa práctica y 

económica en la determinación de ciertas 

características dinámicas del suelo 

(periodo fundamental de vibración y en 

algunos casos la amplificación asociada) y 

en la determinación de modelos de 

velocidades para las capas superficiales 

por encima del basamento rocoso, útiles 
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para estudios de microzonificación y 

efectos de sitio. 

El método espectral de Nakamura es 

utilizado para determinar la frecuencia 

fundamental del suelo y en algunos casos 

su factor de amplificación, su ventaja es 

que solo se requiere de un sensor para su 

registro En el caso del método SPAC y F-

K, es necesario de mas estaciones de 

registro, distribuidos en arreglos 

geométricos, permitiendo determinar la 

dispersión de las ondas superficiales, sobre 

el arreglo. Estos dos métodos, permite dar 

una estimación de los modelos de 

velocidad, por debajo del arrays a través 

de la inversión de las curvas de dispersión. 

 La principal ventaja del uso de los 

microtremores es que no se necesita de 

una fuente de excitación, como los 

métodos geofísicos ó geotécnicos 

convencionales, pudiendo ser registrados 

en cualquier momento y lugar, tanto con 

acelerómetros ó  velocímetros; haciendo 

que su uso se vuelva práctico y 

económico. 
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INTRODUCCIÓN 

El borde occidental de América del Sur 

se ve afectado por la subducción de la 

placa de Nazca (Oceánica) y 

Sudamericana  (Continental); donde la 

primera subduce bajo la segunda con 

una velocidad relativa de 8 a 10 cm/año 

(DeMets et al, 1980). A través del 

tiempo este proceso ha dado origen a 

gran parte de los movimientos sísmicos 

que ocurren en esta franja, como 

producto de la acumulación de energía 

producida por el movimiento de las 

placas. Esta zona es considerada como 

la de mayor potencial sísmico a nivel 

mundial y la República de Chile forma 

parte de la misma. En general, en el 

borde occidental de Sudamérica cada 10 

años ocurre en promedio 5 sismos de 

magnitud M≥ 7 y 20 sismos de 

magnitud M≥ 6; la información 

histórica muestra que en los últimos 450 

años, Chile ha sido afectado por cerca 

de 45 sismos destructores de magnitud 

M ≥ 7.5 y en mayor número, estos 

sismos ocurrieron en la región del norte 

de Chile. 

 

Históricamente, los sismos destructores 

que afectaron el territorio chileno, son 

los sismos  de 1868 (sur del Perú) y 

1877 (norte de Chile), cada uno de ellos 

presentó un área de ruptura aproximada 

de 500 Km. (Dorbath et al., 1990). 

Estos sismos tuvieron su origen en la 

superficie de fricción de las placas 

Nazca y Sudamericana (Figura 1). 

Ambos sismos generaron tsunamis que 

dañaron las áreas costeras con olas del 

orden de 15 metros. Asimismo, muchos 

autores sostienen que la distribución 

espacial de los sismos y sus áreas de 

ruptura es importante debido a que 

sugieren la existencia de una zona que 

aun no ha experimentado ruptura tales 

como del sismo de 1877; es decir hace 

128 años. Los sismos de 1995 

(Antofagasta) y 2001 (sur del Perú) 

sugieren que el segmento que involucra 

el sismo de 1877 estaría recargado de 

energía y podría dar origen a otro gran 

sismo (Figura 2). 
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En la Figura 1 se muestra un esquema 

del proceso de subducción presente en 

la región norte de Chile, así como los 

esfuerzos que interactúan en este 

proceso. En esta región la sismicidad 

esta asociada a una subducción del tipo 

normal y en ella se distingue la 

presencia de dos fuentes generadoras de 

sismos: la superficie de fricción de las 

placas que da origen a sismos de tipo 

interplaca que se caracterizan por tener 

una magnitud alta y gran liberación de 

energía y los sismos intraplaca que se 

originan dentro de la placa de Nazca a 

profundidades intermedias y en general 

presentan magnitudes moderadas. 

El 13 de Junio del 2005 a las 18 horas 

con 44 minutos (hora local) las regiones 

del norte de Chile y sur del Perú fueron 

afectadas por un sismo de magnitud 7.8 

Mw, teniendo su epicentro en el interior 

del continente cerca a la frontera con 

Bolivia, aproximadamente a 125 Km. al 

ENE de Iquique (Chile) y 250 Km. al 

SSE de Tacna (Perú). En función de la 

profundidad de su foco se le describe 

como un sismo intermedio (117 Km.). 

Las principales características 

sismotectónicas de este sismo son 

descritas a continuación, así como los 

valores de intensidad y parámetros que 

definen su tamaño. 

 

 

 
 

Figura 1.  Esquema del proceso de subducción en la región norte de Chile. Las flechas indican la dirección del 
movimiento de las placas y las letras, las áreas donde se manifiestan los sismos del tipo interplaca (A) e 

intraplaca.(B). 
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Figura 2. Mapa de distribución de los epicentros y áreas de ruptura de los últimos grandes sismos ocurridos en el  
sur del Perú y norte de Chile. Las áreas en gris corresponde a las áreas de ruptura de los sismos de 1868 y  1877, 
las áreas en blanco a los sismos de 1995 y 2001. La estrella indica la localización del sismo ocurrido en el norte 
de Chile el 13 de junio del 2005. Los mecanismos focales de los sismos de 1995 y 2001 son de tipo inverso y del 
sismo del 2005 de tipo normal Al costado de cada fecha en paréntesis se indica la magnitud del sismo en Mw. 

 

 
SISMICIDAD DE LA REGION 

NORTE DE CHILE 

La actividad sísmica en la región norte de 

Chile esta asociada principalmente al 

proceso de subducción de la placa de 

Nazca bajo la placa Sudamericana y a las 

deformaciones corticales que se produce 

en el interior de la placa de Nazca y 

Continental. En la Figura 3 se muestra el 

mapa de sismicidad para la región Norte 

de Chile, período de 1980 – 2005 (Mw 

≥ 4). En general, la sismicidad para la 

región norte de Chile puede clasificarse en 

función de la profundidad de sus focos en 

sismos superficiales (círculos), 

intermedios (cuadrados) y profundos 

(triángulos): 

a)  Sismicidad con foco superficial: 

Se considera como sismos superficiales 

aquellos que se localizan a profundidades 

menores a 60 Km. (círculos), esta 

sismicidad se concentra en mayor numero 

entre la fosa y la línea de costa, los que 
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estarían asociados principalmente al 

proceso de subducción o colisión de la 

placa de Nazca y Sudamericana. Otra parte 

de esta sismicidad esta distribuida en el 

interior del continente y posiblemente 

estén asociada a las deformaciones 

corticales cuya expresión en superficie son 

las trazas de fallas. 

b) Sismicidad con foco intermedio: 

Este tipo de sismicidad se produce a 

profundidades entre 60 y 300 Km. 

(cuadrados) y en general, los focos se 

distribuyen principalmente en el interior 

del continente por debajo de la Cordillera 

Andina. Esta sismicidad se presenta en 

mayor número en la latitud de 17º y 24ºS 

mostrando un agrupamiento de sismos de 

manera alargada. A la latitud de 24º se 

observa la presencia de otro grupo de 

sismos dentro del territorio Argentino. 

Esta sismicidad puede ser debido a la 

deformación interna de la placa de Nazca. 

 c) Sismicidad con foco profundo:  

Esta sismicidad se produce a 

profundidades entre 300 y 700 Km. 

(triángulos) y en  menor  número se 

concentra en la frontera con Bolivia cerca 

de las latitudes de 20º y 21ºS. Estos sismos 

al ocurrir a grandes profundidades 

prácticamente no son sentidos.  

Asimismo, la distribución de la sismicidad 

puede ser analizada a partir de perfiles 

perpendiculares a la línea de costa y 

paralela a la dirección de convergencia de 

las placas (área rectangular de la Figura 3). 

En la Figura 4 (a y b) los perfiles de 

sismicidad muestran que los sismos se 

distribuyen a profundidades siguiendo una 

alineación con pendiente de 30º en 

promedio y permiten tener una idea de la 

geometría de placa bajo el continente. El 

primer perfil (Figura 4a) representa la 

actividad sísmica antes del sismo del 13 de 

junio del 2005 y el segundo (Figura 4b) 

representa la actividad sísmica después de 

dicho sismo. Obsérvese que antes del 

sismo del 13 de junio y entre niveles de 

profundidad de 100 – 150 Km. existe una 

gran concentración de sismos lo cual 

sugiere que a este nivel de profundidad la 

placa soporta un importante índice de 

deformación. El sismo del 13 de junio se 

produce en este agrupamiento de sismos y 

las réplicas que siguen al sismo principal 

definen un mayor volumen de 

deformación. Asimismo, se observa que el 

número de sismos se incrementa a otros 

niveles de profundidad. Según Madariaga 

(1998) el nivel de deformación en esta 

región y a estos niveles de profundidad 

podría estar relacionado con la actividad 

volcánica presente en esta región, en 

donde se produciría un proceso de fusión 

parcial de la corteza oceánica, con el 

consecuente  fracturamiento de la corteza 

y formación del magma que alimenta a los 

volcanes. Mayor información sobre las 

características de la sismicidad de Chile 

puede encontrarse en Madariaga (1998). 
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Figura 3. Mapa sísmico para región norte de Chile período 1980 – 2005 (Mw ≥ 4). Los círculos muestran sismos 
con foco  superficial, los cuadrados  con foco intermedio y los triángulos con foco profundo. La estrella indica la 

ubicación del sismo de 13 de junio del 2005 junto a su mecanismo focal de tipo normal. 
 

 

SISMO DEL 13 DE JUNIO DE 2005 

Parámetros Hipocentrales 

Los parámetros hipocentrales de un sismo 

describen la ubicación del mismo en el 

espacio (latitud, longitud), tiempo y 

profundidad del foco además de su la hora 

origen. Los sismos y sus efectos se miden 

de diferentes maneras, la magnitud 

describe el tamaño de un sismo y expresa 

la cantidad de energía liberada, la cual 

depende de la longitud de la ruptura; 

mientras que la intensidad describe los 

daños que los sismos producen en 

superficie.

 

 

 



L. Arredondo 

62 

 
Figura 4. Perfiles perpendiculares a la línea de costa para la norte de Chile: a) perfil antes del terremoto del 13 

de Junio del 2005, b) perfil después del terremoto del 13 de Junio del 2005 
 

 

El 13 de Junio del 2005 a las 18 horas con 

44 minutos 33 segundos (hora local) 

ocurrió un sismo de magnitud 7.8 Mw, en 

la región Norte de Chile teniendo su 

epicentro en el interior del continente, en 

las coordenadas 19.934ºS y 69.028ºW a 

125 Km. al ENE de Iquique (Chile) y 250 

Km. al SSE de Tacna (Perú) y a unos 1500 

Km. al norte de Santiago. La profundidad 

del sismo fue estimada en 117 Km. por lo 

tanto corresponde a un sismo de foco 

intermedio y tendría su origen en la 

deformación interna de la placa oceánica. 

En la Tabla 1 se presenta un cuadro de los 

parámetros hipocentrales del sismo y en la 

Figura 5 su ubicación epicentral. Los 

parámetros reportados por el NEIC 

difieren de los del SSN de Chile a razón 

que ambas entidades utilizan diferentes 

bases de datos y métodos (Telesismos y 

regional). 
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Tabla 1. Parámetros Hipocentrales del sismo del 13 de Junio del 2005 (norte de Chile) obtenidos por el National 
Earthquake Information Center (NEIC) y el Servicio Sismológico de la Universidad de Chile (SSN). 

 

Intensidades 

El sismo del 13 de junio alcanzo 

intensidades máximas de VI–VII en la 

escala Mercalli Modificada (MM) 

ocasionando graves daños en las 

localidades cercanas al epicentro (Figura 

5). El sismo fue sentido en toda la región 

norte de Chile y afecto a las ciudades de: 

Iquique (VI–VII), Tocopilla (VI), Calama 

(V–VI), Arica (V), Chañaral (IV–V), El 

Salvador (IV–V), Copiapó y Calera (IV) y 

Antofagasta (III-IV). Asimismo se sintió 

en varias ciudades del Sur del Perú (Tacna, 

Moquegua, Ilo, Pta de Bombón y 

Arequipa), con intensidades de IV (MM), 

en Bolivia (La Paz) con intensidades de IV 

(MM) y en Brasil (Brasilia) con 

intensidades de III (MM). 

 

Según la ONEMI (Oficina Nacional de 

Emergencia del Ministerio del Interior), el 

sismo provoco 11 perdidas humanas, una 

persona desaparecida, sustanciales daños 

materiales, el corte inmediato de los 

servicios básico (agua potable, la energía 

eléctrica) y el corte momentáneo del 

servicio telefónico. Las zonas mas 

afectadas fueron las localidades de 

Camiña, Colchane, Huara, Pica, Alto 

Hospicio, Pozo Almonte y los poblados de 

Pisagua y Camarones, las mismas que 

estuvieron incomunicadas debido a los 

derrumbes y deslizamientos que dañaron 

las carreteras hacia el Altiplano y  la 

carretera Panamericana, interrumpiendo el 

acceso a los pueblos Tarapaqueños. 

Orientación de la Fuente 

El mecanismo focal obtenido para el sismo 

del 13 de junio por el NEIC corresponde a 

una falla normal con planos orientados en 

dirección N–S (Figura 2), siendo el plano 

con buzamiento al Este casi vertical. El 

mecanismo focal es del tipo tensional con 

ejes de esfuerzos orientados en dirección  

E-O coherente con el proceso extensión 

que soporta la placa de Nazca a niveles de 

profundidad intermedia. 

Otros parámetros 

A fin de cuantificar el tamaño del sismo 

del 13 de junio del 2005 se procedió a 

calcular diversos parámetros adicionales, 

como la magnitud momento obtenida en 

base  a la relación de Kanamori y Hansk 

(1977), la magnitud de ondas de volumen 

Fecha 
dd:mm:aa 

H Origen 
hh:mm:ss 

Latitud 
Sur 

Longitud 
Oeste 

Profundidad 
Km 

Magnitud Agencia 

13:06:05 22:44:33 -19.934 -69.028 117 7.0 Mb NEIC 

13:06:05 22:44:00 -19.895 -69.125 108 7.8 Mw SSN 
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(NEIC), la magnitud energía según la 

relación establecida por Choy and 

Boatwright (1995), la energía sísmica a 

partir de la relación de Gutenberg y 

Richter (1956) y la longitud de ruptura con 

la relación propuesta por Dorbath et.al. 

(1990). Los datos obtenidos son: 

 

 

  

 

Figura 5. Mapa de Intensidades para el sismo del 13 de Junio del 2005. 

 

 

   Magnitud Momento : 7.8 Mw 

Magnitud de ondas de Volumen: 7.9 Mb 

Magnitud Energía : 8.2 Me  

Momento sísmico : 5.4x1027 dina-cm. 

Energía Sísmica: 4.5x1023 Ergios. 

Longitud de Ruptura : 119 Km. 
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Estos resultados sugieren que el sismo del 

13 de junio es uno de los mas grandes 

ocurridos en esta región en el último siglo, 

el cual es importante debido a que se 

produjo a niveles de profundidad 

intermedia. 

 

DISCUSIÓN Y CONCLUSIONES 

En la región Norte de Chile la sismicidad 

esta asociada mayormente al proceso de 

subducción de la placa de Nazca bajo la 

placa Sudamericana produciendo sismos 

de diversas magnitudes a diferentes 

niveles de profundidad. De estos sismos 

los mas importantes por su tamaño son los 

que se producen en el contacto de las 

placas (sismos interplaca) como el 

ocurrido en 1877 en esta misma región. 

Sismos de menor magnitud, dentro de este 

proceso, se producen en el interior de la 

placa Oceánica por debajo de la Cordillera 

de los Andes y en este caso no producen 

daños importantes en superficie. Algunas 

excepciones, es el reciente sismo ocurrido 

a 115 Km. de profundidad al 13 de junio 

de 2005. Este sismo produjo intensidades 

del orden de VII (MM) y además en un 

área que comprende el sur de Perú, norte 

de Chile y Bolivia. 

 

Para la región norte de Chile diversos 

autores como Dorbath et al (1990), Comte 

y Pardo (1991) han sugerido que en las 

regiones norte de Chile y sur del Perú, la 

energía sísmica se estaría acumulando 

sobre las áreas de ruptura de los sismos de 

1868 y 1877, y que podrían dar lugar a 

nuevos sismos con las mismas 

características. A la fecha, en el año 2001 

ocurrió un gran sismo en el sur del Perú 

(Mw=8.2) que habría liberado parte de la 

energía correspondiente al sismo de 1868 

y a la fecha resta aproximadamente por 

romperse la tercera parte del área 

involucrada en el sismo de 1868 que 

sumando a la longitud de ruptura del sismo 

de 1877 (Tavera, 2002), se tendría 

aproximadamente 650 Km. de longitud 

que aun no ha experimentado ruptura. 

 

En la región norte de Chile la actividad 

sísmica esta asociada mayormente al 

proceso de subducción de la placa de 

Nazca bajo la Sudamericana, presentando 

una subducción de tipo normal, esta 

sismicidad se clasifica en función de la 

profundidad de su foco en sismos: 

superficiales, intermedios y profundos; 

otra actividad esta relacionada a la 

deformación cortical presente a lo largo de 

la Cordillera Andina .  

 

El sismo del 13 de junio por su ubicación 

hipocentral podría ser considerado como 

un evento precursor del gran sismo a 

desarrollarse en el área que comprendió al 

sismo de 1877, al igual que el sismo de 

1950 de carácter intermedio (185 Km.) 

que ocurrió antes del sismo de Antofagasta 

en 1995 (Mw=8.1). 
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De acuerdo a la Figura 1, son los sismos 

de tipo intraplaca quienes juegan un rol 

importante en los procesos de subducción, 

ya que estos sismos al tirar de la placa de 

Oceánica al interior del manto, 

incrementan la resistencia y la 

acumulación de esfuerzos en la superficie 

de contacto de las placas, que al ceder 

producen sismos de gran magnitud. 
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INTRODUCCIÓN 

 

Con la instalación de la Red Sísmica 

Mundial (WWSSN) en los años 60 y la 

utilización de aparatos de detección y 

registro  cada vez mas sofisticados, 

permitió abordar el estudio detallado de las 

heterogeneidades laterales presentes en la 

corteza terrestre. Estas heterogeneidades, 

que generalmente actúan como elementos 

dispersores de ondas   primarias  para 

producir ondas secundarias, se reflejan en 

las variaciones laterales de los parámetros 

geofísicos obtenidos experimentalmente, 

tal como la velocidad de las ondas o las 

distribución de densidades del medio, Sin 

embargo, de estos parámetros el que mejor 

define las propiedades físicas del medio 

viene a ser la atenuación anelástica de las 

ondas sísmicas. 

 

Hasta hace poco, los daños en superficie 

producido por un sismo podían ser 

cuantificado mediante la intensidad del 

sismo que se atenúa con la distancia. En 

este procedimiento no interviene ningún 

dato instrumental, solo los provenientes de 

la observación de los efectos sobre las 

personas, viviendas y naturaleza, y cuya 

interpretación lleva a construir los mapas 

de curvas de isosistas que encierran áreas 

con diferentes características. Esta 

información ha permitido delinear las 

principales características de la atenuación 

macrosísmica permitiendo proponer leyes 

simplificadas de atenuación de la energía 

sísmica. Los primeros estudios sobre la 

atenuación sísmica a partir de los mapas 

de intensidades, conllevaba a realizar 

importantes simplificaciones para 

homogeneizar la diversidad de la 

información macrosísmica, haciendo 

desaparecer aspectos importantes como la 

anisotropía. 

 

Actualmente, el mundo de la sismología 

esta inmerso en la modelización y 

comprensión del sismograma completo, 

tanto de periodo corto como de largo 

periodo y la modelización de la parte final 

del sismograma, la CODA, ha comenzado 

a avanzar de manera notable en las ultimas 

décadas como una de las herramientas mas 

útiles para conocer las propiedad físicas 

del medio en la cual se propagan las 

ondas. Aun así, poco se ha investigado 
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sobre la aplicación de este conocimiento a 

la ingeniería sísmica. En general, hay tres 

aspectos importantes a considerar:  

 .- La dependencia frecuencial como un 

indicador de las propiedades del medio. 

.- La separación de los factores de calidad 

(Q) intrínseco y dispersivo. 

.- La disponibilidad de datos digitales. 

El conocimiento detallado de que 

frecuencias se atenúan mas que otras tiene 

relación directa con el análisis de la 

respuesta local y los efectos de sitio  la 

identificación de fuentes resonantes. 

Asimismo, se ha puesto de manifiesto la 

mayor sensibilidad del factor de calidad 

intrínseco a las características de los 

materiales del medio y a la edad de los 

mimos; mientras que, el factor de calidad 

dispersivo, va a depender de la frecuencia 

o longitud de onda, siendo una medida del 

grado de fracturación del medio. En estas 

condiciones, la atenuación total sigue 

siendo el mejor indicado de las 

características geotectónicas del medio. El 

procedimiento tradicional para conocer las 

características de la atenuación utilizando 

información instrumental es mediante el 

conocimiento de los valores de Q usando 

la Coda de las Ondas Sísmicas. 

 

En este reporte, se presenta una 

presentación y descripción de los 

principales métodos utilizados para 

evaluar y analizar los valores de Q a 

partir de las ondas coda según los 

métodos de dispersión simple y 

compuesta.  

 

LAS ONDAS CODA 

 

Después de la llegada de las ondas  P y S, 

la amplitud de la señal decae poco a poco 

en consideración que la energía se atenúa 

en función de la distancia recorrida por las 

ondas, tal como se muestra en la Figura  1. 

Parte de la cola de la señal,  se llama coda 

y su amplitud y tipo de trazo característico 

se debe a energía sísmica “dispersa” que 

llega hasta el sensor después de haber sido 

reflejada por las heterogeneidades propias 

del terreno. La forma como decae la señal 

sirve para estimar la atenuación o 

influencia del medio sobre la señal. 

 

Coda

Figura.1 Ejemplo de una señal sísmica en donde se  
diferencia la llegada de las ondas P,S y la forma de 

la coda. 
 

El origen de las ondas coda se explica si se  

considera a la Tierra como un cuerpo 

lateralmente heterogéneo. Cuando las 

ondas primarias generadas en la fuente de 

un sismo interactúan con la 

heterogeneidades del medio, se producen 

ondas secundarias como resultado de la 

incidencia de las ondas primarias que a su 
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vez dan origen a otras ondas secundarias y 

estas a otras. La superposición de estas 

ondas secundarias crea ondas 

retrodispersadas que se pueden considerar 

como la suma de eventos pequeños 

independientes. El registro de este tipo de 

ondas terminara cuando la energía del 

sismo se atenúe completamente. 

 

Características de las  ondas coda 

 

No hay duda  que las ondas que forman la 

coda de los sismos son importantes para 

realizar diversos estudios sismológicos, 

dependiendo de la información utilizada. 

 

- En el caso de sismos locales,  por el 

contenido espectral de la parte inicial del  

registro del sismo, depende de la forma 

acusada de la distancia  recorrida y de la 

naturaleza de la trayectoria de la onda 

hasta la estación. En el caso de diversas 

estaciones que han recibido señales 

procedentes del mismo sismo, su amplitud 

en la zona posterior del registro, lo cual 

sugiere que el medio recorrido presenta 

diferentes características (Aki,1956; Aki, 

1969). 

- El decrecimiento temporal mencionado 

en el punto anterior es también 

independiente  de la magnitud del sismo, 

al menos para sismos cuya magnitud es  

inferior a 6 (Aki, 1969; Aki y Chouet, 

1975). 

- La coda esta formada por ondas de 

frecuencia elevada que se manifiestan muy 

sensibles a los detalles del foco y  

principalmente a la estructura geológica y 

tectónica del camino recorrido, 

permitiendo  identificar diferencias en la 

constitución geológica del subsuelo. 

- La excitación de la coda depende 

también de la geología local de la estación. 

- Las  ondas coda  proporcionan 

información para  realizar los estudios 

sobre la atenuación de las ondas sísmicas; 

directamente relacionada con la tectónica 

y la geología de la región afectada, así 

como de las características de los 

materiales que la componen. 

 

ONDAS CODA: MODELO DE 

DISPERSIÓN SIMPLE 

 

El modelo de dispersión simple para la  

generación de ondas coda,  supone que la 

dispersión  es un proceso débil y que la 

onda solo sufre una interacción en su 

trayectoria del hipocentro a la estación. 

Para sustentar esta hipótesis, se han 

desarrollado varios métodos y modelos 

cuyas características básicas son las 

siguientes. 

 

Modelo de Aki (1969)  

 

El trabajo de Aki (1969) se puede 

considerar como el primer intento de 

modelar y explicar la generación de las 

ondas coda. Inicialmente, Aki (1969) 

considero que la “coda” parecía ser 

insensible a la naturaleza del camino y 

sugirió la posibilidad de un modelo en el 

que estuviese separado el efecto de la 
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fuente sísmica y del camino recorrido por 

la onda. En general, el modelo propuesto 

por Aki (1969) se fundamenta en:   

 

- Los elementos dispersores  se hallan 

distribuidos bidimensionalmente en la 

superficie de la Tierra, siendo  aleatoria y 

homogénea.  

- Las ondas generadas en el foco y las 

secundarias que nacen de la interacción de 

las primeras con las heterogeneidades  son 

ondas de superficie de un mismo tipo y su 

velocidad de grupo no depende de la 

frecuencia. 

 

En general, los obstáculos dispersores de 

las ondas primarias son la topografía 

irregular, la geología superficial compleja, 

heterogeneidades en las propiedades 

elásticas de las rocas, fracturas, fallas y  

otras discontinuidades presentes en la 

corteza. Lo antes mencionado, se 

encuentra concentrado en la parte más 

superficial de la Tierra y este hecho 

justifica la primera hipótesis. La segunda  

suposición es consecuencia de la primera, 

ya que prácticamente todas las ondas 

internas  se propagan por las partes  mas  

profundas donde se supone existen pocas 

heterogeneidades.  

 

Modelo de Aki y Chouet (1975) 

 

Aki y Chouet  (1975) introdujeron dos 

modelos extremos de generación de ondas 

coda. El primero conocido como  de 

retrodispersión  simple (single back-

scattering, SBS model) y que  considera 

las siguientes hipótesis: 

 

- Se produce un único proceso de 

dispersión de la onda  en las  

heterogeneidades del medio de ondas 

internas  (S a S o bien a P a P) u ondas 

superficiales.  

- Se considera un modelo de propagación 

de velocidad constante con la distribución 

homogénea pero aleatoria de 

heterogeneidades. 

 

Este modelo considera la existencia de una 

dispersión  débil ya que la fluctuación de 

los parámetros perturbados  es pequeña 

comparada con sus valores medios. Esta 

aproximación conocida como  

¨aproximación de Born (Born y Wolf, 

1965)”, viola el principio de conservación 

de la energía, no obstante a sido empleada 

en otras disciplinas ya que las predicciones 

teóricas y los resultados experimentales  

no presentan severas diferencias. 

 

El segundo modelo propuesto por Aki y 

Chouet (1975) se basa en una  dispersión  

fuerte. En este modelo, contrario al 

primero, se tiene una gran perdida de 

energía respecto a la energía inicial de la 

onda incidente. Esto significa que el 

cociente entre perdida de energía y energía 

incidente es grande. El modelo es valido 

únicamente cuando la distancia entre 

fuente-receptor es mayor que el medio 

recorrido (parámetro que evalúa la 

distribución de los dispersores en la Tierra 
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y proporciona una información útil sobre 

las características tectónicas de una 

región). El modelo fue descartado para 

registros de sismos terrestres tras los 

trabajos de Dainty y Toksoz (1977,1981) y 

Kopnichev (1977), aunque explica 

satisfactoriamente los sismos lunares. 

 

Modelo de Sato (1977) 

 

Este modelo considerara  la  dispersión 

isótropa simple y  es una extensión del 

propuesto por Aki y Chouet (1975). 

Considera el caso de fuentes y receptores 

no coincidentes, radiación esférica, 

dispersión isótropa y la distribución 

homogénea e isótropa de dispersores. La 

relación que describe este modelo es: 
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donde, Aobs(ƒ/r,t) representa las amplitudes 

cuadráticas medias de los registros  

filtrados con un  paso-banda con una 

frecuencia central. 

 

El modelo de Sato (1977), al considerar 

fuentes y  receptores no coincidentes, 

permite realizar el análisis de  la coda   tras 

la llegada de la onda S. 

 

Método de Herrmann (1980) 

 

Herrmann (1980) propuso un método de 

calculo de Qc asumiendo la hipótesis de 

que la coda estaba compuesta básicamente  

por ondas superficiales. Este método parte 

de la expresión hecha por Aki (1969)  que 

describe la amplitud promedio pico a pico 

A(t) de la coda en un instante t. Herrmann 

(1980) supuso que la frecuencia 

predominante observada en la coda es una 

función del espectro de la fuente del 

sismo, de la respuesta instrumental y del  

filtro Q de la tierra. Se puede evaluar el 

caso en el cual se trabaje con sismos 

suficientemente pequeños como para que 

sus frecuencias de esquina sean mayores 

que la frecuencia pico de la respuesta 

instrumental, en este caso la repuesta de la 

fuente queda eliminada. El efecto de Q es 

disminuir la frecuencia predominante 

observada a medida que se considere 

instantes de tiempo posteriores y es 

definida como. 
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donde, to
* = t / Qo , I(ƒp) es  la respuesta 

del instrumento e I′(ƒp) su primera 

derivada, ƒo es la frecuencia de referencia, 

ν  es un exponente real. 

El método de Herrmann fue utilizado para 

realizar la primera regionalización  de Q 

para todo el territorio de Estados Unidos 

(1983) y por Jin y Aki (1988) para toda 

China. 

 

 

 



F. Rosado 

72 

Método  de Pujades (1987)  

 

Pujades (1978) realizo ligeras 

modificaciones al método propuesto por  

Herrmann (1980) ya que considero  que 

los valores de Q de coda dependen 

únicamente de la serie de frecuencias 

leídas en los registros  (ƒp) y no de todo el 

rango de frecuencias (ƒ) siendo definida 

como.   
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donde, t  es el tiempo, Qo es el factor de 

calidad para la frecuencia de referencia, ƒp 

es la frecuencia predominante, ν es el 

exponente que indica el grado de 

dependencia frecuencial de Qc, I la 

respuesta instrumental e I′ su primera 

derivada. 

  Conocida la respuesta instrumental de los 

instrumentos utilizados y leyendo   sobre el 

registro parejas (ƒp, t)  para definir coda; 

se realiza una regresión lineal para estimar  

los parámetros Qo y ν. 

 

Pujades (1987) aplico este método para la 

regionalización  del parámetro Q en la 

Península Ibérica. 

 

 

 

 

 

MODELO DE DISPERSIÓN 

MÚLTIPLE 

 

Este modelo  supone que la onda ha 

sufrido varias interacciones con el medio 

antes de llegar al receptor; es decir, el 

medio entre la fuente receptor, así como su 

entorno son homogéneos, y que el camino  

entre dos dispersores es lo suficientemente 

grande como para que el tiempo medio 

invertido en el camino libre sea mayor que 

la duración de la coda. Pero la Tierra es 

fuertemente heterogénea y por tanto, la 

anterior suposición no puede ser aceptada 

de forma general. A continuación, se 

describe brevemente algunos de los 

modelos  de dispersión  múltiple mas 

utilizados. 

 

Modelo de Gao (1983, 1984) 

 

El punto de partida para este modelo son 

las hipótesis utilizadas en el modelo de 

dispersión simple de Aki y Chouet (1975). 

Gao et al. (1983 a,b). En este modelo,  se 

considera que la dispersión  es isotropica 

sin conversión de ondas.. El procedimiento 

a seguir para obtener el modelo parte de la 

consideración inicial de la dispersión  

doble y posteriormente se realiza una 

extensión a grados superiores de acuerdo 

a: 
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donde, Pm (ω / t) es  dispersión múltiple, no 

es densidad de heterogeneidades y S(ω)   

es espectro de fuente.  

Para los dispersores entre dos superficies 

elipsoidales existen dos tipos de fuentes de 

ondas incidentes, una representada por 

F≡R correspondiente a la fuente  de ondas 

primarias (foco del sismo), y otra 

representada por H cuyo origen es la 

dispersión  de las ondas primarias por las 

primeras heterogeneidas. 

En la Figura 2 se representa un esquema 

que muestra la geometría del modelo 

propuesto por Gao et al. (1983 a,b). 

 

 
Figura 2. Geometría del problema de dispersión doble según el modelo de Gao et al. (1983 a,b). 

 

 

La desventaja del modelo de Gao (1983 

a,b) es que, al suponer coincidencia 

espacial de fuente-receptor, no permite 

separar en la practica los valores de Qi 

(proceso de absorción intrinseca)  y Qs 

(atenuación  por dispersión) de Qt 

(atenuación total). 

 

Modelo de Transferencia Radiativa 

(Wu, 1985) 

 

Wu (1984,1985), con el fin de separar el 

efecto de dispersión en heterogeneidades 

del efecto de la atenuación intrínseca, 

aplica la teoría de la transferencia radiativa 

(Chandrasekhar, 1960) a la propagación de 

ondas sísmicas y formula la distribución 

de densidad de energía en el espacio y en 

el dominio de la frecuencia para una 

fuente puntual. El modelo  considera tanto 

el caso de dispersión  isotropica como el 

de una fuerte dispersión en la dirección de 

propagación. A partir de la curva de 

distribución de energía se obtiene el 

albedo sísmico Bo y ello permite separar 

los efectos de la  dispersión  en 

heterogeneidades del medio de atenuación 

anelástica.  Wu (1985) para su desarrollo  

considera solo ondas S y la coda para 

pequeños sismos locales. 

 

Wu y Aki  (1988)  utilizaron este método 

para calcular la atenuación en la región del 

Hindu Kush; ToksÖz et al. (1988) al 

noreste de Estados Unidos y Canadá. 
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Modelo de flujo de energía (Frankel y 

Wennerberg, 1987) 

 

Este modelo se basa en  datos 

experimentales que mostraron que la 

potencia de la coda es homogénea en la 

coda para intervalos de tiempo superiores 

a 2 veces ts,  siendo ts  el tiempo de viaje 

de la onda S.  Esto es, mientras la amplitud 

de la onda S que viaja directa decrece con 

la distancia debida a la expansión 

geométrica y a la atenuación, la amplitud 

de la coda en unos ciertos intervalos de 

tiempo después del tiempo de origen 

permanece prácticamente constante para 

cualquier distancia epicentro estación. 

 

El modelo supone que la energía media de 

la coda es homogénea en un volumen 

esférico. El modelo no hace suposición 

respecto a si en el volumen de la coda se 

produce dispersión  simple o múltiple. El 

modelo describe las propiedades de la 

coda, del  decaimiento en el tiempo  y 

amplitud, la atenuación intrínseca o de 

dispersión  en las heterogeneidades del 

medio. 

 

Modelo de Hoshiba (1991) 

 

Hoshiba (1991) propone el método de 

Ventanas Múltiples con ciertos intervalos 

de tiempo (Múltiple Lapse Time 

Windows. MLTW Method) para separar 

las contribuciones de la absorción 

intrínseca  (Qi-1) y la dispersiva   ( Qs-1) a 

la atenuación total (Qt-1). Para la 

aplicación de este método se requiere de 

gran calidad de datos y buena distribución 

espacio-temporal de los registro. 

 

Hoshiba (1991) modeliza la distribución 

espacio-tiempo de la energía de las ondas 

sísmicas  multidispersadas mediante una 

simulación numérica por el método de 

Montecarlo (Gusev y Abubakirov, 1987; 

Abubakirov y Gusev 1990). Para 

aplicación del método se supone una 

dispersión isótropa y una distribución  

aleatoria y uniformemente  distribuida de 

dispersores puntuales. 

 

Hoshiba (1991) observo que existen 

discrepancias entre la utilización de una 

ventana finita o infinita de tiempo lo cual 

puede introducir errores en la estimación 

de los parámetros de atenuación. Para 

evitar el problema de las ventanas finitas 

de tiempo, el autor adoptó el método de 

ventanas múltiples de intervalos de 

tiempo. El método se basa en comparar la 

energía observada en las ondas sísmicas 

sobre varias ventanas finitas de tiempo 

consecutivas y consideradas a partir de la 

llegada de la onda S. 

 

Esta metodología, considero  tres ventanas 

consecutivas de tiempo en función  de la 

distancia hipocentral fue aplicada por 

Fehler et al. (1992) a la región de Kanto-

Tokai en Japón, hallándose valores del 

albedo sísmico y del coeficiente de 

dispersión a partir de registros regionales. 
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El método de ventanas múltiples también 

ha sido aplicado  al sur de California  (Jin 

et al., 1994), al sur de la Península Ibérica 

(Ugalde, 1996; Aki et al., 1995) y oeste de 

Turquia (Akinci  et., 1995). 

 

La ecuación integral de Zeng (1991) 

 

La energía  teórica para uno cierto tiempo 

de propagación y distancia hipocentral  se 

calcula a partir de la ecuación siguiente. 
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donde E( )tr −r  es la densidad de energía 

sísmica tridimensional por unidad de 

volumen para una fuente puntual situada 

en la posición ro en el instante t = 0. 

El primer termino de la expresión 

representa la energía de la onda directa y 

el segundo la contribución  de todos los 

ordenes de energía dispersada, siendo 

g=Le-1.Bo en esta ecuación Bo es el 

coeficiente de dispersión. 

 

APLICACIONES DEL CÁLCULO DE  

CODA  

 

Las aplicaciones del estudio de coda son 

diversos y van desde el estudio de  riesgo 

sísmico  hasta la determinación de la 

estructura de los suelos. Algunos de los 

trabajos presentados en la bibliografía son: 

- Determinación del factor de calidad Q 

para Venezuela (Figura 3) y cuyos 

resultados permitan observar que los 

valores de Q muestran una clara 

dependencia frecuencial  entre 0,08 Hz y 

40 Hz (García, y Mendoza, 2004). 

 

Figura 3. Mapa de la distribución espacial de Q  sobre Venezuela. 
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- Regionalización  de  coda Q en Costa 

Rica, donde se diferenciaron diferentes 

unidades tectónicas, incluyendo la zona de 

subducción (Gonzales, y Persson,  1997). 

- En el estudio de propagación de ondas 

sísmicas  y atenuación de las ondas coda  

en el territorio Colombiano, aplicando el 

método  de análisis de ventanas múltiples 

de intervalos de tiempos  (Hoshiba 1991). 

Los resultados sugieren una elevada 

atenuación sísmica en  todo el territorio 

colombiano (Vargas, 2004). 

- En estudios de emplazamientos 

geotermales  como el realizado  en los 

Alamos (Hot Dry Rock) antes y después 

de presurizar el sistema de fracturas. El 

factor Q decreció por causa de la 

presurización, probablemente porque esta 

causo un aumento en el número de 

fracturas abiertas debido al incremento de 

presión (Felher,1979). 

- La  Qc se sismos locales de pequeña 

entidad presentaban valores bajos 2 años 

antes del sismo de Tangshan de  1976 

(Norte de China). Una anomalía similar 

también fue observada antes de ciertos 

precursores de sismos de gran tamaño, 

sugiriendo que Qc puede ser un precursor  

útil para una predicción sísmica (Jin,  y 

Aki, 1987). 

- En la región de Kuril-Kamchatka se 

observaron cambios anómalos en la 

envolvente de pequeños sismos locales 

antes de la ocurrencia de 3 grandes sismos. 

Qc disminuyo un 20% alrededor de un año 

antes del sismo.  

- Otros cambios anómalos antes de 

grandes sismos han sido asociados con 

periodos de aumento del parámetro b de la 

ley logN=a-b.M En general, se asocia los 

valores bajos de Q con los periodos de 

baja sismicidad y, esto produciría, valores 

grandes de b. 

Aki (1984), interpreta la relación positiva 

entre Q y b en los siguientes términos: Se 

supone que en una región sismogenética se 

tiene pequeñas y grandes fracturas que son 

los núcleos de potenciales sismos 

pequeños y grandes. Se supone que las 

fracturas grandes tienen mayor facilidad  

para progresar o cerrarse  que las 

pequeñas, dependiendo de las 

características de los esfuerzos tectónicos. 

Entonces, b correlaciona positivamente 

con Q ya que si las fracturas grandes se 

cierran, b crece y Q crece. Sin embargo, en 

el caso del Monte St. Helen, se hallo una 

correlación negativa entre Qc y b. El valor 

de b fue de 0.9 antes de la erupción del 

Monte St. Helen  y  decreció a 0.6 tras la 

erupción. La misma tendencia ha sido 

observada  en otras erupciones volcánicas. 

Este fenómeno  se explica debido a que en 

el caso de los volcanes, la frecuencia de 

sismos  relativamente grandes no varia; 

mientras que, el número de sismos 

pequeños se reduce tras la erupción  ya 

que esta provoca una caída de presión. 
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COMENTARIOS 

 

En  el presente trabajo se ha realizado una 

descripción de los diferentes métodos  

existentes para  la modelización  y  

generación de las ondas coda, por ser de 

gran utilidad para estimar la atenuación 

aparente producida  por el medio (la 

geológica y tectónica), así como por las 

características de los materiales que la 

componen.   

El estudio de las ondas coda (Q) es 

también  importante en  los estudio de 

riesgo sísmico y principalmente 

fundamental para la predicción y 

prevención de los sismos.   

En la actualidad, la Red  Sísmica del Perú 

compuesta por 12 estaciones de banda 

ancha ha registrado, desde el año 2000, 

gran cantidad de sismos con magnitudes 

superiores a 5.0 que serán utilizados para 

realizar la regionalización  de Q para la 

región central de Perú con el fin de 

conocer las características físicas del 

medio y su comportamiento ante la 

ocurrencia de sismos. 
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INTRODUCCION  

Un sismograma registra dos tipos de ondas 

de cuerpo, ondas P y ondas S, además de 

las ondas superficiales Love y Rayleigh. 

Estas ultimas, son generadas por la 

interacción constructiva de las ondas de 

cuerpo con la estructura interna de la 

Tierra. La energía de las ondas 

superficiales se concentra cerca de la 

superficie, se dispersa (geométricamente) 

bidimensionalmente y decae  

aproximadamente como r –1 (siendo r la 

distancia a la fuente); mientras que, la 

energía de las ondas de cuerpo se dispersa 

tridimencionalmente y decae como r–2. 

Entonces, para grandes distancias de la 

fuente, las ondas superficiales predominan 

en los sismogramas. 

La sismología, como ciencia 

observacional, considera a las ondas 

superficiales Rayleigh y Love como un 

tipo particular de ondas sísmicas que se 

propagan paralelas a la superficie de un 

medio. Estas ondas tienen su amplitud 

máxima en la superficie libre y disminuye 

exponencialmente con la profundidad. En 

su modo de propagación, las ondas 

superficiales son afectados por la 

dispersión y por lo tanto, su velocidad será 

menor que las ondas de cuerpo. 

La primera contribución fundamental al 

estudio de la propagación de las ondas 

superficiales fue publicada por Rayleigh 

en 1987. Anteriormente se sabia que la 

vibración en un medio elástico, 

homogéneo e infinito se propaga en forma 

de ondas esféricas con velocidades 

distintas de ondas P y ondas S. 

Posteriormente, Love en 1911 descubrió la 

onda superficial que lleva su nombre a 

partir de un estudio del efecto de las 

vibraciones elásticas en una capa 

superficial. 

Para explicar el origen de estas ondas y sus 

características de propagación, existen una 

gran variedad de textos y por lo mismo, 

aparecen volúmenes o capítulos extensos. 

En este reporte, se presenta de manera 

sencilla y práctica el concepto teórico de 

las ondas superficiales, las ecuaciones que 
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definen el movimiento de su partícula, 

además de sus variaciones con la 

profundidad y la velocidades de grupo y 

fase a fin que el lector disponga de 

información rápida. 

 

LAS ONDAS RAYLEIGH 

Aki y Richards (1980), asume que una 

onda que se propaga a lo largo de la 

superficie genera otras cuya amplitud es 

grande solo en las proximidades de la 

superficie libre y que son llamadas ondas 

superficiales, estas ondas en contraste con 

las ondas P y S que se propagan en el 

interior del cuerpo elástico (ondas 

internas). La existencia de las ondas 

superficiales sugiere enseguida la 

conveniencia de investigar la posibilidad 

de existencia de otras también 

superficiales en un medio semindefinido y 

que podrían resultar de la superposición 

del movimiento expresado por: 

 

( )[ ]
( )[ ]ctxiaiaqzB

ctxiaiapzA

−+=
−+=

exp

exp

ψ
ϕ  (1) 

 

donde, z es la frecuencia, t el tiempo, a es 

número de onda, A y B son las amplitudes. 

En estas relaciones se considera que p y q 

son ondas imaginarias; es decir, surgen de 

una superposición de ondas P y SV, y 

cuyo fundamento teórico fue publicado 

por Rayleigh en el año 1885. Desde 

entonces, estas ondas son conocidas como 

ondas Rayleigh. 

Para describir las ondas superficiales; la 

expresión (1) debe satisfacer la siguiente 

ecuación:  
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donde φ representa el potencial de 

desplazamientos de la onda P (Figura 1) y 

por lo tanto, p y q son expresados de la 

forma: 
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β

α

q

p
   (2) 

 

donde, c es la velocidad aparente, α la 

velocidad de la onda P y β, la velocidad de 

onda SV (Stein, 1990). Pero con la 

restricción de que β<c , y desde luego 

α<c , ya que ambos deben ser 

imaginarios: 

 
Figura 1. Geometría de la refracción y reflexión  en 
dos medios isotrópicos semindefinidos, unidos por 

una superficie plana de discontinuidad X, donde J, I 
equivalen a p y q. 

 

Asimismo, para la existencia de las ondas 

superficiales las tensiones en la superficie 

libre deben ser nulas; Además, los 

desplazamientos se deben calcular con: 



Ondas superficiales 

83 

zx
ux ∂

∂−
∂
∂= ψϕ , 

xz
uz ∂

∂+
∂
∂= ψϕ  

siendo yu  igual a cero. 

Para las ecuaciones descritas, las tensiones 

son nulas y en este caso, se considera  la 

ecuación de incidencia de la onda P 

(Figura 1): 
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pBAq
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Ahora, es necesario omitir  1A y  1B y 

hacer nulo el segundo, con ello resulta 

(Thorne y Wallace, 1995), 
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Estas ecuaciones pueden coexistir si es 

nulo el determinante de los coeficientes de 

 2A y  2B , o sea, 

 

( ) 014
22 =−+− qpq    (4) 

 

La expresión 4 se le conoce con el nombre 

de “determinante de Rayleigh”. 

Las ecuaciones en 3 pueden ser definidos 

como, 
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Como los desplazamientos son el resultado 

de la superposición de los desplazamientos 

debidos a los potenciales escalares ϕ  y 

ψ , se pueden definir las ecuaciones que 

describen los desplazamientos en sus 

componentes, 

( )ψϕ qiaux −= ,  ( )ψϕ −−= piauz  

 

sustituyendo ϕ  y ψ , y poniendo ξip = , 

ηiq =  y teniendo en cuenta la ecuación 5 

resulta, 
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En estas expresiones se observa que xu  y 

zu  se propagan como ondas planas según 

el eje x a una velocidad c, que corresponde 

al movimiento de la onda (velocidad, Rc ). 

Se observa además que xu  y zu son 

sinosoidales en x y en t, con amplitudes 

decrecientes según las z negativas, además 

de su periodo. Ambos desplazamientos 

puedan ser definidos como la longitud (L) 

y transversal (T), 

 

a
L

π2= ,           
Rac

T
π2=   (7) 

 

donde, L esta vinculado con T  por la 

relación LTcR = . 

Despejando de 7, 
L

a
π2= , el producto ax 

da una idea del numero de ondas 

contenidos en la dirección x, siendo a  el 

numero de ondas  en la dirección 

horizontal. 

Para la velocidad Rc , cabe considerar la 

ecuación 4 que puede escribirse como. 
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( ) pqq 41
22 =−− . Como p y q son 

imaginarios conviene elevar ambos 

miembros al cuadrado, y resulta 

( ) 0161 2242 =−− qpq , además 

sustituyendo p y q y desarrollando, 

simplificando y factorizando por 
2

2

β
c

se 

obtiene: 
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La ecuación  8 queda satisfecha si 
2

2

β
c = 0 

o que toda la ecuación sea nula. La 

primera condición es de anular 
2

2

β
c = 0, 

porque implicaría que el movimiento sea 

independiente del tiempo. La ecuación 8 

igualado a cero constituye una ecuación de 

tercer grado en las velocidades
2

2

β
c ; por lo 

que, tendrá tres raíces que servirán en 

nuestro problema solo si son reales, 

positivas y menores que la unidad. 

Si 0=
β
c , la ecuación 8 resultara igual a 
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116
α
β ósea menor que cero, ya que 

αβ < , y si 1=
β
c  resulta igual a la unidad. 

Entonces la posibilidad es hallar una raíz, 

cuyo valor este comprendido entre 0 y 1. 

Si el modulo de Poisson es igual a 0.25, 

ósea si 
3

1
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c  la ecuación 8 será nula y 

entonces se tiene: 
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Aquí, unas raíces son dadas como 

4
2

2

=
β
c ,

3

2
2 + ,

3

2
2 − , siendo la ultima, 

menor que la unidad y por lo tanto, la 

única a considerar. Entonces resulta que la 

velocidad es, 

 

β....9194.0=Rc    (9) 

 

Es interesante notar que si en el medio 

seminfinito ∞=α , la ecuación 8 daría, 
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y con ello β.955.0=Rc . Este valor junto a 

la ecuación 8, permite tener una idea de la 

velocidad que pueden tener las ondas 

Rayleigh. 

Ahora, volviendo a la expresión 6 y 

considerando en ellas  las componentes 

reales  de xu  y zu , y poniendo 

( ) πθ +−= ctxa , resulta, 

θ
θ

coszz

xx

uu

senuu

=

=
 

Esta expresión muestra el punto cuyos 

desplazamientos tenga a las componentes 

xu , zu , además de describir una  elipse 

en los semiejes  z y  x, tal como se muestra 

en la Figura 2. 

Con la relación 
3

1
2

2

=
β
c  y la velocidad 

Rc correspondiente a la misma, resulta 
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8475.0≈ξ  y 3933.0≈η  y con estos valores 

se obtiene para los desplazamientos: 

 

( ) ( )

( ) ( )ctxiaazaz
z

ctxiaazaz
x

eeeaAu

eeeiaAu
−

−

+−−=

−=
3933.08475.0

2

3933.08475.0
2

4679.18475.0
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 (10) 

 

Para z=0 la componente de 

desplazamiento resulta igual a, 

 

468.1
4227.0

6204.0 ≈≈
x

z

u

u
 

 

Entonces, el semieje mayor coincide con 

la vertical y será casi una vez y media mas 

grande que el semieje menor. Como el 

ángulo θ  decrece, entonces t aumenta y la 

elipse quedara descrita por el punto como 

si ella girara en sentido contrario a la 

propagación de las ondas de cuerpo, 

entonces  ello resulta descrito como 

sentido retrogrado. 

Cuando aumenta z hacia valores negativos, 

la expresión de xu  en (10), disminuye y 

llega a anularse para   

z=-1.206, o sea para z/L=-0.192, en cuyo 

caso, la elipse generara una recta vertical y 

tras ello cambia de signo. En la expresión 

(10), zu conserva  siempre su signo; por 

ello, a partir  del valor de z en el que 

xu cambia el suyo, el movimiento se 

volverá directo. La Figura 2 muestra como 

varían xu  y  zu con la profundidad 

(ecuación 10). 

 
Figura 2. El movimiento de una partícula en un 

punto de la superficie libre es una elipse 
retrograda. En un sismograma se identifica que la 
onda Rayleigh esta en el plano vertical. Se observa 
que el movimiento de la partícula es opuesto en la 
dirección de la onda en el tope de la elipse (Stein, 

1991). 
 
 

 
Figura 3. Variación de las componentes del 

desplazamiento xu  y  zu  para las ondas Rayleigh 

en función de la profundidad en un semiespacio. 
Las componentes del desplazamiento decaen 

exponencialmente con la profundidad, además se 
observa como se normaliza por longitud de onda 

(Stein, 1991). 
 

 VELOCIDAD DE GRUPO Y FASE 

Cuando se propaga la onda superficial en 

un medio de dimensiones finitas puede ser 

dispersada y su velocidad estará en 
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función de su contenido de frecuencias. 

Así, para una función de tiempo de tipo 

impulsiva, a alguna distancia, las ondas 

superficiales forman trenes de ondas que 

llegan en diferentes tiempos. Los tiempos 

de arribo, las amplitudes y las fases para 

cada frecuencia dependen de la ecuación 

de dispersión (Udias, 1997). La velocidad 

de fase, se define como la fase 

determinada con la cual viaja una onda y 

es una función de su frecuencia 

característica. Entonces, la velocidad de la 

energía transportada no es la  misma, que 

la velocidad de grupo, o la velocidad de 

propagación de las ondas de grupo. La 

velocidad de grupo se define como la 

velocidad con la que se propaga un 

paquete de ondas, velocidad  a la que viaja 

la máxima energía (Thorne y Wallace, 

1995).  

El desplazamiento de una onda sinusoidal 

de frecuencia angular ω y  número de onda 

k que se propaga en la dirección x, viene 

dado por: 

 

u(x,t) = A sen [(kx – ωt) +φ] 

 

donde, la velocidad de fase o la velocidad 

de propagación de la fase, es 
k

c
ω= ; 

mientras que, para una onda 

monocromática en un medio homogéneo, c 

es constante y ω es un valor simple de k. 

En este caso, la velocidad de la energía de 

transporte o la velocidad de grupo es igual 

a la velocidad de fase. 

La velocidad de fase es una función de la 

frecuencia c(ω), entonces se puede escribir 

como k(ω) y ω(k), y se puede usar una 

variable independiente entre k o ω. En el 

primer caso se observa  el fenómeno de la 

onda  para un punto nuevo que depende de 

la distancia y en el segundo, en términos 

de los tiempos. La velocidad de grupo es 

dado por: 

 

k

u
    U

∂
∂=    (11) 

 

La derivada con respecto a k permite 

obtener, 
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
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∂+=
k

c
k  Uc    (12) 

 

donde, c es la velocidad de fase y  k la 

longitud de onda (Udias, 1997). 

Para conocer la velocidad de fase, se 

presentan dos casos: primero que los 

periodos no sean muy grandes y el otro 

que si lo sea. 

Para el primer caso (Press y Pekeris (1956) 

que opera en el dominio del tiempo, el 

segundo en el dominio de las frecuencias 

(Satô, 1955) y se debe considerar además 

al de Dziewonsky et al (1956) de 

correlación cruzada que opera en los dos 

dominios. 

 

CONCLUSIONES  

En este reporte  se ha presentado la 

solución para las ondas superficiales en un 

medio horizontalmente estratificado, 
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teniendo en cuenta su desplazamiento, 

velocidad y tracción. Para una onda plana 

se ha mostrado que una de las técnicas 

para resolver las ondas superficiales es 

mediante la solución de las ecuaciones de 

movimiento, desplazamientos y 

potenciales escalares usando las constantes 

de Lame, la densidad, etc. 

Se observado que la onda superficial se 

propaga a lo largo de la superficie de la 

tierra y que su amplitud decrece 

exponencialmente con la profundidad. 

Cerca de la superficie, el movimiento de la 

partícula es elíptico retrogrado para la 

onda Love y mientras que, la velocidad de 

la onda Rayleigh es similar al de la onda S.  

Finalmente, uno de los métodos mas 

sencillas para conocer la velocidad de 

grupo y fase es con los propuestos por 

Press y Pekeris (1956) y  Dziewonsky et 

al(1969). 
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RESUMEN 
 
En el presente informe se hace una revisión de las principales causas que dan origen a la presencia del 
ruido sísmico de fondo en los registros sísmicos obtenidos de la Red sísmica Nacional del Perú a cargo 
del  IGP. y así como del método desarrollado para evaluar dichos niveles de ruido. El ruido sísmico de 
fondo se genera  principalmente por el ruido cultural (actividad humana), microsismos (olas del mar y 
tormentas oceánicas) y  vibraciones producidas por el viento. Algunos investigadores consideran que el 
ruido de origen natural esta generada por ondas superficiales que se forman en zonas de interacción 
océano-continente, modos fundamentales de vibración del planeta, cambios en la presión atmosférica y 
actividad volcánica interna. 
 

 

INTRODUCCIÓN 

 

La interpretación de los registros sísmicos 

requiere de un buen entendimiento de la 

generación y propagación de las ondas 

sísmicas y la influencia de los procesos de 

registro de cada impulso y su impresión 

sobre el sismograma. Gracias a los 

avances en el mejoramiento en la calidad 

de la instrumentación sísmica ahora es 

posible obtener un optima interpretación 

del movimiento de la partícula en el sensor 

sísmico en forma digital y sobre un amplio 

rango de frecuencias. El uso de datos de 

banda ancha requiere una cuidadosa 

atención a la naturaleza de la componente 

desorganizada del movimiento sísmico, 

comúnmente conocido como ruido. 

(Kennet, 2001). 

 

Tradicionalmente, el ruido ha sido 

considerado como algo negativo, molesto 

y que hay que cancelar o evitar, En la 

actualidad, lo que hasta hace pocas 

décadas era un estorbo en los estudios de 

propagación y atenuación de ondas 

sísmicas se ha convertido en una excelente 

herramienta para caracterizar los efectos 

locales (geología) y las propiedades 

dinámicas del lugar de registro y de las 

estructuras, Así como también resultan 

muy útiles para propósitos de control de 

calidad de los registros obtenidos por las 

redes sísmicas, Así pues para los estu-

diosos de la vibración ambiental, el ruido 

es la señal y las ondas que lo integran se 

suelen llamar en inglés, “microtremors”;  

en castellano no hay uniformidad en el 

nombre aplicado y se usan con el mismo 
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significado las palabras microtemblores ó 

microtrepidaciones. 

 

El ruido sísmico de fondo puede definirse 

como: 

 

a) Vibraciones en la superficie de la 

tierra debida a la influencia oblicua de 

ondas de cuerpo que se propagan en todas 

direcciones con la misma energía. 

b) Una superposición de ondas 

superficiales que constituyen un campo 

estacionario y homogéneo y están 

relacionadas a los ruidos de baja 

frecuencia y de periodo largo. 

c) Ruido ambiental generado por el 

tráfico vehicular o la actividad humana y 

están relacionados con los ruidos que 

presentan alta frecuencia. 

 

NATURALEZA DEL RUIDO 

SÍSMICO DE FONDO 

 

La superficie de la tierra se encuentra en 

un constante y leve movimiento que puede 

ser detectado con sismómetros sensitivos. 

El movimiento de la tierra va desde 

efectos locales, tales como las 

perturbaciones hechas por el hombre 

(ruido cultural) y las oscilaciones de los 

árboles por el viento, o vibraciones 

inducidas por procesos, tales como 

microsismos generados por tormentas 

distantes. 

 

Existe un amplio rango de contribuciones 

al ruido de fondo existente que incluyen la 

presencia de mareas, presión atmosférica, 

efectos diurnos principalmente asociados 

con la variación de la temperatura y la 

actividad inducida por el hombre.  La 

suma de estos tipos de ruido afecta de 

manera importante en la calidad de los 

registros sísmicos, de allí que cuando se 

procede a instalar una estación sísmica es 

importante evitar la influencia de las 

fuentes de ruido sísmico, las estaciones 

sísmicas ya establecidas con el tiempo 

sufren de incremento del ruido debido a 

las actividades  realizadas por el hombre y 

a las expansiones de las ciudades. 

El ruido sísmico de fondo ocurren en el 

intervalo de frecuencias de 0.001 a 30 Hz, 

sin embargo, para realizar estudios de 

sismología; es necesario realizar el análisis 

de los niveles de ruido sísmico en 

estaciones de registro y en este caso 

interesa el ancho de banda comprendido 

entre 0.001 a 10 Hz, ya que en esta banda 

de frecuencias parte de la energía se 

transmite como ondas superficiales, que 

frecuentemente son usadas para estimar las 

propiedades físicas de la corteza terrestre y 

aquellas que se transmite como ondas de 

cuerpo pueden ser usadas para estimar las 

características de las estructuras 

geológicas sobre las cuales se encuentra 

situada la estación. 

Por ejemplo, el registro del ruido sísmico 

de fondo que se muestra en la Figura 1, 

fue obtenida de la estación sísmica digital 

de banda ancha Pucallpa (PUC) que forma 
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parte de la Red Sísmica Nacional del Perú 

(RSN). En dicha figura se observan la 

presencia de altas frecuencias con 

amplitudes casi homogéneas, aunque es 

fácil distinguir algunos trenes de onda de 

poca duración. En este registro no es 

posible observar ruidos de periodo muy 

largo.

 

 

Figura 1. Ruido de fondo de la componente vertical de la estación PUC de la RSN. La ventana de registro tiene 
una duración de 14 min, y corresponde a las 08:01:56 horas del día 20 de febrero del año 2002. 

 

En general, muchos autores han estudiado 

y evaluado las características del ruido, así 

como su origen y rangos de frecuencia 

predominantes. En la Figura 2, se presenta 

algunos ejemplos de ruido por Payo 

(1986); a) viento intenso, b) impulso 

relacionado con una posición incorrecta 

del sistema de registro c) tráfico y (d, r y f) 

las llamadas tormentas microsísmicas 

causadas por borrascas meteorológicas 

(frente que separa dos masas de aire 

contiguas una caliente y otra fría).  En este 

último caso, el periodo parece estar 

relacionado con la velocidad de 

desplazamiento del centro de la borrasca y 

con la región oceánica en la que avanza 

mientras que las amplitudes son función 

de la profundidad de la borrasca. 

Uno de los métodos fundamentales para 

evaluar los niveles de ruido sísmico en una 

red de estaciones sísmicas, es calculando 

la densidad de la potencia espectral (PSD) 

para una señal transitoria generada por el 

ruido sísmico de fondo y luego 

compararlo con las curvas de referencia 

proporcionadas por Aki y Richards 

(1980). Estas curvas (Figura 3) definen la 

densidad de potencia espectral 

representativas del ruido sísmico en 

condiciones de bajo nivel de ruido (Quiet) 

y alto nivel de ruido (Noisy), para una 

estación típica situada en un 

emplazamiento de roca dura, alejada de 

actividades antropogénicas y en ausencia 

de fuerte viento. 
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Figura 2. Ejemplos de Ruido de fondo presente en los sismogramas y que pueden ser originados por diferentes 

causas: (a) Viento, (b) Mecánico, (c) Cultural, (d), (e) y (f) microsismos (Payo 1986). 
 

Según la Figura 3, en el espectro del ruido 

fondo se puede identificar 2 picos 

importantes, el primero a una frecuencia 

de 0.14 Hz (T = 4-8 s) y otro cerca de 0.07 

Hz  (T=10-16 s). 

En general, parece que ambos picos son 

debidos a las ondas oceánicas. Los picos 

mas pequeños ocurren en las frecuencias 

primarias en las cuales muchas de las 

ondas oceánicas son observadas. 

(Wiechert, 1904). El pico principal de la 

Figura 3, fue explicado por Longuet-

Higgins en 1950 como debido a la presión 

de las ondas oceánicas, las cuales pueden 

ser formadas por el viaje de las ondas en 

direcciones opuestas en la fuente regional 

de una tormenta o cerca de la costa. Este 

mecanismo genera ondas sísmicas con 
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frecuencias dos veces mayor que las ondas 

del océano. Hasselman (1963) mostró que 

ambas teorías cuantitativamente explican 

observaciones de las ondas oceánicas y 

sísmicas. 

 

En los estudios de análisis de los niveles 

de ruido sísmico de fondo asociado a la 

calidad de redes sísmicas, se comparan las 

curvas de Densidad de Potencia Espectral 

(PSD) con las curvas teóricas de la Figura 

3. (Aki y Richard 1980), y el resultado 

permite hacer una evaluación de las 

frecuencias predominantes en el espectro 

del ruido sísmico y de esta forma se puede 

identificar los probables orígenes de los 

ruidos en términos de su frecuencia. 

 

 
Figura 3.  Densidad de potencia espectral de registros de ruido para una estación típica situada en un 

asentamiento de roca dura, en un emplazamiento con alto nivel de ruido ambiental (Noisy) y otro emplazamiento 
con bajo nivel de ruido ambiental (Quiet), (Aki y Richards,1980). 

 

RELACIÓN SEÑAL / RUIDO  

La relación señal/ruido  (Signal to noise 

ratio SNR, ó S/N), se define como el 

margen que hay entre el nivel de 

referencia (información significativa) y el 

ruido de fondo de un determinado sistema. 

La relación señal/ruido, es la comparación 

entre la amplitud de la señal sísmica y la 

amplitud del ruido causado por el 

instrumento sísmico u otras causas que no 

tienen que ver con el sismo. En términos 

cuantitativos, la energía de la señal para 

una frecuencia dada, dividida entre la 

energía remanente (ruido) (Zmeskal y 

Plesinger, 1995).  
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Los factores fundamentales que controlan 

el índice y la calidad de transmisión de la 

información sísmica son el ancho de 

banda (B) y la Potencia de la Señal (S). 

El ancho de banda de un canal, es el rango 

de frecuencias que este puede transmitir 

con razonable fidelidad; por ejemplo, una 

estación sísmica de banda ancha tiene un 

ancho de banda de 0.01 a 50 Hz. La 

Potencia S de la señal desempeña un papel 

dual en la transmisión de la información,   

(S esta relacionado con la calidad de 

transmisión). Al incrementarse S a la 

potencia de la señal, se reduce el efecto 

del ruido de canal y la información se 

recibe con mayor exactitud, o con menos 

incertidumbre. Una mayor relación de 

señal/ruido permite también la transmisión 

a través de una mayor distancia. En 

cualquier caso, una cierta  relación de 

señal/ruido mínima es necesaria para la 

comunicación. 

Un criterio para elegir un tipo de filtro 

adecuado para eliminar el ruido sísmico de 

fondo, es evaluar previamente la relación 

señal/ruido. En la practica se ha mostrado 

que esta relación debe ser mayor a 80 a fin 

de contar con registros de calidad cuando 

los sismos tienen magnitudes mayores a 

5.8 M. (Tavera y Bufforn 1998). 

 

 

 

CAUSAS Y NATURALEZA DEL 

RUIDO 

 

RUIDO CULTURAL 

La fuente más común del ruido sísmico 

proviene de actividad del hombre sobre la 

superficie de la Tierra. Esta fuente es 

referida como “ruido cultural” y se origina 

principalmente por el registro de la 

propagación de las ondas sísmicas que es 

producida por el paso de vehículos, 

vibración de maquinarias industriales, que 

se encuentran  relativamente cerca de una 

estación sísmica. El ruido cultural se 

propaga principalmente como ondas 

superficiales de alta frecuencia (>1-10 

Hz,1-0.1s) que se atenúan a varios 

kilómetros de distancia y profundidad. Por 

esta razón el ruido cultural se reduce 

significativamente si se evalúan los niveles 

de ruido sísmico en pozos profundos y 

túneles. El ruido cultural muestra fuertes 

variaciones diurnas y tiene frecuencias 

características que dependen de la fuente 

del disturbio. 

 

VIENTO, AGUA Y RUIDO 

GEOLÓGICO 

 

Los objetos se mueven cuando responden 

a la acción del viento  y este movimiento 

cuando está acoplado a la tierra puede ser 

fuente importante del ruido sísmico. En 

general, la turbulencia del viento alrededor 

de las irregularidades de la topografía y el 
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acoplador movimiento del árbol a la tierra 

a través de sus raíces, generarán señales de 

ruido de alta frecuencia. Además, el viento 

que actúa en objetos grandes, tales como 

torres y postes del teléfono puede causar la 

inclinación de tierra que aparece como 

ruido de período más largo. Como fuentes 

adicionales e este tipo de ruido pueden 

incluirse las corriente de agua, olas y 

actividad volcánica.  

 

MICROSISMOS 

 

Los microsismos se definen como las 

oscilaciones naturales y regulares del 

subsuelo, que no son producidas por los 

terremotos ni por fuentes artificiales como 

el trafico o la maquinaria industrial, si no 

que son inducidas por fuentes naturales 

como las olas oceánicas y tormentas, por 

tanto las características de la amplitud y 

del periodo son afectadas por la condición 

del clima. Este tipo de ruido esta 

compuesto principalmente por ondas 

Rayleigh de periodo relativamente largo 

(2-3 mas segundos), y aparece en los 

registros de todos los sismógrafos, 

demostrando que la corteza terrestre está 

en continuo estado de agitación. 

 

INFLUENCIA DEL INSTRUMENTO 

 

Este tipo de ruido se genera por cambios 

de estabilidad del equipo y diferentes 

formas dentro del sistema del sismómetro 

por efectos de la presión barométrica en el 

sensor (ruido térmico), efectos no lineales 

en la fuerza de suspensión sobre la masa 

ocasionada por el hecho de estar  la masa 

siempre en movimiento (los elementos en 

suspensión se doblan) o durante el proceso 

de digitalización (rango dinámico limitado 

del convertidor análogo/digital). 

  

El instrumento puede presentar ruidos de 

alta potencia pero de baja probabilidad, y 

su conocimiento resulta importante y útil 

para el operador de la red. Por ejemplo, 

existen espacios vacíos de datos que 

pueden ser debido a la falta de transmisión 

de la señal y/o a la mala posición de la 

masa del sensor (mala calibración). 

 

Para tener una información sísmica de 

calidad, es necesario remover de todas las 

señales sísmicas el efecto instrumental, 

para así recuperar el impulso original 

emergente del terreno, esto se debe hacer 

realizando el proceso de la deconvolución  

ó remoción instrumental. 

 

RUIDOS DE PERIODO CORTO 

 

Estos ruidos presentan altas frecuencias 

con rangos que se encuentran entre 0.3 a 

10 Hz, y en general, son producidos por la 

respuesta de las condiciones geológicas de 

las estructuras sobre las cuales se 

encuentra ubicada la estación sísmica en 

referencia. Además este tipo de ruido tiene 

que ver con la actividad diaria del hombre 

y los cambios bruscos de temperatura 

durante el día y la noche.  
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También se debe considerar como ruidos 

de periodo corto a los producidos por las 

explosiones en las minas, el paso de 

camiones en las carreteras, o por la 

inducción del viento sobre la estación 

sísmica con rangos de frecuencia mayores 

a 10 Hz. Este tipo de ruido suele ser 

importante si en las cercanías de la 

estación hay vegetación o montañas. 

   

Para evitar al máximo las perturbaciones 

de periodo corto sobre los sensores, es 

recomendable acondicionarlos en pozos 

aislantes sobre roca dura y a una relativa 

profundidad 

 

RUIDOS DE PERIODO LARGO 

 

Este tipo de ruido se caracteriza por 

presentar bajas  amplitudes y largos 

periodos (10-300 seg) y se presentan con 

mayor amplitud en las componentes 

horizontales del registro. Las causas de 

origen de este tipo de ruido son: 

 

Los causados por las fluctuaciones 

barométricas en la zona donde se 

encuentra la estación sísmica, y son 

producidas por los cambios gravitaciones 

inducidos por frentes atmosféricos frios y 

de calor que perturban directamente a los 

sismómetros (Muller y Zurn, 1983). La 

presión del aire varía entre 0.1 mHz y 0.01 

Hz, (Beauduin 1996). 

Las ondas largas con frecuencias  típicas 

que varían entre 0.001 a 0.05 Hz, juegan 

un  rol importante en muchos procesos 

sedimentarios de la costa y en aguas poco 

profundas, donde se ha demostrado que la 

energía del espectro de ondas tiene 

predominio de ondas de periodo largo. 

Para la  banda de frecuencias sobre los 2 

mHz, están presentes las eigenfrecuencias 

de muchas de las oscilaciones libres de la 

Tierra. Para modos mas graves (0.8 mHz),  

raramente observados con una buena 

relación señal/ruido (SNR). 

Para reducir este tipo de ruido y facilitar  

los estudios sobre el contenido de periodos 

largos en los registros de eventos sísmicos 

de moderado tamaño, se requiere 

simultáneamente registrar las variaciones 

de la presión barométrica cerca del 

sismómetro y luego sustraer con una 

función apropiada su interferencia en la 

señal. 

En general, se considera que los ruidos de 

periodo largo son debidos a la acción de 

las ondas oceánicas sobre las costas con 

frecuencias de 0.07 Hz y las ondas 

oceánicas estacionarias con frecuencias 

del orden de 0.14 Hz. (ver Figura 3). 

FILTRADO DEL RUIDO 

 

Para atenuar el efecto del ruido de fondo 

presente en los sismogramas y registro 

sísmico, frecuentemente se utiliza la 

herramienta del filtrado de la señal a fin de 

reforzar la calidad de la información que 

se quiere extraer del sismograma / registro. 
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Para lograr el filtrado de los registros 

conviene poner de manifiesto su estructura 

espectral, lo que se consigue aplicando la 

integral de Fourier. 

 

Llamando f1(t) a la función que representa 

un sismograma en el dominio del tiempo 

se tiene para esta función, 

 

f1(t)= ωω
π

α

α
def iwt)(

2

1
1∫

+

−
       (1) 

 

y para los mismos en el dominio de las 

frecuencias, 

F1(ω )= ω
π

α

α
detf iwt−+

−∫ )(
2

1
1  (2)  

 

o sea la Transformada de Fourier  f1(t) 

 

Multiplicando la integral de (1), F1(ω ) por 

la función F2(ω ) se convierte la función 

f1( t ) en otra. 

 

f12( t ) = ω
π

α

α
detf iwt)(

2

1
1∫

+

−
     (3) 

 

F12(ω ) = F1(ω )F2(ω )    (4) 

 

En el contenido espectral F12(ω ) 

sobresalen determinadas frecuencias en las 

que se tiene interés y se atenúan las que 

sean ruido. Si se desea una apropiada 

función F2(ω ), la función al ser 

introducida en (1), se comporta por 

consiguiente como un filtro y la función  

f12( t ), resulta ser lo que queda de la 

función f1(t) después de ser filtrada. 

 

Además de lo precedente y sustituyendo 

en (4) F1(ω ) por su expresión (2) y 

detallando la (3) se tiene, 

 

f12( t )= ωω
α

α
deF iwt)(2∫

+

− ττ
π

τα

α
def iw)(

2

1
1∫

+

−
 

   = ττ
π

α

α
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2

1
1∫

+

−
ωω τα

α
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Por lo tanto, si F2(ω ) es la Transformada 

de Fourier de una función f2(t): 

 

f12( t ) = τττ
π

α

α
dtff )()(

2

1
21 −∫

+

−
  (5) 

 

y por ello también, 

 

∫
+

−

α

απ2

1
F1(ω )F2(ω ) ωdeiwt =

τττ
α

α
dtff )()( 21 −∫

+

−
   (6) 

 

El resultado de intercambio de roles de 

f1(t) de f2(t) se puede escribir también 

como: 

 

∫
+

−

α

απ2

1
F1(ω )F2(ω ) ωdeiwt =

τττ
α

α
dtff )()( 12 −∫

+

−
  (7) 

 

de lo que también resulta, 

 

τττ
α

α
dtff )()( 21 −∫

+

−
 =  
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τττ
α

α
dftf )()( 12∫

+

−
−   (8) 

 

Con análogos procedimientos, pero 

tratando de hallar la T.F. del producto f1(t) 

f2(t) se obtiene. 

 

dteftf iwt−+

−∫ 21 )(
α

α
= ∫

+

−

α

απ2

1
F1(ω )F2(

ωω −0 ) ωd  

= ∫
+

−

α

απ2

1
 F2(ω )F1( ωω −0 ) ωd  

 

Las expresiones (5), (6), (7) y (8) se dice 

que son convoluciones de las funciones 

involucradas y las ecuaciones (6) y (7) el 

producto de sus componentes espectrales. 

Análogamente, las igualdades (8) y (4) 

muestran que multiplicar dos funciones en 

el dominio del tiempo, equivale a la 

convolución de sus componentes 

espectrales en el dominio de las 

frecuencias. 

 

Entonces, resulta obvio que el filtrado de 

una función f1(t) puede hacerse o bien 

usando F2(ω ) en el dominio de las 

frecuencias o bien usando la inversa f2(t) 

en el dominio del tiempo. 

 

A los filtros se les clasifica en filtros pasa 

bajo, filtros pasa altos y filtros pasa 

banda, y como lo expresan sus nombres, 

los primeros no atenúan las componentes 

espectrales de frecuencia baja, los 

segundos no atenúan los de frecuencia alta 

y los últimos no atenúan dentro 

determinados límites de frecuencia.  

 

VARIACIONES DEL RUIDO DEBIDO 

A CONDICIONES LOCALES 

 

La variación de los niveles del ruido 

debido a las condiciones locales es 

comúnmente conocida como efectos de 

sitio, y esta directamente relacionada con 

los ruidos que se producen por el tipo de 

rocas que componen a las capas del 

subsuelo, así como de las estructuras 

geológicas (fallas, volcanes, ríos, 

montañas, etc), que se encuentran en las 

cercanías de la estación sísmica ó sobre el 

cual se encuentra situada una estación 

sísmica. Cuando la estación se encuentra 

ubicada sobre subsuelos relativamente 

jóvenes (materiales blandos poco 

consolidados) el nivel de ruido dependerá 

principalmente del espesor de la capa 

sedimentaría. Por ejemplo: para espesores 

de 1.5 Km. se tiene frecuencias de  0.04 a 

0.09 Hz , para espesores de 290 m. se tiene 

frecuencias de 0.2 a 0.5  Hz  y para 

espesores delgados de 50 m entre 1.1 a 2.8 

Hz. (Bormann et al.,1997). El umbral de 

frecuencia donde la amplificación del 

suelo comienza a tener importancia, esta 

cerca de los 3.5 Hz. y si la frecuencia 

natural sobrepasa este valor, se puede 

aplicar el espectro de respuesta 

desarrollado para un sitio de referencia en 

roca.  

 

Otro tipo de variaciones por efectos 
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locales son  los dados por los cambios de 

temperatura durante el día y por la noche, 

así como también por las variaciones 

climáticas ante la presencia de frentes de 

frío y de calor que afectan a las presiones 

barométricas y estas inducen a la masa del 

sismómetro que produce ruidos de periodo 

largo. 

 

RELACIÓN ESTACIÓN – FUENTE 

DE RUIDO 

 

Existe una relación entre la fuente del 

ruido y la estación sísmica de registro, y 

esta viene dada por la longitud de onda, 

que se manifiesta en forma directa sobre 

los registros de las señales sísmicas, Esta 

relación depende fundamentalmente de sus 

valores de frecuencia; es decir, entre mas 

lejana sea la fuente del ruido esta va a 

presentar bajos valores de frecuencia 

(microsismos) y si la fuente, esta 

relativamente cercana a la estación 

sísmica, va ha manifestar altos valores de  

frecuencia (ruido cultural, efectos de sitio 

y cambios climáticos en la zona de 

registro). 

 

CONCLUSIONES 

 

Una herramienta útil para analizar el 

posible origen y el nivel de ruido en una 

estación sísmica es construyendo curvas 

de Densidad de Potencia Espectral (PSD) 

para señales sísmicas transitorias y 

compararlas con las curvas teóricas 

proporcionadas por Aki y Richard (1980). 

La extensión del presente estudio 

considera evaluar el nivel de ruido de 

fondo en todas las estaciones de banda 

ancha que actualmente integran  la Red 

Sísmica Nacional. (RSN). 

 

El ruido sísmico de fondo se genera  

principalmente por el ruido cultural 

(actividad humana) y se propaga 

principalmente como ondas superficiales 

de alta frecuencia (>1-10 Hz,1-0.1s). Otro 

tipo de ruido son los  microsismos ruidos 

de periodo largo (olas del mar 0.07 Hz y 

tormentas oceánicas 0.14 Hz), las 

vibraciones producidas por el viento que 

generan altas frecuencias (4 a 40 Hz.) y los 

ruidos producidos por cambios de presión 

atmosférica generan bajas frecuencias ( 0.1 

mHz a 0.01 Hz.). 

 

Para evitar al máximo las perturbaciones 

de alta frecuencia sobre los sensores y 

obtener señales sísmicas con bajo nivel de 

ruido sísmico de fondo, es recomendable 

acondicionar los sensores  en pozos 

aislantes (túneles, cuevas o cavernas), y 

ubicarlos a una relativa profundidad y 

sobre roca dura. Además, se debe instalar 

la estación sísmica lejos de las principales 

fuentes generadoras de ruido sísmico de 

fondo (ciudades, fabricas, carreteras, ríos, 

lagos, etc), esto es, a distancias mayores 

1.5 Km. 
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RESUMEN 

El borde occidental de América del Sur, es una de las regiones de mayor actividad sísmica en el 
mundo. En esta región, son frecuentes los sismos de magnitudes grandes (M>7.0), los mismos que 
producen enormes daños materiales, económicos y perdidas de vidas humanas. El Perú forma parte de 
esta región y su actividad sísmica esta principalmente relacionada con el proceso de subducción de la 
placa oceánica (Nazca) bajo la placa continental (Sudamericana), frente a esto muchos autores han 
propuesto diversas zonificaciones regionales, ya sea a partir de la extrapolación de datos de intensidad 
o de la magnitud de los sismos. En este estudio se propone una zonificación preliminar para el Perú, a 
partir de los valores de intensidad corresponde a los eventos sísmicos ocurridos durante un periodo de 
20 años (1984-2004). Los resultados sugieren que los departamentos de Arequipa, Ica, Lima y Ancash 
son los de mayor nivel de sismicidad e intensidad. 

 

INTRODUCCION 

 
Los sismos siempre han sido y serán 

materia de investigación, y su distribución 

espacial a nivel global permite identificar 

las zonas de mayor ocurrencia sísmica. Al 

graficar los epicentros de los sismos en un 

mapamundi se observan zonas demarcadas 

que coinciden en su mayoría, bien sea con 

las dorsales marinas (las fisuras a partir de 

las cuales fluye el magma en los océanos) 

o con las grandes fosas oceánicas (Figura 

1). Estos bordes delimitan lo que ahora se 

ha denominado "placas litosféricas". Hasta 

el momento se han identificado 15 placas 

que son: la Placa del Pacífico, 

Sudamericana, Norteamérica, Africana, 

Australiana, Nazca, Cocos, Juan de Fuca, 

Filipina, Euroasiática, Antártica, Arábiga, 

Índica, Caribe y Escocesa. En todas ellas 

se generan eventos sísmicos de gran 

magnitud como el sucedido en la región 

sur de Perú en el año 2001 o el ocurrido al 

frente de la costa Sumatra en el 2005 

(Figura 1). 

 

En la distribución de la actividad sísmica 

en el mundo se observa que los sismos no 

ocurren con igual frecuencia en todas las 

regiones de la tierra, presentando alta 

sismicidad los países que bordean el 

Océano Pacifico. Nuestro país forma parte 

del cinturón Circum Pacifico, que es la 

zona de mayor actividad sísmica en el 

mundo aproximadamente el 80%. 
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Figura 1. Distribución de las placas (Negro = cordilleras oceánicas, Gris = zonas de subducción). 

 

 

El  Perú se encuentra sobre una región de 

convergencia tectónica o zona de 

subducción, por interacción de la placa 

Oceánica de Nazca Continental o 

Sudamericana, la actividad sísmica esta 

íntimamente asociada al proceso de 

subducción en donde la placa de Nazca se 

introduce por debajo de la placa 

Sudamericana.  

 

METODOLOGIA 

 
La homogenización en la base de datos 

sísmicos es un paso importante para el 

estudio, y esta consistió en cuidar que 

todos los sismos presenten parámetros 

sean coherentes, tanto en magnitud como 

intensidad. Esta base de datos considera 

todos los sismos con intensidades igual o 

mayor a IV,  porque estos sismos son los 

que causan daños apreciables en la 

superficie cerca del área epicentral. Por lo 

tanto, este rango de intensidad será 

importante al momento de reagrupar a las 

ciudades y departamentos en uno y otro 

nivel de acuerdo a la Tabla 1. 

 

Sismicidad Nula 

Se considera a todos los departamento en 

los cuales no se ha sentido sismos con 

intensidades mínimas de IV (MM).  

 

Sismicidad Baja 

Agrupa a los departamentos en los que la 

frecuencia de sismos con intensidades IV 

es mínima. 

 

Sismicidad Media 

Considera a los departamentos en los 

cuales la frecuencia de sismos con 

intensidad IV es regular. 

 

 

 

Placa Australiana 

Placa  
Norteamericana 

Placa  
Africana 

Placa  
Sudamericana 

Placa Eurasica 

Placa Antartica 
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Sismicidad Alta 

Toma en cuenta a los departamentos en los 

cuales la frecuencia de sismos con 

intensidades de IV (MM) o mayores es 

grande. 

Esta clasificación es adoptada de la 

propuesta por Bernal et al (2002) y en la 

cual se asigna un numero índice a cada 

nivel que ha sido calculado, multiplicado 

el numero de sismos ocurridos en cada 

departamento con intensidades iguales o 

mayores a IV MM (Mercalli Modificada), 

por el valor de intensidad mínima 

considerada en este estudio, IV MM 

(Tabla 2).  

 

Tabla: 1 Correspondencia entre el nivel de 
sismicidad 

NIVELES DE 
SISMICIDAD INDICE 

Sismicidad Nula 0 
Sismicidad Baja 1 -50 
Sismicidad Media 51 – 300 
Sismicidad Alta Más de 300 
 

DATOS 

 

Para realizar el presente estudio se utilizo 

como fuente de información la base de 

datos del Centro Nacional de Datos 

Geofísicos (CNDG)  del Instituto 

Geofísico del Perú (IGP). Estos datos 

corresponden a las intensidades reportadas 

para los sismos ocurridos en Perú entre 

1984 a 2004. En total se tiene 1605 

sismos. En esta base de datos fue necesario 

descartar aquellos sismos que son 

considerados como replicas. La base de 

datos final consta de 1330 eventos 

sísmicos que fueron utilizados para 

realizar el estudio estadístico cuantitativo 

de la sismicidad de cada departamento. 

 

Durante este periodo, el sismo de mayor 

magnitud ocurrió el 23 de junio del 2001 y 

produjo intensidades máximas de VII en 

Arequipa. Los sismos de mayor 

profundidad ocurrieron en la ciudad de 

Pucallpa (596 km), el 12 de Octubre de 

2002 (6.2 ML) produciendo una intensidad 

de IV en dicha localidad. 

El sismo de menor profundidad (sismo 

superficial, 4 km) afecto en las localidades 

de Maca y Cabanaconde, en donde 

produjo  una intensidad de IV (MM). Este 

sismo ocurrió el 13 de diciembre del 2002 

(4.8 ML). 

 

APLICACIÓN 

 

La zonificación, es necesaria a fin de tener 

de manera directa  indicadores sencillos y 

prácticos sobre que regiones han sido, son 

y serán afectadas por sismos  con 

intensidades altas. 

 

Existen muchos procedimientos para 

realizar la zonificación de un país y ellos 

consideran diversos tipos de información y 

metodologías. Por ejemplo, uno de ellos es 

el uso de la intensidad producida por el 

sismo en una determinada ciudad o 

localidad.  

 

La intensidad de un sismo se mide como el 

efecto del mismo en la superficie de una 
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determinada región; y viene a ser una 

medida cualitativa del tamaño del evento 

sísmico. Frecuentemente, para medir la 

intensidad se utiliza una escala con 

diversos valores asociados a la descripción  

de los daños y efectos producidos por el 

sismo en las personas, objetos y 

estructuras. Una de las primeras escalas de 

intensidades fue la de Rossi-Forel (de 10 

grados), propuesta en 1883. En la 

actualidad existen varias escalas de 

intensidades, que han sido usadas en 

distintos países, por ejemplo, la escala 

MSK (de 12 grados) usada en Europa 

occidental desde 1964, y la escala JMA 

(de 7 grados) usada en Japón, etc. La 

escala más común en América es la escala 

modificada de Mercalli (MM) que data de 

1931 y considera como valor minino el 

grado I (detectado sólo con instrumentos) 

y el máximo de grado XII (destrucción 

total) (ver Tabla 2). Como la intensidad 

varía de punto a punto, las evaluaciones en 

un lugar dado constituyen, generalmente, 

un promedio, por eso se acostumbra hablar 

solamente de grados enteros. 

 

Sobre los diversos procedimientos 

seguidos para una zonificación sísmica 

para el Perú, algunos autores utilizan como 

dato  las aceleraciones registradas en 

algunas zonas de Perú (Casaverde y 

Vargas, 1980 y Alva y Castillo, 1993) o en 

función a los valores de intensidad (Bernal 

et al, 2002). En este estudio se propone 

una zonificación sísmica preliminar para el 

Perú siguiendo la metodología utilizada 

por Bernal  et al (2002).  

 

ZONIFICACION SISMICA 

PRFELIMINAR. 

A continuación se muestra los diferentes 

gráficos de frecuencia–intensidad elabo-

rados para cada departamento. Para los 

departamentos localizados en la costa el 

número de eventos sismos con 

intensidades altas es mayor con relación a 

los distribuidos en el interior del 

continente. Así, el departamento de Lima 

presenta el mayor número de sismos con 

intensidades elevadas, seguida de 

Arequipa, Ica y Ancash. 

 

Para los departamentos localizados en la 

cordillera, el número de sismos con 

intensidades altas es menor aunque 

sobresalen los departamentos de San 

Martín y Cuzco debido a que fueron 

afectados por los sismos del 30 de mayo 

de 1990 (departamento de San Martín, 

intensidad de VII) y  5 de abril de 1991 

(departamento del Cuzco, intensidad de 

VII). En los departamentos localizados en 

la zona Subandina, el número de sismos 

con intensidad elevadas es casi nula 

(Figura 2). 
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Tabla 2. Escala de Modificada de Mercalli (MM) 

I 
No se advierte sino por unas pocas personas y en condiciones de perceptibilidad especialmente 
favorables. 

II 
Se percibe sólo por algunas personas en reposo, particularmente las ubicadas en los pisos 
superiores de los edificios. 

III Se percibe en los interiores de los edificios y casas. 

IV 
Los objetos colgantes oscilan visiblemente. La sensación percibida es semejante a la que 
produciría el paso de un vehículo pesado. Los automóviles detenidos se mecen. 

V 
La mayoría de las personas lo percibe aún en el exterior. Los líquidos oscilan dentro de sus 
recipientes y aún pueden derramarse. Los péndulos de los relojes alteran su ritmo o se 
detienen. Es posible estimar la dirección principal del movimiento sísmico. 

VI 

Lo perciben todas las personas. Se atemorizan y huyen hacia el exterior. Se siente inseguridad 
para caminar. Se quiebran los vidrios de las ventanas, la vajilla y los objetos frágiles. Los 
muebles se desplazan o se vuelcan. Se producen grietas en algunos estucos. Se hace visible el 
movimiento de los árboles, o bien, se les oye crujir. 

VII 

Los objetos colgantes se estremecen. Se experimenta dificultad para mantenerse en pie. Se 
producen daños de consideración en estructuras de albañilería mal construidas o mal 
proyectadas. Se dañan los muebles. Caen trozos de estucos, ladrillos, parapetos, cornisas y 
diversos elementos arquitectónicos. Se producen ondas en los lagos; el agua se enturbia. 

VIII 

Se hace difícil e inseguro el manejo de vehículos. Se producen daños de consideración y aún 
el derrumbe parcial en estructuras de albañilería bien construidas. Caen igualmente 
monumentos, columnas, torres y estanques elevados. Se quiebran las ramas de los árboles. Se 
producen cambios en las corrientes de agua y en la temperatura de vertientes y pozos. 

IX Se produce pánico general. 

X 
Se destruye gran parte de las estructuras de albañilería de toda especie. El agua de canales, 
ríos, lagos, etc. sale proyectada a las riberas. 

XI 
Muy pocas estructuras de albañilerías quedan en pie. Los rieles de las vías férreas quedan 
fuertemente deformados. Las tuberías (cañerías subterráneas) quedan totalmente fuera de 
servicio. 

XII 
El daño es casi total. Se desplazan grandes masas de roca. Los objetos saltan al aire. Los 
niveles y perspectivas quedan distorsionados. 

 

 
En el caso de Arequipa e Ica (Figura 3), 

ambos departamentos fueron afectados con 

intensidades de grado VII debido a los 

sismos del 23 de junio del 2001 

(Arequipa) y 12 de noviembre de 1996 

(Ica).  

 

Los departamentos de Tacna y Moquegua 

(Figura 3), presentan un nivel de 

sismicidad media y han sido afectados con 

intensidades de IV el 08 de agosto de 1987 

y 23 de junio del 2001. 

Los departamentos de La Libertad, Piura, 

Junín, Lambayeque, Ucayali, también 

fueron afectados por sismos que 

produjeron intensidades entre II y IV 

(MM); por lo tanto, son considerados 

como sismicidad media. 
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Figura 2. Departamentos con sismicidad alta. 
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Figura 3. Departamentos con sismicidad media 
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Los departamentos de Amazonas, 

Apurimac, Cajamarca, Cuzco, 

Huancavelica, Huánuco, Loreto, Cerro de 

Pasco y Tumbes presentan un nivel de 

sismicidad baja, aunque en el 

departamento de Cuzco en el año 1986 se 

evaluó intensidades de VII producidos por 

el sismo del 5 de Abril (5.9 ML).  
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Figura 4. Departamentos con sismicidad baja. 

 

Los departamentos de Madre de Dios, 

Puno, Ayacucho, presentan intensidades 

bajas. En el caso de Ayacucho, la 

presencia de intensidades mayores a grado 

IV, fueron debidos a la crisis sísmica de 

los años 1981 y 1982; pero en general, a 

todos estos departamentos se les considera 

como de sismicidad nula.  
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Figura 5. Departamentos con sismicidad nula. 

 

CONCLUSIONES 

 

Este estudio ha permitido considerar a 

cuatro (4) departamentos con sismicidad 

alta (Lima, Ica, Ancash y Arequipa) en 

razón a que fueron afectados por sismos de 

importancia como el ocurrido el 

23/06/2001 (8.2 Mw), con sismicidad 

media fueron considerados 8 

departamentos (Tacna, Moquegua, San 

Martín, La Libertad, Piura, Junín, 

Lambayeque, Ucayali) y nueve (9) con 

sismicidad baja (Huanuco, Cerro de Pasco, 

Huancavelica, Amazonas Cuzco, Tumbes, 

Cajamarca, Apurimac, Loreto). Del total 

de los departamentos tres (3) presentan 

sismicidad nula (Madre de Dios, Puno y 

Ayacucho). 

Según la Figura 6, los departamentos 

ubicados a lo largo del la margen de la 

costa son a los que se debe prestar mayor 

atención en futuros análisis para una 

detallada zonificación en la que permita la 

obtención de proyectos de mitigación de 

peligros sísmicos y a su vez determinar la 

probabilidad de riesgos sísmicos para cada 

uno de ellos. 

 

Los resultados en este estudio están sujetos  

a ser corregidos y mejorados al obtenerse 

mayor información. Sin embargo, estos 

resultados pueden ser considerados como 

un pequeño aporte para el conocimiento de 

los riesgos por sismos en el Perú. 
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MAPA DE LA ZONIFICACION DEL PERU 

 

 
Figura 6. Mapa de Zonificación preliminar para el Perú 
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RESUMEN 
 
Un pre-amplificador de bajo ruido (LNA) juega un papel de suma importancia en el desempeño de 
cualquier receptor, ya que su función principal es la de amplificar en un primer momento señales 
extremadamente pequeñas, tratando de añadir la menor cantidad de ruido posible, por lo que el diseño 
de un buen LNA dependerá de cuan bien se conozca al dispositivo central mediante una serie de 
características derivadas de los parámetros scattering (S) propios del dispositivo a la frecuencia y 
condiciones de trabajo sometidas. Por tanto, el presente trabajo trata de mostrar la información mas 
relevante obtenida a partir de los parámetros S y la forma cómo utilizarla en el diseño de un pre-
amplificador con requerimientos específicos para los receptores del Radio Observatorio de Jicamarca 
(ROJ). 
 
 

INTRODUCCIÓN 

De un tiempo a esta parte, el Radio 

Observatorio de Jicamarca (ROJ), ha 

venido realizando diferentes experimentos, 

la mayoría de los cuales relacionados con 

la ionosfera, por lo que se ha visto en la 

necesidad de mejorar continuamente las 

prestaciones de cada uno de los equipos 

que conforman el radar. Uno de estos 

equipos son los llamados pre-

amplificadores o Front-End’s los cuales 

tienen básicamente dos funciones: dar un 

primer grado de amplificación a las 

señales extremadamente pequeñas 

provenientes del cielo y proteger al 

receptor de eventuales picos de voltaje 

debido a que el radar utiliza la misma 

antena para transmitir y recibir.  

En el presente trabajo se diseña y 

construye un pre-amplificador que 

reemplace a los Front-End’s actuales del 

ROJ. Para esto, se usará como base la carta 

de Smith y la teoría de parámetros 

Scattering con un nivel de impedancia de 

referencia, que en el caso de RF y 

microondas se ha adoptado universalmente 

en 50Ω, que es un compromiso entre 

potencia y atenuación. La ventaja de usar 

dichos parámetros es que son 

conceptualmente simples, analíticamente 

convenientes y capaces de proveer 

suficiente información en una medición o 

problema de diseño determinados.  

FUNDAMENTOS 

Los parámetros scattering o parámetros 

“S”, son de mucha ayuda en el diseño de 

circuitos en altas frecuencias ya que están 



W. Villena 

112 

basados en términos más adecuados tales 

como ondas viajeras, por lo que vienen a 

ser los parámetros naturales para el 

modelamiento y diseño de líneas de 

transmisión, circuitos de RF y de 

microondas.  

 

Significado de los parámetros S 

Los parámetros S se definen como: 

1

1

021

1
11 puertoelenincidentepotencia

puertoelenreflejadapotencia

a

b
S

a

==
=

 

1

2

021

2
21 puertoelenincidentepotencia

puertoalatransmitidpotencia

a

b
S

a

==
=

 

2

2

012

2
22 puertoelenincidentepotencia

puertoelenreflejadapotencia

a

b
S

a

==
=

 

2

1

012

1
12 puertoelenincidentepotencia

puertoalatransmitidpotencia

a

b
S

a

==
=

 

Esto quiere decir que S11 es una medida 

del coeficiente reflexión a la entrada de la 

red. S21, llamado coeficiente de 

transmisión directa, indica el grado de 

amplificación de la red para un 

determinado nivel de onda a su paso por 

ella. S22 es una medida del coeficiente de 

reflexión a la salida de la red. Finalmente 

S12, llamado coeficiente de transmisión 

inversa, indica el nivel de amplificación de 

la red para una onda que ingresa por su 

puerto de salida, por lo que cuanto mas 

pequeño sea el valor de S12, mejor será la 

estabilidad y rendimiento del amplificador, 

ya que lo que hace este valor es reducir la 

ganancia total del dispositivo, es decir, es 

una “ganancia negativa” (Anderson, Smith 

and Gruszynski, 1997).  

 

Coeficientes de reflexión 

Los coeficientes de reflexión indican la 

cantidad de onda reflejada respecto a un 

determinado nivel de onda incidente y su 

valor está por lo general entre cero y uno. 

Por eso, se cumple: 

22

2112
11 1 S

SS
S

ZZ

ZZ

L

L

OIN

OIN
IN Γ−

Γ+=
+
−=Γ  

    
11

2112
22 1 S

SS
S

ZZ

ZZ

S

S

OOUT

OOUT
OUT Γ−

Γ+=
+
−=Γ  

Por tanto, el coeficiente de reflexión de 

entrada (ΓIN) depende del coeficiente de 

reflexión de la carga (ΓL) “vista por éste” y 

el coeficiente de reflexión de salida (ΓOUT) 

depende del coeficiente de reflexión de la 

fuente “vista” por el dispositivo (ΓS).  

 

Estabilidad 

Una forma de evaluar la estabilidad de un 

dispositivo es mediante el factor de Rollet, 

“k”. Si k>1, el dispositivo es 

“completamente estable” a la frecuencia 

de trabajo. Si k<1, el dispositivo será 

“potencialmente inestable” (Bowick, 

1982). 
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donde : ∆ = S11S22-S12S21 
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Por lo tanto, “inestabilidad” en la entrada y 

en la salida implica que INΓ >1 y 

OUTΓ >1 respectivamente. Así, las 

regiones en las que la impedancia de 

fuente “vista” por el dispositivo produzcan 

inestabilidad en la entrada (INΓ >1) o no 

( INΓ <1) estarán separadas por una 

circunferencia en el “plano ΓS”. 

Análogamente, otra circunferencia en el 

plano ΓL separa las regiones estable e 

inestable (Figura 1). Las expresiones para 

dichas circunferencias, son: (Ludwig, 

2000). 
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(a) 11S <1   (b) 11S >1 

Figura 1.  Círculos de estabilidad de salida (plano ΓL 

 

Si ΓL=0, entonces INΓ = 11S , por lo que 

si 11S <1, el origen es parte de la región 

estable (Figura 1a). Si 11S >1 entonces 

INΓ >1, por lo que el origen es parte de la 

región inestable (Figura 1b). Para el 

círculo de estabilidad de entrada se usa ΓS 

en lugar de ΓL pero el concepto es igual. 

Además, si el radio del círculo es mayor a 

Cin  o Cout , en el círculo de estabilidad 

de entrada, ΓS=0 y 22S <1, entonces 

OUTΓ = 22S <1, por lo que el origen 

(ΓS=0) es parte de la región estable. 
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Además, si rin> Cin , dicho origen estará en la región interna a dicho círculo (Figura 

2). 

 

 

Figura 2.  Regiones de estabilidad de entrada para 22S <1, dependiendo de la relación entre rin y Cin  

 

 

Ganancias de potencia 

Para la red de la Figura 3 se nota que 

aparte de la potencia de entrada a la red 

(PIN) y de la potencia que llega a la carga 

(POUT), existe una potencia disponible de la 

fuente (PAVs) y una potencia disponible a 

la salida de la red (PAVo), por lo que 

PAVs≥PIN y PAVo≥POUT. 

 

 

Figura 3. Flujos de potencia en una red de dos 
puertos 

 

 

Con esto, se definen tres tipos de ganancia 

de potencia: GP = POUT/PIN,  

GT = POUT/PAVs  y  GA = PAVo/PAVs. 

La ganancia de potencia ordinaria GP es la 

relación entre la potencia que sale a la 

carga y la que entra a la red. La ganancia 

de potencia de transducción GT da la razón 

entre la potencia entregada realmente a la 

carga y la potencia que sería entregada a 

ella en caso de lograr una adaptación de 

impedancia perfecta. Finalmente, la 

ganancia de transducción unilateral GTU no 

considera la ganancia inversa (S12≈0), por 

lo que GTU es usada como un método 

aproximado en el diseño de 

amplificadores. Su valor es: 
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Adaptación conjugada simultánea de 

impedancia (ACSI) 

Se dice que hay ACSI  cuando no existe 

onda reflejada en la entrada de la red ni en 

la carga. Por lo tanto, toda la potencia 

disponible de la fuente PAVs ingresa a la 

red y toda la potencia disponible a la salida 

de la red PAVo es aprovechada por la carga, 

lográndose la máxima ganancia disponible 

del dispositivo (Gmáx). Para esto el 

dispositivo debe ser completamente 

estable a la frecuencia de trabajo. 

Para lograr una ACSI la impedancia de 

fuente “vista” por la red debe ser el 

complejo conjugado de su impedancia de 

entrada y la impedancia carga debe ser el 

complejo conjugado de la impedancia de 

salida de la red; lo cual se logra con el uso 

de redes pasivas (capacitares o 

inductancias) ó activas en base a 

transistores. 

Si sólo uno de los lados de la red está 

perfectamente adaptada (Γ=0), la ganancia 

dependerá únicamente del nivel de 

adaptación del otro lado.  

 

Circunferencias de ganancia constante 

Son circunferencias dibujadas en los 

planos ΓS y ΓL que indican los puntos en 

los cuales un amplificador tiene una 

misma ganancia. Para su elaboración hay 

dos métodos: El primero está basado en el 

uso de la “ganancia de potencia ordinaria” 

GP, el cual busca el coeficiente de 

reflexión ΓL asumiendo que la impedancia 

de fuente es el complejo conjugado de la 

impedancia de entrada (ΓS = Γ*
in). Este 

tipo de circunferencias se grafican en el 

plano ΓL y los parámetros que las definen 

son la posición del centro del plano (cgo) y 

el radio (rgo). (Ludwig, 2000). 
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donde 2

21/ SGg PO =  , k es el factor de Rollet 

y GP es la ganancia deseada. 

El segundo método es el de la “ganancia 

disponible de potencia” GA, el cual asume 

una adaptación perfecta en la salida (ΓL = 

Γ
*
out), y se busca el coeficiente de 

reflexión ΓS tal que se logre la ganancia 

requerida. Estas circunferencias se 

grafican en el plano ΓS, y sus parámetros 

son la posición del centro (cga) y su radio 

(rga). 
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donde 2

21/ SGg Aa =  y GA es la ganancia 

deseada. 

 

Figura de mérito unilateral (U) 

Es un indicador del nivel de error al 

asumir S12≈0 ya que esto reduce en gran 

medida la complejidad del diseño. Es 
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decir, indica cuan parecidos son el valor de 

la ganancia de transducción GT (que 

considera S12) y GTU (que considera 

S12≈0). 

)1)(1(
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SS
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=  

Para justificar el uso del diseño unilateral, 

U debe ser lo mas pequeña posible. En el 

límite, GT es igual a GTU, por lo que S12= 0 

y el error de considerar lo anterior, es nulo. 
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Figura de ruido 

La Figura de ruido (NF) de una red es una 

cantidad usada como “Figura de mérito” 

para comparar el ruido en una red con el 

ruido en una red ideal (que no genera 

ruido). Por lo tanto, NF es una medida de 

la degradación de la relación señal a ruido 

(SNR) entre los puertos entrada y salida de 

una red (Bowick, 1982). Si el sistema está 

conformado por varias etapas en cascada, 

la Figura de ruido total es: 
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donde “F”, llamado “factor de ruido”, es la 

Figura de ruido expresada en forma lineal. 

Es por eso que la NF de la primera etapa 

determina la NF de todo el sistema. 

 

APLICACION 

En base a la teoría explicada, el diseño del 

pre-amplificador se dividió en tres partes: 

elección del número de etapas 

amplificadoras, medición de los 

parámetros “S” y diseño del equipo en 

base a los parámetros medidos.  

Elección del número de etapas 

amplificadoras 

La etapa de entrada debe tener las 

siguientes funciones: soportar los 

eventuales picos de sobrevoltaje que 

puedan ocurrir y presentar una impedancia 

de entrada tal que se logre la máxima 

transferencia de potencia y la mínima 

Figura de ruido posibles. Por eso, en esta 

etapa lo más conveniente es usar el 

nuvistor 7895.  

La función principal de la segunda etapa 

es de amplificación, por lo que el 

dispositivo activo usado debe poseer una 

alta ganancia además, por lo tanto una 

buena opción es usar el GaAsFET 

MGF1302. Así, se puede lograr una 

ganancia de 30dB, que es uno de los 

objetivos del presente trabajo. 

 

Parámetros “S” del nuvistor 7895 y del 

GaAsFET MGF1302 

Los parámetros “S” obtenidos son los 

mostrados en la Tabla 1: 
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Tabla 1. Parámetros “S” medidos para el nuvistor 
7895 y el GaAsFET MGF1302 a 50MHz 

Nuvistor 7895 MGF1302
S11 0.34∠−6.5o 0.97∠−5.3o

S21 0.92∠−3.4o 5.88∠−135o

S12 0.02∠19o 0.013∠13o

S22 0.97∠−6.8o 0.57∠−3o

Dispositivo Activo
Parámetro

 

Estabilidad del nuvistor y GaAsFET 

Para el nuvistor 7895 se tiene: 
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Por lo tanto, sean cuales sean los 

elementos conectados a la entrada y salida 

del nuvistor, éste no oscilará. 

Para el GaAsFET MGF1302 se tiene: 

5214.0
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Entonces, el transistor puede oscilar ante 

determinadas combinaciones de carga en 

su entrada y/o salida. Por lo tanto, para se 

debe hallar la dimensión y ubicación de 

los círculos de estabilidad de entrada y 

salida y luego, el área estable (área interior 

o exterior al círculo). Los círculos se 

muestran en las Figuras 4 y 5. 

 

 

Figura 4. Región de estabilidad de entrada del 
GaAsFET MGF1302 

 

 

Figura 5. Región de estabilidad de salida del 
GaAsFET MGF1302 

 

Figura de mérito unilateral del nuvistor 

y del GaAsFET 

Para el nuvistor se tiene: 
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Así, si S12nuv≈0, la máxima variación de 

ganancia será entre -20% y +28%. Esto 

quiere decir que en el peor de los casos 

puede haber una variación máxima de 

±1dB si la ganancia del nuvistor es 8dB. 

Por lo tanto, se puede asumir que la 



W. Villena 

118 

entrada y la salida del nuvistor son 

“independientes”, es decir, S12Nuv=0. 

Para el GaAsFET, se tiene: 

626.0
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SS
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� Variación máxima = [-62%, +615%] 

Por lo tanto, no se puede asumir 

012 ≈FETS . 

 

 

Ganancias máximas 

Dado que el nuvistor es completamente 

estable, se habla de “Máxima ganancia 

disponible” (MAG) y se define como: 
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Dado que S12Nuv≈0, la ganancia total del 

triodo dependerá únicamente de una  red 

(entrada o salida). Para determinarla, se 

analiza el caso de adaptación perfecta de 

impedancias entre la entrada y la salida, lo 

que implica el concepto de “ganancia de 

transducción unilateral GTU”, y así ver el 

aporte de cada red: 
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Por lo tanto, la red de salida es la que 

determina la ganancia del dispositivo. 

Para el caso del GaAsFET la máxima 

ganancia es: 

dB
S

S
MSG

FET

FET
FET 5.263.452

12

21 ===  

donde MSG es la “máxima ganancia 

estable”, dado que dicho dispositivo es 

potencialmente inestable a 50MHz. 

 

Circunferencias de ganancia constante 

Las circunferencias de ganancia constante 

del Nuvistor 7895 y del GaAsFET 

MGF1302 se muestran en las Figuras 6a y 

6b respectivamente. 

 

(a) 

 

(b) 

Figura 6. Circunferencias de ganancia constante 
del nuvistor 7895 (a) y del GaAsFET MGF1302 (b). 
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Diseño de las redes de adaptación de 

impedancia 

Dado que hay dos etapas de amplificación, 

es necesario el diseño de tres redes de 

adaptación. La de entrada adapta el ZIN a 

la impedancia de la fuente (50Ω) y 

controla el NF del pre-amplificador; la 

intermedia adapta el ZOUT del nuvistor al 

ZIN del FET y controla el ancho de banda y 

la tercera, adapta el ZOUT del FET a la 

carga (50Ω). 

 

 

a) Adición de LNM2 

 

b) Adición de CNM2 

 

c) Adición del transformador de impedancia 

 

d) Adición de un capacitor serie CNM2’ 

Figura 7. Efecto de la adición de los elementos de la red intermedia en la impedancia de entrada “vista” por el 
MGF1302 

 

Red de adaptación intermedia 

Para la red de adaptación intermedia, se 

utilizó la conFiguración mostrada en la 

Figura 8, en donde CNM2 y LNM2 actúan a 

manera de un circuito resonante para 

lograr un ancho de banda de 3MHz, 

mientras que el transformador aísla la 

compuerta del MGF1302 del voltaje de 

placa del nuvistor. Finalmente, NM2’ es 

una red adicional para selección fina de 

ganancia del FET. El efecto de cada uno 
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de los componentes se muestra en la 

Figura 7, donde el punto de inicio es la 

impedancia de salida del nuvistor (ZA). 

 

Figura 8. ConFiguración de la red de adaptación 
intermedia 

Red de adaptación de salida 

Si se asume que la salida del FET está 

perfectamente adaptada a 50Ω 

( *
outFETL Γ=Γ ), quien determina su 

ganancia es su red de entrada. Por lo tanto, 

como está diseñada la red intermedia, ya 

es posible calcular el ΓOUT del FET y con 

esto, diseñar la red de salida (Figura 9). 

El coeficiente de reflexión de la fuente 

“vista” por el FET (ΓS2) es 

o2766.0 ∠ (distancia entre el centro de la 

carta de Smith y el punto “E”). Por lo 

tanto, el ΓOUT del FET (ΓoutFET) es 

o962.0 −∠ . Como se asumió una 

adaptación perfecta a la salida del FET, 

éste debe “ver” a su salida al conjugado de 

su coeficiente de reflexión de salida 

(Γ* outFET), entonces: 

Γ* outFET =
o962.0 +∠ . 

Finalmente, se traza la red que una los 

puntos Γ* outFET y la carga (50Ω), para lo 

cual se trabaja en el plano “ΓL”  del FET, 

tal como se muestra en la Figura 9. 

 

 

Figura 9. Construcción de la red de adaptación de impedancia de salida del GaAsFET MGF1302 

 

Red de adaptación de entrada 

Dado que el fabricante no provee los 

parámetros de ruido del nuvistor y ya que 

la entrada y salida del triodo son 

independientes entre si, el NF mínimo se 

obtiene probando diferentes 

combinaciones de elementos en la entrada 

hasta alcanzar el NF mínimo, tal como se 
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muestra en el punto “P” de la Figura 10, 

para el cual se logra una Figura de ruido 

de 2.6dB. 

  

 

 
Figura 10. Obtención del NFmin mediante una red “L” 

 

Por lo tanto, el circuito final obtenido es el 

mostrado en la Figura 11, en donde los 

diodos de la etapa intermedia son para 

limitar el voltaje que pasa al GaAsFET, es 

decir, los diodos conforman un circuito 

clamping. 

 

 

 

Figura 11. Circuito del pre-amplificador obtenido 
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RESULTADOS 

Los cuatro puntos principales a evaluar en 

el pre-amplificador son la ganancia (GO), 

el ancho de banda (BW), la frecuencia 

central (fO) y la Figura de ruido (que debe 

ser menor a 3dB).  

Los primeros resultados (con los valores 

de capacidad de los trimmers CNM1’ y CNM2 

en su punto medio) son: una Figura de 

ruido 2.6dB, una ganancia de 30.5d0B, 

una frecuencia central fO de  49MHz y un 

ancho de banda de 1.2MHz, lo cual se 

debe a que la capacidad total añadida por 

los diodos varía el valor de capacitancia en 

la red intermedia (idealmente sólo debe ser 

CNM2).  

Además, tal como se muestra en la Figura 

7, el punto “B” se encuentra cerca al borde 

de la carta de Smith, esto es, en la zona de 

alta impedancia, por lo que cualquier 

variación en los valores de los 

componentes usados, por más pequeña que 

ésta sea, hará que dicho punto se traslade 

mas cerca o mas lejos del borde de la 

carta. En este caso, el punto se encuentra 

más cerca al borde, por lo que el “Q” es 

mayor (20.41).  

Por lo tanto, para alcanzar las metas 

establecidas se debe variar ligeramente el 

valor del trimmer CNM2 de tal forma que se 

logre compensar la capacidad adicional 

insertada por los diodos y así lograr la 

sintonización a 50MHz. Además, para 

aumentar el ancho de banda se debe lograr 

que el punto “B” de la Figura 7 se traslade 

un poco hacia la izquierda para así 

alcanzar el Q de 16.7, para lo cual se 

agrega una resistencia (RBW) en paralelo a 

CNM2 y LNM2.  

Ante estos cambios, los resultados finales 

son: 

 

Ganancia (GO) 

Tal como se aprecia en la Figura 12, la 

ganancia obtenida a 50MHz es 29.5dB, el 

cual es un valor muy cercano a los 30dB 

que fue establecido como objetivo al 

iniciar el diseño del pre-amplificador. Esta 

diferencia de 0.5dB se debe a que se 

asumió un valor de cero para el parámetro 

S12 del nuvistor y a RBW. 

 
Figura 12. Ganancia del pre-amplificador diseñado 

en base a los parámetros Scattering. 
 

Frecuencia central y ancho de banda 

Variando el valor del trimmer CNM2 se 

logra sintonizar el pre-amplificador. Para 

el ancho de banda, añadiendo la resistencia 

RBW de 10kΩ en paralelo con la 

inductancia LNM2  se logra alcanzar los 

3MHz deseados, tal como se aprecia en la 

Figura 13. 
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Figura 13. Frecuencia central de amplificación y 
ancho de banda del pre-amplificador diseñado. 

 

Coeficientes de reflexión de entrada y de 

salida 

El coeficiente de reflexión de entrada es el 

coeficiente de reflexión óptimo del 

nuvistor, para lograr la menor NF posible. 

Este valor es: O
OPT 04.3584.0 ∠≅Γ .  

El coeficiente de reflexión de salida es 

O
OUT 9102.0 ∠=Γ , lo que indica que sólo 

un 2% de la potencia entregada a la carga, 

regresa al pre-amplificador, es decir, 

prácticamente hay una adaptación perfecta 

de impedancia. 

 

Respuesta lineal 

Se consideran tres puntos importantes: 

• Punto de compresión a 1dB (Pout,1dB), 

que indica el punto donde la ganancia 

lineal del pre-amplificador  se ve 

reducida en 1dB. A la ganancia en 

dicho punto se la conoce como la 

ganancia de compresión G1dB. 

• Mínimo nivel de señal detectable por el 

pre-amplificador (Pin,mds) y nivel de 

señal amplificada más pequeña a la 

salida del circuito (Pout,mds). 

• Rango dinámico (dR), que indica la 

región donde el amplificador presenta 

una ganancia de potencia lineal, 

expresada como la diferencia Pout,1dB y 

Pout,mds.  

Tomando en cuenta estos puntos, se 

obtienen los siguientes resultados: 

dBmP dBin 5.221, −= ,  dBmP dBout 0.51, =  

dBmP mdsin 115, −=  , dBmP mdsout 86, −=  

De donde se obtiene la ganancia de 

compresión G1dB 

)()()( 1,11, dBmPdBGdBmP dBindBdBout += � 

dBG dB 5.271 =  

Por lo tanto, el rango dinámico del 

amplificador es: 

mdsoutdBoutR PPd ,1, −=  

      )86(0.5 dBmdBm −−=  

      dB0.91=  

Estos resultados se pueden apreciar en la 

Figura 14. 
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Figura 14. Respuesta lineal del pre-amplificador 
diseñado 
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CONCLUSIONES 

La utilidad de los parámetros “S” en 

frecuencias de RF se confirma con este 

trabajo, ya que el proceso de diseño se ve 

facilitado enormemente. Se ha mostrado 

cómo usados de forma sistemática, es 

relativamente sencilla la obtención de las 

principales características de un 

dispositivo y así tener un significado físico 

claro de lo que se está diseñando y 

calculando, aspecto este último que se 

convierte en uno de los más valiosos. Sin 

embargo, no debe perderse de vista que los 

parámetros scattering modelan el caso de 

pequeña señal: cuando esta condición no 

se cumple, no es posible emplearlos y se 

debe recurrir a otras técnicas. 

Además, el diseño de amplificadores en 

RF difiere significativamente de las 

técnicas de diseño de circuitos en bajas 

frecuencias, por lo que se requieren 

consideraciones adicionales. En particular, 

el hecho que la señal al impactar en el 

dispositivo activo demanda la presencia de 

un circuito de adaptación de impedancia 

con la finalidad de evitar oscilaciones 

indeseables. Por esta razón, un análisis de 

estabilidad es usualmente el primer paso 

en el proceso de diseño, y junto con las 

circunferencias de ganancia, son un 

ingrediente básico en el diseño de 

amplificadores de alta frecuencia. 

Otro punto importante, es que si bien es 

cierto que uno de los pasos en el diseño de 

cualquier circuito comprende la 

simulación en software, antes de la 

implementación, se ha mostrado que de 

hacerse una medición adecuada de 

parámetros “S”, se puede proceder 

directamente a la construcción del circuito, 

obteniéndose resultados casi iguales a los 

esperados o calculados. Esto es gracias a 

que con los parámetros scattering se logra 

modelar completamente al dispositivo con 

el que se va a trabajar, de tal modo que se 

puede hacer el diseño basado en 

parámetros reales. Además, se evita el uso 

de programas de diseño de circuitos para 

altas frecuencias, cuyo costo es elevado. 

Con esto, no se dice que el diseño de 

circuitos en RF es mejor sin el uso de un 

software especializado, sino, que se puede 

prescindir de éste si el diseño comprende 

poca cantidad de componentes (como es el 

caso presentado) y si se realiza una 

medición correcta de los parámetros “S”, 

ahorrando costos. 
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RESUMEN 

La observación y caracterización de los ecos de meteoros que ingresan sobre la atmósfera sobre 
Jicamarca, se encuentra limitada a  intervalos de tiempo donde la presencia de ecos coherentes del 
electrochorro ecuatorial (Ecuatorial Electrojet-EEJ) es débil o nula. Trabajos anteriores realizados en 
este campo [Chau and Woodman, 2004] utilizaban un procesamiento conservador, eliminando 
información válida cuando el EEJ estaba presente. Este trabajo tiene como objetivos, desarrollar 
algoritmos de fácil manejo, los cuales permitan un óptimo control del proceso, y desarrollar algoritmos 
de selección manual que nos permitan extraer un meteoro y caracterizarlo. Posteriormente, se trabajará 
en algoritmos robustos automáticos. 
 

 

INTRODUCCIÓN 

La tierra se encuentra bombardeada 

continuamente por una gran cantidad de 

material de origen extraterrestre 

(meteoroides), de dimensiones muy 

pequeñas (10-5<kg) [Dyrud et al., 2002], 

detectables únicamente haciendo uso de 

técnicas de  radar. Estas partículas al 

ingresar a la atmósfera  con velocidades 

mayores a 10km/s empiezan a 

desintegrarse como consecuencia de la 

colisión de estas con las moléculas de aire, 

generando columnas de plasma  ionizado. 

Los ecos estudiados mediante técnicas de 

radar para esta columna de plasma son 

denominados “meteor trails” (ver Figura 

1). Además, radares  de alta potencia y 

gran apertura (HPLA de sus siglas en 

inglés) detectan los ecos generados por el 

material ionizado alrededor de la partícula 

que penetra en la atmósfera, los cuales son 

denominados “meteor head” (ver figura1). 

Investigaciones realizadas en la actualidad 

consideran que el material ionizado 

alrededor del meteoroide se mueve con la 

velocidad del mismo (Close et al., 2002), 

de ahí que un análisis de los ecos “meteor 

heads” permiten caracterizar la población 

de meteoroides que ingresan a la tierra. 

La caracterización de la población de 

meteoros sobre la atmósfera de Jicamarca, 

se realizará determinando la posición 

inicial, desplazamiento, duración del 

evento, velocidad, aceleración, relación 

señal-ruido, entre otros parámetros para 

cada meteoro de  la población. 
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Figura 1. Ecos de meteoros estudiados con radar. 

La línea inclinada es el denominado meteor-head   y 
la cola o rastro, es el meteor-trail. 

 

METODOLOGIA 

 

El proceso de caracterización está divido 

básicamente en dos etapas (ver Figura 2). 

Realizada la lectura de los datos crudos 

(información medida en “voltajes” 

complejos), la primera etapa es 

denominada etapa de pre-procesamiento. 

En esta etapa se determinan   variables 

tales como la potencia, auto-correlación, 

correlación cruzada, nivel de ruido, etc. 

Esta información es almacenada, para 

posteriormente  ser reprocesada (post-

procesamiento) y permitir la 

determinación de los parámetros del 

meteoro, que permiten caracterizarlo. 

 

Pre-Procesamiento 

La etapa de pre-procesamiento define la 

manipulación matemática  de los datos 

crudos, dependiendo del tipo de 

experimento realizado. Por ejemplos si se 

ha usado código, los datos necesitan una 

decodificación especial antes de realizar el 

cálculo de las funciones estadísticas que 

permitan posteriormente la caracterización 

del meteoro. El  esquema simplificado de 

la etapa  de pre-procesamiento es 

representado en la siguiente figura. 

 

 
Figura 2. Esquema simplificado del procesamiento 

para meteoros. 
 

La decodificación del voltaje recibido se 

realiza utilizando la siguiente expresión 

matemática. 

 

)}'(*)'(*)'({ *1
ddinout ffCffCfSFs ++= −

 

Donde,  sout simboliza el voltaje 

decodificado,  Sin la transformada de 

Fourier de la señal recibida, C la 

transformada de Fourier del código 

utilizado, fd la frecuencia Doppler  y     F-

1{} la transformada inversa de Fourier.  

El símbolo * representa la función 

compleja conjugada. Más detalles se 

pueden encontrar en el informe 

“Observaciones de ecos de meteoros con 

el radar 50Mhz de Jicamarca en modo 

interferómetro” (ver referencias)  
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Decodificada la señal (si este fuera el 

caso) se procede a calcular las funciones 

estadísticas: Potencia, auto-correlación y 

correlación cruzada para los diferentes 

canales de recepción de la señal. 

Matemáticamente estas funciones se 

pueden simbolizar como presentamos a 

continuación: 

 

Potencia: 

)(*)( * tftfPower=  

Correlación cruzada: 

)(*)( * thtfCCF =  

Auto-correlación: 

)(*)( * τ+= tftfACF  

 

 
Figura 3. Esquema simplificado de la etapa de pre-
procesamiento para la caracterización de meteoros. 
 

Una vez calculadas las variables que nos 

permitan la posterior caracterización del 

meteoro, la información es almacenada 

(datos procesados), para ser utilizada en el 

post-procesamiento. Además se almacena 

la frecuencia Doppler fd. 

 

 Post-Procesamiento 

Esta etapa define la selección del evento, 

lo cual permite manipular directamente los 

datos relacionados al evento seleccionado 

(ver Figura 4). Seleccionado el evento, se 

procede a determinar lo parámetros del 

meteoro. La velocidad se determina 

realizando un ajuste lineal a la información 

rango versus tiempo del evento 

seleccionado (RTI – Range Time 

Intensity), la orientación del meteoro se 

determina usando interferometría   y la 

aceleración del mismo  se determina 

realizando un ajuste lineal a la velocidad 

del meteoro calculada por la técnica 

denominada pulso a pulso. Esta técnica 

determina una velocidad ambigua debido a 

la periodicidad característica de las 

funciones senoidales. La cantidad 2πn, 

donde n es un número entero, representa la 

cantidad de ambigüedad entre la velocidad 

determinada pulso a pulso y la velocidad 

obtenida del ajuste del rango vs. tiempo. 

Las Figuras 5 y 6 ilustran todo este 

proceso, mas detalles de la técnica la 

pueden encontrar en el informe “Estudio 

de ecos de meteoros discriminando su 

señal del electrochorro ecuatorial” (ver 

referencias)  

Determinado todos los parámetros del 

meteoro, esta información se almacena 

para un posterior estudio estadístico de la 

población. 
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Figura 4. El proceso de selección manual permite enlazar la región seleccionada con sus datos correspondientes. 

 

 

 

Figura 5. El “unwrapping” es un problema  que se presenta en  el cálculo de la orientación y velocidad del 
meteoro, debido a la periodicidad de las funciones senoidales.  Corregido este problema se determina la 

velocidad, orientación y aceleración. 
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Figura 6. Cálculo de los parámetros del meteoro. La primera Figura de izquierda a derecha permite determina la 
velocidad realizando un ajuste, Figura del medio me indica la orientación del meteoro vista en el plano del radar 
y la tercera Figura muestra la velocidad determinada a partir de la técnica pulso a pulso con su respectivo ajuste 

para calcular la aceleración que presenta el meteoro. 
 

RESULTADOS Y DISCUSIONES 

 

La etapa de pre-procesamiento permite 

minimizar el espacio para almacenar la 

información, la relación entre el espacio 

usado para los datos crudos y los datos 

procesados es de 10 a 1, con lo cual se 

observa un ahorro de espacio. Otro aporte 

importante de esta etapa se da en la 

rapidez del proceso de decodificación, el 

cual en comparación al proceso  anterior 

utilizado por Chau y Woodman (2004) 

permite un ahorro importante de tiempo, lo 

cual permite un procesamiento mucho más 

rápido. Este ahorro se da perdiendo 

precisión en la estimación de la velocidad 

Doppler.  

En la etapa de post-procesamiento, la 

selección manual del evento juega un rol 

muy importante debido a que es esta la que 

define los valores a analizar para la 

estimación de los parámetros del meteoro, 

por lo tanto una interfaz usuario-

procesamiento de fácil manejo permitirá 

un mejor control del evento seleccionado. 

Para tal fin se ha optado por utilizar 

herramientas GUI controladas con eventos 

de ratón, por ejemplo el click izquierdo  

establece los vértices de la región 

(paralelogramo) a seleccionar, mientras 

que un click del botón central  repetirá la 

selección. Se espera mejorar la interfaz 

para el procesamiento de meteoros a fin 

tener una herramienta fácil de utilizar. 

Además es importante mencionar que la 

selección   manual permite extraer ecos de 

meteoros en presencia del EEJ, lo cual 

aumenta la población a estudiar. 

 

Remoción de  electrochorro ecuatorial 

Un punto importante dentro de los 

algoritmos desarrollados para el 

procesamiento de datos de meteoros, es 

definir una técnica para discriminar los 

ecos de EEJ, lo que permitiría desarrollar 

un algoritmo robusto para una 

caracterización automática  de los ecos de 

meteoros. Se analizó dos ideas, la primera 
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utiliza las características (Ej. La velocidad 

del EEJ es menor que 600m/s mientras que 

el meteoro presenta velocidades mayores) 

de la señal para discriminar  el eco del EEJ 

del eco del meteoro. La Figura 7 ilustra 

esta técnica.  

La segunda idea se basa en la 

característica de que el eco del EEJ se 

mantiene constante entre pulsos 

consecutivos, por lo tanto si restamos 

la información de dos pulsos 

consecutivos  la señal del EEJ, se 

eliminará, obteniendo los ecos de 

meteoros, debido a que su señal no es 

constante de pulso a pulso. La Figura 8 

y 9 ilustran esta idea.  

 

 
Figura 7. Discriminación de EEJ considerando las características de los ecos de meteoros y EEJ. 

 

 

 
Figura 8. Ecos de meteoros y ecos de EEJ. 
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Figura 9. Luego de realizar la resta de dos pulsos consecutivos, notemos como el eco del EEJ es discriminado. 

 

 
CONCLUSIONES 

El procesamiento de los datos del 

experimento realizado en la madrugada del 

día 23 de Noviembre del 2005, 

permitieron corregir algunos errores de las 

rutinas de procesamiento, así mismo se 

observó  un incremento de la población 

estudiada en el  mismo intervalo de tiempo 

en comparación a experimento procesados 

con la técnica inicial desarrollada para este 

fin, la cual elimina la información que 

presenta EEJ. Comparando la estadística 

obtenida en otras investigaciones con la 

obtenida con nuestro proceso, observamos 

que nuestros resultados mejoran levemente 

los resultados obtenidos anteriormente, en 

particular en el número de meteoros y en 

la identificación de meteoros con 

velocidades pequeñas.  Estos resultados 

serán presentados en los informes 

trimestrales del ROJ para el primer 

trimestre del 2006. En futuro cercano, se 

espera conseguir la identificación y 

caracterización  automática de los 

meteoros. 
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RESUMEN 

El presente trabajo tiene por finalidad determinar el Azimuth Geográfico mediante la técnica de 
observación al Sol. La determinación del azimuth es de suma importancia en trabajos de reducción de 
datos en distintas áreas de la ciencia tales como Geomagnetismo, Geodesia, Meteorología, etc. Para la 
reducción de datos se emplea dos distintas técnicas de reducción, en el que se emplean el Almanaque 
Naval Astronómico MICA versión 1.5 y el Almanaque Astronómico  Hvĕzdářská ročenka 2005, 
producido en Checoslovaquia. Se efectúa la determinación del azimuth geográfico en la sala de 
Absolutos en el pilar principal denominado E2 respecto a la marca principal ubicado a 620 metros al sur 
del pilar, determinándose que el azimuth de marca adoptado es  7º 13’ 52’’ con un error de +/- 6”.  
 

 

INTRODUCCIÓN 

El azimuth geográfico se mide a partir del 

sur y en sentido del movimiento de las 

manecillas del reloj, sobre el Horizonte 

Celeste variando de 0º a 360º. El azimuth 

de una marca es muy importante para los 

trabajos de Geomagnetismo, Geodesia, 

Meteorología, y otras áreas. Existen varios 

métodos para determinar el azimuth de una 

marca, optamos por el método de la 

“Determinación del Azimuth por medio de 

Observaciones al Sol”; en donde se realizo 

comparaciones; sus ventajas, desventajas 

con otros métodos y también ver que 

software es el más adecuado para la 

reducción de los datos ya sea el 

Azm_MICA (Software para la deducción 

de datos del azimuth que utiliza el 

Almanaque Naval Astronómico MICA 

versión 1.5) o el VB_SOLE (desarrollados 

para la reducción del Azimuth Geográfico 

que usa el Almanaque Astronómico 

Hvĕzdářská ročenka 2005, producido en 

Checoslovaquia). 

 

METODOLOGÍA 

La dirección geográfica entre el norte 

geográfico y una marca respecto a un 

punto es llamada su Azimuth de marca, es 

el ángulo diedro formado por el plano 

meridiano que pasa por el lugar del 

observador (P), y un plano que contiene la 

vertical del lugar y la línea que se desea 

orientar. El azimuth se mide a partir del 

Sur y en el sentido de movimiento de las 

manecillas del reloj sobre el Horizonte 

Celeste variando de 0º a 360º (Ver Figura 

1): 
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PB :  es la línea que se desea orientar. 

P : Ubicación del observador. 

B : Señal, el otro punto que define la 

línea que se desea orientar 

Α : Lectura de marca, de la línea 

(PB). 

Az : Lectura de Sol. 

Asun : Azimuth del Sol  

Azm  : Azimuth de la línea AB, o 

Azimuth de marca 

Este método usado para determinar el 

azimuth por observaciones al sol 

constituye el más comúnmente aplicado en 

trabajos de topografía, y consiste en hacer 

una serie de punterías al Sol y al pilar de 

marca. 

 

 
Figura 1. Determinación del azimuth mediante 

observaciones al Sol. 
 

Datos y Requisitos Necesarios para la 

Observación Solar 

Se deben presentar los siguientes datos: 

Hora y fecha de observación. 

Declinación del Sol. 

Lecturas de marca y Sol. 

Latitud y Longitud de la estación, la cual 

puede ser tomada directamente de una 

carta geográfica, o bien, determinada 

expeditivamente con el Sol en el 

transcurso de la observación misma, u 

obtenida a través de la utilización del 

Sistema de Posicionamiento Global o 

GPS. 

Las observaciones deben ser limitadas 

entre los treinta (30°) y sesenta (60°) 

grados de distancia cenital, lo cual ocurre 

generalmente entre las 8.00 horas hasta 

10.00 horas y desde las 14.5 horas hasta 

las 16.5 horas. 

 

Calculo del Azimuth del Sol 

El Azimuth del Sol es determinado con la 

ayuda de la esfera celeste (ver Figura 2), 

donde se tiene que: 

Z =  Zenith 

z =  Distancia Zenith de el Sol 

δ  =  Declinación del Sol 

t =  El ángulo meridiano o hora ángulo del 

Sol 

N =  Norte en el plano local horizontal 

S =  Sur en el plano local horizontal 

T  =  Localización del Sol 

Az = Azimuth del Sol 

Para hallar el azimuth de la marca Azm a 

partir de las figuras 01 y 02 se tiene que: 

 

Azm = A + Az - Asun 

 

Donde: 

Azm :  Azimuth de la marca 

A :  Lectura de marca 

Az  :  Azimuth de el Sol 

Asun :  Lectura del Sol 
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Figura 2. Esfera Celeste 

 

Métodos Empleados para Determinar el 

Azimuth Geográfico 

Hay tres diferentes métodos y técnicas que 

son empleados para determinar el Azimuth 

Geográfico, y cada una utiliza distintos 

instrumentos, tal como se muestra en la 

Tabla 1: 

 

Tabla 1 

MÉTODO INSTRUMENTOS USADOS 
1. Giroscopo Giroscopo y Teodolito 
2. GPS GPS (Global Position System) de alta precisión y resolución 
3. Observación al Sol Teodolito, GPS simple (para posición y maraca de tiempo) 

 

 

En 1996, en Hungría, Hegymegi L. realizo 

un trabajo de comparación entre estos tres 

métodos. El cuadro mostrado en la Figura 

3, muestra las diferentes ventajas y 

desventajas de trabajar con cada uno de los 

métodos respecto a los otros. 

. 

 

 

               GOOD COMPARED TO THE OTHER 
METHODS
               BAD COMPARED TO THE OTHER METHODS

GYRO SUN GPS
ACCURACY
POSSIBILITY FOR COORDINATE DETERMINATION
TIME-CONSUME OF THE MEASUREMENTS
TIME-CONSUME OF THE INSTALLATION OF THE 
EQUIPMENTS
DEPENDENCE ON THE WEATHER
DEPENDENCE ON THE FIELD CONDITIONS
POSSIBILITY FOR THE SIMPLE DATA PROCESSING ON 
THE FIELD
DEMANDON EXTRA EQUIPMENTS

 

Figura 3. Determinación del azimuth por diferentes métodos (Hegymegi et al., 1996) 
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Software Usados para la Reducción de 

Datos 

Software VB_SOLE utilizado para la 

reducción de datos del azimuth 

geográfico, desarrollado por el 

Observatorio de Dourbes bajo el 

lenguaje de programación Basic. 

Posteriormente en el Observatorio de 

Huancayo se rescribió dicho programa 

bajo el lenguaje de programación 

Visual Basic (ver Figura 4).  

 

Los datos requeridos para el Software 

VB_SOLE son: 

 

A partir del Almanaque Astronómico 

Tiempo Sideral Medio de Grenwich a la 

hora 00:00 

Ascensión Recta del Sol a la hora 00:00 

Ascensión Recta del Sol a la hora 00:00 

del día siguiente 

Declinación del Sol a la hora 00:00 

Declinación del Sol a la hora 00:00 del día 

siguiente 

 

A partir de un GPS 

Latitud, Longitud, Altitud, Tiempo (UT) 

Tiempo al momento de la lectura de Sol 

 

A partir de Observaciones con el 

Teodolito 

Lectura de Marca 

Lectura de Sol 

 

 

 
Figura 4. Software de reducción de datos para 

azimuth VB_SOLE 
 

Software Azm_MICA 

El software de reducción de datos para la 

determinación del azimuth geográfico fue 

desarrollado en el Observatorio de 

Huancayo y usa el Almanaque Naval 

Astronómico MICA (ver Figura 5). 

 

Los datos requeridos para el Software 

Azm_MICA son: 

 
A partir de un GPS 

Latitud, Longitud, Altitud, Tiempo (UT) 

Tiempo al momento de la lectura de Sol 

 

A partir de Observaciones con el 

Teodolito 

Lectura de Marca 

Lectura de Sol 
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Figura 5. Software de reducción de datos 

Azm_MICA 
 

 

Software Azm_MICA vs VB_SOLE 

La toma de datos para la determinación del 

Azimuth de la marca fue realizada entre el 

pilar 2 Este y la marca principal, entre el 

10/06/2005 al 15/07/2005. En total se ha 

registrado 170 datos, y para el reproceso se 

utilizo los programas  Azm_MICA y 

VB_SOLE. 

Para el software VB_SOLE se utilizo el 

Almanaque Astronómico a “Hvĕzdářská 

ročenka 2005”  

Los observadores para la determinación 

del azimuth fueron: 

 

DRC : Domingo Rosales C. (Físico) 

EVS : Erick Vidal S. (Electrónico) 

RQV : Ronald Quispe V. (Practicante) 

Los instrumentos utilizados fueron: 

 

Teodolito no Magnético  

GPS 

 

Numero de datos registrados: 

170 datos registrados 

 

ANÁLISIS Y RESULTADOS 

ESTADÍSTICOS 

Los datos registrados son reducidos con 

ambos softwares con la finalidad de 

determinar que software es el que mejor 

resultado proporciona al momento de 

reducción. Se realizo el análisis del: 

Media, Error típico, Mediana, Desviación 

estándar, Varianza, Rango Mínimo, Rango 

Máximo, Suma y Cuenta. 

 

Datos no Filtrados 

En total se registro 170 datos, 66 

registrados por el observador DRC, 66 

registrados por el observador EVS y 38 

registrados por el observador RQV. En las 

Figuras 6 y 7 presentan los gráficos de los 

datos sin filtrar y siguiente Tabla se 

muestra el análisis estadístico de los datos 

registrados. 
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Figura 6. Datos sin filtrar procesados con el Azm_MICA 

DATOS NO FILTRADOS en Grados 

DRC EVS RQV 

 

VB_SOLE Azm_MICA VB_SOLE Azm_MICA VB_SOLE Azm_MICA 

Media 7.23072656 7.23039141 7.22944192 7.22914773 7.23037420 7.23008553 

Error típico 0.00030056 0.00029715 0.00034973 0.00035258 0.00105932 0.00105564 

Mediana 7.23073750 7.23034722 7.22977083 7.22925000 7.23005556 7.22976389 

Desv. Est. 0.00244173 0.00241408 0.00284122 0.00286437 0.00653007 0.00650739 

Varianza 0.00000596 0.00000583 0.00000807 0.00000820 0.00004264 0.00042346 

Rango 0.01150278 0.01102778 0.01318611 0.01341667 0.02694444 0.02691667 

Mínimo 7.22476389 7.22483333 7.22203333 7.22183333 7.21931389 7.21900000 

Máximo 7.23626667 7.23586111 7.23521944 7.23525000 7.24625833 7.24591667 

Cuenta 66 66 66 66 38 38 

DATOS NO FILTRADOS en Grados 

GENERAL 

 

VB_SOLE Azm_MICA 

Media 7.23014905 7.22984020 

Error típico 0.00029774 0.00029692 

Mediana 7.23005556 7.22988889 

Desviación estándar 0.00388209 0.00387138 

Varianza 0.00001507 0.00001498 

Rango 0.02694444 0.02691667 

Mínimo 7.21931389 7.21900000 

Máximo 7.24625833 7.24591667 

Cuenta 170 170 
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Figura 7. Datos sin filtrar procesados con el VB_SOLE 

 

 

En las tablas y las graficas de las Figuras 6 

y 7, se observa que el observador DRC 

tiene un record de mejores datos 

registrados, seguido por el observador 

EVS y finalmente, los datos más dispersos 

son realizados por el observador RQV (ver 

desviación estándar). 

 

Datos Filtrados 

Los datos más dispersos respecto a la 

media son eliminados con la finalidad de 

determinar el azimuth (Figuras 8 y 9). 

 

En las siguientes tablas se muestra el 

análisis estadístico de los datos filtrados; 

es decir, se ha eliminado los datos que 

tienen mayor dispersión. 

 

De las tablas observamos que el 

observador DRC solo ha producido 14 

datos malos, el observador EVS ha 

producido 28 datos malos y el observador 

RQV ha producido 21 datos espurios. 

El resultado final de la reducción de datos 

usando ambos métodos, se muestra en la 

siguiente tabla y en ella se observa que la 

diferencia entre ambos métodos  es de 

1.122 segundos. 
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Tablas 

 
 

 

 

 

 

 

 

 

 
 

Software Media Mediana Mínimo Máximo 
Azm_MICA 7º 13' 51.774'' 7º 13' 51.198'' 7º 13' 43.302'' 7º 14' 6.900'' 

Azm_SOLE 7º 13' 52.896'' 7º 13' 52.320'' 7º 13' 44.490'' 7º 14' 6.792'' 

SOLE-MICA 1.122'' 1.122'' 1.188'' -0.108'' 

 

 
Figura 8. Datos filtrados procesados con el Azm_MICA 

DATOS FILTRADOS en Grados 

DRC EVS RQV  
VB_SOLE Azm_MICA VB_SOLE Azm_MICA VB_SOLE Azm_MICA 

Media 7.23134738 7.23100748 7.23138969 7.23111550 7.23133170 7.23102778 

Error típico 0.00022269 0.00022302 0.00025213 0.00026218 0.00037622 0.00035980 

Mediana 7.23099167 7.23065278 7.23144861 7.23106944 7.23120000 7.23100000 

Desv. Est. 0.00160584 0.00160821 0.00155426 0.00161621 0.00155118 0.00148348 

Varianza 0.00000258 0.00000259 0.00000242 0.00000261 0.00000241 0.00000220 

Rango 0.00598611 0.00622222 0.00608611 0.00652778 0.00455833 0.00438889 

Mínimo 7.22912500 7.22877778 7.22913333 7.22872222 7.22902500 7.22869444 

Máximo 7.23511111 7.23500000 7.23521944 7.23525000 7.23358333 7.23308333 

Cuenta 52 52 38 38 17 17 

DATOS FILTRADOS en Grados 

GENERAL  
VB_SOLE Azm_MICA 

Media 7.23135992 7.23104907 

Error típico 0.00015125 0.00015257 

Mediana 7.23120000 7.23088889 

Desviación estándar 0.00156449 0.00157824 

Varianza 0.00000245 0.00000249 

Rango 0.00619444 0.00655556 

Mínimo 7.22902500 7.22869444 

Máximo 7.23521944 7.23525000 

Cuenta 107 107 
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Figura 9. Datos filtrados procesados con el VB_SOLE. 

 

 

CONCLUSIONES 

En general, puede decir que todos los 

métodos dan una precisión aceptable, ya 

que algunos necesitan más tiempo de 

observación y otros dependen más de las 

condiciones atmosféricas. El empleo de 

uno u otro método es decisión del 

observador, pero el más práctico para 

determinar el azimuth es el Método por 

Observaciones al Sol. 

Las observaciones deben ser limitadas 

entre los treinta (30°) y sesenta (60°) 

grados de distancia cenital, lo cual ocurre 

generalmente entre las 8.00 horas hasta 

10.00 horas y desde las 14.5 horas hasta 

las 16.5 horas. 

La variación en los resultados finales 

obtenidos por el Azm_MICA y el 

VB_SOLE es muy pequeña de 1.122''. El 

azimuth de marca principal observado es: 

7º 13’ 52.335’’ y el azimuth de Marca 

adoptado es 7º 13’ 52’’ con un error de  

+/- 6”, que es el promedio entre el valor 

obtenido por el   Azm-MICA y el 

VB_SOLE. 

Se recomienda hacer un estudio de 

comparación con los tres métodos de 

determinación del azimuth con la finalidad 

de establecer cual es comportamiento y las 

características de estos métodos en la zona 

ecuatorial magnética. 
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RESUMEN 
 
El objetivo de este trabajo es describir el Método de Proyección para el conteo de manchas solares 
realizados por los estudiantes de la Universidad Nacional San Luis Gonzaga de Ica en convenio con el 
Instituto Geofísico del Perú, para ello se utilizó un telescopio refractor instalado en las instalaciones de 
la universidad de Ica. 
Para los registros de manchas solares realizados en la Estación Solar UNICA-IGP, se tomo las 
consideraciones de ubicación y orientación del telescopio de acuerdo a la hora de registro de los datos, 
este método de proyección para el conteo de manchas solares tiene por objetivo realizar el dibujo y 
conteo de manchas solares, que por medio del uso del telescopio con un ocular apropiado nos permite 
proyectar la imagen ampliada del Sol a 15 centímetros de diámetro y a través de las transparencias 
determinaremos sus coordenadas heliográficas, longitud relativa (E-W), longitud verdadera (L) y 
latitud(φ). 

 

 
INTRODUCCION 
 
La superficie del sol conocida como 
fotosfera es una capa delgada de solo 550 
Km. de espesor, su temperatura efectiva es 
de 6000K, (Priest, 1982). La fotosfera 
tiene una serie de características propias, 
nos referimos a: 
 
*La granulación, que es un efecto de la 
parte más externa de las celdas 
convectivas, tienen un tamaño que varía 
entre los 700Km y 1500Km, Estas celdas 
traen la energía solar del interior del sol, 
(Priest, 1982). 
 
*Las Fáculas fotosferica son una 
estructura en forma de fibras más 
brillantes que la fotosfera, rodeando los 
bordes de las granulaciones  
*En fotografías de alta resolución 
podemos observar puntos oscuros que se 
caracterizan por contener campos 
magnéticos muy intensos (Priest, 1982). 

La actividad solar se hace evidente en la 
Fotosfera con la presencia de manchas 
solares que tiene un ciclo de 11 años. 
Las manchas solares es un fenómeno 
conocido desde mucho tiempo atrás 
(inclusive antes de la invención del 
telescopio), y fue redescubierto por 
Galileo en sus observaciones en 1610 
(Kaufmann, 1994) 
Las manchas solares tienen una 
considerable influencia en las condiciones 
de nuestro planeta. Los periodos de gran 
actividad solar tienen efectos en la 
perturbación del campo magnético 
terrestre y provocan tormentas 
geomagnéticas. Si las tormentas solares 
están asociadas a una eyección de masa 
coronal (CME), pueden que ocasionen 
apagones en plantas eléctricas y  daños en 
los satélites que orbitan la Tierra. 
 
El estudio y análisis de esta actividad es 
muy importante, dado que su influencia 
sobre la atmósfera terrestre se considera 
cada vez más significativa. 
 



A. Quispe 

138 

Para el estudio de las manchas solares 
existe diversos métodos de los cuales 
describiremos el método de proyección 
que consiste en dibujar cada estructura que 
presenta el sol en una imagen del disco 
solar proyectada por el telescopio de 15 
cm. de diámetro 

En la actualidad este método es 
considerado  estándar y es usado por 
muchos observatorios solares en el mundo, 
con el objeto de contabilizar las manchas 
solares observados en el disco solar y 
obtener el índice de la actividad solar que 
se denomina Número Relativo de Manchas 
Solares 

 
MANEJO DEL TELESCOPIO. 
 

 
Figura 1. Telescopio Takahashi, proyectando la 

imagen del disco solar 
 
A continuación describiremos los detalles 
mas importantes que debe de tenerse en 
cuenta para un manejo adecuado del 
telescopio. 
El telescopio con el que se ha trabajado es 
un refractor marca  Takahashi, modelo 
FCT150 con las siguientes características: 
• Abertura del lente objetivo principal  

es de 15cm.de diámetro. 
• Su distancia focal es de 1050mm. 
• Instalado sobre una montura ecuatorial 

modelo EM-500. 
 

Durante su manipulación debemos tener 
bastante cuidado al momento de observar 
con el telescopio. Nunca se debe de 
observar directamente al sol por que 
quedaríamos totalmente ciegos. 
 
Para el manejo del telescopio debemos 
considerar los siguientes puntos: 
1. Retirar la tapa exterior, sin tocar el 

lente 
2. Observaremos al lente objetivo, e 

inmediatamente colocamos el anillo de 
reducción para reducir la abertura del 
telescopio de 15cm a 10 cm. Por 
medio de su rosca que nos permite 
colocarlo por encima del objetivo. 

3. Colocar el soporte y luego la hoja para 
proceder a graficar lo que se observa 
en la proyección (ver Figura 1 y 2). 

4. Con la ayuda del ocular del tipo 
ortoscópico de 25mm. de distancia 
focal  podemos proyectar la imagen 
del sol  del tamaño adecuado. 

 

 
Figura 2. En detalle la imagen del disco solar 

sobre la pantalla 
 
CALIBRACIÓN 
 
Debemos estar seguros que el telescopio se 
encuentre perfectamente operativo y 
adecuadamente calibrado antes de realizar 
las observaciones y registrar los datos. 
Para  esto el eje principal de la montura 
ecuatorial debe orientarse paralelo al eje 
polar o eje de rotación de la Tierra  
 
Por otro lado debemos asegurarnos que el 
telescopio con todas las partes a usarse 
debe de estar en equilibrio, para ello 
usaremos el sistema de contrapesos y 
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debemos mover la posición del telescopio 
con mucho cuidado para este propósito. 
 
DESCRIPCIÓN DEL MÉTODO DE 
PROYECCIÓN 

El método consiste en el uso de un 
telescopio, que por medio de un ocular 
apropiado, nos permite proyectar la 
imagen del disco solar. 

 

La imagen que observamos corresponde a 
la fotosfera solar que tiene la forma de un 
disco  blanco brillante, cabe resaltar que la 
imagen esta invertida (Figura 2). 

Teniendo en cuenta estas consideraciones 
se podrá observar las machas solares 
mediante el método de proyección. 
Considerando los siguientes pasos: 

 

Primer paso.- Orientar el telescopio al 
sol, y con ayuda del buscador o del ocular  
nos guiaremos por la sombra que proyecta 
hay que dirigir el telescopio al sol y 
moverlo hasta que su sombra sea circular, 
luego realizar pequeños ajustes en el foco 
con la finalidad de obtener  la mejor 
calidad de imagen.  

Dibujar cada estructura que se observa con 
la mayor fidelidad posible, no debemos 
olvidar de graficar las fáculas si se observa 
alguna (Figura 2). 

 
Segundo paso. A continuación, se escoge 
alguna pequeña mancha y se le marca por 
medio de un punto. Paramos el motor de 
seguimiento y esperamos un tiempo para 
que la imagen del Sol se desplace a causa 
del movimiento diurno, Entonces 
marcaremos otra vez con un punto la 
posición final de la mancha considerada. 
Si nosotros trazamos una recta entre los 
puntos que define el momento inicial y 
final, estaremos describiendo la dirección 
E-W producida por la rotación de la tierra 
en el punto de observación, como muestras 
las Figuras 3 y 4 
 
Trazar una recta paralela a la línea que 
define la dirección E-W. por el centro del 
disco solar, para luego trazar su 
perpendicular que cruce el centro del 

disco, esta nueva recta representa el eje de 
rotación de la tierra. 

 

 
Figura 3. Seguimiento de una mancha para 

orientar el N-W terrestre 
 

Figura 4. Nos muestra el N-S y el E-W terrestre 

 

Tener en cuenta que si por algún motivo se 
mueve la hoja de recolección de datos, 
esta ya no se debe considerar, es 
recomendable volver a realizarlo.  

 
DETERMINACIÓN DE LAS  
COORDENADAS HELIOGRÁFICAS 
USANDO LA PLANTILLA 
 
El primer paso es conocer los valores de P, 
Bo, L0 que serán explicados más adelante. 
 
Ahora, rotamos el valor del ángulo P que 
nos permita establecer la dirección del eje 
de rotación del Sol, téngase en cuenta que 
si P es positivo rotamos en el sentido de 
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las agujas del reloj, en caso contrario será 
en dirección opuesta. 
La forma más sencilla de medir la posición 
de las manchas es utilizar un conjunto de 
plantillas sobre el dibujo de manchas 
solares.  
 
El valor de B0 define la plantilla a usarse. 
El meridiano de la plantilla debe coincidir 
con el eje de rotación solar y, por ello, 
debemos orientar la imagen de la manera 
más precisa posible. Usamos el dibujo, de 
las manchas solares por el método de 
proyección y en él marcaremos la posición 
heliográfica de las manchas solares 
(García La Rosa, 1989).  
Por lo general, se considera el centro de 
las manchas para determinar la ubicación 
de ellas. 
 

 
 

Figura 5. Plantilla que nos permite ubicar mejor 
las coordenadas heliográficas de cada grupo de 

manchas observada. 

Posteriormente buscaremos en  el MICA1 
el valor de P (ángulo de posición entre el 
eje terrestre y el eje solar), y llevándolo 
sobre el dibujo  lo tendremos orientado. 

 
1MICA (Multiyear Interactive Computer 
Almanac). es un sistema de software  que 
provee de datos astronómicos de alta 
precisión  calcula en tiempo real, en  un 
intervalo de 15 años. 

Para fijar la posición de un punto sobre la 
superficie terrestre utilizamos dos 
coordenadas: la latitud y la longitud. La 

latitud se mide desde el ecuador hacia los 
polos y desde 0º hasta 90º. Para la 
longitud,  

Sin embargo, no hay que perder de vista 
que en el Sol no hay estructuras estáticas y 
que, por lo tanto, lo normal es que las 
coordenadas y las formas van variando 
con el tiempo. 
 
Se consideraron las variables 
heliográficas: g (grupo de manchas), f 
(número de manchas), T (tipo de mancha), 
Φ (latitud relativa), λ  (longitud relativa), 
L (longitud heliocéntrica), la visibilidad, 
la fecha y la hora de la toma de datos. 
Si los ejes de rotación del Sol y la Tierra 
fuesen paralelos entre sí y perpendiculares 
a la eclíptica, el eje de rotación solar 
siempre se vería en dirección Norte-Sur y 
el ecuador solar sería una línea recta que 
pasaría por el centro del disco aparente.  

 

ANÁLISIS DE LOS DATOS 
OBSERVADOS 

 
Ahora describiremos el trabajo que debe 
realizarse con cada una de las imágenes 
del sol obtenidas por los medios ya 
descritos. 
Hay que tomar consideración a los 
siguientes datos:  
- Fecha de observación. 
- Hora de observación. 
- Visibilidad:  

� Pobre 1  
� Regular 2  
� Excelente 3  

- Nombre del observador. 
- Los valores de P. B0 y L0  
 

1. Normalizar el valor de las coordenadas 
para poder simplificar por un lado nuestro 
sistema de unidades y poder referirnos en 
términos de radio solar. 

2. Usando el valor del ángulo P, que 
define el ángulo que existe entre el eje de 
rotación de la tierra con respecto a la del 
sol. Puesto que nuestro interés es ver el 
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movimiento de rotación del sol, debemos 
de rotar el valor de las coordenadas (x ; y) 
a las nuevas coordenadas solares (x’ , y’), 
usando para ello la siguiente matriz de 
rotación: 
 









−

=
psenp

senpp
A

cos
cos

 

 
Entonces,  

 

( ) ( ) 







−

=
psenp

senpp
yxyx

cos
cos

''  

 
O lo que es lo mismo que  
(x’ , y’)= (x, y)A; donde A es la matriz de 
rotación.  
 
El valor de p lo buscaremos en las 
efemérides. El origen de este ángulo se 
debe a la inclinación del eje de rotación 
terrestre con respecto a la eclíptica varia 
entre +26.4° y -26.4°, siendo  el valor 
positivo cuando esta en sentido N-E. 

 

 

Figura 6. Valores de P durante un año, desviaciones del eje solar respecto a la dirección Norte-Sur. 

 
3. Los valores del centro del disco solar 
representa al ángulo Bo, en el eje vertical y  el 
ángulo L0 en el eje horizontal, se define el 
ángulo Bo como el valor de la latitud 
heliográfica en el centro del disco solar, este 
valor varia debido a la inclinación del eje de 
rotación solar con respecto de la eclíptica, el 
valor cambia entre +7.2° y -7.2°.  
 
4. El  valor L0 nos define el valor de longitud  
heliocéntrica en el centro del disco solar. 
 
La coordenada L0 esta relacionada 
directamente con la rotación del sol y 
definido entre 360° y 0°. 
Aproximadamente cada 27 días debido a la 
rotación del sol, se inicia un nuevo ciclo es 

decir una nueva rotación solar, de 
acuerdo a la  rotación de Carrington. 
  
Debemos subrayar que la rotación de 
Carrington corresponde a la rotación 
siderea que es un poco menor que la 
rotación sinódica. Se define la rotación 
siderea como el periodo de rotación del 
sol, suponiendo que nos encontramos en 
el centro de masa del sol. 
 
Ejemplo de una hoja de recolección de 
datos para el registro de mancha solares 
en la Estación Solar UNICA-IGP.  

 



Compendio de Trabajos de Investigación CNDG – Biblioteca 
Instituto Geofísico del Perú. V. 6 (2004) p.  137 - 146 
 
 
 
ESTACIÓN SOLAR UNICA-IGP 
 
FECHA:…………………………. HORA:………(UT) 
VISIBILIDAD:..………………....OBSERVADOR: ……………………..…………… 
 

 
 

λ  longitud relativa (E-W) 
L  longitud verdadera 
Φ  Declinación  
 

Figura 7. Formato de Recolección de datos 
 

Esta hoja es colocada en el tablero para 
dibujar cada estructura, como se muestra en 
la Figura 2.  
 
Cuando nos referimos al Número relativo de 
manchas Solares, nos referimos a la famosa 
ecuación definida por Rudolf Wolf en 1868: 

 
R = k (10f + g) 

 
Donde: 
 
• R, representa el número relativo de 

manchas solares, 
• f, es el conteo total de manchas 

observadas, 
• g, es el número de grupo de manchas 

observadas, 
• k, es la constante de cada observador. 
 
La ecuación Rudolf Wolf, permite comparar 
los valores generados por la misma formula 
con otros observatorios mundiales en este 

caso con el International Relative 
Sunspot Number de (Brussela). 
 
Datos considerados (Figura 7) 
 
1. Los datos fueron tomados en la 
Estación Solar UNICA-IGP Se  ha 
considerado las observaciones desde el 
24 de noviembre del 2003 al 24 de 
marzo del 2004. 
 
2. El objetivo seria poder contar con el 
número relativo de manchas solares. 
Considerando la distribución latitudinal 
de las manchas solares, y el conteo total 
de manchas.  
 
Ya realizados los dibujos mediante el 
método de proyección, el observador va 
contando el número de grupos de 
manchas solares y de este modo se 
obtienen los siguientes elementos: 
• La apariencia que tuvo el disco 

solar en el momento de su 

Ica 
Nº 

f tipo Φ λ L 

      
      
      
      
      
      
      
      
      
      
      

P=………… 
B0=………. 
L0=………. 



Descripción del método de proyección para el conteo de manchas solares en la Estación Solar única-IGP 

143 

observación que se sintetiza  por el 
número relativo de manchas solares. 

• La posición aparente de las manchas en 
el disco solar. 

• Número de manchas de cada grupo. 
� Norte: azul. 
� Sur: rojo. 

• Latitud  heliográfica del grupo de 
mancha  φ, donde: 
� Φ  > 0 Norte 
�  

� Φ  < 0 Sur  
• Tipo de mancha basado en la 

clasificación de Zurich. 
• Número contado de manchas en 

cada grupo. 
• El resultado de 10g+f 
 
Ejemplo de las observaciones realizadas 
en la Estación de Ica. 
 

 

 
 

Figura 8. Ejemplo de uno de las tomas de datos en ICA 
 
 
COMO LLENAR EL CUADRO DE LA 

IZQUIERDA (Figura 8) 

Primero.- Introducir los datos como fecha, 

hora en tiempo universal al programa 

MICA para obtener el valor de  P, B0, L0. 

Segundo.- Introducir los datos como 

fecha, hora en tiempo universal al 

programa MICA para obtener el valor de  

P,  B0, L0, como lo describimos 

anteriormente. 

Tercero.-Trazar una recta formando un 

ángulo P con el eje terrestre, para trazar el 

eje solar. 

Cuarto.-Empezar a enumerar cada grupo 

de mancha, los del sur de color rojo y los 
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del norte de color azul y llenar la columna 

donde señala (Ica Nº). 

Quinto.-Contabilizar cuantas manchas hay 

en cada grupo y llenar la columna donde 

señala (f). 

Sexto.-Determinar el tipo de mancha 

según la clasificación de Zurich. 

Sétimo.-Se coloca la plantilla (Figura 5) 

sobre el dibujo y se determina su 

ubicación latitudinal S-N y se va llenando 

la columna donde señala (φ). 

Octavo.-Sobre la plantilla determinaremos 

su longitud relativa E-W y luego llenar la 

columna donde señala (λ). 

Noveno.-Para llenar la columna L 

realizamos dos pequeñas ecuaciones 

donde: 

 

L =  L0 – λ, se resta si λ esta en el E. 

L =  L0 + λ, se suma si λ esta en el W. 

 

CONCLUSIÓN 

Podemos concluir que las observaciones 

realizadas en la estación solar UNICA-IGP 

por el método de proyección solar nos ha 

permitido realizar un buen registro de 

manchas solares, es un método muy 

práctico de realizarlo.  

La secuencia diaria de estos registros 

resulta fundamental para determinar la 

trayectoria de las manchas solares. 

 

Sin embargo estos datos  pueden contener 

errores que pueden ser por muchos 

factores, entre estos tenemos: 

 

• Debido a la calidad del seguimiento. 

• A la transparencia que el cielo puede 

presentar al momento de realizar  las 

observaciones. 

• Debido a las turbulencias que 

presentan como consecuencia del 

movimiento de la atmósfera. 

• Debido a la estabilidad del tablero, 

donde se dibuja las manchas solares. 

• A la experiencia del observador que le 

permite describir correctamente los 

grupos de manchas solares. 
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INTRODUCCION 

Hoy en día, son muchos los astrónomos 

amateurs y profesionales que observan el 

Sol, mediante un telescopio. Por modesto 

que este sea el observador que se inicia en 

este campo de investigación, utiliza como 

mínimo un refractor de 60 mm de 

diámetro mejor si se tiene una montura 

ecuatorial y un motor de seguimiento. 

Como el observador conoce el manejo del 

telescopio y los fundamentos teóricos del 

estudio del Sol, los métodos de 

observación que utiliza son: Proyección de 

Imagen, la utilización de filtros especiales 

situados delante del objetivo, o mediante 

telescopios reflectores especiales (sin 

aluminar). 

El área de Astronomía del Observatorio de 

Ancón, en convenio con la Universidad 

San Luis Gonzaga de Ica, realiza las 

observaciones de manchas solares 

utilizando el método de Proyección de 

Imagen, y son realizados por estudiantes 

(observadores del sol), los mismos que 

vienen adquiriendo experiencia. El 

instrumento que utilizan es un Telescopio 

Refractor de distancia focal f = 1050mm y 

diámetro de abertura d = 150mm, y posee 

una montura ecuatorial y un motor de 

seguimiento (Lopez, 2005; Quispe, 2005). 

El procedimiento observacional para 

determinar la posición de una mancha 

solar es: primero se determina la línea de 

declinación Este-Oeste terrestre. Para ello, 

se proyecta la imagen del Sol sobre una 

pantalla, luego señala la posición de la 

mancha en un extremo del campo de 

visión y deteniendo el seguimiento del 

telescopio, esperar que por el movimiento 

de rotación de la Tierra la sitúe al otro 

extremo del campo. Una paralela a esta 

recta que pase por el centro del Sol 

determina la posición E-W y su 

perpendicular la posición del polo Norte 

terrestre. 

 

COORDENADAS HELIOGRÁFICAS 

Para fijar la posición de un punto sobre la 

superficie terrestre utilizamos dos 

coordenadas: la latitud y la longitud. La 

latitud se mide desde el ecuador hacia los 

polos y desde 0º hasta 90º. Para la 

longitud, se fija arbitrariamente un 

meridiano origen (Greenwich) y, a partir 
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de él, se mide hacia el Este y el Oeste, 

desde 0º hasta 180º. Análogamente, en el 

Sol se definen una longitud y una latitud 

heliográfica. 

 

La latitud se determina igual que en 

nuestro planeta: desde el ecuador solar 

hacia los polos y desde 0º hasta ±90º. Para 

definir la longitud se hace preciso fijar un 

meridiano origen, pero como no hay 

ninguno especialmente privilegiado, se 

elige, por convenio, el meridiano 

correspondiente al nodo ascendente del 

ecuador solar sobre la eclíptica el 1 de 

enero de 1854 a las 12 h. La longitud se 

mide desde 360º hasta 0º hacia el Oeste, es 

decir, en el sentido de la rotación solar. 

Así, conociendo la latitud y la longitud 

heliográficas podemos determinar la 

posición de cualquier punto sobre la 

superficie solar. 

 

Sin embargo, cabe resaltar que en el Sol 

no hay estructuras estáticas y que por 

tanto, lo normal es que las coordenadas de 

una mancha solar vayan variando con el 

tiempo. Si los ejes de rotación del Sol y la 

Tierra fuesen paralelos entre sí y 

perpendiculares a la eclíptica, el eje de 

rotación solar siempre se vería en 

dirección Norte-Sur y el ecuador solar 

sería una línea recta que pasaría por el 

centro del disco aparente. El eje terrestre 

está inclinado 23º26’ y apunta hacia la 

estrella Polar, mientras que el eje de 

rotación solar está inclinado 7º15’ y se 

dirige hacia un punto de la constelación de 

Cefeo situado aproximadamente en 23h 

+77º.1 

 

La combinación de ambos ángulos 

provoca, a lo largo del año, una desviación 

del eje solar respecto a la dirección Norte-

Sur y una inclinación del ecuador respecto 

a la visual (Figura 1). 

 

 
Figura 1. Ángulos P, B0, L0.

2 

 

Este aspecto tan distinto que presenta el 

Sol influye considerablemente a la hora de 

calcular las coordenadas de las manchas 

solares, pues lo que se mide en principio 

es la posición de esa mancha sobre el disco 

aparente. Para poder realizar 

posteriormente las debidas correcciones, 

se definen dos ángulos que caracterizan a 

la posición del sistema de coordenadas 

sobre el disco solar. El primero de estos 

ángulos se le asigna la letra P y es el 

                                                 
1 Parahelio (Página de Observación Solar) 
http://www.astrocantabria.org/parhelio/doccoord.ht
ml 
2 Página de la Asociación Larense de Astronomía, 
ALDA 
http://www.tayabeixo.org/efemerides/efem_fis_sol.h
tm 
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ángulo de posición del extremo Norte del 

eje de rotación medido desde el punto 

Norte del disco, positivo hacia el Este y 

negativo hacia el Oeste. P puede variar a 

lo largo del año desde –23º.32 hasta 

+23º.32. 

En la Figura 2 aparece representado P con 

sus máximos valores:  

 

 
Figura 2. Representación de P. 

 

El segundo ángulo se designa con la letra 

B0 y es la latitud heliográfica del centro del 

disco. B0 puede variar desde –7º.25 hasta 

+7º.25 y da idea de la inclinación del 

ecuador respecto a la visual (Choque, 

2003). 

 

Se utiliza para la proyección la plantilla 

correspondiente al valor de "B0" según las 

efemérides del día de la observación para 

ello se utilizaran el Programa de cálculo de 

coordenadas heliográficas diseñado para 

este fin. 

La posición de la plantilla será aquella 

cuya " B0= " (según efemérides) 

corresponda a la indicada en la parte 

superior derecha.  

 

Así, por ejemplo, B0 = –5º significa que el 

ecuador pasa 5º al Norte del centro del 

disco (Figura 3).3 
 

Para determinar las coordenadas de una 

mancha, todavía se necesita un tercer 

ángulo: la longitud del meridiano central, 

que se denota por L0. Puede variar desde 

0º hasta 360º y, tal como se define la 

longitud heliográfica, va disminuyendo día 

a día a medida que el Sol gira. 

Para obtener ángulos P, B0, L0, mediante el 

programa del cálculo de coordenadas 

heliográficas, es necesario calcular 

previamente el día juliano. 
 

                                                 
3 Métodos de Observación del Sol – Página de 
Heliofísica 
http://idd008cq.eresmas.net/Pagina12.htm 

23°.32 - -23°.32 
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Figura 3. Plantilla para B0 = 5 y -5 

 

DIA JULIANO  

Para fechar fenómenos astronómicos o 

históricos lejanos es difícil considerar los 

cambios que ha habido en el calendario. 

Como el día Juliano es una cuenta 

sucesiva de días, los astrónomos lo utilizan 

para determinar períodos de tiempo entre 

dos fechas. Así, un cálculo inicialmente 

complejo, se resuelve con una sencilla 

resta de números. 

El inicio del día Juliano se determinó 

buscando la fecha en la cual coincidía el 

primer día de cada año. En 1582 Joseph 

Justus Scaliger encontró que ese día era el 

1 de enero del año 4.713 aC, y lo llamo 

día juliano en honor a su padre, Julius 

Cesar Scaliger (a diferencia del calendario 

juliano inventado por el emperador 

romano Julio Cesar).  

Los días julianos cubren un ciclo de 7980 

años contados a partir del mediodía del 1 

de Enero de 4713 aC y es un calendario en 

que solo se cuentan los días en forma 

consecutiva, sin meses ni años; y que 

terminará el 31 de Diciembre de 3267. 

Este ciclo sale de multiplicar tres ciclos 

menores: uno de 28 años denominado 

solar, otro de 19 años que incorpora las 

fases lunares y uno de 15 años 

denominado de indicción. 

El día Juliano, a diferencia de la fecha 

civil no cambia a la medianoche, sino al 

mediodía, siendo sus horas, minutos y 

segundos de igual duración. De aquí que 

para la medianoche de un día contado 

como fecha civil, ha transcurrido medio 

día en fecha Juliana. 



Cálculo de las coordenadas heliográficas mediante un programa en Fortran 

169 

Ejemplo: El día 27 de febrero del año 2003 

es el inicio del día Juliano 2452697.5.45 

 

RUTINA PRINCIPAL DEL 

PROCESAMIENTO DEL 

PROGRAMA: 

El procesamiento se realiza mediante el 

ingreso de los datos y el formato utilizado 

es numérico: Día (DD), Mes (MM), Año 

(YY), luego se ingresa la Hora (XE1), 

Minuto (XE2).  

En primer lugar, se convierte los 

parámetros de fecha y hora y luego se 

procede a resolverlos generando la 

información del día juliano (jconver), 

después de este cálculo y se procede a 

calcular P, Bo, Lo y la oblicuidad. 

El código contempla, además una función 

alternativa. Calculo solo del día juliano. 

La Estructura y la visualización del 

programa principal y de las subrutinas de 

coordenadas heliográficas y día juliano 

son las siguientes: (Figuras 4, 5 y 6) 

 

CONTROL DE CALIDAD DE LOS 

DATOS DEL PROGRAMA 

Los datos obtenidos por el programa 

pueden contener errores uno puede ser por 

el método de procesamiento. Es por ello, 

que cualquier dato obtenido requiere pasar 

por un control de calidad, a fin de 

                                                 
4 El calendario y el día Juliano, Página del 
Instituto Nacional de Astrofísica, Óptica y 
Electrónica. 
http://www.inaoep.mx/~rincon/juliano.html 
 
5 Día Juliano, Observatorio Astronómico “ Ing. 
Ángel Di Palma”, 
http://oamm.50megs.com/maweb6.html 

determinar la confiabilidad de la 

información obtenida. 

 

 

 

Figura 4. Estructura del Programa Principal de 
Cálculo de Coordenadas Heliográficas (Menú) 

 

 

 
Figura 5. Visualización del Programa de Cálculo 

de Coordenadas Heliográficas (Menú) 
 

 

El análisis que se realizo para el control de 

calidad de los datos fue comparar los datos 

obtenidos con el programa MICA y el 

programa realizado (Figura 7). Se 

considero que el programa MICA seria el 

más apropiado para la verificación. 

 

 

 

MENU PRINCIPAL 

ELECCION (OPC) 

OPC SUBRUTINA 
JULIANO 

SUBRUTINA PBL 

END 

Valor 1 Valor  0 

Valor 2 
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Figura 6. Estructura de la Subrutina PBL y Juliano 

 

 

La base de datos analizados corresponde 

desde el 01 Enero de 1900 al 01 de Enero 

2050 a horas 05:00 UT (intervalo tomado 

cada 10 años). Estos cálculos se realizaron 

para el día Juliano. Mientras que para los 

parámetros P, B0 y L0, los datos obtenidos 

son del 01 de Enero de 1990 hasta el 2005 

(intervalo de 1 año) a horas 05:00UT. 

Comparando los parámetros P, B0 y L0, 

observamos que el error es: -0.01° a 0.01° 

para B0 y L0, mientras que para P el error 

es 0.0°  

 

 

 

 

RESULTADOS DEL PROGRAMA 

A continuación se exponen los resultados 

obtenidos al ejecutar el programa con los 

parámetros ingresados. 

Todos los datos son almacenados 

temporalmente en memoria de la PC en un 

archivo de formato texto llamado 

“ResulCH.txt”, también estos resultados 

son impresos por intermedio de una 

impresora instalada en el puerto LPT1 y 

son visualizados también en pantalla. Los 

datos de salida corresponden a grados, 

minutos tanto en la latitud como de la 

longitud (Figuras 8 y 9). 

 

 

SUBRUTINA  
PBL 

FASE DE EJECUCION 
Po, Bo, OBLICUIDAD 

Po, Bo, Lo, 
Oblicuidad, 
día juliano 

RETORNAR 

JULIANO 

CONVERSION 
PARÁMETROS 

JCONVER 

FASE DE EJECUCION 
Lo 

Po, Bo, Lo, 
Oblicuidad, día juliano 

Po, Bo, Lo, 
Oblicuidad, 
día juliano 

 

SUBRUTINA JULIANO 

FECHA Y HORA 

Día juliano 

RETORNAR 

Día juliano Día juliano 

FASE DE EJECUCION 



Cálculo de las coordenadas heliográficas mediante un programa en Fortran 

171 

 

 

 

1890 1905 1920 1935 1950 1965 1980 1995 2010 2025 2040 2055
2410000

2420000

2430000

2440000

2450000

2460000

2470000

Comparacion entre el Programa MICA 
            y el Programa de Ancón

 MICA
 JulAncón

D
ia

 J
ul

ia
no

Años
 

1988 1990 1992 1994 1996 1998 2000 2002 2004 2006

-9

-6

-3

0

3

6

9

Comparación entre el Programa MICA 
     y el Programa de Ancón para P

 P1 MICA
 P2 Ancón

P

Tiempo
 

Figura 7. Comparación de los datos obtenidos con el programa MICA y el Programa desarrollado en Ancón. 
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Figura 8. Visualización de los Resultados de la SubrutinaPBL en el Archivo ResulCH.txt. 

 

 
Figura 9. Visualización del Resultado de la Subrutina juliano, en pantalla. 

 

CONCLUSIÓN 

En el desarrollo del siguiente estudio, se 

ha llegado a las siguientes conclusiones: 

Este programa consiste en calcular algunas 

efemérides solares, como el caso de las 

coordenadas heliográficas.  

Con el desarrollo de este software 

obtenemos una herramienta muy 

importante que con el tiempo se podrá 

implementar valiéndonos de su código 

fuente, y se realizaría cambios en el 

programa tanto en la presentación como 

completar nuevas funciones. 
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RESUMEN 
El método es desarrollado primeramente con la obtención de un inventario de deslizamientos 
observados a partir de fotos aéreas y revisados en un minucioso trabajo de campo. Posteriormente se 
obtienen una serie de mapas temáticos denominados “mapas parámetros”, los cuales son 
transformados a un formato vectorial y luego son tratados mediante algoritmos difusos para finalmente 
obtener un mapa de susceptibilidad de deslizamientos. El ejemplo estudiado está ubicado en la región 
oeste del Mar Negro en Turquía; para el procesamiento de datos se utilizó un programa en Q-Basic 
llamado FULLSA. Los resultados, así obtenidos, muestran que la mayor parte del área de estudio se 
encuentra en zonas de muy alta susceptibilidad a ocurrencia de deslizamientos. Estos resultados son 
discutidos para la aceptación del método; así como su uso en diferentes localidades. En el Perú esta 
metodología aún no es usada pero existen las condiciones para su aplicación. 

 
INTRODUCCION 
 
Los deslizamientos de tierra son uno de los 

peligros geológicos más recurrentes y que 

afecta a diversas zonas del Perú y del 

mundo. Muchos  poblados están asentados 

en las cercanías de deslizamientos 

conformando zonas de alto peligro. Por 

este motivo la elaboración de mapas de 

susceptibilidad de deslizamientos es una 

herramienta importante para el desarrollo 

urbano y su planificación; diversos 

métodos se han creado desde hace varios 

años empleando tanto análisis cualitativos 

basados en la experiencia del operador, 

como técnicas cuantitativas donde la 

precisión de la base de datos será 

fundamental para obtener un mapa de 

susceptibilidad confiable. 

 

Debido a la complejidad del tratamiento de 

los datos obtenidos, la computación ha 

dado una importante ayuda y unida  a los 

conceptos de lógica difusa ha sido 

difundida a varias aplicaciones entre ellas 

la elaboración de un mapa de 

susceptibilidad a deslizamientos. Se 

presenta el caso de un área en la región 

oeste de Turquía, zona propensa a 

deslizamientos. 

 

MARCO TEORICO 

 

En este apartado se describe brevemente 

los fundamentos en que se basan los 

siguientes temas: la susceptibilidad de 

deslizamientos, relaciones difusas y los 
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modelos de elevación digital, a fin de tener 

los conceptos claros para desarrollar el 

presente tema. 

 

Susceptibilidad  a deslizamientos. 

La inestabilidad de taludes se da por el 

desequilibrio entre las fuerzas que actúan 

en un talud, éstas fuerzas están 

condicionadas por una serie de factores 

que actúan simultáneamente; esos factores 

pueden ser divididos en factores internos, 

que definen la tipología del deslizamiento 

y se relacionan con características 

intrínsecas y extrínsecas Los factores 

externos actúan sobre el material y dan 

lugar a la modificación de las condiciones 

iniciales de estabilidad del talud, éstas 

pueden ser la infiltración de aguas, la 

sismicidad en la zona y las actividades 

antrópicas que alteran el equilibrio en el 

que se encuentra un talud. (Santacana 

2001). 

 

El término susceptibilidad hace referencia 

a la predisposición del terreno a la 

ocurrencia de deslizamientos sin implicar 

el aspecto temporal de éste (Santacana, 

2001). El objetivo del análisis de 

susceptibilidad es la elaboración de un 

mapa de susceptibilidad de deslizamientos 

que está basado en la combinación de una 

serie de parámetros que  van a contribuir a  

las características de la ladera y  la 

potencialidad a deslizarse. En cuanto a los 

métodos de evaluación de la 

susceptibilidad del terreno a la ocurrencia 

de deslizamientos la clasificación de éstos 

varia respecto a diversos autores (Hansen, 

1984; Santacana, 2001) que se resumen en 

la tabla 1. 

 

En la mayoría de estudios sólo se usan 

mapas de ciertos factores de inestabilidad 

que son denominados “parámetros” que se 

presentan en la tabla 2; y son clasificados 

en tres grandes grupos: Geológicos, 

Topográficos y Ambientales. Entre los 

parámetros geológicos tenemos: La 

litología permite conocer las  

características de los suelos y rocas. La 

formación geológica determina la 

presencia de materiales duros o de baja 

resistencia. La proximidad a los elementos 

estructurales como fallas, pliegues y 

junturas determinan zonas de  

acumulación de esfuerzos y debilitamiento 

del material. La relación entre 

discontinuidades y taludes permite 

reconocer el número de familias de 

discontinuidades y su asociación con la 

presencia de deslizamientos por ruptura 

planar cuña o vuelco. Además pueden 

actuar como conductores de corrientes de 

agua subterráneas. 
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Tabla 1. Métodos de evaluación de la susceptibilidad (Santacana, 2001) 

Métodos Base de análisis  Forma de análisis Ventajas Desventajas 

Métodos 
determinísticos 

Análisis de estabilidad en un 
talud específico aplicando 
métodos basados en el 
equilibrio límite o métodos 
numéricos para hallar el factor 
de seguridad. 

Ensayos de laboratorio  Alta fiabilidad 
Abarca un área muy 
pequeña y  ocupa 
mucho tiempo 

Métodos 
Heurísticos 

Conocimiento a priori de los 
factores que producen la 
inestabilidad. Los factores son 
ordenados y ponderados de 
acuerdo a su importancia en la 
ocurrencia de deslizamientos. 

Ponderación de factores 
Rapidez para ser 
hecho por un 
experto 

Depende altamente 
de la experiencia del 
experto , se debe 
tener un  
conocimiento 
inadecuado  y 
subjetivo. de la 
relación entre los 
factores ambientales 
y los deslizamientos 

Aproximaciones 
probabilísticas 

Relaciones observadas entre 
cada factor y su influencia con 
la distribución de 
deslizamientos actuales y 
pasados.  

 Análisis univariantes y 
multivariantes de los 
factores relacionados a la 
ocurrencia de 
deslizamientos. 

Objetividad del 
método. Su 
veracidad depende 
de la calidad y 
cantidad de datos 
adquiridos 

Coste de adquisición 
de datos. 

 

Métodos 
geomorfológicos 

 

Determinación de condiciones 
de estabilidad mediante 
técnicas geomorfológicas, 
cartografía y zonificación. 
Identificación y localización de 
deslizamientos y los procesos 
asociados directamente 

 

Análisis de la densidad de 
deslizamientos 

Análisis de la actividad de 
deslizamientos 

Análisis de susceptibilidad 
geomorfológica a 
deslizamientos 

Análisis de las unidades de 
paisaje 

 

Validez y detalle de 
los mapas 
resultantes del mapa 
realizado por un 
experto 

 

Alto grado de 
subjetividad que 
depende de la 
experiencia del autor 

 

Tabla 2. Parámetros que afectan la susceptibilidad a deslizamientos. (Ercanoglu, Gokceoglu, 2003) 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

Dentro de los parámetros topográficos 

encontramos: el ángulo de talud referido a 

las pendientes; generalmente las 

pendientes más pronunciadas tienen mayor 

probabilidad de deslizamientos Esto no 

impide que ocurran deslizamientos en 

Parámetros Sub parámetros 

Elevación topográfica 

Ángulo de talud 

Orientación del talud 

Distancia a la red de drenajes 

Topográficos 

Forma del Talud 

Tipo de vegetación 
Ambientales 

Red de caminos principales 

Litología 

Cercanía a elementos estructurales Geológicos 
Relación entre discontinuidades y 
taludes 
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pendientes suaves y viceversa, las 

pendientes más pronunciadas pueden no 

ser siempre las más peligrosas. La 

orientación de las pendientes (aspecto) se 

refiere a la dirección hacia la cual da cara 

la pendiente. Puede ser una medida 

indirecta de la influencia climática sobre 

las características hidrológicas del paisaje 

(Suárez, 1989).  La forma de la pendiente 

esta clasificada en tres tipos: Planas, 

cóncavas y convexas. De la morfología de 

la pendiente depende si la carga es mayor 

(convexo) o menor (cóncava). Los mapas 

de drenaje de superficie indican los 

embalses de agua naturales y los hechos 

por el hombre y pueden mostrar el flujo de 

ríos (volumen, variaciones estacionales) y 

áreas irrigadas. 

Los parámetros ambientales son: La 

densidad de vegetación representa zonas 

de humedad basada en la densidad de 

vegetación. La red de vías principales que 

muestran zonas donde se ha socavado una 

ladera para la construcción de vías. 

 

Todos estos mapas son integrados a un 

Sistema de Información Geográfica, 

(SIG); definido como un conjunto de 

mapas temáticos de un área específica que 

permiten el mejor conocimiento de ésta (la 

ubicación de un punto en un mapa, es la 

misma en los demás); es decir, se cuenta 

con una base de datos georreferenciada.  

 

 

Relaciones Difusas  

La lógica difusa define los diversos grados 

de pertenencia de un elemento a un 

conjunto siguiendo patrones de 

razonamiento similares a la inteligencia 

humana, de esta forma conceptos 

convencionales como alto (1) y bajo (0) 

tienen para la lógica difusa variables como 

mediano, medianamente alto, etc; todos 

ellos dentro del rango [0,1]. 

 

Los conjuntos difusos (fuzzy sets) son 

aquellos que pueden contener elementos 

con grados parciales de pertenencia, 

definidos por una función de pertenencia 

cuanto más cerca esté A(x) del valor 1, 

mayor será la pertenencia del objeto x al 

conjunto A; a diferencia de los conjuntos 

clásicos (fuzzy crisp) donde un elemento 

puede pertenecer o no a un conjunto. Un 

elemento de un conjunto difuso se expresa  

de la siguiente manera: 

 

(a/b)  donde: a es el 
grado de pertenencia del elemento; y  

   b es el 
elemento del conjunto 

 

Un sistema difuso está conformado por 

variables de entrada y salida, reglas 

difusas, y un método de inferencia que 

permita obtener los valores de las variables 

de salida, cuando son conocidos los 

valores de las variables de entrada. Para 

relacionar conjuntos difusos se emplean 
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diferentes operadores, los más usados se 

muestran en la Tabla 3. 

 

 

Tabla 3. Principales operaciones en conjuntos difusos ( Cardona, 2001) 

 

 

Modelo de Elevación Digital (MED) 

Un MED es una estructura numérica de 

datos que representa la distribución 

espacial de la elevación del terreno. Los 

valores de elevación pueden ser 

manipulados digitalmente y desplegados 

en un monitor como una "malla" (o como 

un conjunto de "celdas"), a la que se 

asocian los valores de altura a cada una de 

las intersecciones de líneas de la "malla". 

Para este caso, la presentación visual es 

una vista isométrica.  

 

Para el caso de que a las "celdas" de una 

cuadrícula "raster" se le asignen los 

valores correspondientes a los intervalos 

de alturas diferenciados por gamas, ya sea 

de tonos de gris o de colores, la 

presentación gráfica puede ser en dos o 

tres dimensiones. 

 

METODOLOGÍA  DE ESTUDIO 

 

En la elaboración de un mapa de 

susceptibilidad, la lógica difusa basa sus 

conceptos, en “el hoy y el pasado son la 

llave del futuro”; es decir que las 

condiciones que favorecieron un 

deslizamiento son las mismas que pueden 

favorecer otro suceso similar.  Para la 

aplicación de las relaciones difusas en la 

elaboración de mapas de susceptibilidad se 

requiere conocer los factores que influyen 

en los deslizamientos; para ello se hace un 

inventario de deslizamientos a través de 
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fotografías aéreas a escala 1:15000 y un 

detallado trabajo de campo con la ayuda 

de un GPS de alta precisión trazándose los 

límites de estos desde la zona de arranque 

hasta la  zona de acumulación. Luego se 

procede con la obtención de mapas 

temáticos que contienen información 

mencionada en la Tabla 3, estos mapas en 

adelante son llamados “mapas 

parámetros”. Estos mapas nos van a 

brindar información de las características 

de los deslizamientos . 

 

Los mapas litológicos se obtienen durante 

el trabajo de campo, no se debe confundir 

con el plano geológico, pues lo que se 

desea es obtener las características de los 

distintos materiales en campo,  así como la 

delimitación  de las estructuras como fallas 

y diaclasas. Posteriormente estos son 

trabajados mediante estereografía para 

reconocer el número de familias y analizar 

la caída de rocas por caída planar en cuña 

o vuelco. 

 

El mapa de proximidad a elementos 

estructurales, ha provocado intensos 

debates entre diversos autores para saber a 

que distancia se da la influencia de una 

falla, en algunos casos se elabora en el 

campo y en otros se toma una distancia de 

hasta 500 m a las fallas (Ercanoglu y 

Gokceoglu, 2003). 

Los parámetros topográficos son obtenidos 

a partir del MED; en el caso de la distancia 

a la red de drenajes se elaboran en campo 

o mediante una generalización de 

distancias. Este criterio no es empleado 

para el parámetro proximidad a elementos 

estructurales, debido a que la red de 

drenajes se puede tomar como un modelo 

de dos dimensiones en tanto que una falla 

se debe tener en cuenta la gran 

profundidad de las estructura es decir hay 

que tomarla en tres dimensiones. 

 

 Los  parámetros ambientales como son: 

mapa de cobertura vegetal y red de vías 

principales son proporcionados por la 

entidad correspondiente o a partir de 

imágenes satelitales.  

 

Todos estos planos son llevados al 

ordenador en un formato *.tiff para luego 

ser transformados a *.img usando 

cualquier programa que sirva para este 

propósito como ENVI, ERDAS, IDRISI, 

etc. Es decir transformarlos de un formato 

raster a un vectorial. Los mapas finales de 

inventario y “mapas parámetros” deben 

tener el mismo tamaño de píxel, se trabaja 

regularmente con el tamaño de píxel de 25 

x 25 m para escalas de 1:25000.  

 

El siguiente paso es el tratamiento de los 

datos y el cálculo de la relación de los 

distintos “mapas parámetro” con la 

ocurrencia de deslizamientos La 

asignación de valores se desarrollan 
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mediante diferentes métodos que sirven 

para determinar los valores de relación 

entre dos conjuntos difusos. A 

continuación se describen algunos de 

estos: 

 

- K-means: Este método es descrito por 

Bezdek en 1981. reduce  la suma de los 

errores cuadrados de cada clase bajo las 

condiciones siguientes: 

,        

,      

 

Estos se definen en la siguiente función:  

          

 donde :  n  es el número de datos, 

φφφφ, es el grado de fuzzificación 

c , es el número de clases, 

ck,  es el vector representando el centroide 

de clase 

 k,xi , es el vector representando los datos 

individuales 

 i d2(xi,ck) es la distancia cuadrada entre xi 

y ck de acuerdo a la definición elegida de 

la distancia, que por simplicidad es 

denotada por d2
ik.    

f es el exponente fuzzy en el rango (1,∞∞∞∞). 

 

La minimización de la función objetiva J 

proporciona la solución para la función de 

asociación: 

          

         

y      

- Método de la amplitud del coseno: 

El método de amplitud del coseno calcula 

la relación r ij de los dos conjuntos 

mediante la ecuación siguiente: 

 

 

 

 

 

 

 

El rango de valores de r ij varía de 0 a 1, 

donde los valores cercanos a 0 indican 

desemenjanza entre los dos conjuntos y los 

valores de r ij cercanos a 1 señalan la 

similitud entre los dos conjuntos difusos. 

 

- Operador γγγγ: A diferencia de los 

operadores AND y OR, en los que solo 

uno de los conjuntos difusos comparados 

tienen efecto en la resultante, el operador γ 

se obtiene un valor entre el producto 

algebraico difuso. El operador γ  está 

definido por: 
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donde;   ,  y 

 

La determinación del valor óptimo esta 

estrechamente asociado al grado de 

compensación entre los dos niveles de 

confianza extremos que queda a criterio de 

la persona. En caso de que γ = 1 

(compensación plena) o γ =0 ( sin 

compensación) estos operadores son 

equivalentes a la suma algebraica difusa o 

al producto algebraico difuso 

respectivamente  (Figura 1) 

 

 

Figura 1. Descripción gráfica de la función de reación difusa obtenida de la combinación de dos funciones 
usando el operador γ (Hoon Chi, Wook Park, Wook Park, 2002 

 

- Producto Cartesiano: La fuerza de 

relación no está definida por una función 

típica sino como una función de asociación 

definida en el intervalo [0,1] (Ercanoglu y 

Gokceoglu, 2003). Esta relación se 

expresa como: 

 

A x B = R ⊂X x Y 

µR(x,y) = µA×B(x,y)=min(µA(x),µB(y)) 

donde �R   es el grado de pertenencia dela 

Función de Relación 

 

Finalmente se procede a llevar los 

resultados a un lenguaje de susceptibilidad 

(alta, moderada,etc) para la visualización 

del mapa de susceptibilidad a 

deslizamientos. 

 

APLICACIÓN DE LAS RELACIONES 

DIFUSAS EN TURQUIA 

El área del estudio se localiza en la Región 

Oeste del Mar Negro (una de las áreas más 

potenciales a deslizamientos en Turquía). 

Empieza al norte de Yenice que está 

localizado aproximadamente 70 Km. al 

NW de la ciudad de Karabuk y se extiende 

en dirección NE hacia Kumluca (Figura 

2). Abarca un área de 275,4 km2.  La 

descripción de las unidades geológicas se 

muestran en la columna estratigráfica de la 

Figura 3, la formación Ulus es la más 
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extensa abarcando el 90% del área de 

estudio. El Flysch Superior   Cretáceo es 

muy susceptible a deslizamientos debido 

al intemperismo; pero, ningún 

deslizamiento es observado en las cuestas 

escarpadas o partes inalteradas  de esta 

formación. Las calizas arcillosas del 

Maastrichtiano–Eoceno inferior 

(formación Alapli), el flysch eoceno 

(formación Caycuma) y el Cuaternario 

aluvial son formaciones que están sobre la 

Formación Ulus y sus extensiones 

regionales son 4.2, 1.3 y 19.3 km2, 

respectivamente (Ercanoglu y Gokceoglu, 

2003). El plano geológico se muestra en la 

Figura 5a. 

 

Figura 2. Ubicación de la zona de estudio. 

 

En cuanto a geomorfología, las estructuras 

(fallas, pliegues, etc.), tienen una dirección 

predominantemente NE–SW Las 

corrientes de los drenajes en la región no 

sólo acarrean productos del intemperismo 

sino también erosionan la punta del pie de 

los taludes que pertenecen a unidades 

débiles de flysch. Los ríos principales en la 

región son el río Filyos y el río Kocanoz 

(Figura 3). 

  

Las elevaciones topográficas en el área de 

estudio varían entre 45 y 1071 m. Los 

territorios más altos son más escarpados 

(>40° de pendiente), en tanto que en las 

elevaciones inferiores, las pendientes son 

mas suaves.  

 

La orientación del talud es generalmente 

hacia el SE y NW. Las características de 

uso de tierra varían con la elevación y con 

la inclinación del talud. 

  

En efecto, las elevaciones más altas son 

principalmente cubiertas por bosques de 

roble y de la haya, mientras las tierras 

inferiores se hacen estériles debido a los 

efectos humanos como la agricultura, 

caminos que cortan, etc. además de 

muchos pueblos dispersados, los 

establecimientos principales en la región 

son Yenice, Kumluca y Yortanpazari 

(Ercanoglu y Gokceoglu, 2003). 

 

Preparación del inventario de 

deslizamientos y parámetros. 

Los parámetros Geológicos (figura 4) se 

realizaron mediante el estudio de fotos 

aéreas y trabajo de campo; En la 

elaboración del mapa de proximidad a los 
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elementos estructurales se usan distancias 

de 0, 50, 150, 300 y 500 m.  

El mapa de relación de discontinuidades se 

obtuvo mediante el programa DIPS 

notándose tres familias de 

discontinuidades.  

Los parámetros topográficos (figura 5) se 

extraen a partir del MED se preparan 

mediante el programa SURFER v7.9; La 

distancia a la red de drenajes se emplea 

una distancia de hasta 165 m para ríos 

principales, 75 m para ríos de segundo 

orden y 40 para los de tercer orden; este 

procedimiento se efectúa mediante la 

siguiente fórmula: 

, para 

ríos de primer orden; 

, para ríos 

de segundo orden; y 

 , para ríos 

de tercer orden. 

Los parámetros ambientales (figura 6) se 

extrajeron de la información proveniente 

de las instituciones pertinentes (Dirección 

General de Bosques y Servicios Rurales de 

Turquía) 

 

 

 
Figura 3. Columna Estratigráfica de la zona 

 

 

 

 

 

 

 

Figura  4. Parámetros geológicos: (a) Litología, (b)  cercanía a elementos estructurales y (c) relación de 
discontinuidades 

 

(a) 

(c) 

(b) 
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Figura 6. Parámetros ambientales: (a) Cobertura vegetal y (b) red de caminos principales 

Todos estos planos son llevados de un 

formato *.tiff a al formato *.IMG 

mediante el programa IDRISI, este extrae 

una base de datos para los cálculos 

posteriores con el programa FULLSA 

(Aplicación de la  lógica difusa en 

aspectos de susceptibilidad a 

deslizamientos) que es utilizado para el 

procesamiento de los datos obtenidos a 

partir de los “mapas parámetro” y el 

inventario de deslizamientos. FULLSA 

está escrito en Q- basic y la función de 

cada módulo se describe a continuación en 

orden de procesamiento de información: 

 

El Módulo Asign  Asigna el valor 1 a 

todos los pixeles que se encuentran dentro 

de las áreas de deslizamientos y 0 en caso 

contrario,  tanto para el inventario de 

deslizamientos como para cada “mapa 

parámetro.   

 

El Módulo Rel:  Hace uso del método de 

amplitud del coseno para relacionar cada 

subparámetro con la ocurrencia de 

deslizamientos,  asigna el valor de relación 

r ij  Valores cercanos a 1 indican una 

relación muy fuerte con la ocurrencia de 

deslizamientos, nótese que si solo fuese un 

parámetro responsable del deslizamiento el 

valor de r ij sería 1.  

 

El Módulo CP: Usa el operador difuso 

Producto Cartesiano para comparar los 

archivos de datos de los parámetros de par 

en par para todos los píxeles. Los 

productos cartesianos en cada parámetro 

se calcula tomando el valor mínimo de los 

elementos binarios almacenándose  en una 

archivo fin*.dat.  

El módulo MAX emplea los archivos 

fin*.dat que se abren juntos, y semejante al 
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operador difuso OR (máximo) los valores 

máximos son calculados para cada píxel 

analizado y para cada combinación de 

parámetro. Estos valores son empleados 

para representar la susceptibilidad a 

deslizamientos. El motivo del empleo del 

valor máximo es evaluar el parámetro que 

más afecta en la evaluación de 

susceptibilidad a deslizamiento. 

Posteriormente los valores de la data son 

normalizados para el intervalo [0,1] y se 

dividen en cinco clases diferentes de 

susceptibilidad de deslizamiento (Varnes, 

1978). El mapa de susceptibilidad 

terminado se muestra en la figura 8. Los 

resultados muestran que un 9,6% del área 

de estudio es clasificado como 

susceptibilidad muy alta; el 10.3 % como 

susceptibilidad alta, el 8.9 % como 

susceptibilidad moderada, el 27.5 % como 

susceptibilidad baja y el 43.8 % como 

susceptibilidad muy baja o áreas no 

susceptibles. (figura 7 y Tablas 4 y 5) 

 

 

Tabla 4. Base de datos mostrando las características de los deslizamientos de tierra de acuerdo a los parámetros 
considerados 

Parámetros 
Area 
(Km2) 

N° de  
píxeles 

N° de píxeles  
expuestos a deslizamientos 

Inventario 

Deslizamientos 19.2 30681 30681 

No deslizamientos 256.2 409967 0 

Litología 

Aluviales 19.3 30880 0 

Formación Caycuma 1.3 2080 0 

Formación Alapli 4.2 6720 0 

Formación Ulus 
  (Cretáceo superior) 

237.4 379840 30681 

Formación Ulus 
  (Cretáceo inferior) 

10.9 17440 0 

Formación Zonguldak 2.3 3688 0 

 

Tabla 5 . Grados de relación de los parámetros con los deslizamientos 

 

Parámetros Archivo de datos 
N° 

Relacion 
r ij 

Inventario 

Deslizamientos 1 - 

 

Proximidad a elementos estructurales, PEE (m) 

PEE = 0 2 0.122 

0<PEE�50 3 0.085 

50<PEE�150 4 0.123 

150<PEE�300 5 0.156 

300<PEE�500 6 0.182 

500<PEE�1000 7 0.302 

 



Uso de las relaciones difusas para elaborar mapas de susceptibilidad a deslizamientos 

187 

 

Para la verificación de los resultados se 

abren los archivos de inventario y los 

archivos de datos de susceptibilidad final. 

Se asigna el valor de 1 a los píxeles dentro 

del deslizamiento y 0 al resto y se calcula 

el r ij con el archivo final. El resultado 

obtenido es 0.867, valor que indica alto 

grado de similitud en el rango [0,1]. 

Además RMSE (error de mínimos 

cuadrados) definido por la fórmula: 

 

 

 

 

Donde: y es la salida observada e; 
  y’ es la salida predicha. 

 

Este valor define la relación de los 

resultados obtenidos, una buena relación 

arroja valores próximos a 0. Así se obtiene 

un RMSE=0.284, que indica que el mapa 

de susceptibilidad realizado muestra 

resultados confiables. Además los 

resultados a escala regional de la zona 

muestran también la predominancia de 

zonas de susceptibilidad altas o muy altas. 

 

Figura 7. Mapa de susceptibilidad del área de 
estudio 

 

OTROS ESTUDIOS 

Básicamente en todos los casos el 

principio de la obtención de los “mapas 

parámetros” es similar, siendo variable la 

forma de tratamiento de datos, es por ello 

que se menciona el método empleado  Asi 

tenemos En Irán se ha aplicado este 

método para el área de  Kakan 

(Tangestani, 2003) donde se utiliza el 

operador difuso γγγγ para el tratamiento de 

datos. En China A-Xing Zhu, Rongxun 

Wang, Jianping Qiao, Yongbo Chen, 

Qiangguo Cai y Chenghu Zhou también 

han empleado este método para elaborar 

un mapa de susceptibilidad a 

deslizamientos de tierras para el área de 

Three Gorges aunque no menciona el 

algoritmo usado, éste se combina con 

herramientas GIS. En Estados Unidos: 

Pece V. Gorsevski, Paul E. Gessler, y Piotr 

Jankowski  en  el 2003 presentaron un 

estudio para el área de Clearwater National 

Forest en Idaho central, este estudio fue 

tratado mediante el método k-means. 

En el Perú la elaboración de mapas de 

susceptibilidad a deslizamientos son 

desarrolladas  por el Instituto Geológico, 

Minero y Metalúrgico INGEMMET y el 

Instituto Geofísico del Perú; el primero 

para escalas regionales y el segundo para 

trabajos a nivel de cuencas (ejemplo: valle 

del Colca). Sin embargo las relaciones 

difusas no se han empleado para el 

tratamiento de datos, pero existe la 



A. Taco 

188 

posibilidad de ser aplicada porque se 

cuentan con la mayoría de parámetros 

requeridos. 

 

DISCUSION 

El uso de operaciones difusas para 

relacionar los parámetros a la ocurrencia 

de deslizamientos permite una fácil 

obtención de resultados con un programa 

con funciones similares a las del FULLSA; 

una mejor comprensión del método exige 

un buen conocimiento de la lógica difusa y 

su uso en otras aplicaciones. 

La lógica difusa como terminología no 

tiene límites definidos, en tanto aquí la 

división en cinco clases no concuerda con 

las bases de esta lógica. Las razones del 

autor para hacer esta clasificación son sólo 

mostrar el resultado del mapa de 

susceptibilidad. De esta forma la función 

de susceptibilidad podría estar graficada 

como se muestra la Figura 8: 

 

Figura 8. Función de la susceptibilidad a 
deslizamientos 

 

CONCLUSIONES 

 

- Las relaciones difusas son una forma de 

inteligencia artificial que se adapta a 

estudios de mitigación de peligros 

geológicos, como es el caso de elaboración 

de mapas de susceptibilidad a 

deslizamientos. 

- Los resultados obtenidos en diversas 

zonas hacen suponer que las relaciones 

difusas son una metodología confiable en 

la elaboración de un mapa de 

susceptibilidad a deslizamientos. Sin 

embargo, se requiere una adecuada base de 

datos para su aplicación. 

- Se debe tener en cuenta el cuidado 

prolijo de la información obtenido en 

campo, una buena resolución del MED y 

el adecuado tratamiento de datos 
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RESUMEN 

 

Los deslizamientos son peligros geológicos que causan serios daños materiales y pérdida de vidas. Los 
desastres que originan la ocurrencia de estos eventos pueden minimizarse adoptando medidas de 
prevención teniendo un buen conocimiento de las características de su evolución y los  factores que 
intervienen en su desarrollo.  

Existen numerosos métodos de análisis sobre deslizamientos, en este artículo se presentan dos 
métodos: probabilístico y determinístico. 
El primero es útil para lograr una zonificación de las áreas con mayor susceptibilidad a la ocurrencia de 
deslizamientos, mediante la evaluación de los factores causantes y el inventario de dichos eventos, 
todo esto compilado mediante el procesamiento de los datos usando los Sistemas de Información 
Geográfica (SIG).  El segundo método obtiene información sobre el grado de estabilidad de las laderas, 
a partir de parámetros mecánicos e hidrológicos del suelo, así como también permite alcanzar un 
modelamiento del comportamiento de las laderas bajo diferentes regímenes de precipitación. 
Ambos métodos fueron empleados en Xiaojiang Watershed, China, en donde los resultados alcanzados 
son bastante positivos. 
La aplicación de estos métodos  en el Perú, es viable, porque existen  instituciones relacionadas a las 
geociencias que trabajan en estas áreas de investigación. 
 

INTRODUCCIÓN 

 

Durante los últimos años el estudio de los 

deslizamientos han cobrado mayor 

importancia, puesto que son  considerados 

como uno de los peligros geológicos que 

generan grandes pérdidas, tanto humanas 

como de bienes. Estos  eventos pueden ser 

controlados teniendo en cuenta planes de 

prevención a través del estudio de las 

zonas potenciales a la ocurrencia de estos 

fenómenos. 

De esta forma para  la evaluación de las 

características y el comportamiento de las 

laderas, se han desarrollado una serie de 

metodologías que involucran  métodos 

determinísticos como probabilísticos. 

En este trabajo se presenta el análisis de la 

susceptibilidad de los deslizamientos en 

base al método del Factor de Certeza (FC) 

que incluye el cálculo de un factor de 

seguridad, en tanto que la predicción de 

los deslizamientos se logra mediante la 

estimación del Indice de Estabilidad a 

partir de la combinación de los modelos de 

Estabilidad Infinita de Taludes y el modelo 

Hidrológico.   
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MARCO TEORICO 

 

Los principios de los modelos y temas a 

partir de los cuales se desarrollaron  los 

métodos utilizados en este artículo, se 

mencionan a continuación:  

 

Susceptibilidad de deslizamientos 

La susceptibilidad es la potencialidad de 

un terreno o área a la ocurrencia de 

deslizamientos y no implica el aspecto 

temporal del fenómeno (Lana, et al 2004). 

En el estudio de la susceptibilidad de los 

deslizamientos se consideran tres aspectos 

importantes: 

* Inventario de los deslizamientos. 

* Topografía de la zona de estudio. 

* Análisis de los factores de ocurrencia. 

La metodología usada para el estudio de la 

susceptibilidad de los deslizamientos de 

ladera es un proceso de análisis de los 

factores que los condicionan,  y que logran 

interrelacionarse en función al Factor de 

Certeza. Los sistemas de información 

geográfica permiten realizar dicho análisis 

mediante superposición de mapas 

temáticos de los diferentes factores 

condicionantes, gracias el establecimiento 

de bases de datos asociadas. 

 

Factores de ocurrencia 

Son aquellos factores que contribuyen en 

la ocurrencia de un deslizamiento, para 

incorporar dichos factores en un estudio 

depende de la experiencia del investigador. 

En este estudio se han considerado 4 

factores, pero en otras zonas estos pueden 

variar (Santacana, 2001). 

Litológicos 

Este grupo corresponde a la tipología de la 

roca que están definidos por la 

composición mineralógica, cristalografía y 

textura de la roca.  

Estructura de la masa rocosa 

Comprende las propiedades físicas que 

presentan las rocas (discontinuidades, 

fracturas, porosidad, humedad, ángulo de 

fricción interna, cohesión, etc). 

Distancia a la falla principal 

Los efectos de este factor obedecen al 

grado de actividad de la falla. 

Geomorfología del talud 

Corresponde a las características 

morfológicas del talud (ángulo, la 

dirección y altura), que se desprenden a 

partir de un mapa topográfico. 

 

Modelo del factor de certeza 

Es una función de probabilidades que se 

emplea  en el manejo de la combinación de 

los diversos parámetros o factores que 

actúan en un deslizamiento (Lana, et al 

2004). 
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Donde: 

ppa: número probable de deslizamientos por cada factor de ocurrencia. 

pps : número probable de deslizamientos en el área total de estudio. 

 

Y: 

 

 

El rango de valores del FC oscila entre   (-

1,1); donde los valores que se aproximan a 

–1, indican que existe menor probabilidad 

en la ocurrencia de los deslizamientos; 

para los que se acercan a 0, incrementa la 

incertidumbre en la ocurrencia y cuando se 

aproximan a 1 aumenta la probabilidad de 

la ocurrencia de un deslizamiento. 

La Tabla 1 muestra la clasificación de los 

peligros en función al FC. 

 

 

Grado Rango Descripción Clase de peligro 
1 -1 a -0.5 Mínima certeza en la ocurrencia de un 

deslizamiento. 
 

Alta estabilidad 
2 -0.5 a –0.05 Baja certeza en la ocurrencia de un deslizamiento. Mediana estabilidad 
3 -0.05 a 0.05 Incertidumbre. Los valores de FC dentro de este 

rango representan un intervalo en el cual la certeza 
en la ocurrencia de deslizamientos no puede ser 

expresado. 

Incertidumbre 

4 0.05 a 0.3 Baja certeza en la ocurrencia de un deslizamiento. Baja inestabilidad 
5 
 

0.3 a 0.8 Mediana certeza en la ocurrencia de un 
deslizamiento. 

Mediana inestabilidad 
 

6 0.8 a 1 Alta certeza en la ocurrencia de un deslizamiento. Alta inestabilidad 

 

Estabilidad de laderas  

 

En este punto se definen de manera 

general los principios de los modelos a 

estadísticos-matemáticos, a partir de los 

cuales se puede conocer el grado de 

estabilidad de laderas mediante el uso del  

modelo SINMAP, basado principalmente   

en el concepto de Factor de seguridad 

(FS), donde el FS se define como la 

relación que existe entre la resistencia al 

corte del suelo o roca y los esfuerzos 
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cortantes a lo largo de una superficie de 

falla (Pack, et al 1998).  

 

Modelo de Estabilidad Infinita de Taludes 

Se basa en el equilibrio de las 

componentes de gravedad con las fuerzas 

de fricción y cohesión sobre un plano 

paralelo a la superficie del talud (suelo). 

 

La influencia de los parámetros, para este 

modelo se da bajo la siguiente ecuación: 

 

 

 

 

La Figura 1 representa de manera 

squemática los elementos que intervienen 

en este modelo. 

 

 

 

 

 

 

 

 

Figura 1. Relaciones geométricas del principio de estabilidad infinita de taludes 

 

Modelo Hidrológico      (TOPMODEL) 

El modelo TOPMODEL se fundamenta en 

la influencia que ejercen los parámetros 

hidrológicos sobre la estabilidad de un 

talud, a partir del índice topográfico de 

humedad; definido por la siguiente 

ecuación (Pack, et al 1998) : 

 

 

donde: 
a: área de captación especifica 
R: recarga 
T: Transmisividad 
θ: ángulo del talud 

Indice topográfico de humedad  

El contenido de humedad del suelo varía 

de acuerdo a la topografía de la zona, la 

vegetación y el clima; por tanto, cuanto 

más grande sea el área expuesta a las 

lluvias y menor sea su inclinación, la 

humedad será mayor. 

El modelo TOPMODEL considera lo 

siguiente: El área de captación que 

contribuye al flujo sigue las gradientes 

topográficas, en tanto que la descarga 

lateral en un punto esta en equilibrio con la 

recarga constante, y la transmisividad y el 

ángulo de talud rigen el comportamiento 

del área de captación, Figura 2. 

 

C’+cos2θθθθ(1-wr)tanφφφφ 

 senθθθθcosθθθθ 
FS =  

h =  D cosθθθθ 
w = Dw / D = hw / h  
C = (Cr  + Cs) / (hρρρρsg)  
r = ρρρρw /ρρρρs  
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Figura 2. Área de captación especifica 

 

Modelo  SINMAP 

El cálculo de FS se logra haciendo uso y 

reemplazando las ecuaciones de los 

modelos anteriores,  se obtiene la siguiente 

relación:  

 

 

 

 Donde: 

C’s = C/Zγ ; C es la cohesión 
r : γs/γw ;  γs, densidad del suelo,(KN/m3 ). 
               γw, densidad del agua, (KN/m3 ). 
Z: altura del cuerpo del deslizamiento, 

(m). 
θ: ángulo de talud 
φ: ángulo de fricción interna 
q: precipitación efectiva = precipitación 

real-evaporación-infiltración  
T: transmisividad (m2/h) 
A: área de captación. 
 

Entonces el índice de estabilidad (IS), está 

definido como la probabilidad de la 

estabilidad de un talud basados en la 

distribución de parámetros  como C, φ, q y 

T; es decir: 

IS = Prob (Fs>1) 

La Tabla 2 muestra los grados de 

estabilidad en función a los IS 

 

Tabla 2. Grados de estabilidad por IS 

IS CLASES ESTABILIDAD 
IS>1.5 

1.5>IS>1.25 
1.25>IS>1.0 
1.0>IS>0.5 
0.5>IS>0.0 

IS=0 

1 
2 
3 
4 
5 
6 

Alta estabilidad 
Estabilidad media 
Baja estabilidad 

Baja inestabilidad 
Inestabilidad media 
Alta inestabilidad 

 

Sistema de Información Geográfica 

(SIG) 

 

Los SIG en este tipo de estudios son muy 

útiles para el procesamiento de la base de 

datos georeferenciada. La principal ventaja 

de los SIG es que facilitan diferentes 

operaciones que se pueden realizar con las 

distintas coberturas generadas en base a 

mapas temáticos de una determinada zona. 

De esta forma se generan los mapas de 

susceptibilidad a la ocurrencia de 

deslizamientos. 

 

METODOLOGÍA 

 

En este apartado se describe las etapas  

necesarias para la obtención del mapa de 

Area de captacion especifica  (a=A/b) 

Longitud del 
bocontorno (b) 

Area de contribución (A) 
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susceptibilidad a deslizamientos y también 

el cálculo del grado de estabilidad de 

taludes (Lana, et al 2004). 

 Susceptibilidad a deslizamientos 

- En primer término, es necesario el 

conocimiento de las características, 

tipología y delimitación de los 

deslizamientos mediante la interpretación 

fotogramétrica. 

- Replantear la cartografía y delimitación 

de los deslizamientos obtenidos en 

gabinete mediante los trabajos de campo. 

- Generación de un Modelo de Elevación 

Digital (MED), a partir del plano 

topográfico obtenido a la escala requerida, 

que presente una adecuada resolución. El 

MED proporciona la elevación, 

orientación y el ángulo del talud. 

- Obtención de los planos litológicos, de 

estructura de macizos rocosos (por 

clasificaciones geomecánicas existentes), 

plano de zonificación de los 

deslizamientos en función a la distancia a 

la falla principal. 

- Con la información anterior se realiza el 

cálculo del Factor de Certeza (FC) para 

cada cobertura (litología, estructura del 

macizo rocoso, distancia a la falla 

principal) y el MED (elevación, 

orientación y ángulo del talud). 

- Obtener las tablas (datos) 

correspondientes a cada cobertura, y 

correlacionar  estos mapas temáticos, y de 

esta forma obtener el mapa de 

susceptibilidad.  

 

Estabilidad de laderas 

- El comportamiento de laderas se 

determina a partir de la aplicación del 

modelo  SINMAP. Esto es posible si se 

cuenta con parámetros geomecánicos e 

hidrológicos que comprenden a la 

cohesión, ángulo de fricción interna, 

densidad, y la relación q/T 

correspondientes a las características del 

suelo ( formato  vectorial); de un MED 

(topografía) y del inventario de los 

deslizamientos. 

- El inventario de los deslizamientos se usa 

con propósito de ajuste del modelo, para 

que los resultados obtenidos alcancen una 

buena correlación con la realidad. 

- El resultado final (el mapa de Indices de 

Estabilidad) define los grados de 

estabilidad que representan las laderas de 

la zona de estudio.  

 

APLICACIÓN DE LOS MÉTODOS 

PLANTEADOS Y DISCUSIÓN DE 

LOS RESULTADOS EN XIAOJIANG 

WATERSHED CHINA. 

 

El estudio de esta zona se llevo a cabo en 

dos fases: La primera fase corresponde a la 

etapa de reconocimiento, en donde se 

utilizó el modelo de Factor de Certeza. El 

método determinístico se empleo en toda 

la zona, con la finalidad de ajustar los 

resultados del primer método y además 

conocer el comportamiento de las laderas 
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en las diferentes condiciones de 

precipitación. Esto último debido a que 

esta zona ocurre períodos de fuerte  

precipitación (Lana, et al 2004). 

 

Caso de la susceptibilidad a  

deslizamientos 

El inventario de deslizamientos alcanza un 

total de 574, entre zonas de escarpe, 

nuevos y antiguos eventos. 

Los factores de ocurrencia a 

deslizamientos analizados en esta zona son 

: 

-Litología (16 tipos de rocas) 

-Estructura de las masas rocosas (7 

grupos) 

-Distancia a la falla principal (4 zonas) 

-Elevación del talud (9 clases) 

-Orientación del talud (8 clases cada 45°) 

-Angulo de talud (8 clases de cada 10°) 

Cada uno de estos factores están 

representados en mapas temáticos, 

relacionados con sus respectivas tablas de 

valores; como ejemplo se muestran la 

Tabla y Figura 3 

 

Los resultados alcanzados en Xiaojiang, 

con respecto a la susceptibilidad, 

demuestra que los factores internos 

(litología, estructura del macizo rocoso, 

distancia a la falla principal) son los que 

más influyen en el desarrollo del 

deslizamiento, mientras que el aspecto 

morfológico del talud no tiene mayor 

importancia. Cabe señalar que, no se tomó 

en cuenta la vegetación puesto que toda la 

zona esta cubierta por plantas. 

 

 
Figura 3. Mapa de estructura de masas rocosas 

 

Tabla 3: Base de datos de la figura 3. 

 

 

Debe tenerse en cuenta que realizar este 

tipo de estudios técnicas requiere de la 

experiencia del investigador y de la 

calidad de los resultados que se quieran 

obtener. De este modo los factores de 

ocurrencia son introducidos en este 

análisis de acuerdo a lo mencionado 

anteriormente. 
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La elaboración de los mapas de 

susceptibilidad esta sujeto a varias fuentes 

de errores, que dependen básicamente de 

la resolución del MED, de la digitalización 

de los datos, y en la vectorización de 

mapas, la subjetividad del investigador al 

integrar los factores de ocurrencia que 

pueden afectar seriamente  la 

interpretación de los resultados. 

 

Caso de la estabilidad de taludes 

 

Se realiza la evaluación de los parámetros 

que afectan la estabilidad del talud, con el 

uso del modelo determinístico, que ofrece 

una mayor resolución y confianza puesto 

que  trabaja con valores definidos. 

 

En el caso de Xiaojiang las zonas de 

mayor peligro delimitadas por el método 

determinístico son ratificadas por el mapa 

de índices de estabilidad, puesto que las 

laderas que presentan un mayor grado de 

inestabilidad corresponden a las zonas de 

mayor peligro a la ocurrencia de  

deslizamientos. Esto fue corroborado por 

la ocurrencia de deslizamientos en estas 

zonas durante los trabajos de campo. 

 

También se diseñaron mapas de predicción 

para observar el  comportamiento de las 

laderas en condiciones promedio y 

máximas de precipitación, con esto se 

pudo establecer que la precipitación 

umbral es de 110mm/día,  donde las 

laderas sufren la desestabilización. En las 

Figuras 4a y 4b se muestran dos escenarios 

para distintos rangos de precipitación. 

Estos mapas definen el comportamiento de 

los deslizamientos  para diferentes 

condiciones de precipitación. 

 

Desventajas del uso de estas 

metodologías 

 

Luego de definir y poner en práctica estas 

metodologías, es necesario conocer sus 

limitaciones de acuerdo a las experiencias 

adquiridas: 

-El alto costo económico que se requiere 

para la obtención de los parámetros 

mecánicos necesarios. 

-El poco conocimiento que se tiene  de 

datos meteorológicos disponibles. 

Además, la información puede ser costosa 

o no haber estaciones en las zonas de 

interés. 

-El uso adecuado y racional del programa 

SINMAP, caso contrario se pueden 

obtener soluciones erróneas, alejadas de la 

realidad.  

 

Si de alguna forma se salvan los 

inconvenientes anteriores, la aplicación del 

método puede deparar resultados de alta 

fiabilidad. 
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Figura 4. Comparación entre mapas de deslizamientos bajo precipitaciones de 20mm/día (a) y 120mm/día(b), 
donde se observan claramente cambios en los patrones y en la distribución de los deslizamientos 

 

 

CONCLUSIONES Y 

RECOMENDACIONES 

* El MED es una herramienta útil para el 

cálculo de las áreas correspondientes a la 

morfología del talud. La calidad de los 

resultados dependen de su precisión, por lo 

que sus errores deben ser mínimos (de 

pende de la técnica de interpolación que se 

emplee). 

 

* Los factores intrínsecos y externos que 

intervienen en la ocurrencia de 

deslizamientos deben ser elegidos de 

acuerdo a su grado de influencia; esto 

depende de la experiencia y el grado de 

conocimiento del investigador. 

 

* Es recomendable contar con fotografías 

aéreas multi-temporales de la zona 

estudiada, a fin de facilitar el inventario de 

deslizamientos, requisito indispensable 

para aplicar el modelo de Factor Certeza. 

Asimismo, las fotos son usadas en la 

zonificación en base a la falla principal. 

 

* Para el procesamiento de la base de 

datos utilizada tanto en el análisis de la 

susceptibilidad como en la predicción de 

deslizamientos, es recomendable el 

a) 
b) 
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conocimiento y manejo de los programas 

SIG. 

 

* El mapa de susceptibilidad a la 

ocurrencia de deslizamientos en Yunan 

Watershed, indica que los factores que 

controlan los deslizamientos son la 

litología, estructura de las masas rocosas, 

distancia a la falla principal y el ángulo de 

talud.  

 

* El uso del modelo SINMAP modificado 

es indicado solo para zonas donde se 

presentan fuertes estaciones de 

precipitación, siendo el índice topográfico 

de humedad un parámetro determinante en 

los resultados. 

 

* La aplicación del modelo SINMAP 

modificado esta limitado a deslizamientos 

superficiales, es decir donde la 

inestabilidad no implica grandes 

profundidades; debido a que la 

formulación de la ecuación de este modelo 

fue elaborada para profundidades no 

mayores al nivel freático. 

 

* La aplicación del SINMAP necesita de 

un estudio hidrológico previo para realizar 

el cálculo de la precipitación efectiva. 

 

* Se recomienda hacer uso del modelo 

probabilístico en estudios regionales para 

la generación de mapas de susceptibilidad 

a deslizamientos,  que brindan una 

información valiosa en estudios de 

prefactibilidad para proyectos de 

desarrollo de una determinada zona.  
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