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RESUMEN

Las secuencias de eventos sismicos son procesos de gran complejidad que requieren
ser cuidadosamente analizados para una mejor evaluacién del riesgo sismico. El
analisis de estas secuencias, generalmente se lleva a cabo utilizando métodos
estadisticos convencionales. Sin embargo, los sismos de mediana y gran magnitud,
pueden ser considerados como eventos raros o extremos. En esta tesis se presenta
una caracterizacion estadistica de la sismicidad en la costa de Guerrero, utilizando
datos del SSN referentes al periodo de tiempo 1990-2005 con la finalidad de establecer
los pardmetros fractales de los eventos sismicos (EQ), del inglés Earthquake, utilizando
procesos de Poisson no-homogéneos con Distribucion Generalizada de Pareto y la
teoria de valores extremos. Los datos analizados pudieron ajustarse con los
pardmetros promedio para todos los afios. Ademas se observé que este ajuste no se ve

afectado por la existencia de réplicas.

Finalmente, los parametros de la DGP permitieron calcular las probabilidades de
ocurrencia de sismos de magnitudes superiores a 5 para un periodo de 100 afos en la
zona de Guerrero, encontrando que es probable que ocurra al menos un evento de

magnitud 8.



CAPITULO 1. ANTECEDENTES

En este capitulo se presenta una perspectiva histérica de lo que ha sido el estudio de
EQ asi como los estudios previos que han sido la motivacion del presente trabajo y el

impacto del riesgo sismico en la sociedad.

1.1 Introduccion

En esta tesis se presenta una caracterizacion estadistica de la sismicidad en la costa de
Guerrero, utilizando datos del SSN referentes al periodo de tiempo 1990-2005 con la
finalidad de establecer los pardmetros fractales de los eventos sismicos (EQ), del inglés

Earthquake.

En el primer capitulo se presenta una perspectiva histérica de lo que ha sido el estudio
de EQ asi como los estudios previos que han sido la motivacién del presente trabajo y
el impacto del riesgo sismico en la sociedad. En el segundo capitulo se exponen de
manera informal algunos de los conceptos mas elementales de la sismologia, se explica
el origen de los sismos, la manera en que se detectan y se miden; las diferentes escalas
de magnitud con que se cuantifica el tamano de un sismo son mencionadas asi como
sus principales ventajas y desventajas. En el capitulo 3 se mencionan, sin entrar en
detalles, algunas de las técnicas usadas en los estudios estadisticos de los sismos asi
como la metodologia seguida en la elaboracion del presente estudio. Con cierto detalle
se tratan las leyes de potencias y la Distribucién Pareto Generalizada (DGP), la cual es

fundamental para la evaluacién del potencial sismico de una regién. Finalmente, en el
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capitulo 4, mismo que constituye la parte fundamental de este trabajo, se evalua el
potencial sismico de la costa de Guerrero. Una distribucion de probabilidad de Ila

ocurrencia de los sismos es propuesta sobre la base de muy pocas suposiciones.

1.2  Antecedentes para la caracterizacion estadistica de la secuencia de EQ

A lo largo del tiempo han sido formuladas observaciones empiricas sobre los
terremotos revelando algunos de los aspectos mas destacados de estos intrigantes

fendmenos naturales que merecen atencidon y una estrecha vigilancia.

Tal vez los primeros conocimientos cuantitativos sobre los terremotos provienen de
Omori en 1894, que al parecer notd que tras un gran terremoto se manifestaban
réplicas, las cuales se distribuyen en el tiempo como una ley de potencias. Estas leyes

de potencias son en la actualidad de gran interés para las distribuciones estadisticas.

La sismologia dio un decisivo paso adelante en la primera mitad del siglo XX, con Ila
invencion del sismégrafo y sus diversas mejoras. Posteriormente en 1935 Richter
define la magnitud de un terremoto como el logaritmo decimal de los desplazamientos
registrados en un sismdégrafo en condiciones normales. Los procedimientos para la
estimacion de la magnitud de los terremotos asi como otras caracteristicas se
implementaron hasta 1956 por medio de tiempos de viaje y tablas de conversién de

las ondas sismicas culminando con la Ley de Gutenberg Richter.

Aparte del gran interés en las causas, mecanismos, patrones y prediccién, la moderna
investigacion sismoldgica cuenta con zonas localizadas, donde los efectos locales se
analizan con el fin de establecer recomendaciones para la construccidén y mitigar el

riesgo y peligro sismico.



La gran amplitud y variedad en la ocurrencia de un terremoto en el espacio, tiempo,
energia y numero asi como el hecho de que los terremotos pueden presentar algunos
patrones regulares, o algunas regularidades en su reaparicion hacen un enfoque

estadistico posible. (Apostol, 2006)

1.3 Perspectiva Historica

La Tierra, fuente y simbolo de lo constante, firme e imperecedero, es subitamente
sacudida y rota, atemorizando al hombre que encara el fendmeno con su condicién de

mortal y su impotencia ante la naturaleza.

Desde la Antigliedad hasta la época helénica y durante la Edad Media (y en algunas
culturas hasta la fecha) se dio a los terremotos, como a todos aquellos fendmenos
cuya causa se desconocia, una explicacion mitica. Por ejemplo, los japoneses creian
gue en el centro de la Tierra vivia un enorme bagre (pez gato), cuyas sacudidas
causaban los terremotos; en Siberia éstos eran atribuidos al paso de un dios en trineo
bajo la Tierra; los maories creian que un dios, Raumoko, enterrado accidentalmente

por su madre, la Tierra, grufiia causando terremotos.

Menudo tema de leyendas; por ejemplo, el hundimiento de la Atlantida hace doce
siglos, narrado por Platén, y el "Diluvio de Ogiges" de 1900 a.C., causado

probablemente por los efectos de un terremoto y un tsunami.

Los terremotos eran, ademas, fuente de supersticiones. Segln Tucidides, los ejércitos
del Peloponeso que avanzaban sobre Beocia fueron sacudidos por sismos, en 476 a.C.,

y éstos fueron considerados como malos augurios, por lo que la invasidn se cancelo.



Los fildsofos de la antigua Grecia fueron los primeros en asignar causas naturales a los
terremotos. Anaximenes (siglo V a.C.) y Demécrito (siglo IV a.C.) pensaban que la
humedad y el agua los causaban. La teoria de que eran producidos por salidas subitas
de aire caliente fue propuesta por Anaxagoras y Empédocles (siglo IV a.C.) y recogida
por Aristoteles (siglo IV a.C.), quien le dio tal respetabilidad, que llega, a través de los
romanos Séneca y Plinio el Viejo (siglo 1), hasta la Edad Media, en la que fue difundida

por Avicena y Averroes, Alberto Magno y Tomas de Aquino.

Regresando a la teoria de gases subterrdneos, A. Kircher (siglo XVII) propone
conductos de fuego que atraviesan la Tierra, y M. Lister y N. Lesmerg (siglo XVII)
proponen fuegos de origen quimico. Estas teorias son aceptadas por Newton y Buffon.
Otras hipodtesis proponian causas "modernas"”, como, por ejemplo, las descargas
eléctricas subterraneas propuestas por W. Stubeley (1750), teoria que llegd hasta el

silo XIX.

Probablemente fue A. von Humboldt el primero en establecer una relacién entre las
fallas geoldgicas y los terremotos. Sin embargo, esta teoria no fue universalmente
aceptada entonces; R. Mallet, quien hizo el primer estudio cientifico de un terremoto
(el de Napoles de 1857), aunque propuso que la corteza podia romperse por tensién

como una barra de hierro, no descartaba un origen explosivo.

La relacion entre fallas y terremotos fue propuesta de nuevo por E. Suess en 1875, y
adoptada por los pioneros de la sismologia, Montessus de Ballore y Sieberg; y las fallas
como origen de la energia sismica lo fueron por Koto y Milne a consecuencia de un

terremoto en 1881, en Japdn. Fue H. Reid quien, a raiz de un estudio sobre el de San



Francisco de 1906, propuso el primer modelo mecanico de la fuente sismica; versiones

refinadas de este modelo son las actualmente investigadas (Nava, 1987).

1.4 Eventos Sismicos

Llamamos sismo (del griego seiein = mover) a cualquier movimiento del terreno. Se
llama usualmente temblor a un sismo pequefio, generalmente local; mientras que un
sismo grande, que puede causar danos graves, se denomina terremoto, llamado a

veces, también, macrosismo.

La sismologia es la ciencia que estudia todo lo referente a los sismos: la fuente que los
produce (localizaciéon, orientacidn, mecanismo, tamafio, etc.), las ondas elasticas que
generan (modo de propagacion, dispersion, amplitudes, etc.) y el medio fisico que

atraviesan dichas ondas.

La tierra puede temblar por razones muy diversas, entre las que se tienen:
explosiones, colapsos del subsuelo o cualquier otro tipo de deslizamiento o
acomodamiento que se produzca por debajo de la superficie del terreno. Los sismos
producidos por explosiones volcanicas pueden ser bastante fuertes. Sin embargo, la
mayor parte de los sismos, sobre todo los mas fuertes, tienen origen tecténico (Nava,

1987).

1.5 Eventos Sismicos como factores de riesgo

La tierra ha sido considerada en la literatura universal como simbolo de solides y

firmeza. Las montafias no se mueven vy las llanuras conservan su aplanamiento por
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siempre. {Por siempre? A veces subitamente y sin la menor advertencia, el terreno
empieza a moverse, las construcciones crujen sobre sus cimientos y todo lo que se
posa sobre la tierra parece moverse como una barca sobre las aguas. El resultado de
estos movimientos en ocasiones se traduce en grandes pérdidas humanas vy

econdmicas.

Desde tiempos histdricos se guarda la memoria de un gran numero de terremotos
destructivos; sin embargo, la ciencia que se dedica al estudio sistematico de éstos es

bastante reciente.

Resulta instructivo recordar la cantidad de victimas que puede causar un terremoto
para tomar conciencia de la importancia de su estudio y de la necesidad de contar con

una preparacién adecuada para enfrentarseles (Nava, 1987).

Asi, tanto la comunidad cientifica como las autoridades civiles encaran el problema
progresivo y crénico que significa el tener que enfrentar los peligros potenciales de
sismos futuros. En un sentido mas preciso, el peligro sismico, es definido como una
probabilidad, lo cual conduce a considerar el estudio estadistico de los datos sismicos

para minimizar el peligro y por lo tanto el riesgo (Mendoza, 2007).

Riesgo sismico

Los terremotos son una parte importante de los peligros naturales que aportan
anualmente desastres a un numero significativo y creciente de la poblacién del mundo,
principalmente en zonas cercanas a los limites de las placas (por ejemplo, el gran

terremoto de Michoacdn el 19 de septiembre de 1985, M s - 8.1 [Press et al. 1987, p.



5]. Sin embargo el riesgo sismico puede ser importante también lejos de los limites de

las placas. (lan Main, 1996)

Segun Fournier d'Albe (1988), riesgo sismico es la probabilidad de una pérdida
(humana, econdémica, etc.) causada por un sismo durante un tiempo definido. Esa
probabilidad de pérdida depende entonces de dos factores: la peligrosidad sismica
como factor natural y la vulnerabilidad que refleja mas bien las caracteristicas de la

intervencion humana.

La probabilidad de que ocurran movimientos sismicos en una zona determinada,
refleja caracteristicas de la naturaleza que no pueden ser modificadas. En cambio, la
vulnerabilidad o capacidad de resistencia de las estructuras expuestas a estos
movimientos, como factor que refleja la intervencién humana, si puede ser

modificada.

El riesgo sismico, por lo tanto, depende tanto de la amenaza sismica (fuente, la
trayectoria, las condiciones del lugar y locales) y en la ingenieria y las condiciones
sociales, tales como la vulnerabilidad de cada uno de los edificios, la poblacién

afectada, y la real o alcanzable nivel de preparacidn. (lan Main, 1996)

El riesgo sismico depende fuertemente de la cantidad y tipo de asentamientos
humanos localizados en el lugar, por lo que en la ciudad de México varia muchisimo
dependiendo de la ubicacion; es grande en la zona centro, construida sobre
sedimentos lacustres, donde el efecto local de amplificacidon de ondas de periodos del
orden de 2s, derribd gran cantidad de construcciones durante el sismo del 19 de
septiembre de 1985, y es pequefia en zonas como el Pedregal de San Angel, donde las

construcciones, de buena calidad generalmente, estdn asentadas sobre roca o
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sedimentos muy bien compactados. Sin embargo, el peligro potencial sismico de esta
ciudad no es muy grande, ya que se encuentra alejada de las regiones donde se

producen los grandes terremotos. (Nava, 1987)

Efectos locales

Hemos mencionado arriba la influencia de efectos locales; ahora veremos,
someramente, en qué consisten. El efecto local mas comun es el de amplificacién de
las ondas sismicas; cuando una onda sismica pasa de un medio a otro con diferentes
propiedades eldsticas, su energia se divide, en general, en ondas transmitidas y
reflejadas, cuya amplitud depende del angulo con el cual llegd la onda incidente y de la
diferencia entre las propiedades elasticas de los medios. Si una onda pasa de cierto
medio a otro con menor rigidez, podrd producir, con la misma energia, ondas de
mayor amplitud, pues cuesta menos trabajo deformar el nuevo medio; esto es lo que

pasa cuando una onda pasa de roca solida a sedimentos poco consolidados.

Otro efecto observado en sedimentos del tipo de arenas o arcillas es el de licuefaccién,
gue hace que el terreno fluya como si fuera un liquido. Esto es obviamente fatal para

las construcciones asentadas sobre este tipo de suelos.

La forma del basamento en los valles puede hacer efecto de lente, enfocando las
ondas sismicas en determinados puntos o lineas llamados cdusticas, a donde llegara,
por lo tanto, gran cantidad de energia, y pueden presentarse otros efectos de

amplificacién debidos a la topografia 0 a una composicién compleja del suelo.

Finalmente en lugares donde hay sedimentos confinados, como en los valles, si la

alimentacion de energia sismica se prolonga durante un tiempo largo (del orden de
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minutos), con ondas de periodo cercano al de los modos propios de los sedimentos,
éstos pueden comenzar a resonar, es decir, vibrar en sus modos propios, de manera
que el movimiento aumenta cada vez mas, como un columpio al que empujamos
siguiendo el ritmo de sus oscilaciones. Este es uno de los efectos que causaron grandes

dafios en la ciudad de México en septiembre de 1985.

Para el calculo del riesgo es necesario tomar en cuenta no solo el tamafio de los
posibles sismos, sino también sus posibles funciones de fuente, pues los efectos sobre
los edificios pueden variar dependiendo de la duracion y del contenido de frecuencias
de las ondas; ésta es una de las causas por la que otros sismos grandes no han sido tan

destructivos para los edificios de la ciudad de México.

El calculo del riesgo sismico es un factor importante para la planeacion de
construcciones. Obviamente es imposible evitar todo riesgo, pero generalmente es
posible adoptar uno razonable a cambio de gozar los beneficios de contar con
escuelas, hospitales y otras construcciones que reportan beneficios al individuo y a la

sociedad. (Nava, 1987)

Zonificacion

Determinar en un pais o una regién las zonas de alto y bajo riesgo sismico segun las
condiciones locales (cercania a fallas activas, peligro sismico en ellas, efectos de la
estructura local del suelo, etc.) que afectarian a una construccién tipo (lo que permite
definir el riesgo a partir de una aceleracién, en general horizontal, llamada aceleracién
de disefio), se llama zonificacién, y es de gran utilidad para la elaboracién y aplicacion

de cdodigos de construccion.
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Cuando la zonificacion se hace con gran detalle, como el necesario para describir el
riesgo sismico de las distintas partes de Ila ciudad de Meéxico, se llama

microzonificacion.

Generalmente los valores de peligro potencial y riesgo sismicos, reflejados en la
zonificacién, se consideran invariantes en el tiempo; por lo que son apropiados como
base para tomar medidas preventivas permanentes, como cédigos de construccion.

(Nava, 1987)

Factor de riesgo

El planteamiento del problema empieza con la definicion de riesgo. Varias definiciones

han sido usadas en la literatura.

La definicion propuesta por Fournier d’Albe (1979) dice que el riesgo puede ser

expresado como una combinacién de tres componentes:

1. El peligro, la probabilidad de que algun area en particular sea afectada por
eventos sismicos en un intervalo de tiempo.

2. La vulnerabilidad, una medida de la proporcién del valor probable de pérdida
como resultado de algun evento sismico.

3. El valor del drea amenazada, es decir, el niumero de vidas humanas en juego o

su valor capital y capacidad productiva.

Posteriormente la definicion de Fournier d’Albe (1979) fue adaptada por Tilling y

Punongbayan (1993), de la siguiente manera:
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Riesgo es la posibilidad de pérdidas humanas, propiedades, capacidad productiva, etc.

dentro de un area determinada sujeta a (los) peligro(s).

Peligro es la probabilidad de que un area determinada sea afectada por procesos o

eventos sismicos potencialmente destructivos en un intervalo dado de tiempo.

Una evaluacion del riesgo involucra considerar la siguiente relacion : Riesgo =
costo*vulnerabilidad*peligro; donde el costo puede incluir el nimero de vidas
humanas, las propiedades, las obras de infraestructura y la capacidad productiva y
amenazada; y vulnerabilidad es una medida de proporcion del coso susceptible a ser

perdido en un evento peligroso dado.

El riesgo puede ser reducido a través de la responsabilidad social o su preparacién
llevando a cabo medidas preventivas y/o reactivas. Dado que la preparacién envuelve
una reduccién de la vulnerabilidad y del valor vulnerable a través de diferentes
medidas, entre las cuales la mds importante es la evaluacién del peligro, la relaciéon

original de Fournier puede ser modificada como:

Peligro x Vulnerabilidad x Costo

Riesgo = (1.1)

Preparacion

Actualmente se ha tratado de usar una forma practica de las férmulas de riesgo

original como:
R=H*(V-P) (1.2)

Donde H, el peligro, es la probabilidad de que un evento sismico ocurra en un area
dada en un intervalo de tiempo; V, la vulnerabilidad, es el porcentaje de la pérdida

esperada del valor expuesto si ocurre dicho evento peligroso (es decir, la probabilidad
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de pérdida). El simbolo * es el producto de cada para de una posible manifestacion de
peligro conocida y el componente de vulnerabilidad puede ser considerado realista. El
riesgo es, por lo tanto, la probabilidad de perder un cierto porcentaje del valor de una
region dada sobre un intervalo de tiempo causado por la posible ocurrencia de un

evento sismico particular.

La necesidad de criterios para evaluar el peligro, y la complejidad de EQ son motivos
para recurrir a los métodos estadisticos, con la finalidad de estimar la distribucion
temporal y espacial de los peligros sismicos y contar con factores objetivos para la

definicién del uso del suelo (Mendoza, 2007).

Sistemas de alerta sismica en México

El elevado riesgo sismico que amenaza la Ciudad de México ha motivado el desarrollo
de un Sistema de Alerta Sismica (SAS) en la regién: desde 1991 esta en operacién el

SAS de Ciudad de México (Espinosa- Aranda et al., 1995).

Este sistema aprovecha la relativa lejania de los terremotos interplaca con el fin de
alertar a la poblacion con un tiempo prudencial sobre la llegada de una elevada carga
sismica. Para ello utiliza 15 acelerémetros distribuidos a lo largo del gap de Guerrero.
Estos equipos registran el movimiento, estiman su Mw probable mediante un
algoritmo que considera los primeros segundos de la fase S. En caso de que al menos
dos estaciones superen cierto umbral de magnitud el sistema dispara una alerta en la
ciudad, cuya difusién varia segun el umbral (Mw > 5 6 6). Junto con esto el SAS lleva
aparejado un proyecto educativo para instruir a la poblacidon del Valle de México en la

materia (Espinosa-Aranday Rodriguez, 2003).
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Indudablemente, este sistema constituye un gran avance en la lucha contra Ia
amenaza sismica, que ya ha difundido alertas generales en varios eventos. Pese a ello,
se requiere mejorar su limitada cobertura geografica, que no considera sismos
interplaca fuera de Guerrero y excluye todos los intraslab, y reducir su elevada tasa de

fallos (falsas alarmas o incorrecta prediccion de los movimientos esperables en CU).

Por todo ello, Iglesias (2004) ha propuesto la implementacidon de un nuevo algoritmo
para reducir el numero de fallos. Para completar la mejora del SAS, este mismo autor
sugiere una posible via de ampliacion para cubrir la zona de subduccidon completa
(Colima-Oaxaca) y la actividad intraslab relativamente alejada de Ciudad de México,
permitiendo aln tiempos de anticipacidon de 45-55 s segun la ubicacion del evento.
Estas propuestas podrian mejorar notablemente la eficiencia actual del sistema. No
obstante, y suponiendo que se lleve a cabo su implementacién, quedan aun

cuestiones por resolver respecto a la alerta sismica en la regién (Garcia, 2006).
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CAPITULO 2. LA SISMICIDAD

En este capitulo se exponen de manera informal algunos de los conceptos mas
elementales de la sismologia, se explica el origen de los sismos, la manera en que se
detectan y se miden; las diferentes escalas de magnitud con que se cuantifica el

tamafio de un sismo son mencionadas asi como sus principales ventajas y desventajas.

2.1 Tectdnica de Placas

El hombre antiguo tratd de explicar los sismos a través de sus mitos. Actualmente los
hombres de ciencia nos dan una explicacién racional de su ocurrencia; el origen de los
sismos, nos dicen, se debe al callamiento o ruptura de rocas en el subsuelo en areas
muy extensas llamadas por esto areas de ruptura o fallas. Tomé muchos afos de
investigacion el poder hacer esta afirmacidn, pero actualmente sabemos que ésta es la
explicacion mas satisfactoria, aun cuando se desconocen los detalles con que ocurre

esta ruptura o callamiento.

El por qué ocurre este callamiento se explica a través de una teoria que no fue
generalmente aceptada sino hasta hace unos 20 afios (Espindola, 1990). Esta teoria,

llamada la tectdnica de placas, nos dice de una manera breve y sencilla lo siguiente:

La tierra, nuestro planeta, cuyo radio es de aproximadamente 6370 km, estd formada
por capas esféricas concéntricas de diferente composicion y un nucleo esférico de
unos 3400 km de radio, compuesto en su mayor parte, de hierro y niquel, por lo cual
también se le ha llamado sideosfera. El nucleo estd dividido a su vez en nucleo

externo, el cual se encuentra en estado liquido y esta situado entre los 2900 y 5150 km
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de profundidad, y ndcleo interno, el cual es sélido a pesar de tener una temperatura

del orden de 4000°C (Nava, 1987).

La capa mas externa se denomina corteza terrestre y tienen un espesor promedio de
35 km en los continentes (corteza continental) y de 5 a 7 km en los océanos (corteza
ocednica). Debajo de la corteza se encuentra el manto que es la capa que envuelve al
nucleo. Es precisamente en el manto donde tienen origen los procesos que afectan a la
corteza y que son, en gran parte, responsables del aspecto que presenta su superficie
externa. A su vez, en el manto se distinguen las siguientes capas Litdsfera, Astendsfera

y Mesésfera (Salvat editores, 1973).

La litésfera, la capa mas exterior, seria en analogia simple la “cdscara” de la tierra, y
parece comportarse como un cuerpo rigido “flotando” en el resto del manto. Ahora
bien, la litdsfera no es una cdscara continua como la cascara de una naranja, ésta se

encuentra fragmentada; cada uno de estos fragmentos se denominan placas.
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Figura 2.1 Distribucién de Placas Tecténicas
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En la figura 2.1 se muestra la distribucion de las placas que constituyen la litdsfera. Las
placas que forman y colindan con nuestro pais son: la placa del Pacifico, la de

Norteamérica, la de Cocos, la de Rivera y la del Caribe (Nava, 1987).

Sucede que las placas se renuevan continuamente, pues de la profundidad de la tierra
surge material que forma nueva litésfera mientras que otras porciones de las placas se
hunden por debajo de otras para pasar a formar parte de la astendsfera. No se sabe
con certeza qué causa los esfuerzos que producen los movimientos de las placas, pero
se cree que estos son producidos por transferencia convectiva de calor: el
enfriamiento del ndcleo de la tierra, origina lentas corrientes de conveccién en el

manto que arrastran a las placas al desplazarse (Espindola, 1984).

Asi, los bordes de algunas placas se hunden bajo los de las adyacentes, formando lo
gue se conoce como zonas de subduccion. Estas no son las Unicas formas de contacto
entre las placas; en otros casos los movimientos de las placas son horizontales y casi
paralelos como en la famosa falla de San Andrés, en California, donde se unen las

placas del pacifico y la de Norteamérica.

La superficie de contacto entre placas es una falla; segun la forma de contacto es el
tipo de falla. Asi por ejemplo, frente a las costas de Michoacan y guerrero se encuentra
la placa de Cocos que se hunde por debajo de la Norteamericana (México es parte de
ella) dando origen a una falla o sistema de fallas de cabalgadura; la placa de

Norteamérica cabalga sobre la de cocos (Nava, 1987).

El movimiento relativo entre placas adyacentes no es continuo debido a la friccion
entre ellas, ésta origina compresiones y tensiones en las rocas que posteriormente son

liberadas como ondas sismicas. Parte del trabajo que la tierra misma realiza sobre las
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placas al hacerlas mover se acumula, en forma de energia potencial elastica, a lo largo
de sus bordes hasta que se vence la friccion entre las placas y se produce un
desplazamiento de una placa con respecto a la otra liberandose parte de la energia
potencial como ondas mecdnicas de compresién y ondas transversales. Es en este

momento cuando se produce un sismo.

El drea de la superficie de contacto entre las placas que sufre este desplazamiento,
llamada area de ruptura, se comporta efectivamente como un emisor de ondas
sismicas, el punto donde comienza la ruptura se llama hipocentro o foco y el punto de
la superficie terrestre localizado inmediatamente arriba de él se llama epicentro. A
grandes distancias, la zona de ruptura aparece como un punto por lo que también se le

[lama foco.

Se ha observado que la velocidad media de las placas es de solo algunos centimetros
por afo. Este movimiento relativo a las placas es también, la causa principal de la
formacidon de montafias, cordilleras (cadenas montafiosas), volcanes, etcétera. A este

proceso de formacion se le conoce como tectonismo (construccion).

2.2 Deteccion y medicion de los sismos

Los mecanismos para detectar y medir los sismos fueron ideados a finales del siglo
pasado y perfeccionados a principios del presente. En la actualidad, estos mecanismos
han alcanzado un alto grado de sofisticacién, pero el principio basico empleado no ha
cambiado. Si tomamos en cuenta que al ocurrir un temblor, el suelo se mueve, para
poder observar este movimiento tendriamos que estar en un punto fijo fuera de Ila

tierra para no sufrir nosotros mismos ese movimiento y poder detectarlo, esto
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obviamente es imposible. Sin embargo, es posible construir un mecanismo basado en

el principio de inercia que pueda medir este movimiento relativo (Espindola, 1984).

El mecanismo, consiste en una masa suspendida de un resorte acoplado a un soporte
fijado al suelo, cuando el soporte se sacude al paso de las ondas sismicas, la inercia de
la masa hace que ésta permanezca un instante en el mismo sitio de reposo; cuando la
masa sale del reposo oscila. Este movimiento oscilatorio no refleja el movimiento del
suelo, por lo cual es necesario acoplar un sistema de amortiguamiento para volver a la
masa a su sitio original. Si a este sistema acoplamos otro sistema que amplifique y
registre los movimientos de la masa, ya sea en un papel, en una placa fotografica, en
una cinta magnética, etc. entonces tendremos un aparato que nos permite detectar y
medir de manera continua las ondas sismicas. A estos aparatos se les llama

sismografos y a los registros obtenidos de ellos se les [lama sismogramas.

El primer instrumento para detectar el movimiento del suelo, provocado por un sismo,
fue el sismoscopio (Fig 2.2). Este instrumento media el azimut del terremoto, pero
carecia de la posibilidad de registrar el tiempo. El sismoscopio fue inventado por el
fildsofo chino Chang Heng aproximadamente en el afio 132 D.C. Parecia una jarra de
vino de casi 2m de diametro y tenia ocho cabezas de dragdn en su superficie exterior
orientadas hacia los principales puntos cardinales. Cuando ocurria un sismo, un
dispositivo pendular en el interior del sismoscopio empujaba una pelota colocada en la
boca de cada dragdn y la hacia caer en direccién en que ocurria el movimiento (Dewey

and Byerly, 1969; Gémez-Gonzdlez, et al, 2004).
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Fig 2.2 Sismoscopio 132 D.C.

Luego se utilizé el sismografo mecanico, mismo que esta compuesto por un elemento
detector del movimiento, o sismémetro, y un sistema de palancas, que sirve para
amplificar el movimiento. El registro se realiza sobre un papel ahumado adosado a un
tambor que gira a velocidad fija (SSN). Algunos de estos antiguos instrumentos aun se

encuentran en operacién en la Estacion Sismoldgica Central Tacubaya.
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Fig 2.3 Sismoégrafo horizontal Bosch-Omori 1904

Fig 2.4 Sismoégrafo horizontal Wiechert de 17,000 kilos 1910
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Fig 2.5 Sismografos Verticales Wiechert de 1300 kilos 1910

Posteriormente se comenzaron a utilizar sismégrafos electromagnéticos; la Unica
variacién de este sismégrafo en relacidon al mecanico, es que el desplazamiento de la
masa genera electricidad al mover una bobina dentro de un campo magnético de un
iman. Al producirse el movimiento del suelo se genera corriente en la bobina
proporcional a la velocidad de movimiento del suelo. Un galvandmetro sirve de
amplificador del movimiento. Ahora, si se ha hecho incidir un haz de luz sobre el
espejo unido al hilo del galvandmetro, éste sufrird una desviacidn, que recogida en un
papel fotografico proporciona el movimiento del sismometro. Este sismografo fue
desarrollado por el principe B.Galitzin en 1906, sin embargo los sismégrafo
electromagnéticos fueron utilizados frecuentemente a partir de los afios de 1950 con

sistema de registro en papel (SSN).
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Fig 2.6 Sismometro Electromagnético ruso tipo Galizin

En la época analdgica se necesitaban 6 sismégrafos en cada estacidén para registrar 3
componentes del movimiento en periodo corto y 3 para las de periodo largo. Los
primeros servian para registrar adecuadamente las ondas de volumen provenientes de
sismos cercanos y los otros las ondas superficiales de los telesismos. En conjunto la
banda de operacién de ambos instrumentos era mucho menor a la de los actuales
VBB. Con estos instrumentos de mayor resolucién se redujeron las pérdidas de

informacién (Gomez-Gonzalez, el al, 2004).

La mayoria de los sensores sismicos actuales utilizan el sistema de fuerza de
retroalimentacién o sistemas de fuerza balanceada. Este sistema consiste de un
circuito de retroalimentacion negativo, el cual ejerce una fuerza proporcional al
desplazamiento de la masa inercial para cancelar el movimiento relativo. Un
transductor eléctrico convierte el movimiento de la masa en una sefal eléctrica, la cual
es una estimacion de la fuerza de retroalimentacidon que debe ejercerse para anular el
movimiento. La cantidad de fuerza que se debe ejercer para anular el movimiento del
péndulo corresponde a la aceleracidn del suelo. Este sistema permite extender el

ancho de banda y la linealidad de los sismédmetros, porque no permite grandes
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movimientos de la masa que doblen los resortes o los niveles. La sefial de salida de
estos sistemas posee un gran rango dindmico debido a que los transductores

electromagnéticos tienen un amplio rango dindmico (SSN).

Fig 2.7 Sismometro de Banda ancha STS-2

Paralelo a la sismologia se desarrolléd un campo de la ingenieria que estudia las fuerzas
gue actuan sobre los edificios durante un sismo. Este campo se denomina Ingenieria
Sismica. Para entender estas fuerzas se desarrollaron los acelerégrafos, que miden la
aceleraciéon del suelo o la fuerza que actua sobre los edificios. Actualmente, con los
avances tecnoldgicos y los sensores de banda ancha, no hay diferencia entre los
sismoégrafos y los acelerégrafos. Sin embargo, los acelerdografos no registran en
continuo y generalmente se activa al ser excitado por una onda sismica que se registra
a alta velocidad en disco digital. Durante el registro de la acelacion de un sismo,
paralelamente se realiza el registro del tiempo. A partir de esta informacién puede
obtenerse mediante integracién registros en velocidad y desplazamiento en el campo

préoximo (SSN).
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Fig 2.8 Acelerégrafo Kinemetrics K-2

El conocimiento que se extrae de los acelerogramas existentes sobre efectos de la
fuente, atenuacidon y amplificacion local, puede ser extrapolable a otras zonas con
caracteristicas andlogas a las de los registros y por tanto, de gran utilidad en la

prediccién del movimiento en ausencia de datos “in situ”.

Esta informacion resulta esencial para caracterizar el movimiento no sélo en las zonas
en las que se tienen registros, sino también en otras que, por su menor sismicidad o

falta de la instrumentacién adecuada, no dispongan de este tipo de datos.

Asi mismo ha sido necesario contar con programas especializados para tratar los datos
obtenidos de los registros de los sismos entre los cuales podemos notar los programas
de lectura de cabeceras y datos y conversién de formato ASCII a formato binario SAC
(Seismic Analysis Code), y viceversa (SAC a ASCIl); asi como también macros de SAC
para representacidn grafica y filtrados paso-banda en frecuencias y para calculos de
velocidad y desplazamiento (integracion), de espectros de amplitud y de razones

espectrales entre componentes, entre otros (Cabanas, et al).
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Del estudio e interpretaciéon de los sismogramas se pueden deducir las principales
caracteristicas de un sismo, tales como su magnitud, la localizacién de su epicentroy la

profundidad de su hipocentro, etc.

Los sismografos de tecnologia contemporanea son capaces de medir y registrar con
alta fidelidad todas las vibraciones producidas por un sismo, desde las altas frecuencias
producidas por el movimiento fuerte del terreno alrededor del epicentro (Aki y
Richards, 2002; Stein y Wysession, 2003), hasta las mas lentas oscilaciones libres de la
Tierra (Geller and Stein, 1977; Dziewonski, 1984; Dahlen and Tromp, 1998; Zhao et al.,
2000). Ademas, el control de tiempo en los registros ha mejorado notablemente con la
incorporacion de dispositivos de geo-posicionamiento por satélite (GPS) (GOmez-
Gonzalez, et al, 2004). En ellos la sincronizacidon es permanente y permite tener una
autocorreccion constante con una menor deriva, ademas de una perfecta ubicacién
espacial. Los adelantos tecnolégicos también permiten medir, a través de una red GPS,
las tensiones acumuladas en un punto a lo largo del tiempo y las deformaciones reales
gue se producen en el terreno. Con ello se tiene una idea de las tasas promedio de
desplazamientos y de las fallas sismogenéticamente potenciales que mas probabilidad

tienen de moverse (Barrera Morate, 2006).

La red actual de sismdgrafos que se ha desplegado alrededor del mundo ha sido
fundamental para la investigacidn; los instrumentos de banda ancha permiten estudiar
la anisotropia en el nucleo interno de la Tierra, el gradiente de velocidades en el
nucleo externo hacen posible localizar zonas de materiales con baja densidad en la
interfaz manto-nucleo (Young and Lay, 1987; Inoue et al., 1990; Wysession, 1996;

Gdmez-Gonzalez, et al, 2004).
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2.3 Ondas sismicas

El estudio de gran numero de sismogramas ha permitido diferenciar dos tipos
principales de ondas sismicas: los primeros arribos, divididos, a su vez, en
longitudinales y transversales, y las superficiales, divididas en ondas Rayleigh o Ry

ondas Love o L (Nava, 1987; Espindola, 1984).

Los primeros arribos son las ondas mas rapidas y, por tanto, las primeras que registran
los sismoégrafos. Su velocidad de propagacidon depende de la naturaleza del medio
solido por el que se transmiten, en especial, de su densidad y de sus propiedades
eldsticas. En general, estas ondas aumentan su velocidad de propagacién con la
densidad vy, por tanto, con la profundidad, pues en el interior de la tierra la densidad
de los materiales aumenta con aquella. De los tipos mencionados, las longitudinales
provocan en las particulas sélidas afectadas, movimientos en el mismo sentido de la
direccion de la propagacidn, siendo, por tanto, ondas de compresién y distensidn. Su
velocidad de propagacién depende de la profundidad: por ejemplo, en la corteza
terrestre su velocidad oscila entre 6 y 8 km/s. Debido a que son las primeras en ser
detectadas por los sismoégrafos, también se les denomina ondas P (de primarias). Las
ondas transversales producen en las particulas afectadas movimientos perpendiculares
a la direccién de propagacion; son, pues, ondas de cizalladura; se les denomina
también ondas S (de secundarias); presentan velocidades de propagacion de 3.5 a 5.2

km/s, y se caracterizan por no transmitirse a través de medios fluidos.

Las ondas superficiales sélo se propagan por la superficie terrestre, y se originan de las

ondas Py S. En los sismos poco profundos son las que transportan mas energia y las de
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mayor efecto destructor. Las ondas R son de periodo largo y producen en las particulas
afectadas movimientos elipticos sobre los planos verticales a la superficie y en sentido

opuesto a la direccion de propagacion; su velocidad es menor que la de las ondas S.

Las ondas L se producen Unicamente en estratos rocosos caracterizados por una baja
velocidad de propagacidn, son de periodo largo y producen en las particulas afectadas
un movimiento perpendicular a la direccién de propagacién; la diferencia con las
ondas R estd en que las ondas L estan polarizadas horizontalmente, en el plano de

superficie terrestre.

A partir del punto del interior de la tierra donde se produce el rompimiento de las
rocas se originan las ondas sismicas que se propagan en todas direcciones. En el
interior de la tierra, las ondas P y S, sufren reflexiones, refracciones y amortiguaciones
que indican la falta de homogeneidad de los materiales por los que se propagan. A las
zonas del interior de la tierra, en las que se produce una brusca variaciéon en las
velocidades de propagacion de las ondas sismicas, se les denomina discontinuidades
sismicas; su existencia indica cambios notables en la composicién o en el estado fisico
de los materiales. Es mediante el estudio de la propagacién de las ondas sismicas en el
interior de la tierra que ha sido posible establecer el modelo estructural de capas de la

tierra antes mencionado (Nava, 1987).

24 Localizacion de un sismo

Como ya se menciond anteriormente, el estudio o analisis de los sismogramas nos

permite también determinar la localizacion del hipocentro o foco donde se originé un
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sismo y su magnitud. Pero ¢Como es que los sismdlogos determinan la localizacion del

epicentro de un sismo?

En los sismogramas se registran, en orden sucesivo de tiempo, los diferentes tipos de
ondas generadas por un sismo. Las diferencias de tiempo de llegada entre las ondas P
y S registradas en una estacidn sismoldgica estan en funcion de su distancia al sitio
donde se origind el sismo. Como ya se menciond, la velocidad de las ondas P es mayor

que la de las ondas S, (V, > Vs ); tedricamente, vV, = \/§Vs(condicién de Poisson). Si At

es la diferencia de tiempo en segundos de llegada entre las ondas P y S, entonces la

distancia al epicentro puede calcularse por (Nava, 1987):

d=—""—At (2.1)

De este modo una estacién puede proporcionar la distancia al epicentro, pero no su
direccion. Para determinar la ubicacién del epicentro son necesarias, al menos tres
estaciones: el epicentro es el punto en donde se intersecan circunferencias centradas
en cada una de las estaciones y de radio igual a la distancia del epicentro a la estacién

correspondiente (Espindola, 1984).

Cuando ocurre un sismo, las ondas generadas por la liberacién repentina de energia en
el hipocentro viajan en todas direcciones y son registradas por los sismémetros que se
encuentran en las estaciones sismoldgicas ubicadas en todo el territorio nacional
(figura 2.8). El tiempo que tardan en registrarse las ondas P y las ondas S en cada
estacion sismologica es de gran utilidad para obtener la localizacidon epicentral del

sismo (SSN).
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Estaciones Sismoldgicas
de Banda Ancha del SSN

- Estaciones.txt

[ | Mexico.shp

600 0 600 1200 Miles

Figura 2.9. Estaciones sismolégicas de Banda Ancha del Servicio Sismolégico Nacional.

Para conocer a qué distancia se encuentra el epicentro de una estacion determinada
(S1) se obtiene la diferencia del tiempo de llegada entre las ondas P y S en esa estacion.
El resultado se multiplica por la velocidad tedrica de viaje de las ondas P que es de 8
km/s. Si se traza un circulo alrededor de la estacion cuyo radio es el valor obtenido
anteriormente (figura 2.9), se obtendrd una circunferencia cuyo limite seria la regién
probable donde ocurrio el evento. Al realizar este mismo procedimiento para otras dos
estaciones (S, y S3) se vera que las tres circunferencias cortan entre si en un mismo

punto. Es en este lugar donde se encontrara el epicentro del sismo.
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Este procedimiento es ideal si consideramos que el material del que esta compuesta la
tierra es uniforme. Sin embargo, en la realidad esto es muy diferente. La tierra esta
compuesta por diferentes capas. Por esta razon las ondas se comportan de diferente
manera al atravesar de un medio a otro. El cdlculo de la distancia epicentral se vuelve
entonces mas complejo y son necesarios sistemas mads especializados que requieren

de mayor tiempo para efectuar una localizacién de gran precision (SSN).

Localizacion epicentral de un sismo

» Localizacién.txt

[ | Mexico.shp

200 0 200 400 Miles
]

Figura 2.10. Localizacién epicentral de un sismo.
Conociendo la distancia (d) de una estacion sismolégica al epicentro, ésta puede representarse como
un circulo de radio d con centro en dicha estacion. Si contamos con observaciones al menos en tres
estaciones, el punto de interseccion (E) de los circulos corresponde al epicentro. En la figura se

representa el ejemplo de un sismo en las costas de Guerrero, localizado mediante registros de las
estaciones: Tacubaya, D.F. (TAC); Presa Infernillo, Mich. (PIM); y Pinotepa Nacional, Oax. (P10).

En la practica, el procedimiento para localizar epicentros en los observatorios

sismolégicos es mds complejo, pues debe tomarse en consideracién la estructura
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interna y la esfericidad de la tierra. La relacion anterior seria realmente valida si Vp y Vs
fueran constantes; lo cual no ocurre debido a la anisotropia de la tierra. Las
localizaciones epicentrales se hacen rutinariamente por medio de una computadora,

aunque el principio general es el mismo ya descrito.

El cdlculo de la localizacién epicentral y la magnitud en el Servicio Sismolégico Nacional
se realiza de forma rapida con la ayuda de programas computacionales y personal
técnico especializado. Sin embargo, no son pardmetros que puedan obtenerse en

tiempo real (SSN).

En conclusidon dentro de las diferentes disciplinas que componen a la geofisica, la
sismologia es una de las que ha tenido mayores avances en el ultimo siglo. Varios de
sus aportes se deben en buena medida a los avances tecnoldgicos instrumentales y
computacionales, los cuales han permitido desarrollar el conocimiento en multiples
areas. Es dificil imaginar en que nivel estaria la sismologia hoy sin la evolucién que han
tenido los sismografos y las computadoras. La estimacion de velocidades de
propagacion de ondas sismicas es actualmente una de las herramientas fundamentales
para conocer las propiedades fisicas y las variaciones en la composicidn del interior del
planeta. El conjunto de avances en sismologia, principalmente durante el siglo XX, la

han proyectado como parte esencial del conocimiento humano.

2.5 Intensidad y magnitud

Otra caracteristica de interés de un sismo es la que se refiere a su tamafio. Los

primeros intentos que se hicieron para clasificar y cuantificar los sismos se basaron en
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su poder destructivo, haciendo estudios descriptivos de los dafios causados por ellos.
En 1902 el sismdlogo Giuseppe Mercalli propuso una escala de intensidad de doce
grados, para catalogar los dafios producidos por los sismos. Actualmente, en México,
se usa la escala de intensidades de Mercalli Modificada (MM), que fue abreviada por

Charles Richter en 1986, tomando como base la escala original de Mercalli.

Las escalas de intensidad representan Unicamente una medida del poder destructivo
de un sismo o de los efectos que éste tubo sobre los seres humanos y edificaciones en
un lugar determinado. Para un mismo sismo es claro que la intensidad puede variar
notablemente de un lugar a otro, dependiendo de la distancia al epicentro y de las
condiciones geoldgicas locales (Sudrez et al, 1987). Si bien la intensidad es una medida
del poder destructivo o de la severidad con que se manifiesta un sismo en
determinados sitios, no nos dice qué tanta energia se liberd al ocurrir el callamiento

gue lo produjo; es decir, no nos dice cual fue su magnitud.

En 1931 el sismdlogo japonés Wadati observd, al comparar los sismogramas de
diferentes sismos, que la amplitud maxima de las ondas sismicas registradas parecia
proporcional a la dimensién del sismo. Este concepto fue posteriormente desarrollado
en 1935 por Charles Richter quien definié el concepto de magnitud pensando en un
parametro que cuantificara de alguna manera, la energia liberada por un sismo
(Richter, 1935). La magnitud Richter o magnitud local indicada usualmente por M,
esta definida como el logaritmo (base 10) de la maxima Amplitud An.x, medida en
milimetros, registrada en una sismdégrafo Wood-Anderson estandar (sismégrafo de

péndulo horizontal) menos una correccién debida a la distancia, d, entre el epicentro y
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el lugar de registro, correspondiente al logaritmo de la amplitud, Ao(d), que debe

tener, a esa distancia, un sismo de magnitud cero:

M, =log(A,,,.)-logA,(d) (2.2)

max )

El sismo de magnitud cero se define como aquel que teniendo su epicentro a 100km
de la estacidn, deja una traza de amplitud igual a una micra en un sismégrafo Wood-
Anderson (elegido como el sismografo patrén) (Espindola, 1984). Proponer esta escala
de magnitud, conocida hoy en dia como la escala de Richter, basada en la amplitud
maxima de los sismogramas de sismos ocurridos al sur de California EUA y registrados
por una amplia red de sismégrafos Wood-Anderson, fue posible debido al hecho de
gue dos sismos cualesquiera de diferente tamano, medidos a iguales distancias de sus
hipocentros tienen la propiedad de que la razén entre la amplitud del sismograma de
uno y la del otro permanece aproximadamente constante en el tiempo,
independientemente de la distancia a la que se encuentre de la estacion, siempre y

cuando ésta sea menor a 600km; por lo cual también se le Ilama magnitud local.

Escalas de magnitud

La escala original de Richter tomaba las amplitudes maximas de ondas superficiales,
originadas por sismos ocurridos a cortas distancias, para calcular la magnitud local M,.
Posteriormente, el uso ésta escala de magnitud se extendid para calcular magnitudes a
grandes distancias. Se definieron las escalas de magnitud: m, magnitud de ondas de
cuerpo, determinada a partir de las amplitudes maximas de las ondas P, y M5 magnitud

de ondas superficiales, determinada a partir de las amplitudes maximas de las ondas S.
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En varias partes del mundo se utilizan diferentes definiciones de estas magnitudes;
casi todas estan basadas en el logaritmo de la amplitud maxima del desplazamiento
del terreno, la cual es igual a la amplitud maxima leida en el sismograma entre la
aplicacion del sismografo para la frecuencia predominante de Ila onda
correspondiente, mas una correccidon que depende de la distancia (a veces también de
la region epicentral) y de la profundidad epicentral, asi como del periodo de las ondas

observadas.

Por ejemplo Singh (1984) reporta la magnitud Ms, de sismos mexicanos poco

profundos (profundidad del hipocentro H < 65km ), la cual fue definida por

M =1og(A)+1.656l0g(6) +1.818 + 5 (2.3)

donde A=+/A; + A}, A, y A, son las amplitudes maximas de las componentes este-
oeste y norte-sur respectivamente del desplazamiento del terreno en micras, para
ondas superficiales con periodos entre 17 y 20 segundos, 6 es la distancia epicentral

en grados y s es una correccion a la estacion.

El Servicio Sismoldgico Nacional reporta la magnitud Ms, basada en la férmula

propuesta por Variek (1962) (Singh et al, 1984).

M = log(%) +1.66log(d) + 3.3 (2.4)

max

donde la amplitud maxima A y el periodo T son medios directamente de los
sismogramas del sismografo horizontal Wiechert de 17 toneladas de la estacién

Tacubaya.
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La seleccion de la escala de magnitud mds adecuada depende de la magnitud del sismo
y de la distancia del epicentro a las estaciones. Sin embargo, los medios de
comunicacion no especifican el tipo de escala que se utilizé y afiaden de su cosecha la
palabra “Richter” a cualquier valor de magnitud que estén informando. Esto crea
situaciones confusas, pues se reportan diferentes valores de magnitud para un mismo
sismo, ya que muchas veces M, m, y Ms no tienen el mismo valor para un mismo

sismo.

Las magnitudes M, my y Ms tienen dos problemas graves: Un sismo grande satura los
sismodgrafos cercanos a él, es decir, produce ondas mayores de las que los aparatos
pueden registrar, resultando sismogramas truncados, de manera que no podemos
saber cuanto vale el desplazamiento mdaximo. Es comun que los sismégrafos no
saturados se encuentren a una distancia de mas de 600 km del epicentro, para la cual
ya no es valida la definicion de M,. Sin embargo es posible obtener una estimacion de
M, a partir de registros de acelerégrafos (Nava, 1987). El otro problema grave es que la
ruptura asociada con un sismo grande dura bastante tiempo comparado con el tiempo
de ruptura de sismos pequefios y durante todo ese tiempo radia energia; por lo tanto,
como estas definiciones de magnitud se refieren solamente a una caracteristica
momentdnea del sismograma, leida ademds en un instrumento de periodo corto,
resulta que no pueden distinguir entre un sismo que genere un pulso de una amplitud
determinada y otro que produzca varios pulsos de la misma amplitud. Este defecto es
conocido también como saturacion de la magnitud, y hace que las magnitudes
calculadas para periodos cortos como M, y my, sean confiables sélo para sismos
menores del grado 7, mientras que la magnitud Ms, determinada para ondas con

periodos de alrededor de 20 segundos, se satura para grados mayores al 8.3. En
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general cualquier medida de magnitud se satura cuando el periodo dominante de las
ondas observadas es menor que el tiempo de ruptura de la fuente sismica. Con el
propdsito de evitar este problema, se propuso la magnitud de momento My, que
considera las ondas de periodo muy largo (muy baja frecuencia). Su valor se determina
a partir del logaritmo del momento sismico Mg (Mg en dinas*cm) como (Kanamori et

al, 1979):
2
M, =§logM0—10.7 (2.5)

El momento sismico Mg es un parametro que esta directamente relacionado con el
“tamano” (energia radiada) de un sismo; depende de la resistencia que opone un
medio a la ruptura, del drea de ruptura y del desplazamiento promedio entre las

placas. Se define como:
M, =uSD (2.6)

donde u es el moédulo de rigidez, S es el area de ruptura y D es el desplazamiento

medio al momento de la ruptura.

Otra escala de magnitud muy usada para determinar la magnitud de sismos locales, es
la escala basada en la duracién de la coda. Después de la llegada de las ondas Py S la
amplitud de la sefial registrada en el sismograma decrece poco a poco; esta parte de la
“cola” de la sefial se llama coda, y se debe a la energia sismica “dispersa” que llega
hasta el sensor después de haber sido reflejada por las heterogeneidades propias del
subsuelo (Nava 1987). La escala Mc¢ es muy estable, pues depende menos que M, de
factores como el azimut entre fuente y receptor, distancia y geologia del lugar, que
causan gran dispersidn en los valores de ésta. Actualmente el Servicio Sismoldgico
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Nacional determina la magnitud de la coda M¢ mediante la férmula propuesta por

Havskov (1979) (SSN, 1992):

M. =0.09+1.85log(T) +0.0004(D) (2.7)

donde T es la duracion de la coda en segundos y D es la distancia epicentral en km.
Esta féormula se obtuvo ajustando Mc a diferentes valores de my, reportados por el PDE

(Preliminary Determination of Epicenters) del National Earthquake Information Center.

Por lo tanto, cada escala de magnitud evallda el “tamafio” de un sismo a través de un
rango de frecuencias M, y my valoran pulsos de periodo corto, relacionados con la
caida de esfuerzos y de detalles de la historia de la ruptura. Ms mide periodos
intermedios y depende, por lo tanto de tendencias en la historia de ruptura, también
depende frecuentemente de la profundidad de la fuente sismica. My es una medida
de periodo largo, mide las caracteristicas promediadas de la fuente y se relaciona con

la dimensidn y tiempo total de la ruptura.

Como ya se mencion6 anteriormente, el concepto de magnitud se definié pensando en
un parametro que cuantificara de alguna manera la energia liberada por un sismo; por
lo tanto, la magnitud debe relacionarse con la energia. En 1956 Gutenberg y Richter
obtuvieron que la energia total de las ondas sismicas Es esta relacionada con la

magnitud de ondas superficiales Ms como:

log,Es=15M,+11.8 (2.8)

No toda la energia elastica AW acumulada por las rocas se libera, durante la caida de

esfuerzos que se da al ocurrir la ruptura, como ondas sismicas; gran parte de ésta se
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gasta al vencer la fuerza de friccidon cinética durante el desplazamiento de las placas.

Por lo tanto:
E, =nAW (2.9)

donde 7 es la eficiencia sismica (77 < 1). Si 0, es el esfuerzo al iniciar la rupturay o, es

el esfuerzo al final de la ruptura, entonces el esfuerzo cortante promedio durante la

) _ 1 = , .
caida de esfuerzos (Ao =0,-0,) es G = 5(00 -0,).Si F esla fuerza media que actua

sobre la superficie de area S que se fractura, entonces

AW

oL _FHD _u (2.10)
S M, M,
de donde
E =1 M, (2.11)
u
sustituyendo
logM,=1.5M +(11.8—10g(m)) (2.12)
u

Ahora nc es aproximadamente constante para la mayoria de los grandes sismos

dinas

2
cm

(Mg =6) y el valor de u se ha tomado, universalmente, igual a 3x10" . Por lo

tanto el segundo sumando en la relacidon anterior se puede considerar como una
constante. Esta ha sido calculada ajustando M, a log M, para sismos interplaca de

todo el mundo y su valor medio es 16.1 (Kanamori, 1977; Singh et al, 1980). Por lo

tanto, podemos calcular M, a partir de M, (M, en dinas*cm).

41



M =%10gM0—10.7 (2.13)

Pero ésta es precisamente la definicion de la magnitud de momento sismico. Debido a
que la escala de magnitud M| se satura para sismos de magnitud mayor a 8.3 el lado
derecho de Ila relacion fue un buen candidato para magnitud de sismos grandes

(Kanamori et al, 1986).
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CAPITULO 3. ESTUDIOS ESTADISTICOS DE LOS SISMOS

En este capitulo se presenta una descripcidon de algunos métodos ya utilizados en el
estudio estadistico de sismos, asi como la descripcion de otros que no se han utilizado

propiamente en los sismos y se utilizaran en éste estudio.

3.1 Algoritmos CN y M8

Un ejemplo de un método de prediccion de escala de tiempo intermedia, basada en la
identificacion de cambios en los patrones de sismicidad anterior a un fuerte sismo, son
los algoritmos CN y M8 (Keilis-Borok, el al, 1990). Ambos algoritmos consisten en la
identificacion del Tiempo de Incremento de la Probabilidad (TIP) de un futuro sismo
en una cierta region; la prediccidon de sismos se define como una sucesién paso a paso
de reducciones en el espacio e intervalos de tiempo dentro de los cuales un futuro

sismo es esperado.

Estos algoritmos estan disefiados para identificar cuantitativamente la ocurrencia de
alguna de las siguientes caracteristicas de la sismicidad: cualitativamente, un
significativo incremento de sismicidad en el rango de magnitud intermedia, el cual
tiene lugar de tres a cinco afos antes de un gran sismo, sobre una regidn hasta de 10-
15 veces el tamafo de las dimensiones de ruptura del futuro sismo. Este incremento
en la actividad es expresado como un incremento en la razén de ocurrencia de sismos
por unidad de tiempo, un incremento en el tamafio promedio de los sismos y un

incremento en el agrupamiento de sismos en el tiempo cercano al gran evento que se
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aproxima. Muchas veces el incremento de actividad es precedido por un episodio de

relativa quietud.

Un terremoto no es necesariamente precedido por todos estos fendmenos; los
algoritmos estan disefiados para determinar la importancia de esta variabilidad. Un
terremoto estd definido si tiene una magnitud (usualmente magnitud de ondas
superficiales) mayor que un cierto umbral M, son positivamente correlacionados. La
identificacion de un TIP hace uso de la sismicidad sobre un rango de magnitud M>M’,

donde M*<<M0.

Desde una ventana temporal deslizante, varias mediciones gruesas de fluctuaciones
temporales en la actividad sismica son determinadas. Un TIP es diagnosticado si se
observa que ocurre cierta combinacion de estas mediciones, diferente para los dos
algoritmos. Estas combinaciones fueron definidas a través de un analisis retrospectivo
de sismos ocurridos en California y Nevada para el algoritmo CN y mundialmente para

el algoritmo MS8.

Las funciones usadas en estos algoritmos son normalizadas para que ellas puedan ser
aplicadas uniformemente a diferentes regiones y para diferentes valores de My. Estas
pruebas tienen aciertos en predicciones retrospectivas el 77% terremotos para el
algoritmo CN, y 89% para el M8. Asi cerca de 80% de los terremotos fueron precedidos
por TIP’s; la duracion total de los TIP’s fue alrededor de 20% del intervalo de tiempo

total (Rudolf, 1995).
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Algoritmo M8

Las primeras pruebas del algoritmo M8 datan de 1984, cuando se aplica con caracter
retroactivo para el diagndstico de TIP’s, para los sismos mas grandes del mundo
(magnitudes de 8 en adelante), a lo que debe su nombre. Posteriormente, el algoritmo

ha sido objeto de numerosos estudios a nivel regional y global (Wyss et all, 1999).

En la mayoria de las aplicaciones, el M8 diagnostica TIP’s en un conjunto de areas
traslapadas uniformes, las cuales pueden ser circulos o cuadrados, que es construido
en la regidon bajo investigacidon. Las dimensiones lineales de estas areas son
proporcionales a las dimensiones aproximadas de la fuente de un sismo de magnitud
Mo. Siete caracteristicas de la secuencia sismica son consideradas en cada area
representando diferentes medidas temporales de la actividad sismica, su desviacidn de
la tendencia de largo término, concentracién de fuentes sismicas y agrupamiento. El
algoritmo cuenta cuantas caracteristicas son mayores que ciertos umbrales. Si el
numero de tales caracteristicas, incluyendo agrupamientos, es menor que seis en los
precedentes tres afos, un TIP es declarado para los siguientes cinco afios. Si un fuerte

sismo ocurre en la zona, el TIP en aquella drea es desactivado (Wyss et all, 1999).

En algun sentido estos algoritmos representan una sistematizacion de fenomenologia
convencional aproximada a la prediccién de sismos. Convencionalmente, precursores,
tales como la quietud o el agrupamiento sismico, son frecuentemente considerados

retrospectivamente y uno a la vez (Rudolf, 1995).
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3.2 Estudios previos

Apostol (2005) sostiene que se puede derivar la distribucién del tiempo con un tiempo
promedio de la ocurrencia del terremoto por medio de la medida de tiempo de
recurrencia y la tasa de sismicidad utilizando leyes de potencias. Sin embargo
considera que es necesario actuar con cautela pues los grandes terremotos muy
dificilmente podrian considerarse como eventos estadisticos debido a su caracter

singular.

Concluye que este enfoque estadistico es también sugerido por la distribucién de las
magnitudes de la diferencia del nimero de terremotos, por una distribucidn similar de
los terremotos que exceden un valor dado (exceso o por una ley de recurrencia), por
la distribuciéon temporal de las réplicas tipo Omori, por la magnitud promedio de
réplicas y por el momento Poisson como distribucién de tiempos de recurrencia. Sin
embargo considera a todas estas leyes son semi-empiricas con validez limitada;
limitacidn que dice, proviene de que los sismos pequeiios y los grandes terremotos por

su naturaleza poco confiable no pertenecen a un conjunto estadistico

También concluye que la distribucién temporal de un terremoto se deriva de una
distribucién de tipo Omoriy la distribucion de la diferencia de las magnitudes asi como

la tasa de exceso se derivan de una distribucidon exponencial.

Posteriormente y dado que los mecanismos fisicos de las fuentes sismicas son en gran
parte desconocidos y los patrones expuestos por los terremotos en el espacio y en el
tiempo siguen siendo una cuestion de debate, Apostol (2006) propone un modelo de

acumulacién de energia para obtener una ley de potencias para la distribucién
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estadistica de la energia; proponiendo ademas que la auto-coherencia del proceso de
generacién que acompana a los fendmenos sismicos requiere una ley exponencial para

la generacién de la distribucion.

3.3 Ley de Gutenberg-Richter

Al notar que el nimero de sismos de magnitud local 3.5< M, =7.0, ocurridos al sur
de California E. U. A., entre 1934 y 1943, decrecia exponencialmente conforme se
incrementa la magnitud; los sismoélogos Beno Gutenberg y Charles Richter
propusieron, en 1944, una relacién empirica para la densidad de frecuencias de la
magnitud local por unidad de tiempo (Gutenberg y Richter, 1944). Esta relacion,
conocida hoy en dia como la relacion de Gutenberg-Richter, puede expresarse como
(M) =10"". Aunque es mas frecuente encontrarla en la literatura universal como

logn(M)=a-bM ; donde n(M)dM representa la frecuencia, por unidad de tiempo,

de sismos cuya magnitud se encuentra en el intervalo [M,M - dM); los pardametros ‘a’
y ‘b’ aparecen en la relacion como constantes pero en realidad dependen del tiempo
de muestreo y del nivel regional de sismicidad, ‘b’ tiene valores caracteristicos para
distintas regiones de la tierra, pero su valor siempre es cercano a uno. En esta relacién,
n(M) es una funcidn que depende de la variable continua M; sin embargo, en la
practica, M se reporta como una variable discreta, pues debido a los errores que se
cometen en su determinacidn ésta se agrupa en intervalos cuya amplitud es el doble
del error y cuya marca de clase es la magnitud reportada. El muestreo de la variable M

se realiza en intervalos de tiempo suficientemente grandes de tal manera que los

47



arametros ‘a’ y ‘b’ se puedan considerar como constantes. Por lo tanto, el nimero N
Yy

de sismos que ocurren en un intervalo M, = M < M, esta dado por:

M,

N(M, < M < My)= [ i(M)dMA?
M,

(3.1)
_ 10 (107 —107"2)At
bInl0 (3.2)
Lo cual es més conveniente escribir como:
NM, <M <M,)= 10 (1071 107"
bIn10 (3.3)

En donde N(M) es el nimero de sismos por unidad de tiempo (generalmente un afio).

En particular, en el caso en que las magnitudes reportadas en un catalogo estén

afectadas por un error de +AM, la relacion anterior se transforma en:

N(M)

loa—bM
- (10bAM _ 10—bAM )
bInl0 (3.4)

La cual podemos reescribir como:

N(M)=10""M (3.5)
o bien
log N(M)=A-bM (3.6)

en donde N(M) es el numero de sismos, por unidad de tiempo, con magnitud entre

M-AM vy M+ AM, y la constante ‘A’ esta dada por:
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A = a-log(hIn10) + log(10™" —107"*) (3.7)

La relacidn lineal (3.7) fue obtenida por Gutenberg y Richter para la magnitud local de
sismos ocurridos en California entre 1934 y 1943, y para los sismos de todo el mundo
ocurridos entre 1922 y 1943. Estudios posteriores con los datos disponibles de todas
las regiones del mundo verificaron que ésta se sigue cumpliendo y que es valida para
otras escalas de magnitud tales como M, m,, M, y M_; por tal motivo a esta
relacion, la cual ha sido aceptada universalmente se le ha llamado la Ley de

Gutenberg-Richter (Rudolf, 1995).

3.4 Leyes de Potencias

Un fendmeno que obedece a una ley de potencia es aquel que, fundamentalmente, no
posee una escala caracteristica propia. Por ejemplo, una funcién potencialf(x) =cx“,
donde c y a son constantes, para el caso en el que a =1 se tiene el caso especial
f(x)=cx, el cual para c < 0 describe la fuerza de restauracién de un resorte lineal; si
a=-2yc<O0 se tiene la ley de la gravitacién de Newton f(x)=cx. Estas leyes de
potencias simples, que ademas son abundantes en la naturaleza, tienen Ila
caracteristica de tener un comportamiento denominado auto-similar, que se refiere a
que si x es reescalada, entonces f(x) sigue siendo proporcional a x“ aunque con
diferente constante de proporcionalidad. En otras palabras, en una representacién
bilogaritmica (log S(f) —log f) el espectro de potencia es una recta con espectro lineal
de pendiente p. Esta afirmacidon se puede demostrar mediante las siguientes

ecuaciones.
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Si el espectro de potencia es de la forma S(f)=c- /" y se le aplica el logaritmo,

gueda:
log(S(f)) =-plog(f) +log(c) (3.8)
y = mx + b (3.9)

Las funciones homogéneas tienen la propiedad interesante de reducirse a si mismas
por reescalamiento, por lo que la invariancia de escala resulta del hecho de que las
leyes de potencia carecen de escala, ellas no tienen una unidad caracteristica. Se dice
entonces que tales leyes son libres de escala o paraddjicamente verdaderas en todas
las escalas. Literalmente esta propiedad es totalmente valida para modelos
matematicos; sin embargo, los sistemas reales que son descritos por esta clase de

funciones, necesitan limitantes de acuerdo a la naturaleza del fenémeno.

3.5 Los sismos como un fendmeno multifractal

Muchos sistemas geoldgicos son extremadamente complejos; sin embargo un aspecto
fundamental de una amplia variedad de ellos es la invariancia de escala. El concepto
de fractal ha sido introducido para tratar problemas de invariancia de escala. La

definicidn de una distribucion fractal es la relacién:

C
D

r (3.10)

N(r)=

Donde N(r) es el nUmero de objetos con una dimension lineal caracteristica mayor

gue r, C es una constante y D en la dimensidn fractal.
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Los sismos se encuentran entre los fendmenos fractales mas interesantes, pues éstos

tienen varias propiedades fractales y éstas son de la forma:
lOgX=OC+/J’MS (311)

donde X es un pardmetro de fuente sismica; a y [ son constantes que surgen de
condiciones de similaridad. Asi, el pardmetro X es una funcion X=X( M), univoca y

continua de la variable M
X(My) =10%™s (3.12)

con derivada también continua para toda M. La relacion anterior define una

correspondencia biunivoca entre M y X, por lo que existe una funcién inversa

My = My(X)

M(X)=—(logX -a)

=| -

(3.13)

siendo unico el valor de M. Si consideramos a M como una variable aleatoria con
funcién de densidad de frecuencias dada por la relacién de Gutenberg-Richter,
entonces el parametro X es una variable aleatoria y su funcién de densidad de
frecuencias por unidad de tiempo es, segln el teorema de cambio de variable de una

distribucién continua (Cramer, 1960) :

M.
dX

ﬁ(X)=ﬂ(Ms(X))‘

(3.14)

es decir

51



ab

107 -k

H(X) = B1n10

X

(3.15)
donde 7(X)dX representa la frecuencia, por unidad de tiempo, de sismos cuya

caracteristica X se encuentra en el intervalo [X, X+dX). Por lo tanto el nimero de

sismos con una caracteristica X mayor que X esta dado por

ab
. © 4 1()a+/7 _b
NX>X)=[na(X)dX =
(=) = [0 =

X,”

(3.16)
como a, b, o y  han sido consideradas como constantes, entonces la relacién
anterior es una relacién fractal, es decir

N =S

b

x?

(3.17)

es el numero de sismos con una caracteristica mayor que X. La constante C esta dada
por

(3.18)
Otra propiedad fractal de los sismos se encuentra en la distribucién temporal de

frecuencias de réplicas conocida como ley de Omori:

n(t) =%
t

(3.19)
donde c es una constante ya = 1. (Rudolf, 1995)
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3.6 Ley de Omori

Las réplicas son una consecuencia universal y abundante de los sismos de magnitud
grande a intermedia, su razon de ocurrencia decrece de acuerdo a al ley empirica de

Omori (Knopoff el al, 1992):

@=A(M)-(t—t

-a(M)
dt )

r

(3.20)

donde « varia entre 0.9 y 1.8 (originalmente Omori habia obtenido a=1), t, es el
tiempo de ocurrencia del sismo que provoca la serie de réplicas y el factor A(M)
decrece mondtonamente con la magnitud M. En general, las réplicas de mayor
magnitud ocurren al principio de la serie. La razén de la energia liberada varia

aproximadamente como:

d_E ~ (l- — tr)_B
dt (3.21)

donde f3 es aproximadamente 2 (Knopoff et al, 1992).

3.7 Distribucion de Weibull

La distribucidon de Weibull fue establecida por el fisico Waloddi Weibull (1887-1979),
quien demostrd, con base en una evidencia empirica, que las fallas o ruptura ante
esfuerzos al que se someten diversos materiales pueden modelarse de manera
adecuada mediante el empleo de esta distribucion. Esta distribucidén se ha empleado
como modelo para describir situaciones del tipo tiempo-falla de componentes

mecdnicos y eléctricos (Garay y Odell, 1970; Canavos, 1996; Ferraes, 2003).
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Definicion. Se dice que una variable aleatoria X tienen una distribucion de weibull si su

funcién de densidad de probabilidad esta dada por:

k! _(i)k
kya) = ‘
flxka) a ¢ (3.22)
con x>0; a,k>0

También se define la probabilidad de que no se exceda un valor dado (esto es para que
ocurra un valor menor o igual a un nimero dado (x)) como la funcidn de distribucién
acumulativa, P(X = x) = F(x;a,k)

F(x;a,k)=1—e_(”) (3.23)
Si k=1, la ecuacién (3.23) se convierte en una distribucidon exponencial negativa.

Se define la funcidon de supervivencia como: S(x)=1-F(x) (3.24)

Donde F(x) es la funcién de distribucién acumulativa de los tiempos de espera entre

eventos. S(x) es la probabilidad de que el periodo de reposo sea mayor a un

determinado numero x.

La media y la varianza de la distribucién Weibull son respectivamente:

al“(l + l)
k (3.25)
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)

donde I'() es la funcién gamma definida como: F(n)=fu
0

n-1

exp(—u)du, n>0
(Canavos, 1996).

En general, la mayoria de distribuciones usadas en analisis de confiabilidad tienen, a lo

sumo tres parametros:
¢ Parametro de escala a:

Este es el parametro que caracteriza a las distribuciones uniparamétricas. El

parametro de escala define a la dispersion de la distribucion.
* Parametro de forma k:

Este parametro define la forma de la distribucién. Algunas distribuciones (como
la exponencial o la normal) carecen de este pardmetro pues tienen una forma

predeterminada que nunca varia.
* Parametro de localizacion u:

Se usa para desplazar una distribucidén hacia un lado u otro. Esto significa que,

dada una distribuciéon cuyo dominio habitual sea[0,+00), la inclusién de un

parametro u de localizacion cambiara el dominio a[u,+00).
Para incluir este parametro hay que reemplazar x porx —u.

Para obtener los parametros de la distribuciéon de Weibull existen distintos métodos,
por ejemplo, usando los estimadores de maxima verosimilitud (Ho, Chih-Hsiang; 1991,

1995, 1996). También hay una técnica grafica que proporciona los parametros y
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L . ., 1
verifica el modelo de Weibull. Esta técnica consiste en que la funcién m de la
-F(x

distribucién de Weibull , puede transformarse en una funcién lineal de ln(x) por

medio de un doble logaritmo.

Q=

F(x)=1- e_(, |
i

In(l - F(x)) = -(f) (3.26)
a
In(-In(1-F(x)))=klnx-klna

ln[ln(;)] =klnx+ kln(l)
1-F(x) a

El procedimiento experimental mas comun consiste en observar los tiempos de falla o

Q=

1—F(x)=e_(

ruptura de un componente o material. Si la unidad i-ésima falla en el tiempo 7,

estimamos F(z,) como:

F(1,)= E% (3.27)

Donde n, es la frecuencia del periodo de tiempo de espera 7, y N es el total de

periodos de tiempo entre las fallas en la serie.

. - . . . 1
Para construir una grafica de weibull, graficamos el doble logaritmo de ﬁ contra
-F(x

In(z,). Si los puntos se aproximan razonablemente a una linea recta, puede suponerse
gue la distribucion subyacente de tiempos de falla es del tipo Weibull, con pendiente k
e intercepcidon kIn(l/a). De esta forma se obtienen los pardmetros de forma y escala

para la distribucion de Weibull (Bebbington y Laid, 1996; Mendoza, 2007).

56



3.8 Procesos puntuales de Poisson

El proceso de Poisson {N(¢):t =0} es un tipo de proceso estocdstico de conteo que se
utiliza para modelar situaciones de conteo de ocurrencias de un tipo de evento
particular en un intervalo de tiempo dado. Un proceso de Poisson tiene el conjunto
discreto {0,1,...}, como espacio de estados. Por lo tanto, las ocurrencias de los eventos
estdn definidas en el conjunto de los niumeros naturales. Este proceso adquiere su

nombre a partir del siguiente resultado:

Para cualquier t =0y n=0,1,...

(3.28)

P(N() =n)=e'9’%

Es decir, la variable N(7) tiene una distribucion de Poisson( 6).

N(t) estad definido en un intervalo discreto y t generalmente es el tiempo definido en
un intervalo continuo. Por ejemplo, N(t) puede representar el nimero de llamadas
telefdnicas recibidas en un conmutador, el nimero de accidentes ocurridos en un
cierto lugar, nacimientos de una especie, ocurrencia de fuego, terremotos, erupciones

volcanicas, etc (Mendoza, 2007).

Proceso de Poisson homogéneo

Definicidon: Se dice que el proceso de conteo {N(t):t=0} en un Proceso de Poisson

con tasa 06 > 0], si:

1. N(0)=0
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2. El proceso tiene incrementos independientes

3. El nimero de eventos en algun intervalo de longitud t sigue una distribucién

de Poisson con media 6.

0[ n
Es decir, Vs,t =0,P(N(t+s)-N(s)=n)=¢"’ ( ') ,nEN
n!

La condicién 3 de la definicién de proceso de Poisson, implica que tienen incrementos

estacionarios y que:

E[N()]=06r

Var[N(t)]= ot
En promedio se registran 6¢ ocurrencias del evento en [O,t].

Sea {X,,n=1} la secuencia de tiempos entre eventos de un proceso de Poisson (es
decir, tiempo entre el (n+l)-ésimo y n-ésimo evento), entonces {X, ,n=I}son

variables aleatorias independientes idénticamente distribuidas exponencialmente con

media l
0

Proposicién: Propiedad de Renovacién del Proceso Poisson.

Sea {N(?):t=0} un proceso Poisson de intensidad 0 >0, ¢, fijoy Y(t)=N(t)- N(t,)

para t = t,. Entonces {Y(¢):¢ =0} es un proceso Poisson de intensidad 6 > 0.
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Observacién: La proposicidn anterior es consecuencia del hecho de que la distribucién
exponencial es una distribucion continua con pérdida de memoria; es decir, si

T =exponencial(), 620, entonces P(T >t + §{T > s) = P(T > 1) (Ross, 1983).

Proceso de Poisson no-homogéneo

En esta seccidn, la intensidad de Poisson 6 no es una constante, sino que es una

funcién de t.

6(t) = j-H(s)ds
0 (3.29)

de esta forma se puede encontrar una representacion homogénea equivalente a un

proceso no-homogéneo.

Definicidon: El proceso de Conteo {N(¢):t=0} se dice que es un Proceso de Poisson

no-estacionario o no-homogéneo con funcién de intensidad 6(s) >0, s=0 si:
1. N(0)=0
2. El proceso tiene incrementos independientes.

3. El numero de eventos en algun intervalo de longitud t es Poisson distribuido

con media 6(1).

—(O(t+5)-0(5)) (H(t + S) - Q(S))n ne

Es decir, Vs,t=0,P(N(t+s)-N(s)=n)=e ‘
n!

N

(Ross, 1983).
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3.9 Teoria de Valores Extremos

La teoria de valores extremos es el area de la estadistica dedicada a desarrollar
modelos y técnicas para estimar el comportamiento de eventos inusuales o raros.
Estos eventos raros son los que estan alejados del grueso de la distribucion. Sin
embargo, no hay una definicién formal de eventos extremos; en muchos casos, los
eventos extremos se pueden definir como aquellos eventos que exceden en magnitud
algun umbral, pero también se pueden definir como el maximo o minimo de una

variable sobre un cierto periodo.

Las bases de la teoria de extremos en el marco de muestras aleatorias fueron
establecidas por Fisher y Tippett (1928), y unificadas y extendidas por Gnedenko
(1943). La aplicacién estadistica de modelos probabilisticos fue estudiada vy
formalizada por Gumbel (1958). Pickands (1975) generalizo las leyes limite clasicas, lo
gue permitié la mejora de los procedimientos de modelacidn. A partir de los afos 80,
se ha analizado el comportamiento de valores extremos en procesos estocasticos con

estructura mas general.

Esta teoria se aplica desde hace varios afios en hidrologia y en el campo ambiental, por
ejemplo en: niveles del mar, velocidades de viento, concentraciones de
contaminantes, etc (Smith, 1989, 2001; Anderson, et al. 1997; Lin X. G., 2003;
Begueria, 2005; Jagger y Elsen, 2005). Recientemente, los modelos de valores
extremos se han usado también en aplicaciones financieras, evaluacién de dafios y

records deportivos (McNeil, 1999; Reiss, 2001).
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Desde un punto de vista estadistico, el problema de la teoria de los valores extremos
es un problema de extrapolacion. La idea basica que conduce a tal extrapolacion, es
encontrar un buen modelo paramétrico para la cola de la distribucion de los datos, que
genere el proceso y luego se pueda ajustar a las observaciones extremas. La
extrapolacion se obtiene entonces analizando el comportamiento del modelo mas alla

del rango de los datos observados.

La dificultad fundamental cuando se estiman valores extremos, es la necesidad de
hacer inferencias acerca de los niveles de un proceso para el cual hay muy pocos o

ningun dato en ausencia de reglas fisicas o empiricas para hacer tales calculos.

En términos generales, hay dos aproximaciones al tema de la Teoria de los Valores
Extremos (TVE): un grupo de modelos mas viejos, conocidos como modelos de
maximos de bloques, y un nuevo grupo de modelos conocidos como “picos sobre un
umbral” (POT:”peaks-over threshold”). Este ultimo grupo corresponde a modelos para

un alto umbral prefijado (Coles, 2001; Begueria, 2005).

Las distribuciones de valores extremos surgen formalmente como distribuciones

limites para el maximo o el minimo de una secuencia de variables aleatorias.

Supongamos que X,,X,,..., son variables aleatorias independientes e idénticamente

distribuidas con una funcién de distribucién F, asi:

F()=P(X,=2)Y).z

Luego, para el maximo M, =max{X,,X,,...} la funcién de distribucién, en teoria, viene

dada por:
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PM,<z)=P(X,,...X,<2)=P(X,=2)P(X,=<2).P(X,=2)=(P(X,=2)"=F(2)"

que corresponde al producto multiple de las probabilidades independientes P(X, < z).
Sin embargo, esto no es util en la practica porque la funcién de distribucion F, por lo

general es desconocida (Smith, 1989, 2001; Hernandez, 2005).

Un método alternativo es aceptar que F es desconocida y tratar de buscar la
distribucién aproximada que pueda tener F(z)", basdndose sélo en datos extremos

para estimarla, esto es, se busca el comportamiento de F(z)" cuando n — oo,

Sin embargo, esta es la manera clasica de la teoria de valores extremos, es decir, los
modelos viejos de esta teoria —modelos de maximo bloque-, pero esta teoria
evoluciond rapidamente en los 90 como los maximos por encima de un umbral

(Mendoza, 2007).

3.10 Distribucion Generalizada de Pareto

En la TVE enfocada a los valores maximos por encima de un valor u, dichos valores son

distribuidos como una Distribucién Generalizada de Pareto.

El método que caracteriza a los excedentes por arriba de un umbral, se basa en la
hipdtesis de que la ocurrencia de excesos sobre un umbral estricto en una serie
caracterizada por una variable aleatoria independiente idénticamente distribuida,
presenta un comportamiento de Poisson; y que los excesos tienen una distribucion
exponencial o, mdas generalmente, de Pareto Generalizada (Davison y Smith, 1990;

Coles, 2001).
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Los métodos de umbrales son mas flexibles que los métodos basados en el maximo
ocurrido en un periodo determinado, digamos anual, ya que al tomar todos los

excedentes por arriba de un umbral, es posible usar mucho mas datos.

Definicion: La distribucion de valores que exceden un umbral “u” preestablecido se

define como:

F(y+u)-F(u)
1-F(u)

Fu(y)=P(X-u=yX>u)= ,con0s<sys<X, —u

en donde X, = esel punto mas a la derecha de F.

La distribucion de excesos, F, representa la probabilidad de que se exceda el umbral
“u” a lo sumo en una cantidad “y”, condicionando a la informacién de que ya se ha

excedido el umbral (Cebrian, 1999; Lang, et al. 1999; McNeal, 1999).

Definicion: La funcién de distribucion G, con dos pardmetros se conoce como la

k,a

Distribucion Generalizada de Pareto (DGP).

1

1—(1 —k—y)kcon.k =0
Gk,a(y)= a

y
1-e¢conk =0 (3.30)

Donde a >0y k es arbitrario; el rangodeyes: O<y<a/k,sik<0; 0<y<oo,sik>0.

El caso k <0 es sélo una reparametrizacidon de una o varias formas de la distribucion

de Pareto, pero la extension k <0 fue propuesta por Pickands (1975).

El caso k=0 es interpretado como el limite k—0, es decir, la distribucion

exponencial.
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El papel de esta distribucidon limite, en el contexto del estudio de los extremos, fue
establecido por Pickands (1975), quién demostrd que la convergencia a la distribucion
generalizada de extremos, en el caso de una muestra de maximos, es equivalente
asintéticamente a una tasa Poisson de excedentes para umbrales grandes, siendo la
Distribucion Generalizada de Pareto, la distribucidn limite para estos excedentes

(Mendoza, 2007).

Propiedades para la estabilidad del umbral

Propiedad 1. Si Y es una DGP y u>0 un umbral, entonces la distribucidon condicional
para excesos sobre un umbral, la distribucion condicional de Y-u dado Y>u también se

distribuye como una Distribucidon Generalizada de Pareto.

Propiedad 2. Si N tiene una distribucion de Poisson y condicionado sobre N, donde N
que es el numero de excedentes de un umbral; y Y,,Y,,....,Y,,, son variables aleatorias
independientes e idénticamente distribuidas como Generalizada de Pareto, entonces
el max(Y,.,Y,,....,Y,) tiene la Distribucién Generalizada de Valor Extremo. Asi, un
proceso Poisson del numero de veces de excedencia, con exceso DGP, implica la

distribucion clasica de valores extremos.

Ambas propiedades caracterizan a la DGP en el sentido de que no hay otra familia que

tenga estas propiedades.

La eleccién del umbral es basicamente un compromiso, entre elegir un valor lo
suficientemente elevado como para poder aplicar los resultados de la teoria de

extremos, y lo suficientemente bajo como para tener el material estadistico necesario
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para la estimacion de los parametros a y k (Hosking y Wallis, 1987; Davison y Smith,
1990; Lin, 2003), ya que la variabilidad de las estimaciones seria menor cuanto mayor

sea el tamafo de la muestra.

Los excesos de una variable con DGP también tienen una DGP, por la propiedad 1,
permitiendo localizar el valor de (los) umbral(es) a parir del cual se puede considerar
los datos arriba de este (estos) como valores extremos, representando a su vez

parametros de la distribucién cuyo valor sea constante.

Davison y Smith (1990) aplican esta idea al valor esperado del exceso sobre un umbral

u que, en el caso de una DGP, es una funcién lineal de umbral.

a-ku
1+k (3.31)

Si k>-1, u>0y a-uk >0, entonces E(x—u,x > u)=
(Davison y Smith, 1990; Diaz, 2003; Begueria, 2005; Lin, 2003)

En los valores superiores al umbral a partir del cual la DGP es adecuada, el exceso

medio muestral,

N, (3.32)

debe ser aproximadamente una funcion lineal de u. Donde N, es el nimero de
excedentes por arriba de un umbral prefijado u (McNeil y Saladin, 1997; Martinez,

2003; Lin, 2003).

Considérese la grafica de la media de los excesos contra el umbral u. Si la suposicion de

gue se comporta como una DGP es correcta, entonces la grafica debe seguir una linea
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. L a . k , ‘e
recta con intercepcion n y pendiente n Por lo tanto es un método grafico que
+ +

estima la linealidad de la grafica. Este es un método grafico relativamente sencillo que
permite corroborar la relacién lineal entre la media de excesos y el umbral u (Davison y

Smith, 1990; Coles, 2001; Begueria, 2005; Lin, 2003).

3.11 Caracterizacidn de valores extremos utilizando procesos puntuales

El procedimiento de excesos sobre un umbral se puede incluir dentro de una
aproximacién mas general basada en resultados de procesos puntuales (Cebrian, 1999;

Coles, 2001).

Esta aproximacion permite incorporar a la inferencia todas las observaciones externas,
definiendo como extremos los valores que exceden un umbral estricto. La
aproximacion puntual a este problema fue originalmente introducido por Pickands

(1971).

La idea basica consiste en formar, a partir de una serie X,,X,,...,X, variables aleatorias
independientes idénticamente distribuidas; con distribucién desconocida F, con

constantes normalizadas a, y b,; y una serie de umbrales crecientes u,,.

Entonces se define un proceso puntual N, bidimensional como:

i X.-b | . . .
N, = (1 ), ——rl-j=1,...,n¢, Yy se caracteriza el comportamiento de este proceso
+n a

n

por regiones [, |x (u,%0), donde en el intervalo [7,,7,] se representa el tiempo

escalado en que ocurre un excedente y en el intervalo (uOO) se encuentran los valores
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de las observaciones excedentes; de esta forma, se obtiene una representacion del

comportamiento de X, en las colas (Smith, 1989, 2001).

La tasa esperada de excedentes para el proceso de Poisson no-homogéneo de Pareto

es:

~ k(x - u)}l

6(A) =0[1-G, ,(x-uw)]= NT[I
a

(3.33)

I oo n

Donde N, es el nimero de excesos mayores a un umbral “u” predeterminado

observados durante un periodo [0,¢] (Bradson y Palutikov, 2000; Lin, 2003).

3.12 Consideraciones

La aplicacion adecuada de las metodologias expuestas de manera individual son
suficientes para obtener los objetivos numéricos del analisis de peligro de los eventos

sismicos referentes a la costa de Guerrero, como se tratard en los capitulos siguientes.
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CAPITULO 4. ZONA DE ESTUDIO

4.1 Perspectiva tectdnica

En la Republica Mexicana, incluyendo su rmar territorial, convergen cinco placas
toctdnicas (Figura 4.1): |a de Nortearnérica, gue va desde México hasta el Artico, v |a
del Pacifico, que, adernds de parte de México, incluye parte de Estados Unidos y casi
todo al Pacifico del norte; la del Caribe que contiene al sur de Chiapas, gran parte de
las islas caribedas v los paises de Centroarmérica; la placa de Cocos (de rmenor
extansion), gue ocupa parte del oceano Pacifico, frente a las costas de Meéxico vy
Centroamerica, y se extiende al sureste hasta Costa Rica; v la pegueria placa de Rivera,

gue se encuentra en la boca del golfo de California{MNava,1987; Kostoglodov et al,

1993),

Aleutianas CIF 4 F
G0

- ah

S
Facifico

i
Filipinas

|

a
F
1

0

o= Antirisca

Flgura 4.1 Distribucldn de Placas Tectdnleas
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4.2  México como zona sismogénica

México es uno de los paises mas sismicos del mundo (Figura 4.2). Su geologia refleja,
como veremos mas adelante, que gran parte de su territorio esté sometido a enormes

esfuerzos que causan, entre otros efectos, grandes terremotos.

La placa del Caribe se mueve hacia el este respecto a la de Norteamérica, a lo largo del
sistema de fallas Polochit-Motagua. El movimiento entre estas dos placas es
transcurrente, al igual que el movimiento entre |z del Pacifico y |2 de Norteamérica en
el Norte de Baja California. La placa del Pacifico se mueve hacia el noroeste respecto a
MNorteameérica. Este movimiento también genera zonas de extension entre las placas
del Pacifico y Norteamérica bajo el Mar de Cortés. Entre las placas del Pacifico y Rivera
y entre las de Pacifico y Cocos también se dan movimientos de extension y
transversos. Las placas de Rivera y Cocos chocan con la placa Norteamericana a lo

largo de la Fosa Mesoamericana (F.M.A.). Aqui se produce una compresion.

Al graficar todos los sismos superficiales (aquellos localizados & profundidades
menores de 40 kildmetros) ocurridos en los dltimos 30 afios en México, la gran
mayoria se alinea con las fronteras entre las placas tectonicas. El roce de las placas a lo
largo de sus fronteras es lo que produce la gran mayoria de los sismos en México y en

el Mundo.

Los sismos que ocurren a profundidades mayores de 40 kilometros se localizan dentro
de las placas oceanicas que se subducen bajo el continente. Al bajar las placas hacia el

interior de la Tierra, se someten a fuerzas gravitacionales que producen
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resquebrajamientos de la corteza. Estas resquebrajaduras se manifiestan como sismos

{Kostoglodov et al, 1999},

Entre mayor sea el area que se rompe por la accion de las fuerzas tecténicas, mayor es
el tamanio del temblor. Como la mayor area de contacto entre placas se encuentra en
las zonas de subduccion, es aqui donde ocurren los sismes mas grandes, ne sélo en
Meéxico, sino también en el Mundo. En México la zona de subduccién comprende toda
la costa del Pacifice, entre Puerto Vallarta en el estado de lalisco, hasta Tapachula en
el estado de Chiapas. A lo largo de esta extensidn se han producide los sismos mas

grandes que se han registrado durante este siglo en México (Kostoglodov et al, 1999},

30§

Latitud

-z s -1oe -105" -1om H50 Rl -85
Longitud

Figura 4.2. Sismicidad de WMéxico ¥ América Central [1962-1969)Kostaglodov et al, 1999).
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Mecanismos Tectdnicos

La corteza terrestre, la parte mas superficial y rigida de la Tierra, esta compuesta por
un rompecabezas. A cada pieza de este rompecabezas se le denomina Placa Tectdnica.
Estas placas, que cubren grandes areas de la superficie terrestre se mueven en
diferentes direcciones produciéndose choques entre ellas. Algunas se deslizan rozando
una contra otra (movimiento transcurrente). Otras, al chocar frontalmente, generan lo
que se denomina una zona de Subduccién. Las zonas de subduccién se identifican por
ser las regiones mas profundas del suelo ocednico (las Fosas Ocednicas). En estas
regiones una placa cabalga sobre la otra (movimiento de compresion); la placa mas
densa (generalmente las placas bajo los océanos) penetra bajo las placas menos
densas (generalmente las placas sobre las que viajan los continentes). En las regiones
donde se presenta el movimiento de extensidn se produce un distanciamiento entre
las placas. Estas regiones donde divergen las placas se les conoce como Dorsales
ocednicas. Las dorsales oceanicas son zonas elevadas sobre el piso oceanico, llegando
a elevarse hasta 3 km sobre el nivel medio del suelo ocednico. Las dorsales se
caracterizan por su volcanismo activo ya que a través de ellas se forma nuevo suelo

ocednico con material que proviene del interior de la Tierra (Kostoglodov et al, 1999).
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Figura 4.3 Localizacién de las Placas Tectdnicas en México (De la Pefia, 2002)

Sismos de Subduccion

La longitud de la ruptura de los grandes sismos de subduccidon que han ocurrido
durante este siglo en México varia de unos 50 kilémetros hasta 200 kildmetros de
largo. Estos temblores Interplaca ocurren por el roce entre la placa Norteamericana y
las placas ocednicas de Cocos y Rivera, a lo largo de su zona de contacto. Estos sismos
de subduccidn son sismos someros, se concentran entre los 5 y los 35 kilémetros de
profundidad. Como estos sismos ocurren entre la costa y la Fosa Mesoamericana
(FMA), los mas grandes y superficiales llegan a deformar el suelo ocednico durante la

ruptura (Kostoglodov et al, 1999).
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Sismos Intraplaca Profundos

Sismos igualmente peligrosos, aunque de menor magnitud ocurren a profundidades
mayores de 40 kildbmetros, dentro de las placas subducidas (sismos Intraplaca). Estos
sismos profundos se producen por el resquebrajamiento de las placas oceanicas de
Rivera y Cocos en subduccién. Estas placas en subduccion se reconocen como zonas de
Benioff. Una zona de Benioff es la traza que dejan los sismos al graficarse en seccidn
transversal. Las placas ocednicas al penetrar el manto terrestre se deforman,
presentando diversas formas en diferentes regiones del pais. Bajo Jalisco y Colima, la
placa de Rivera cae abruptamente a un dngulo mayor a 45°. En cambio, bajo
Michoacdan y Guerrero, la placa de Cocos se vuelve subhorizontal por cerca de 300
kilémetros de longitud para luego caer abruptamente a un dngulo mayor. Bajo Oaxaca,
la placa de Cocos penetra con un dngulo somero, menor a los 45°, mientras que bajo
Chiapas esta misma placa subduce con un alto dngulo, mayor a los 45°. Por supuesto,
este modelo de subducciéon es inferido de escasos datos sismicos y gravimétricos. Las
grandes presiones que se encuentran mas alld de los 100 kildometros de profundidad
hacen que los materiales pierdan su contenido de agua y otros liquidos, que al
reaccionar quimicamente con el manto, hacen que estos se vuelvan mas livianos y
suban a la superficie terrestre. Esta es la razon de porque los volcanes, por donde sale
este material caliente del interior de la Tierra, se encuentran justo sobre aquella parte
de la placa en subduccién a 100 o mas kildbmetros de profundidad. Durante este siglo
han ocurrido importantes sismos en esta region profunda. Estos terremotos, por estar
ubicados bajo la zona méas poblada de México (el Eje Volcdnico), han producido graves

dafios (Kostoglodov et al, 1999).
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Sismos Corticales

Otros sismos significativos que han ocurrido en México durante este siglo son los
sismos corticales. Estos eventos ocurren dentro de la placa Norteamericana, son
sismos Intraplaca muy superficiales (no llegan a sobrepasar los 35 kildbmetros de
profundidad). Sus magnitudes son considerablemente menores a las de los sismos de
subduccidn, incluso menores a la de los sismos profundos; sin embargo, debido a que
son superficiales y ocurren principalmente a lo largo del Eje Volcanico Mexicano,
donde se concentra la mayoria de la poblaciéon en el pais, pueden provocar graves

danios (Kostoglodov et al, 1999).

Sismos Interplaca

Otros sismos importantes son los sismos Interplaca que ocurren entre las placas de
Norteamérica y Pacifico, a lo largo de las fallas de Cerro Prieto e Imperial al norte de
Baja California. Estos sismos ocurren a profundidades muy someras y llegan a alcanzar
magnitudes hasta de 7 grados. Debido a que son sismos superficiales, pueden provocar

grandes dafios a las poblaciones cercanas (Kostoglodov et al, 1999).

Sismos en los océanos

Otros grandes sismos que ocurren en México, pero son de poca importancia para la
evaluacion del peligro sismico en el pais, son aquellos que se ubican dentro de las
Zonas de Fractura Ocednicas y a lo largo de las Dorsales. Por su ubicacidon, bajo el
fondo del mar, muy alejados de las costas, estos sismos no han producido dafios
apreciables a las construcciones; sin embargo, algunos han sido sentidos en tierra

debido a su gran magnitud {(Kostoglodov et al, 1999).
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Sismos Lentos

El primer modelo mecénico del origen de los terremotos fue propuesto por E. Reid en
1911, con la teoria del "rebote eldstico”. De acuerdo con esta teoria, las
deformaciones eldsticas se van acumulando en una regidn, hasta superar la resistencia
del material, produciendo una fractura con movimiento relativo de bloques, asi como
la relajacién de las deformaciones acumuladas. La energia eldstica se almacena de
forma lenta, mediante procesos que pueden durar desde decenas hasta cientos de
afios. En cambio, la liberacién de la energia, que se manifiesta en los terremotos dura

solo algunas decenas de segundos.

Este modelo implica la existencia del ciclo sismico, el cual consta de 4 fases: periodo
pre-sismico, co-sismico, post-sismico e intersismico. Cada una de estas etapas va
acompafiada de deformaciones que pueden ser medidas sobre la superficie terrestre
por medio de técnicas geodésicas. En México, desde 1992, se viene realizando un
monitoreo de la deformacién mediante diversas técnicas como el GPS y la nivelacidn

geodésica (Kostoglodov et al., 2001; Franco 2002).

Los sismos lentos, SQ del inglés silent earthquakes, son absolutamente un nuevo tipo
de eventos de rebote elastico, los (SQ) duran de varios dias hasta varios afios y se cree
que pueden desencadenar grandes terremotos de subduccién en brechas sismicas

maduras, como la brecha sismica de Guerrero (Kostoglodov et al, 2001).

En el afio de 2001, Lowry et al. reportaron la existencia de un deslizamiento transitorio
en la Brecha de Guerrero, que empezd a principios de 1998 y tuvo una duraciéon de

aproximadamente 3-4 meses. El momento liberado en este deslizamiento es
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equivalente al de un evento sismico de M = 6.5. La Unica estaciéon permanente que
registré este movimiento asismico fue la estacidn de Cayaco (CAYA). Ademads, los
datos de nivelacion del perfil de Atoyac (Franco 2001, Kostoglodov et al., 2001) y de las
estaciones de ocupacion temporal (campafia 1996-1998) apoyan estas observaciones

(Franco et al., 2001, Franco 2002).

A principios del mes de octubre de 2001, varias estaciones permanentes de la red de
Guerrero registraron un nuevo “evento lento” o deslizamiento asismico, que por su
magnitud y duracion (aproximadamente de 6-7 meses) se considera de gran

importancia en la comprension y replanteamiento de la teoria del ciclo sismico.

El estudio de los eventos lentos o silenciosos en México permitird realizar un analisis
detallado de la energia de deformacién eldstica acumulada, para determinar en que
region de la zona de contacto entre las placas de Norte América y Cocos se produce la
liberaciéon de energia por medio de deslizamientos asismicos. También ayudard a
verificar que relacién guarda dicha regién con la zona acoplada de las placas, lugar
donde se generan los grandes sismos caracteristicos de la zona de Guerrero (tomado
de

http://tlacaeleligeofcu.unam.mx/~ivonne/redes gps v sus aplicaciones par.htm).

Gaps

Los GAPS o brechas sismicas, son las dreas de contacto entre las placas en el cual no se
ha producido un temblor de importancia en un lapso relativamente grande, por lo que
es de predecirse altas posibilidades de ocurrencia de un gran temblor a partir de la
necesidad de liberar energia, previendo, un gran desastre (tomado de

http://www.guerrero.gob.mx/?P=readart&ArtOrder=ReadArt&Article=833); en base a

76



esto han sido catalogados 5 gaps en México en 1979, segun se muestra en la figura 4.4,
De éstos, se han "roto" (esto es, han experimentado sismos correspondientes
fracturando las dreas de los gaps), hasta la fecha, tres, en los sismos de Oaxaca (1978,
M = 7.8), Petatlan (1979, M = 7.6) y Michoacan (1985, M = 8.2 y M = 7.5). El sismo de
Playa Azul (1981, M = 7.3) ocurrié dentro del gap de Michoacan, pero no alcanzé a

romperlo completamente.

Quedan, por lo tanto, dos gaps mayores: el de Jalisco, donde ocurrié en 1932 el que ha
sido, probablemente el mayor sismo registrado en México, y que estd maduro y puede

ser origen de un gran terremoto en un futuro préximo.

Otro gap es el de Tehuantepec, localizado en la zona donde la dorsal de Tehuantepec
intersecta la trinchera; este gap no ha producido hasta ahora sismos fuertes, por lo
que su potencial es desconocido. Existe la posibilidad de que el corrimiento en esta
zona sea asismico debido a la presencia de esta dorsal de casi 2 km de relieve; la
geologia superficial presenta también grandes cambios en la estructura de esta zona.
Se requieren mayores estudios tecténicos para tener una idea mds clara de su

potencial sismico.

Existe, por dltimo, un gap relativamente pequeiio en Oaxaca; aparentemente el sismo
de 1978 no alcanzd a romperlo completamente. Un sismo que completaria la ruptura
(rompiera completamente) de este gap seria probablemente de mecanismo sencillo y

de magnitud intermedia (del orden de 7.1 +); puede ocurrir en un futuro cercano.

En la figura 4.4 se notan tres regiones donde no se tiene evidencia convincente de la

ocurrencia de grandes sismos durante este siglo. Estas tres regiones se encuentran en
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el Graben el Gordo (GEG), frente a las costas de Colima; Costa Grande de Guerrero y

en Tehuantepec, en el estado de Oaxaca. Estas regiones se denominan brechas

sismicas por su ausencia de grandes sismos. Medidas continuas de deformacién

permitiran definir en un futuro si estas zonas son Asismicas (regiones donde la energfa

se disipa sin producir grandes temblores) o son potencialmente peligrosas.
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Figura 4.4. Gaps sismicos {Kostoglodov et al., 1999).
4.3 Zona de estudio

Estado de Guerrero

Los sismas de Subduccidn, occurren principalmente en la franja costera del Estado de

Guerrero. Este tipo de sismos, son catalogados como los mas peligrosos por deformar

el suelo ocednico y ser generadores de tsunamis. Sismos profundos, estos sismos son
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frecuentes en la zona del rio Balsas. Sismos corticales, se registran principalmente en

el Eje volcanico del pais, sin afectar directamente a Guerrero.

De acuerdo a la descripcion anterior, es posible ubicar a Guerrero en un espacio
territorial latente a la presencia de sismos, al estar edificado sobre suelo de

convergencia de placas, sino también por la presencia de brechas sismicas.

La brecha de Guerrero

Representa una de las principales preocupaciones de los investigadores, al ser una
zona de ruptura, en la que desde hace mas de noventa afios no se registra un sismo.
Considerando la magnitud de los temblores anteriores, estos han oscilado entre los 7.5
y 7.9 grados, por lo que de acuerdo al tiempo transcurrido, se espera un sismo maximo

a 8.4 grados, lo habria de representar un sismo superior al ocurrido en 1985.

Tal como ha sido citado por diversos investigadores a nivel mundial, el Estado de
Guerrero es un atractivo tema de estudio para la prediccion, debido a que cuenta con
varias brechas, siendo la de mayor interés La Brecha de Guerrero.

(http://www.guerrero.gob.mx/?P=readari&ArtOrder=ReadArt&Article=833)

La zona de estudio comprende la regién del estado de Guerrero 15,5-17,5 N 98,0-
102,0 W. En esta zona de acuerdo con los estudios realizados por Singh (1983) para

75.5 afios de datos, existe una brecha sismica en la zona.
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Figura 4.5 Denominacién de las zonas de estudio de acuerdo con su actividad sismica y régimen
tecténico: Jalisco, Michoacan, Guerrero y Oaxaca. Tomada de Singh 1983,

Ademas de todo lo anterior una caracteristica importante de la zona de guerrero es
que es de las unicas zonas a lo largo de la trinchera mesoamericana mexicana donde

se estan desarrollando proyectos de monitoreos locales.
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4.4 Analisis de datos

En este estudio se han tomado los datos de epicentros localizados frente a la costa de
guerrero del periodo de 1990 a 2005 proporcionados por el Servicio Sismoldgico
Nacional. Si bien en el trabajo de Singh se detiene en 1983 y los datos aqui analizados
comprenden el periodo 1990-2005, se pretende que el estudio estadistico sea valido

para un periodo de 100 anos.

La nueva red de Banda Ancha permite una mejor caracterizaciéon de sismos cuya

magnitud es inferior a 3.

La figura 4.6 representa los 4700 epicentros localizados en la zona de estudio para el
periodo de 16 afios 1990-2005, tal que el tamafio de cada circunferencia es
proporcional a la magnitud del evento. En la figura se observa que la cantidad de
sismos pequefios y medianos aumenta en direccién al estado de Oaxaca y se puede
distinguir un enjambre cerca del gap de Guerrero, asi como también se observa que

los EQ son de mayor magnitud alejados de la costa.

Andlisis de Magnitudes de datos sismicos por afios

Lo primero que se hizo fue la observacién de datos de manera grifica para ver el

comportamiento de los mismos.

Para tener una mejor vision de los datos y dado que se trabajardn por afios se han

representado a manera de series de tiempo resaltando los eventos extremos.
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De las figuras anteriores podemos observar que la media global de magnitud en los sismos se puede
considerar como 3.9 x 0.4; el ndmero de EQ con magnitud mayor al umbral 5 estd entre 0-7 por
afo, sin embargo los anos 1997 y 2002 presentan 9 y 14 eventos respectivamente, lo cual duplica el

namero de los eventos de magnitud >5 que se presentan en la zona.

Las figuras correspondientes a los afios 1995, 1996, 2001, muestran claramente que los EQ con

magnitudes mayores a 6 producen un niumero de réplicas importantes como lo sefiala Omori{(1894).

La influencia del tipo de instrumentacién utilizada para el registro de sismos es muy evidente a lo
largo de los afios, ya que a partir de la implementacién de sismégrafos de Banda Ancha en 1992 el

namero de registros de EQ de magnitudes inferiores a 3 se incrementa considerablemente.

De aqui observamos que no tenemos eventos tal que su magnitud sea menor a dos y mayor a 8, por
lo que se decidié tomar como umbrales las magnitudes correspondientes de 3, 4, 5, 6, 7 para este
analisis, aunque es bien sabido que mientras mayor magnitud tenga un sismo, libera mayor energia y

es mas destructivo.

Andlisis mensual de EQ’s

Dado que la finalidad de este estudio es encontrar una caracterizacidén de los datos de los eventos
como una distribucién estadistica, ademas del andlisis de magnitudes, otra representacion

importante es la del nimero de eventos ocurridos por mes en cada afio sin importar la magnitud.
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Grdficas de nimero de EQ por mes y por afio
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De las graficas de series de tiempo por afio y de lo observado en las gréaficas de

numero de sismos mensuales por afio se han extraido los datos en una tabla ilustrativa

del nimero de eventos extremos y el nimero maximo de EQ’s mensuales por afio.

Afio M:>5 No. Max
EQ mens
1990 5 27
1991 5 36
1992 7 24
1993 7 32
1994 3 27
1995 3 98
1996 7 54
1997 9 78
1998 6 57
1999 0 34
2000 0 30
2001 7 201
2002 14 94
2003 1 57
2004 5 58
2005 1 44

Tabla 1. Eventos extremos y nimerc maximo de EQ’s mensuales por aiio.

Estos datos muestran una clara dependencia entre la existencia de EQ de gran

magnitud y el nimero total de eventos que como se indicd anteriormente en parte es

debido al efecto de réplicas descrito por Omori(1894).

Por otro lado, también es importante hacer el andlisis del ndmero de EQ's por

magnitud por afo, para lo cual se han representado los datos en histogramas por afio

(Apéndice B) y se presenta el histograma para el periodo de tiempo considerado en

este estudio, de 16 ainos.
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4.5 Ajuste de un Proceso de Poisson No-Homogéneo Pareto

La metodologia general para este anélisis es obtener la tasa variable de ocurrencia
de un proceso Poisson no Homogéneo. Para esto se utiliza la teoria moderna de los
Valores extremos con la funcién de distribucion generalizada de Pareto con el

propdsito de obtener la tasa de ocurrencia del proceso.

Por la propiedad de la estabilidad del umbral se sabe que los excesos pueden ser
ajustados a una DGP y se procede a hacer un analisis de los excesos, por lo que es
necesario obtener los pardmetros de forma y escala de la DGP, k y a
respectivamente; para obtener dichos pardmetros se ha usado un método gréfico,
como el mostrado en la figura 4.7, realizando una regresion lineal de la media de los
excesos contra la magnitud del umbral fija, donde lo primero es obtener la media de

los excesos, para lo cual procedimos de la siguiente manera.

Para obtener la media de excesos (suma de las diferencias positivas de la magnitud
del umbral fijo y la magnitud de los sismos que sobrepasan el umbral, entre el
numero de excesos), y la media de excedentes (suma de la magnitud de los sismos
que sobrepasan el umbral fijo entre el nimero de excedentes) se utiliza la ecuacion

3.32.

2 (x - 1)

ix;>u

X, =
N

Primero se obtiene el grafico de media de excedentes sobre un umbral y se

. aps . . 2
comprueba la viabilidad del ajuste lineal de los datos observados con un R” que dehe
ser cercano a la unidad.
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Figura 4.8 Grafico de med ia de excedentes para 2| periodo de tiempo 1990-2005.

Una vezrealizada Iz regresion lineal, |a pendiente de la recta obtenida es;

m=% ¥ la intercepcion es I,:ik dedonde E==- W a-b(1+ k)

+ 1+ m+1

Este procedimiento se realizd para los sismos de cada ano utilizando los cadigos del

Apéndice €, de donde se obtuvieron las graficas mostradas en le Apéndice D. Los

parametros de la Distribucion Generalizada de Pareto, DGP para cada afo estan

dados en la tabla 2, también se caleulan los parametros promedio ya que con estos

compararemos gue tan bien ajusta a los datos anuales y haremos un gjuste global

para todos los afos.
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Afio K a
1990 0.1765 1.5294
1991 0.2195 1.7073
1992 0.25 1.75
1993 0.0695 1.0695
1994 0.1628 1.3953
1995 0.0616 1.1677
1996 0.1381 1.409
1997 0.0891 1.042
1998 0.1635 1.3369
1999 0.1451 1.1776
2000 0.1364 1.1364
2001 0.1905 1.4286
2002 0.0516 0.8448
2003 0.087 0.837
2004 0.1236 1.236
2005 0.2318 1.6239
90-05 0.116 1.177
promedio 0.1419 1.2864

Tabla 2. Parametros para los umbrales establecidos corriendode 1 en 1

Una vez obtenidos los parametros es posible calcular la funcién de DGP que ajusta

los excesos. Las graficas correspondientes para la DGP por afio comparada con el

promedio se muestran a continuacién

96



Q.140
a1
0.100
0.080
0.060
0.040
0.0z0

0.000

Generalized Pareto Distribution 1950

S akals

OF.a proreda

3383aaaaa

25 3 35 ] 45 3

3.3

a.100

03.980

a.oel

o4

0 020

0.000

Generalized Pareto Distribution 1591

° L]

e
2o Co
.QOooouocg
92900

35 4 a5 5

§8e88e

55

I pp————

0.140

0.120

0.100

0.080

0.060

0.040

0.020

0.000

Generalized Pareto Distribution 1992

25 3 3.5 a4 4.5

= Ghalx)

® K.a promedio

5.5

a 100

a.0s80

0.060

U D40

[t e

0000

Generalized Pareto Distribution 1993

BKa et

97




Generalized Pareto Distripution 1954

G.120

0.100
.0 ' S Gk
0.080 P L s

0ued | ) L TPp——

L
0040 7 [

. $
= assaﬂaaoooe

0.000 a

(33
N
ir
w

w
[
>
a
r
v
ur
n

Generalized Pareto Distribution 1995

Q.140

°.120

o.100

o800 O Gl

0.06a L]

8
g
0.040 1 8 8
o0

0000

Generalized Pareto Qistribution 1996

o.og ® Gh,aix]

u.06 ® Gk, aiv| promedio

0.04

Q.02
o v s ® e

Generalized Pareto Distribution 19597

.08

- ko

w06 - Gk, i promedio




Generalized Pareto Distripution 1998

o
®a
L]
°v°°"000

E) 3.5 1 a5 5

© Ghal)

® Gicalx) promedio

012
01
o.08
096
.04

0.02

Generalized Pareto Distribution 1999

@ Ghaixl

Wik alx) promede

’9’
Dgo

2% 1 15 a

]

:33388339sa

0.12

0.1
0.08
o.oe
go4

0.0z

~

Generalized Pareto Distribution 2000

oe
ee
L2

25 3 ER) a ak

3883839:.-

Gl

S Ghaixl promedis

u.i4

.1
cus
u.ue
004

o.o2

Generalized Pareto Distribution 2001

25

GGl aix|

B ok ain] poomeds

99



0.1
G.us
0.9
0.04
0.0z

Generalized Pareto Distribution 2002

.B
*s
o
L)

a2
o”‘oago

25 3 ER

90.
*0og
2000028888090 000
A 45 5 55 B

o
i

S Ghalx|

B S ainl proeedco

Generalized Pareto Distribution 2003

e
ny

[+]
og
e}
®0pg ) °.°D¢g
9000000002088

3 a

e
fo

e

SGhaix

BGhal prosede

Generalized Pareto Distribution 2004

bl
00000000 ® o

& 4.5 o 55 &

b.5

B Gkt proeedo

Generalized Parete Distribution 2005

L5

B Ghais|

B G atn| proede

100



Vemos que para la mayoria de los afios analizados el ajuste de los pardmetros
promedio de la DGP reproduce el comportamiento de los datos, sin embargo, los
afios 2002, 2003 y 2005 presentan claras discrepancias en los ajustes; como estos
afios presentan caracteristicas atipicas de la zona, mencionadas en los anélisis de
datos anteriores, se procederd a calcular las probabilidades de toda la zona, para

periodos hasta de 100 afios, con los pardmetros promedio.

La probabilidad de ocurrencia de los excesos, se obtiene utilizando un proceso de
Poisson no-homogéneo de Pareto, para esto se necesita conocer la tasa de

ocurrencia de excesos 0 del proceso Poisson no-homogéneo.
1
kle—u)l*
B(e)= NT 1- M‘ (4.1)
a

Considerando un umbral de uno en uno en periodos de un afio durante dieciséis

afios obtenemos las siguientes tasas de ocurrencia para los parametros promedio.

Exceso 'e’ Tasa de Ccurrencia

143.8569456
90.23123637
2.186068225
0.397686444
7 0.048251998
Tabla 3. de Tasa de ocurrencia para los datos promedio de 1990 a 1995

||~ (W

Probabilidad de que ocurran n eventos conh un exceso e
Umbrales

n >3 >4 >5 >6 >7

0 0 0 0 0 1.78479E-09
1 0 0 0 0 3.59527E-08
2 0 0 0 0 3.62115E-07
3 0 0 0 0 2.43148E-06
4 0 0 0 0 1.22449E-05
5 0 0 0 0 4.93322E-05
6 0 0 0 0 0.000165624
7 0 0 0 0 0.000476618
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8 0] 0] 0 0 0.001200123
9 0 0 0 0 0.002686138
10 0 0 0 0 0.005410947
Probabilidad de que ocurran n eventos con exceso e para un umbralde 5
Excesos
n >3 =>4 >5 >6 >7
0] 6.80798E-07 0.003011306 0.117690851 0.500634366 0.828069073
1 9.66733E-06 0.017481778 0.251822407 0.346378531 0.15622244
2 6.86381E-05 0.050744196 0.269411447 0.119826059 0.014736362
3 0.000324887 0.098196472 0.192152686 0.027635055 0.000926714
4 0.001153348 0.142516997 0.102786987 0.00478003 4.37082E-05
5 0.003275509 0.165473108 0.04398654 0.000661441 1.64919E-06
6 0.007752039 0.160105754 0.015686289 7.62729E-05 5.18555E-08
7 0.015725564 0.132782141 0.004794837 7.5388E-06 1.39757E-09
8 0.027912876 0.096356374 0.001282436 6.51992E-07 3.2958E-11
9 0.044040316 0.062153946 0.000304891 5.01222E-08 6.90868E-13
10 0.062537248 0.036082737 6.52374E-05 3.46785E-09 0
Probabilidad de que ocurran n eventos con exceso e para un umbralde 6
Excesos
n >3 >4 >5 >6 >7
0 0.165298888 0.479077244 0.762442017 0.916032895 0.976369201
1 0.297537999 0.352549798 0.206796246 0.080338836 0.023349366
2 0.267784199 0.129719541 0.028044551 0.003522979 0.000279194
3 0.160670519 0.031819919 0.002535497 0.0001025992 2.22559E-06
4 0.072301734 0.005854017 0.000171925 2.25818E-06 1.3306E-08
5 0.026028624 0.000861587 9.3262E-06 3.96098E-08 6.36411E-11
6 0.007808587 0.000105673 4.21589E-07 5.78982E-10 2.53657E-13
7 0.002007922 1.11091E-05 1.63353E-08 7.25407E-12 0
8 0.000451783 1.02189E-06 5.53825E-10 7.95255E-14 0
9 9.03565E-05 8.35558E-08 1.66904E-11 0 0
10 1.62642E-05 6.14882E-09 4.52691E-13 0 0
Probabilidad de que ocurran n eventos con exceso e para un umbral de 7
Excesos
n >3 >4 >5 >6 >7
0] 0.818730753 0.92148762 0.970313043 0.990302548 0.997346362
1 0.163746151 0.075346299 0.029241873 0.009650279 0.002650114
2 0.016374615 0.00308038 0.000440624 4.70199E-05 3.52089E-06
3 0.001091641 8.39567E-05 4.4263E-06 1.52733E-07 3.11853E-09
4 5.45821E-05 1.7162E-06 3.33483E-08 3.72087E-10 2.07161E-12
5 2.18328E-06 2.80653E-08 2.01001E-10 7.25181E-13 1.10092E-15
6 7.27761E-08 3.82465E-10 1.00958E-12 0 0
7 2.07932E-09 4.46751E-12 4.34645E-15 0 0
8 5.19829E-11 4.56613E-14 0 0 0
9 1.15518E-12 0 0 0 0
10 2.31035E-14 0 0 0 0
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Probabilidad de que ocurra al menos 1 sismo en 100 afios

M>3 M>4 M>5 M>6 M>7
1 1 1 0.999999998
Probabilidad de que ocurra al menos 1 sismo en 100 afics
Umbral >3 >4 >5 >6 >7
3 1 1 1 1| 0.9959995682
4 1 1 1] 0.999999988 | 0.993049199
5| 0.99999932 | 0.99698869 | 0.882309149| 0.499365634( 0.171930927
6| 0.83470111| 0.52092276| 0.237557983| 0.083967105( 0.023630799
7| 0.18126925| 0.07851238| 0.029686957 | 0.009697452| 0.002653638

De lo anterior podemos observar que para umbrales de 3, 4, 5 hay muy alta
probabilidad de ocurrencia. Lo mas interesante y uno de los objetivos del presente
trabajo es obtener la probabilidad de ocurrencia de eventos extremos con la
metodologia propuesta, de donde para umbrales de 6 y 7, la probabilidad de
ocurrencia de al menos un sismo de magnitud mayor a 7 es baja, sin embargo, al no
ser cero es probable que ocurra al menos un evento de magnitud 8 en periodos de

100 afos.

103



4.6 Conclusiones

Una de las metas al describir los procesos geoldgicos es poder predecir su
comportamiento futuro, sin embargo esto no ha sido posible a pesar de los muchos
esfuerzos que se hacen en la ciencia. Por ello un pequefio avance es la
caracterizacién de los procesos como sismos o erupciones volcénicas, pues permite
un avance hacia la prediccion. Es en este sentido, que el objetivo de esta tesis se
sitla dando una caracterizacion no lineal, con Distribucion Generalizada de Pareto, a
una serie sismica. El andlisis de datos se realizd en un periodo de 16 afios de 1990 a

2005, de todos los sismos registrados por el SSN en la zona de Guerrero.

En el anadlisis de estos datos podemos observar que la influencia del tipo de
instrumentacién utilizada para el registro de sismos es muy evidente a lo largo de los
afios, ya que a partir de la implementacion de sismégrafos de Banda Ancha en 1992
el niamero de registro de EQ de magnitudes inferiores a 3 se incrementa

considerablemente.

La media global de la magnitud de los EQ se puede considerar 3.9 = 0.4; el nimero
de EQ con magnitud mayor a 5 esta entre 0-7 por afio, sin embargo los afios 1997 y
2002 presentan 9 y 14 eventos respectivamente, lo cual duplica el niamero de los
eventos de magnitud >5 que presenta la zona. Ademas la cantidad de sismos
pequeiios y medianos aumenta en direccion al estado de Oaxaca y se puede
distinguir un enjambre cerca del gap de Guerrero, asi como también se observa que

los EQ son de mayor magnitud alejados de la costa.
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El andlisis de datos correspondientes a los afios 1995, 1996, 2001, muestran
claramente que los EQ con magnitudes mayores a 6 producen un numero
importante de réplicas importantes como lo sefiala Omori (1894), por lo que el
numero total de eventos registrados por mes aumenta considerablemente. Sin

embargo el ajuste de datos por la DGP no es afectado por la existencia de réplicas.

En la mayoria de los afios analizados el ajuste de los pardmetros promedio de la DGP
reproduce el comportamiento de los datos, excepto para los afios 2002, 2003 y 2005
que presentan claras discrepancias en los ajustes; como estos afios presentan
caracteristicas atipicas de la zona, se realizd el célculo de las probabilidades con los

parametros promedio.

Finalmente se puede concluir que los parametros determinados a partir de datos
sismicos de un periodo de 16 afios nos permite calcular con una buena aproximacion
las probabilidades de ocurrencia de sismos de magnitudes superiores a 5 para un
periodo de 100 afios en la zona de Guerrero, encontrando que es probable que

ocurra al menos un evento de magnitud 8.
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APENDICES

APENDICE A. Definiciones

A.1  PROCESOS ESTOCASTICOS

El concepto de Proceso Estocastico o Aleatorio ha sido de gran utilidad como una

herramienta matematica en la caracterizacién de fendmenos naturales vy fisicos.

Definicion: Un proceso estocastico X ={X(t):t €T} es una coleccion de variables
aleatorias. Es decir, para cada t en un conjunto indexado T, X(T) es una variable
aleatoria. Si el conjunto T es un conjunto numerable, X es llamado un proceso

discreto, y si T es un conjunto continuo, X es llamado un proceso continuo.

Definicion: Un proceso estocastico {N(z),t =0} se dice que es un proceso de conteo
si N(t) representa el numero total de eventos que han ocurrido al tiempo t. Un

proceso de conteo N(¢) debe satisfacer:

1. N(H=0

2. N(t) es de valor entero.

3. Si s<t, entonces N(s)=< N(?)

4. Para s<t, N(t)-N(s) es el numero de eventos que han ocurrido en el

intervalo (s,z].

Se dice que un proceso de conteo posee incrementos independientes si el nUmero

de eventos que ocurren en intervalos de tiempo disjuntos (es decir, que no se tenga
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algun elemento en comun entre los intervalos) no tiene efecto sobre la probabilidad
de ocurrencia de cualquier otro evento. Por ejemplo, esto significa que el nimero de
eventos que han ocurrido al tiempo t, es decir, N(¢), debe ser independiente del

nimero de eventos que ocurran entre los tiempos t y t+s, es decir, N(t + 5) - N(s).

Se dice que un proceso de conteo posee incrementos estacionarios si la distribucidon
del numero de eventos que ocurren en cualquier intervalo de tiempo depende
solamente del tamafio del intervalo de tiempo. Es decir, el proceso tiene
incrementos estacionarios si el numero de eventos en el intervalo (z, + 5,¢, + 5| ( es
decir, N(t,+ s)—N(t, + 5)) tienen la misma distribucién que el nimero de eventos

en el intervalo (¢,,,] (es decir, N(t,) - N(¢,)) paratodo ¢, <t,,y s>0.
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APENDICE B. Histogramas

Como se menciond anteriormente es importante hacer el andlisis del nimero de
EQ’s por magnitud por afio, para lo cual se han representado los datos en
histogramas por afio, y un histograma para el periodo de tiempo considerado en

este estudio, de 16 afios.
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APENDICE C. Programas

Aqui se presentan los codigos utilizados para obtener el ajuste de los datos con una
DGP y la obtencion de las tasas de ocurrencia de los excesos del Proceso Poisson No-
Homogéneo.

C1 Media de excesos y excedentes

%*******************************************************************

% Programa que calcula la media de excesos y la media de excedentes

% Para cada afio
%*******************************************************************

clear;
clc;
vec=[];
load('/Volumes/NO NAME/Coyuca 1995/magnitudes/dattotal.mat');
A=[];
k=input(' Introduzca el n?mero de datos por analizar ');
for n=1:1:5
um=3:1:7;
exceso=0;
sum=0;
count=0;
numexcedentes=0;
sumaexcedentes=0;
sumaexceso=0;
exces=0; %se inicializa en cero para evitar que se guarde el valor anterior
fori=1:1:k
if dattotal(i,1)>um(1,n)
count=count+1;
sum=sum-+dattotal(i,1);
exces=dattotal(i,1)-um(1,n);
SUMaexceso=exceso+exces;
exceso=sumaexceso;
sumaexcedentes=sum;
numexcedentes=count;
cl=numexcedentes;
c2=sumaexcedentes;
c3=sumaexceso;
mediaexcedentes=c2/c1;
mediaexcesos=c3/c1;
end
end

119



if exces== %si no hay magnitudes mayores al umbral hace cero la media de

excesos
mediaexcesos=0;
end
vec(n,1)=um(1,n);
vec(n,2) = mediaexcedentes;
vec(n,3)= mediaexcesos;
end

%*******************************************************************

% Se realiza el ajuste lineal y las graficas para la media de excesos y excedentes
%*******************************************************************

umv=vec(:,1);
X=umv;

mediaexcedentesv=vec(:,2);
y=mediaexcedentesy;

mediaexcesosv=vec(:,3);
w=mediaexcesosv;

m=1;

p=polyfit(x,y,m);
z=(3:0.1:7);
f=polyval(p,z);

subplot(2,2,1), plot(x,y,".",z,f,"-');
grid;

xlabel('Threshold');
ylabel('Mean of Exceedance');
xlim([0,8]);

ylim([0,9]);

=1;

g=polyfit(x,w,l);
g=polyval(q,z);

% h=((-0.1352)*x)+1.4898;
% z2=(3:0.1:7);
subplot(2,1,2), plot(x,w,".",z,g,"-');
grid;

xlabel('Threshold');
ylabel('Mean of Excesses');
xlim([0,8]);

ylim([0,1.5])
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C.2 DGP

%*******************************************************************

% Una vez realizado el ajuste lineal, calcula los parametros

% de la DGP para el afio en cuestiénn
%*******************************************************************

clear all;

clc;

m =input(' Introduce la pendiente de la recta ');
k=(m/-(m+1));

b=input('Introduce la ordenada al origen de la recta ');
a=(b*(1+k));

I=input('Introduce el n?mero de datos por analizar ');
load('F:\Coyuca 1995\magnitudes\dattotal.mat');
f=5741,;

%*******************************************************************

% Calcula también los parametros de la DGP para el promedio
%*******************************************************************

m1=-0.099;
b1=0.96;
ki=(m1/-(m1+1));
al=(b1*(1+k1));
fori=1:1:f;
x1=dattotal(i,1);
cl=(k1*x1)/a1;
d1=(1-c1)M(1/k1);
G1(i,1)=d1;
y1=G1;
end
load('F:\Coyuca 1995\magnitudes\dat92.mat');
fori=1:1:l;
x=dat92(i,1);
c=(k*x)/a;
d=(1+c)(-1/k);
G(i,1)=d;
y=G;
end

%*******************************************************************

% Grafica los valores obtenidos de la DGP

% para el afo en cuestion y para el promedio
%*******************************************************************
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plot(dat92,y,'*',dattotal,y1, *r')

% plot(dat05,y,'*')

grid;

% plot(datt0,y1,'*r');hold on;
ylim([0,0.2]);

xlim([2.5,8]);

C3 Tasas de ocurrencia

%*******************************************************************

% Calcula las tasas de ocurrencia de excesos del Proceso Poisson No-Homogéneo

%*******************************************************************

clear;clc;
vec=[];

load('E:\Coyuca 1995\magnitudes\datt0.mat');
t=input('Introduce el periodo de tiempo t =");
I=input(' Introduzca el n?mero de datos por analizar');
k=input('Introduzca el par?metro de forma: k=");
a=input('Introduzca el par?metro de escala: a ="');

for n=1:1:5
um=3:1:7;
count=0;
numexcedentes=0;
fori=1:1:l
if dattO(i,1)>um(1,n);
count=count+1;

excso=datt0(i,1)-um(1,n);

d=(k*excso)/a;

numexcedentes=count;

cl=count;

tasaoc=(c1/t)*((1-d)*(1/k));

vec(n,2)=tasaoc;
end
end
vec(n,1)=um(1,n);
end
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APENDICE D. Griaficas de media de excedentes y media de excesos

Para obtener los pardmetros de forma y escala de la DGP, k y a respectivamente, se
ha usado un método grafico, como el mostrado en las figuras de este apartado,
realizando una regresion lineal de la medida de los excesos contra la magnitud del

umbral fijo.
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