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Resumen

Cuando ocurre un terremoto las ondas viajan rapidamente a través de la corteza, produciendo movimien-
tos en su superficie. La corteza actiia como un filtro atenudndolas o amplificdndolas en ciertas frecuencias. El
conocer la frecuencia fundamental del medio por donde las ondas atraviesan nos permite mitigar los efectos
que un sismo pudiera tener en zonas densamente pobladas, al advertir de la construccién de estructuras que
tengan una frecuencia natural de vibrar cercana a la del sitio donde se cimentan.

Para conocer la frecuencia fundamental del sitio una de las técnicas que suele aplicarse es la de obtener
los cocientes espectrales dividiendo la componente horizontal de los desplazamientos entre la componente
vertical (Técnica de Nakamura) que se puede explicar por medio de la teoria de campos difusos. En este
trabajo, se fundamenta teéricamente esta técnica y se aplica a cinco modelos estratigraficos, validdndola con
otros dos métodos.

Los cocientes espectrales, se calculan de dos maneras: considerando una fuente profunda (sismo) en donde
las ondas, al sufrir difraccién mdltiple, son consideradas como un campo difuso (propagacién vertical); y la
segunda consiste en fuentes distribuidas en la superficie (el campo es descrito en tres dimensiones).
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Abstract

When an earthquake occurs rapidly waves travel through the crust, and part of its energy results in surface

movements. The crust acts as a filter attenuating or amplifying certain frequencies. When the fundamental
frequency of the medium is known in which waves pass through, it allows us to mitigate the effects that an
earthquake might have on densely populated areas, by constructing structures with a natural frequency of
vibration far from that of the site one.
One of the techniques usually applied for computing the fundamental frequency of the site the Nakamura
technique which consists in obtaining the spectral ratios from horizontal component of displacements related
to the vertical ones. This technique can be explained by the diffuse field theory, and in this thesis it is
theoretically grounded. Five stratigraphic models are analyzed considering two hypothesis to simulate the
diffuse field: one consists in supposing a deep source where waves scattered all around the media (vertical
propagation), the other corresponds to multiple sources distributed on the surface (the field is described in
three dimensions). The results are validated with two different methods.
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Capitulo

Introduccion

Los terremotos han ocurrido desde hace millones de afios y continuaran ocurriendo. Algunos ocurren
cerca de zonas densamente pobladas, donde se pueden ver afectados los habitantes y la infraestructura.
Hasta ahora ha sido imposible predecir la ocurrencia de los terremotos, pero es posible mitigar sus efectos
reduciendo la pérdida de vidas y los dafios.

A los peligros asociados con sismos se le conoce como riesgos sismicos. A la ingenieria sismica le
corresponde la identificacién y mitigacién de los riesgos sismicos. El movimiento del suelo y el dafio
estructural son los riesgos sismicos més importantes [[1]].

Cuando ocurre un sismo las ondas viajan rdpidamente a través de la corteza; cuando estas llegan a la
superficie producen movimientos del suelo, cuya duracién depende de la localizacién y el tamaiio del sismo
y de las caracteristicas del sitio. A pesar de que los viajes de las ondas sismicas sean principalmente en roca,
cuando llegan a superficie a menudo atraviesan capas de suelo, las cuales pueden tener una gran influencia
en la determinacion del movimiento del suelo. El suelo actia como un filtro para las ondas sismicas, ya que
atenda el movimiento en ciertas frecuencias y lo amplifica en otras frecuencias.

En un sismo, el dafio estructural es la principal causa de muerte y de pérdida econémica. Por ello es
necesario conocer las caracteristicas dindmicas del suelo en donde se cimentan las estructuras. Con el paso
de los afios, se han tenido grandes avances en materia del disefio por sismo en estructuras, por ello se
han construido cédigos de disefio cuyo contenido ha sido mejorado de acuerdo al avance en las dreas de
Sismologia, Geotecnia y estructuras.

Una caracteristica dindmica del suelo es la frecuencia fundamental y se define como la frecuencia mas
baja a la que cualquier objeto vibra (en este caso, el suelo ). El objetivo de esta tesis es la estimacién
de la frecuencia fundamental de cinco modelos propuestos para poder evaluar los efectos locales del
sitio y de esta manera anticipar los dafios causados por la ocurrencia de movimientos sismicos, mediante
la aplicacion de la técnica de cocientes espectrales H/V de Nakamura suponiendo que el campo de
ondas es difuso, validando los resultados obtenidos con el método de Thomson-Haskell, y con una formula-
cién energética expresada en el manual de disefio por sismo de la Comisién Federal de Electricidad (CFE)[2].
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Para conocer las caracteristicas dindmicas del suelo existen diversas técnicas y métodos. El método de
Thomson-Haskell [3] calcula la respuesta sismica tedrica de un medio formado por estratos horizontales,
homogéneos y paralelos ante la incidencia de ondas planas y se obtiene el valor de la frecuencia donde
la vibracién del suelo es maxima (frecuencia de resonancia o frecuencia fundamental) y el valor de
amplificacién del movimiento sismico. Pero se requiere conocer la estructura del subsuelo, esto se puede
obtener realizando sondeos o estudios sismicos.

En 1989 Nakamura afirmé que la respuesta del sitio ante incidencia de ondas S en un suelo blando se
puede estimar a través del registro en las tres componentes (N-S, E-W y vertical) de ruido ambiental durante
unos minutos, el procesamiento es sencillo y consiste en dividir el espectro de Fourier de las componentes
de desplazamiento horizontales entre el espectro de la componente de desplazamiento vertical (H/V) [4].
Esta técnica revela solamente la frecuencia fundamental del sitio y ha recibido gran atencién debido a la
facilidad de obtencién de resultados [3]].

En esta tesis supondré que el ruido ambiental es un campo difuso (donde la energia promedio se
distribuye en proporciones fijas, en un intervalo de tiempo) que contiene todo tipo de ondas [6]. Y que
un sismo a profundidad en un medio con multiples heterogeneidades también es un campo difuso. Con el
objetivo de calcular el cociente espectral H/V de Nakamura tedrico en superficie y obtener la frecuencia
fundamental de modelos propuestos.

En el capitulo II se presentan los fundamentos tedricos necesarios para comprender este trabajo. Los
temas tratados son los siguientes: La técnica de cocientes espectrales H/V de Nakamura y la interpretacion
de sus caracteristicas.

Definiciéon de campo difuso. El cual puede ser originado por una sola fuente y multiples difractores
6 con varias fuentes distribuidas en la superficie, donde la energia se distribuye de acuerdo al teorema de
equiparticién.

Los fundamentos de elastodindmica y definicion de la Funcién de Green.

Se muestra la conexidn entre los campos difusos y la funcién de Green, lo que implica la proporcionalidad
entre la densidad de energia promedio de un campo difuso y la parte imaginaria de la funcién de Green en
la fuente. Para poder expresar el cociente espectral H/V en superficie para ruido ambiental como la raiz
cuadrada del cociente de las correspondientes partes imaginarias de las componentes del tensor de Green. Y
el cociente H/V en superficie para sismos profundos de incidencia vertical como el cociente del médulo de
las funciones de transferencia horizontales y verticales.

En el capitulo III se presentan los cocientes espectrales H/V obtenidos con la teoria de campos difusos
para tres modelos propuestos y se comparan los resultados de la frecuencia fundamental con el método de
Thomson-Haskell y con una formulacién energética [7]] para calcular el periodo fundamental establecida en
el manual de disefio por sismos CFE 2008. Se comparan dos modelos obtenidos en estudios pricticos donde
se calcula el H/V teérico de acuerdo al enfoque de la elipticidad de las ondas de Rayleigh con el H/V de
campos difusos.

Finalmente, en el capitulo IV se presentan las conclusiones de este trabajo.



Capitulo

Fundamentos tedricos

2.1. El cociente espectral H/V de Nakamura

El dafio provocado por un terremoto estd relacionado con la amplificacién de ondas sismicas debido
a efectos locales del suelo, el anélisis de la respuesta de un sitio ante la incidencia de ondas es lo que se
conoce como funcién de transferencia y es fundamental para la evaluacién del peligro sismico y para el
establecimiento de estrategias de mitigacion de riesgos sismicos en las zonas propensas a sufrir un terremoto.

El tréfico, las industrias, el aire, el oleaje entre otros, son fuentes que provocan vibraciones en el suelo, a
estas vibraciones se les conoce como ruido ambiental. Este se clasifica de acuerdo a la fuente que los genera;
si la fuente es de origen natural se le conoce como microsismo y el originado por la actividad humana se
conoce como microtremores.

Se ha demostrado que los microtremores estin compuestos en su mayoria por ondas superficiales [§]],
las cuales son las causantes de los dafios producidos por los terremotos en las construcciones y por ello son
de interés para la ingenieria.

Las ondas superficiales mas importantes son: las ondas de Love y las de Rayleigh que se propagan en la
superficie y sus amplitudes decaen con la profundidad. Las ondas Love se generan debido a la existencia de
una capa sobre un semi-espacio y la frontera superior es el aire (superficie libre), y producen desplazamientos
horizontales de corte en superficie. Las ondas de Rayleigh se generan debido a la frontera entre el semi-
espacio y el aire, generan un movimiento eliptico retrégrado en el plano vertical del medio de propagacion.
Asimismo, el sentido de rotacién de las particulas se invierte con la profundidad como se observa en la figura
(2.1.1), hasta alcanzar puntos donde no se presenta movimiento, seguidos por oscilaciones correspondientes
a modos superiores de las ondas de Rayleigh [9]].
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Figura 2.1.1: Movimiento de la particula del modo fundamental de las ondas de Rayleigh en un
semi-espacio, propagandose de izquierda a derecha. Se muestra una longitud de onda horizontal; los puntos
estan graficados en un tiempo fijo. El movimiento es retrégrado (opuesto a las manecillas del reloj) en la
superficie, cambiando solamente a movimiento vertical a una profundidad de aproximadamente 1/5 de la
longitud de onda, y llega a ser progrado (en direccion de las manecillas del reloj) a mayores
profundidades.(Tomada de Shearer, 1999)

La técnica de Nakamura, propuesta por primera vez por Nogoshi y Igarashi [10], permite evaluar la
frecuencia de resonancia del suelo con los registros de unos minutos de ruido ambiental con un sensor de
tres componentes, el procesamiento es sencillo y consiste en dividir los espectros promedio de Fourier de las
componentes horizontales de los desplazamientos entre la componente vertical de los desplazamientos [4].

Existen varias propuestas para la interpretacion de las caracteristicas del cociente H/V, las cuales
dependen del tipo de ondas que generan el pico de H/V. Lo dnico en lo que estdn de acuerdo estas
descripciones es que los microtremores estin compuestos principalmente por ondas de Rayleigh. En las
siguientes secciones se explicara cada enfoque.

2.1.1. Interpretacion de Nogoshi: Enlace con las ondas superficiales

El cociente esté relacionado con la elipticidad de las ondas de Rayleigh, debido a la predominancia de
ondas de Rayleigh en la componente vertical, muchos autores (Nogoshi e Igarashi [10]]; Konno y Ohmachi
[[L1]]) estan de acuerdo con este argumento y con el argumento de que la elipticidad depende de la frecuencia
y presenta un pico agudo alrededor de la frecuencia fundamental de los sitios que exhiben un alto contraste
de impedancia entre los sedimentos superficiales y los mas profundos.

El contraste de impedancias en promedio debe ser de 3 para que se observe el pico [8]. Este pico se
relaciona con una singularidad de la componente vertical, correspondiente a una inversién del sentido de
rotacion de las ondas de Rayleigh de retrégrado en bajas frecuencias a trogrado en frecuencias intermedias,
como se muestra en la siguiente figura:
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Figura 2.1.2: Movimiento de particula del modo fundamental de las ondas de Rayleigh, para un modelo de

una capa sobre un semi-espacio, el contraste de impedancia es alto. (Modificada a partir de Konno y
Ohmachi , 1998)

Algunos autores creen que estos resultados son validos para estructuras simples (una capa sobre un
semi-espacio), pero el trabajo de konno y Ohmachi [11] muestra las curvas de elipticidad de ondas de
Rayleigh en suelos con perfiles de velocidad complejos, lo cual permite extender la validacién para medios
mas complejos.

También se puede notar que la existencia de ondas de Love en el ruido sismico no altera esta interpreta-
cién, ya que las ondas de Love no afectan la componente vertical. Por el contrario, la componente vertical
es sensible a las ondas de cuerpo (ondas P y S) y esta interpretacion no es valida si el campo de ondas de
ruido incluye una parte significativa de ondas de cuerpo.

En muchos casos, las curvas de elipticidad H/V exhiben un pronunciado valle en frecuencias que son el
doble de la frecuencia fundamental, que corresponde cuando se desvanece la componente horizontal (nueva
inversion en el sentido de rotacién de trogrado a retrégrado) este valle existe a pesar de que el contraste de
impedancias sea bajo. Por lo tanto, un pico no tan evidente es seguido por un valle muy evidente, el cual
puede ser usado para estimar la frecuencia fundamental.

Otra cuestién importante se refiere a la amplitud del pico H/V y su relacion con la amplificacién de
ondas S. Estrictamente hablando, no puede existir ninguna correlacién ya que el pico H/V es infinito en la
frecuencia fundamental. Sin embargo, Konno y Ohmachi [11]] argumentaron recientemente que, suavizando
adecuadamente los espectros de H y V (antes de realizar el cociente H/V), los valores resultantes para el
pico del cociente espectral H/V, denominado R, estan correlacionados con la amplitud de las ondas S, Agyo.

Otro paso que se requiere para relacionar la curva de elipticidad suavizada con la amplitud de la curva
real obtenida ANV se refiere a la proporcién de ondas Love y Rayleigh en el campo de ruido ambiental.

Sin embargo, cuando las ondas de Rayleigh y Love provienen de varias direcciones un andlisis de elip-
ticidad se vuelve muy complicado. A pesar de esto, se han implantado con éxito procedimientos para la
inversion con base en la elipticidad de las ondas superficiales (Arai y Tokimatsu [12]).

2.1.2. Explicacion de Nakamura: vinculo con las ondas de cuerpo

Algunos autores favorecen la hipétesis del predominio de ondas de cuerpo (ondas P y ondas S) alrededor
del pico del H/V (Bonnefoy-Claudet [13] y Nakamura [14] ). Por ejemplo Nakamura se basa en la suposicién
de que el efecto de las ondas superficiales puede ser eliminado, de modo que el resultado final, estd en
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relacién directa con las funciones de transferencia para las ondas S [4].

Hy(w)
Vi(w)

oTS = (2.1.1)
donde:

QTS= cuasi-espectro de transferencia,

H(w)= Transformada de Fourier del movimiento horizontal en la superficie, y

V¢(w)=Transformada de Fourier del movimiento vertical en la superficie.

Cabe aclarar que H¢(w) y V¢(w), por si solos, no permiten identificar las frecuencias naturales del sitio
porque también contienen las frecuencias dominantes de las fuentes que generaron las ondas.

Nakamura propone dos cocientes espectrales llamado 7 (w) y T\ (w):

_ Vi(w)
Vp(w)

Hy(w)
Hp(w)

Th(w) = T, (w (2.1.2)
donde:
T, (w)= Funcidn de transferencia entre los movimientos horizontales en la superficie y en la roca basal, y
T,(w)= Funcién de Transferencia entre los movimientos verticales en la superficie y en la roca basal.
Si se dispusiera de Tj(w), se podria inferir las frecuencias naturales del sitio, pero el problema es que
usualmente no se dispone de la misma, debido a la dificultad de obtener Hj,(w). Nakamura propone usar una
funcién de la frecuencia que se define como el cociente entre las funciones de transferencias T (w) y Ty (w):
Thw) 2 Hi(w) 1
w
MO _ Hylw) _ Ty (2.1.3)

) s e

Ty (w) =

Utilizando resultados de sus propias mediciones experimentales, Nakamura considera que el cociente Hy(w)
y Vi (w) es aproximadamente 1. De esta manera se obtiene la expresion del cociente espectral H/V (2.1.1).

Muchos autores han concentrado su esfuerzo en estudiar y comparar los resultados obtenidos por
la técnica del cociente espectral H/V y otras técnicas de uso mds conocido y extendido, empleando
tanto registros de movimiento fuerte como de microtremores. La mayoria concluye que el empleo de
microtremores en la técnica del cociente H/V provee una buena estimacién de la frecuencia fundamental
del sitio, no asi para el factor de amplificacion, el cual suele ser inferior al obtenido a partir de registros de
movimiento fuerte (Dravinski et al., 1996)).

Hoy en dia los bajos presupuestos destinados a las investigaciones del sitio, hacen que la técnica H/V
sea utilizada en muchos paises debido a su confiabilidad y bajo costo. El problema es que esta técnica se ha
desarrollado empiricamente, y se han realizado pocas investigaciones tedricas para conocer su fundamento
fisico, por lo tanto, es probable que la técnica H/V sea empleada de mal manera y conlleve a resultados
erréneos.

Por ello, se cre6 SESAME ( Evaluacién del efecto de sitio utilizando ruido, en ingles: Site Effects
Assessment Using Ambient Excitations) un equipo de investigadores europeos encargados de analizar la
técnica H/V con el fin de; (a) entender su fundamento fisico, (b) evaluar su significado real en vista de la
estimacion del efecto de sitio, y (¢) formulacidén de un reglamento y del software para el procesamiento
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de datos para poder asegurar su uso correcto. Este amplio conjunto de investigaciones indica bdsicamente
que las mediciones de ruido ambiental, si son procesadas y analizadas ¢on cautela”, puede proporcionar
informacién (aunque limitada) cualitativa y cuantitativa util sobre las condiciones del lugar [[15]].

Lermo y Chévez-Garcia [16] utilizaron registros de microtremores de tres ciudades en México con carac-
teristicas geoldgicas y regimenes tectonicos diferentes: Oaxaca, Acapulco y la Ciudad de México. Aplicaron
tres técnicas diferentes que sirven para evaluar la respuesta dindmica del suelo: cédlculo del espectro de am-
plitudes, cocientes espectrales relativos a una estacion ubicada en terreno firme y el cociente espectral de
la componente horizontal del desplazamiento entre la componente vertical. Los resultados obtenidos fueron
comparados con cocientes espectrales estindar de la parte intensa de las ondas S de registros de sismos ob-
tenidos en el mismo sitio. Comparando estas técnicas, el mejor resultado lo presento la técnica de Nakamura
que permitio calcular la frecuencia fundamental del sitio.

2.2. Campos difusos

La luz que nos llega del sol en un dia nublado sufre de dispersién multiple cuando atraviesa las nubes y
por ello, casi no generamos sombra. Esto también pasa en la calle y en la casa cuando hay varias fuentes
de iluminacidn (focos) lo que genera varias sombras. Por lo tanto, cuando la luz llega de varias fuentes con
distintas ubicaciones o cuando la luz no es directa, se genera una iluminacién difusa porque esta llega de
la pared, de los techos, de las reflexiones del suelo, de los muebles, de todos lados, entonces se dice que
la luz que tiene miiltiples interacciones por lo tanto es difusa. Por analogia, en la litosfera las multiples
heterogeneidades que existen hacen que los registros de los sismos no sean muy limpios y que lleguen,
después de las ondas principales, ondas reflejadas, refractadas y difractadas de todos lados.

El concepto de campo difuso proviene de una aproximacion estadistica para ondas acusticas dentro de
un cuarto acustico y se basa en tres restricciones basicas [[17]):

1. El campo de ondas es un campo de ruido, es decir que las fases de las ondas son aleatorias.

2. Las ondas inciden de todas direcciones con igual intensidad, es decir, el campo de ondas es acimutal-
mente isotrépico.

3. La amplitud de las ondas es la misma en cualquier punto del dominio espacial, es decir, el campo de
ondas es espacialmente homogéneo en escala local.

Weaver [18] establecié dos definiciones de campo difuso, la primera:

Un medio en vibracién puede ser descrito en funcién de sus modos normales, para el caso de un campo
difuso se dice que los modos normales del sistema son proporcionales a la cantidad de energia mecanica en
el sistema, es decir, que la energia estd equitativamente distribuida entre todos los modos normales.

La segunda definicion es la mas usual y establece que:

En cada punto de un medio en vibracioén, el campo difuso puede ser representado como una superposicién
isotropica y aleatoria de ondas planas.
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Cuando un movimiento sismico es dominado por multiples difracciones, las ondas difractadas muestrean
al medio por el que se propaga con sus diversas trayectorias y sus densidades de energia adquieren un
comportamiento de tipo difusivo, esto es, el campo se genera por una iluminacién equiparticionada. La
equiparticién se logra por un conjunto de fuerzas aleatorias uniformemente distribuidas y se espera que el
campo de ondas conste de las contribuciones de todos los modos posibles de propagacién. Por ejemplo en
el espacio completo (full space) los modos de propagacién son ondas planas Py S

2.2.1. Equiparticion

La equiparticién es un principio en propagacion de ondas y significa que en el espacio de fase la energia
disponible se distribuye en proporciones fijas, entre todos los posibles “estados” (modos y ondas planas).
Una proporcién fija implica que la contribucion relativa de ondas P y S a la energia total se estabiliza a un
cociente de energias (Eg/Ep) constante, el cual es independiente de los detalles particulares de difraccion
[L9].

2.2.1.1. Equiparticion en el espacio infinito

Weaver [18]] calculé este cociente para un medio homogéneo e infinito 3D utilizando un conteo de modos
(ver Sanchez-Sesma y Campillo [20]) y es el siguiente:

3
ES (0

— =2 - 2.2.1
Ep (,3) 22D

Para un solido Poissoniano (materiales de la corteza), donde a/ 8 = \/3, su cociente de energias es 10.4

Para el caso en que el medio es aneldstico, Margerin, van Tiggelen y Campillo [21] demostraron que
aun cuando exista absorcién preferencial en uno de los modos (P o S), el cociente de energias se estabiliza
en el régimen de difraccién multiple. Si uno de los modos es mas absorbente que otro, entonces el cociente
Eg /Ep tiene un nuevo valor, el cual estd desplazado en favor del modo més absorbente.

Para un medio homogéneo e infinito en 2D se realizan aproximaciones similares, en el caso de la apro-
ximacién por ondas planas, solo se considera una polarizacién de las ondas S y los cocientes quedan de la
siguiente manera:

2
ES a
— == (2.2.2)
Ep \B

La equiparticién es una condicién necesaria para recuperar la funcién de Green exacta a partir de las
correlaciones del campo eléstico. Si no existe un régimen equiparticionado la funcién de Green exacta no
se recuperard, pero las correlaciones pueden proporcionar resultados valiosos de significado fisico como la
reconstruccién de arribos especificos.

La difusién de un campo se basa en la equiparticién de energia, la cual se describe usualmente en
términos de la polarizacion y direccién de las ondas. Pero existe otro punto de vista alternativo de la
equiparticién el cual asocia igualdad de energias con los modos de vibracion. Estas dos aproximaciones son
equivalentes y describen dos maneras en las que ocurre la equiparticion. Perton et al. [22] evaluaron las
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densidades de energia para ambos enfoques y encontraron que las densidades son las mismas.

En un espacio eldstico completo 3D, las ondas longitudinales (onda P) y transversales (onda S) tienen
densidades de energia en cantidades fijas y su suma es la misma si se considera el tipo de onda o los grados
de libertad (direcciones).

E=E\+E,+Ey=E° +ESV + ESH (2.2.3)

Considerando los grados de libertad, cualquier direccién ortogonal i del espacio tridimensional tienen la
misma densidad de energia promedio E;, y es un tercio de la densidad de energia total.

2.2.1.2. Equiparticion en un semi-espacio

Para el caso del semi-espacio, el teorema de equiparticién también se puede expresar como en el caso
del espacio completo como la suma de las densidades de energia considerando las direcciones o los tipos de
onda, solamente se le agrega la densidad de energia debido a ondas de Rayleigh.

E=E +E,+Ey=E° +ESV + ESH + ER (2.2.4)

Debido a la apariciéon de las ondas superficiales se observan fluctuaciones de las densidades de energia
cerca de la superficie. Este efecto prevalece solamente dentro de una profundidad de aproximadamente una
longitud de onda Rayleigh.

Para ilustrar graficamente estos resultados, en la figura se presentan las densidades de energia para
un sélido de Poisson (4 = u) para cada tipo de onda incidente y su suma contra la profundidad normalizada
x3/Ag, donde Ag =longitud de onda de Rayleigh. En esta figura se observa que para un campo difuso las
ondas Rayleigh y SH toman la mayor parte de la energia , mientras que las ondas P y SV pierden un poco de
su energia cerca de la superficie. El efecto de la superficie libre tiende a desaparecer a una profundidad igual
a la longitud de onda de las ondas Rayleigh.

Figura 2.2.1: Densidades de energia para ondas P, SV, SH y Rayleigh contra la profundidad normalizada
x3/Ag utilizando la ec. (2.2.4).(Tomada de Perton et al., 2009)

En la figura[2.2.2] se muestran las densidades de energia que se asocian con las tres direcciones ortogo-
nales, y su suma, contra la profundidad normalizada.Se ilustra el caso de un solido de Poisson (1 = u). En
esta figura la curva E; es igual a la curva E. En la superficie libre los valores de E| y E3 son muy cercanos.



10 CAPITULO 2. FUNDAMENTOS TEORICOS

Mientras E; y E; tienen su maximo en la superficie, E3 tiene un pico a una profundidad de Ag/6. Este re-
sultado exhibe que en la superficie de un solido poissoniano, el cociente de energias horizontal entre vertical
es:

cH_BITR 176 (2.2.5)

25

Im(G, +G,+G,,)

Bais
E+E+E,

Figura 2.2.2: Densidades de energia para las tres direcciones ortogonales contra la profundidad
normalizada. Las amplitudes estdn normalizadas en términos de la densidad de energia del espacio
completo (full space). Las lineas grises son las partes imaginarias de la funcién de Green en la fuente
(Tomada de Perton et al. 2009)

Weaver [23]] determiné las densidades de energia para los movimientos en la superficie libre y ob-
tuvo factores de particién en términos de direcciones y tipo de ondas contra el coeficiente de Poisson
(0 < v < 1/2). Para fuerzas superficiales horizontales y verticales se expresa como:

3% (0, w) = 1% (w) xplfy° (2.2.6)

donde:
p?u‘is = coeficiente de particion en la superficie de un semi-espacio (half-space surface, HSS) para la direc-
cién j y el tipo de onda W(ya sea P,SV,SH o Rayleigh).

La figura[2.2.3|muestra las particiones de energia.
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HSS HSS
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Figura 2.2.3: Coeficientes de particién para la direccién j (x o z) y tipo de onda (P,SV,SH, o Rayleigh)
contra el coeficiente de Poisson. En (a) particiones horizontales, en (b) particiones verticales.(Modificada a
partir de Sanchez-Sesma et al. 2011)

De las curvas de la figura|2.2.3] para v = 1/4, la potencia asociada a una fuerza vertical es:

HSS FS Hss . Hss . mHssy _ w(1+R) w?
M55 (0, w) = TS (w)x(pHS + plSS + pi3S) = L IX(1.71 +0.66 +0.20) = 1.209—— (2.2.7)
: ’ : ’ 24na3 npa’
donde:
R=20°/p.

w = frecuencia angular.
p = densidad de masa y a = velocidad de las ondas P.

Esta ecuacidn es la misma que obtuvieron en sus trabajos pioneros Miller y Pursey [24]], ellos calcularon
la potencia irradiada en forma de ondas P, S y superficiales cuando se aplica una fuerza vertical arménica
en la superficie de un solido isotrépico semi- infinito. Tal cantidad estd particionada entre las diferentes
ondas. Para ondas P le corresponde 6.89 %, 25.76 % de SV y 67.35 % de Rayleigh. Se observa que apro-
ximadamente 2/3 de la energia que sale del punto de aplicacion de la fuerza lo hace como ondas de Rayleigh.

Para este caso, la suma para cada direccion no es 1 como en el caso del espacio completo, si no ex-
cede esta cantidad debido a la presencia de la frontera libre. Para un sélido de Poisson (v = 1/4) las
particiones verticales son:1.71+0.66+0.20=2.57 y las horizontales son: 1.37+0.41+0.36+0.14=2.28.
Estos valores se pueden observar en la figura 2.2.3] Para el caso de fuerza horizontal la energia se
reparte de la siguiente manera: 18 % para las ondas Rayleigh, 60 % para las SH, 16 % para SV y 6%
para las ondas P. Su patron de irradiacién espacial es complicado, pero la caracteristica distintiva es que
aproximadamente 2/3 partes de la energia que sale del punto de aplicacién de la fuerza lo hace como ondas S.

Estos dos casos exhiben claramente el caricter distintivo de la energia radiada en ImG; y ImGs;
en la superficie. Se destaca que las densidades de energia en la superficie libre son independientes de la
frecuencia.

Las ondas de cuerpo producidas por fuerzas horizontales pueden interactuar con las capas estratificadas;
mientras que las ondas superficiales producidas por una fuerza vertical, en alta frecuencia son insensibles a
las capas profundas. Estos hechos tienen alguna relacién con la interpretacion del cociente H/V de campos
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difusos, pero esto se discutird en el capitulo de cocientes espectrales.

2.2.2. Observacion de equiparticion

Hennino [25] realizaron un experimento para observar el fendmeno de equiparticién en la coda de
los sismos. Este consistié en un arreglo de cuatro receptores localizados en las esquinas de un arreglo
cuadrangular de 50m de cada lado, fue establecido temporalmente cerca de la ciudad de Chilpancingo
(México), se registraron sismos durante 3 meses con magnitudes de 4 y 5 con una distancia epicentral de
aproximadamente 300 km. Seleccionaron 12 sismos que exhiben una coda pronunciada en la banda de
frecuencias de 1-3 Hz. La figura muestra un sismograma de un evento de magnitud 4.3 a una distancia
de 35 Km. En el régimen de coda los cocientes S/P, K/(S+P),I/(S+P) y Hz/ V2(donde K es la energia
cinética, P y S son las densidades de energia de onda P y de onda S, I es un término de interferencia )
fluctian al rededor de un valor constante hasta que el nivel sefial-ruido es alcanzado.

Evento 11
0.02} ! : ; ‘@] g
°
0 . : 5
'*‘ : 3
-0.02f i i fioveree ; g;
-40 0 40 80 120 160

ejfisuy

Tiempo [s]

Figura 2.2.4: Sismogramas observados en la banda de 1 a 3 Hz. (a) Gréfica lineal del desplazamiento
medido como funcién del tiempo. (b) Gréfica semilogaritmica de la densidad de energia, se hace distincion
entre energia cinética (K), energia de ondas S y energia de ondas P. (c)Gréfica lineal del cociente de energia

S/P. (d) Gréfica lineal de cocientes de energia K/(S+P) y H 2 / V2. Las lineas horizontales indican el tiempo
promedio estimado. (Tomada de Hennino ef al., 2001)

Las lineas horizontales en las figuras 1c y 1d localizan el tiempo promedio. Se hace hincapié que en este
régimen, la densidad de energia local decae 4 ordenes de magnitud. Los autores interpretan los cocientes de
energia independientes del tiempo observados en la coda como una sefial de equiparticion.

Apesar de las grandes variaciones de magnitud y distancia de las fuentes, se demuestra que los cocien-
tes de energia medidos son aproximadamente los mismos para todas las fuentes, ademds dependen de la
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profundidad si se asume equiparticion.

2.3. La Funcion de Green elastodinamica

2.3.1. Esfuerzos, Deformaciones y desplazamiento

Considerando un plano infinitesimal de orientacién arbitraria dentro de un medio eldstico y homogéneo.
La orientacién del plano puede ser especificado por su vector normal unitario,n. La fuerza por unidad de
area ejercida sobre un lado del plano en direccion de n se le denomina traccién y se representa por el vector
t(n). La parte de t que es normal al plano se le denomina esfuerzo normal; mientras que la parte paralela se
le denomina esfuerzo cortante.

El tensor de esfuerzo o, en coordenadas cartesianas (figura [2.3.1), puede ser definido por las traccio-
nes a través de los planos yz,xz y xy:

Oxx Oxy Oxz
Oij=|0yx Oyy 0Oy (2.3.1)
Oz Ozy Oz

El tensor de esfuerzos contiene solo seis elementos independientes, y son suficientes para describir comple-
tamente el estado de esfuerzo en un punto dado.

Qa

Figura 2.3.1: Componentes de esfuerzos sobre las caras de una particula orientada a lo largo de los ejes x, y,
y z (Tomada de Stein, 2009)

El equilibrio en una frontera sujeta a tracciones o a fuerzas por unidad de drea conduce a la ecuacién de
Cauchy tl.(") = o;n; la cual relaciona el tensor de esfuerzos en un punto con la traccion asociada a un vector

normal dado, como se representa en la figura[2.3.2]
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Figura 2.3.2: Vector traccion sobre un plano con normal 7; (Tomada de Stein, 2009)

El movimiento en el punto x + dx permite obtener una descripcién de primer orden si esta dentro de una
pequeiia cercania de x y puede ser expresado en términos de los valores de x por medio de:

ui (x + d, 1) = i, 1) + 2, (2.3.2a)
Oxy,
1 (0u; Ouy
=u(x,t)+=-|—+—1d 2.3.2b
(¥ )+2<6xk+6x,~) T ( )
1 5141' auk
i et . 2.3.2
+2(6xk ax,-) T ( ©)

El primer y tercer termino de esta ecuacion exhibe el movimiento en X + dx como una composicién de
traslacién y rotacion de un cuerpo rigido, los cuales no producen deformacién. El término medio es el que
implica las deformaciones y es el producto del tensor de deformaciones de Cauchy,

ey = 1 (% . %) (2.3.3)
2 \0x;  Ox;

Ecuacion de movimiento
Asumiendo coordenadas cartesianas y estudiando el equilibrio dentro de un medio continuo se puede esta-
blecer de forma moderna la segunda ley de Newton por unidad de volumen utilizando tanto notacién indice
como derivadas parciales. Esto es posible gracias al concepto de tensor de esfuerzos desarrollado por Cauchy.
Por lo tanto se expresa la segunda ley de Newton como:

T f=pei (2.3.4)

Donde:
u;(x,1) =vector de desplazamiento en el punto x (representado por xj, con j= 1,2y 3)
oji(x,t) = componentes del tensor esfuerzo (fuerza por unidad de 4rea) sobre las caras de un cuerpo
orientado a lo largo de los ejes j (ver figura[2.3.].
fi =fuerzas de cuerpo por unidad de volumen.
o = densidad de masa.
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Y el término de la derecha es masa por unidad de volumen multiplicada por la aceleracién.

Esta ecuacion se le conoce como la ecuaciéon de movimiento y se satisface en cualquier lugar dentro
de un medio continuo. Como se observa estd ecuacién expresa la segunda ley de Newton en términos de
fuerzas superficiales y de cuerpo. La aceleracion resulta de las fuerzas de cuerpo y de o j; j (esta expresado
en notacién indice y es la divergencia del tensor de esfuerzos)

Ley de Hooke

El comportamiento mecdnico de un material continuo se define por la relacién entre esfuerzo y deforma-
cién. Para un cuerpo eldstico y lineal, esta relacion esta dada por la ley de Hooke, la cual establece que las
deformaciones € son proporcionales a los esfuerzos 7;; en un punto. La formulaciéon de Cauchy en forma
de tensor es:

oij = Cijuen (2.3.5)

Las propiedades elasticas aparecen en el tensor de cuarto orden C;j; y tiene 81 componentes, pero
debido a la simetria de o7;; y ey se tienen 36 componentes y para una elasticidad perfecta, existen una funcién
energia-deformacion y permite que C;ji = Cr;; y €l nimero de coeficientes es reducido a 21 constantes
(Malvern [26]]). El caso mas simple para las coeficientes corresponde a un medio isotrépico. Para este medio,
todas las componentes de C;jx; se pueden expresar por las constantes de Lamé Ay u:

Oij = /ldijekk + 2/.16,‘]' (2.3.6)

2.3.2. Ecuacion de Navier

Sustituyendo la ley de Hooke (ecuacion (2.3.6)) en la ecuaciéon de movimiento (ecuacién (2.3.4) y
considerando la definicién de deformacién (ecuacién (2.3.3)), se puede escribir la ecuacién que gobierna el
movimiento en un medio eléstico:

& u; u; Pu;

+(A1+ +fi=p—
ara; T AT G =P

U (2.3.7)

Esta ecuacién es muy dificil de resolver, es mas facil expresar el campo de desplazamientos en términos
de dos funciones, ¢ y ¥, las cuales son conocidas como potenciales:

u(x,t) = Ve(x,1) + V x y(x,1) (2.3.8)

El desplazamiento es la suma del gradiente de un campo escalar ¢(x,7) y el rotacional del potencial vectorial
¥(x,1), ambos son funcién del tiempo y el espacio y se le conoce como descomposicién de Helmholtz. Aun
que esta descomposicién parece compleja, en realidad aclara el problema, debido a que las identidades
vectoriales:

Vx(o(x,t))=0 , V- (Vxy(x,1))=0 (2.3.9)

separan el campo de desplazamiento en dos partes. La parte asociada con el potencial escalar cuyo
rotacional vale cero, es decir,no hay rotacién y da lugar a ondas compresionales (Ondas P). Por el contrario,
la parte asociada con el potencial vectorial su divergencia es cero y por ello no hay cambio de volumen y
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corresponde a las ondas de corte (ondas S). Sustituyendo los potenciales de la ecuacidn (2.5.3) en la ecuacién
de Navier (2.3.7), reagrupando terminos y usando (2.3.9) y utilizando la identidad vectorial:

Viu=v(V-u)-Vx(Vxu) (2.3.10)

Cuyas soluciones de la ecuacién correspondiente son:
Para el potencial escalar:

62¢ = iaz—(b 2.3.11)
dxj0x; a2 o2 o

oo AP (23.12)
0

es la velocidad de las ondas compresionales. Para el potencial vectorial:

donde:

Pu_ 1Py
dxjox; p* o

B= ﬁ (2.3.14)
0
es la velocidad de las ondas de corte

Las ecuaciones de onda (2.3.11)) y (2.3.13) son validas para medios homogéneos ya que fueron calcula-
das suponiendo nulas las derivadas de las constantes eldsticas. Aunque estas ecuaciones se calcularon en
coordenadas cartesianas, son validas para cualquier sistemas coordenado.

(2.3.13)

donde:

2.3.3. Ondas Planas y Transformada de Fourier

Considerando la representacion de una funcién

7(0) = %T [ :° F(w) exp(iot)dw (2.3.15)

donde F(w) = Transformada de Fourier de f(¢) dada por:

F(w) = [ :o 7(1) exp(—icwr)dt (2.3.16)

La ecuacién exhibe una funcién arbitraria en términos de una superposicién continua de senos y
cosenos. Esta propiedad fundamental puede ser explotada practicamente bajo el supuesto de que las sefiales
son discretas y periddicas.

Como la variable ¢ en la ecuacién (2.3.15) es una variable nula se puede sustituir por el argumento de
D’Alembert (-s/c). Por lo tanto, es posible escribir:

F(t—s/c) - %r [ flw)exp(-iws - s/c))dw = % [ fw)espliosfe) explionds  23.17)
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Se observa el argumento de D“Alembert en la exponencial compleja y la contribucién de ondas planas es
dada por la funcién de transferencia que multiplica la transformada de Fourier de la sefial. Considerando la
funcién de transferencia:

exp(—iws/c) = exp [-i(w/c)n-x] = exp [—ik - x] (2.3.18)

El cual representa una onda plana arménica propagdndose en direccién del vector de onda k = (w/c)n,
donde n es un vector unitario (n% + n% + n% =1). Es posible extender la idea de que el vector unitario n tenga

valores complejos y se tendrian ondas planas inhomogéneas.

Como un ejemplo del significativo poder de representacion de ondas planas podemos expresar una on-
da esférica arménica como una superposicién tanto de ondas planas homogéneas como de ondas planas
inhomogéneas utilizando la integral de Weyﬂ (ver Aki y Richards [27]]):

1 R 1 —ikyx — ikyy —
—exp (—zw—) - [ [ CXp( IRy X —Wyy =Y | < dexdk) (2319)
R c 2n 0%

y = \Jw?[c? — k% — ki el signo se escoge de acuerdo a que Rey > 0y R= /x? +y? +z2. Las ondas pla-
nas son bloques que nos permiten construir soluciones a los problemas del semi-espacio y de los medios
estratificados. Por lo tanto, tienen un papel importante en Sismologia.

2.3.4. Funcion de Green

Las fuerzas internas de la ecuacién de movimiento pueden ser utilizadas para representar los procesos
que generan los terremotos. Un tipo de fuerzas de gran interés por su sencillez y utilidad en Sismologia son
las fuerzas impulsivas unidireccionales en el espacio y tiempo, que se puede expresar matematicamente por
medio de la Delta de Dirac :

fi(x,1) = 6(x = £)d(2)d;; (2.3.20)

Esta fuerza es aplicada en un punto de coordenadas & y tiempo t. Su orientacidn esta dada pos sus
tres componentes representadas por el subindice j. Si sustituimos esta fuerza en la ecuacién de movimiento
(2.3.4) su solucién son los desplazamientos eldsticos para cada punto de coordenadas x y para cada instante
t en un cierto volumen V rodeado por una superficie S.

*Gy; G &G
(A +p) ax,-aijk + yax:;zk -p ag” =-6(x - &)5(t - 7)5;; (2.3.21)

La solucién de esta ecuacion representa el desplazamiento debido a una fuerza impulsiva unitaria en
espacio y tiempo. Por esta razén el tensor G es llamado funcién de Green de la elastodindmica o la respuesta
de un medio a una excitacion impulsiva. La forma de esta funcién dependen de las caracteristicas del medio,
sus coeficientes eldsticos y su densidad. Para cada medio existe una funcién de Green diferente que define
como reacciona el medio mecanicamente a una fuerza impulsiva y por lo tanto es una propiedad caracteristica
de cada medio.

En un medio finito, homogéneo, isotropico y eldstico Stokes encontrd la solucién analitica a mediados del
siglo XIX y 50 afios después Lamb [28]] encontrd la solucién para fuerza vertical en la superficie de un semi-
espacio. La solucién para fuerza horizontal fue desarrollada por Chao [29].

"Esta integral utiliza como base las ondas planas y las suma para dar la solucién de una fuente puntual
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G. G. Stokes (1849) obtuvo la solucién exacta para el campo de desplazamientos debido a una fuerza dentro
de un medio eléstico infinito. Sin saberlo, el habia concebido el primer modelo matematico de un sismo. La
solucién se puede expresar de la siguiente manera:

1
Gij(x,&:1) = m{fl%‘)’j + (6 - vivi)} (2.3.22)

donde:

r=lx =& l= /(11 -6)2+ (2 - 6)2 + (13- &)?
v = (xj—§&;)/r es el vector unitario de ¢ a x

Las funciones f] y f> estan dadas por:

2
Ant) = %5(: ~rfa) + 28 f1 /Zﬁa(t _ ri)dx (23.23)
L [l
) =8(t-r/B) - B /1 0= (2.3.24)

Como se observa en (2.3.22) tiene un decaimiento de 1/r y estd modulada por senos y cosenos. Es notable
que el pulso longitudinal de la onda P tiene la misma dependencia del tiempo que la fuente seguido por un
pulso transversal de mucho mayor amplitud. Entre los arribos principales P y S se encuentra un disturbio
que decae mas rapidamente lejos de la fuente.

Para el caso estitico donde w = 0, los valores de las funciones son f; = 1y f5 = (1 +8%/a?)/2 que
corresponden a la solucién de Kelvin para una fuerza unitaria en el espacio infinito (full space).
La solucién de Stokes para el espacio infinito se utiliza frecuentemente en la formulacién del BEM o IBEM.
Los métodos de Fourier para medios estratificados permiten formular los problemas en forma integral. Para
obtener los campos de desplazamiento y de esfuerzos se requiere una adecuada discretizacion. Un compendio
notable de soluciones fundamentales se encuentran en Kausel [30]].

2.3.5. Funcion de Green para una fuerza horizontal
Para la aplicacién de una fuerza horizontal en direccion xp, el valor de coseno director y; = 1, los cosenos

Y2y 3 son cero. De la ecuacién (2.3.22)) se tiene:

1
Gi(x.&t) = —{fivimi+ L (6u—-vin)} = il (2.3.25)
Amur drur
Aplicando transformada de Fourier a f| nos queda:

P . 2[5 .
filrhw) = ;exp(—la)r/a/) +28 /l exp(—iwrk)kdk (2.3.26)

@

Considerando Im[ fi] se aplica el limite cuando r — 0 y sustituyendo en (2.3.23)

3
W (04
Im[G11(0,0;w)] = rpa? [1 + 2ﬁ—3] (2.3.27)

Se observa el cociente de energias Es /Ep = 2a° /8> obtenido por el principio de equiparticién.
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2.4. Recuperacion de la Funcion de Green a partir de correlaciones de un
campo difuso

Se demuestra que la transformada de Fourier del promedio de las correlaciones cruzadas de los
desplazamientos entre dos puntos es proporcional a la parte imaginaria de la funcién de Green entre esos
puntos, demostrando que los cocientes de energia son: E,/E, = (/B)? para el caso en dos dimensiones y
2(a/B)? para tres dimensiones.

La reconstruccion de la funcién de Green se basa en dos diferentes aproximaciones. La primera consiste
en promediar un gran nimero de fuentes (con 5000 fuentes se tiene una excelente aproximacion), esta
aproximacion es independiente del régimen de propagacién pero las fuentes deben estar distribuidas de
manera homogénea y no se requiere que exista difraccién. Segunda, la reconstruccion se realiza en un campo
difuso, donde se lleva a cabo la difraccién maltiple y el campo de ondas resultante serd equiparticionado e
incluso solamente se necesita una fuente.

Es notable observar que la relacién existente entre las correlaciones de registros de ruido y la funcién
de Green (respuesta del sistema al aplicar una fuerza externa) fue formulada originalmente para el ruido
térmico. Derode ef al. [31] y Larose et al. [32]] mostraron la importancia de la difraccion multiple en la
mejora de la eficiencia de la reconstruccion de la funcién de Green con un nimero limitado de fuentes y
registros de duracidn finita, en condiciones parecidas a la sismologia.

Aplicaciones de campos producidos por fuentes deterministicas tales como sismos se han desarrollado
para recuperar la funcién de Green. Campillo y Paul [33]] reconstruyeron la parte de ondas superficiales de
la Funcién de Green entre tres pares de estaciones en México y Paul et al. [34] usaron datos de un arre-
glo temporal en Alaska utilizando registros de 100 sismos y haciendo correlaciones entre pares de estaciones.

Para el caso en el cual se utilizan registros de ruido para recuperar la funcién de Green, Shapiro et al.
[35] presentaron el primer ejemplo del uso del ruido ambiental para estimar y representar las variaciones de
velocidad de grupo de las ondas Rayleigh, usaron registros continuos de ruido en 62 estaciones de banda
ancha en California durante un mes y realizaron correlaciones cruzadas entre todos los pares de estaciones.

2.4.1. Caso escalar 2D

En un medio homogéneo y eldstico con incidencia de ondas SH. La propagacién se da en el plano x; — x3.
El desplazamiento es perpendicular a este plano y es v(x,t) y satisface la ecuacién de onda:

v v 1 0%

AT 24.1
ox}  0x3 pror ( )
Una onda plana arménica y homogénea se escribe como:
v(x,w,t) = F(w,y) exp(—ikx;n;) exp(iwt) (2.4.2)

donde:

k = w/B = nimero de onda S,
F(w,y) = Forma de onda compleja,
(x1, x3)= coordenadas cartesianas.
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En coordenadas polares:

X1 =rcosf =ry

x3 =rsend =rys

n; = cosenos directores tal que, ny = cosy y n3 = senys que definen la propagacion de las ondas.
Considerando la correlacién del movimiento descrito en (2.4.2)), evaluando en posiciones x y y, respectiva-
mente. Por simplicidad se asume y en el origen. Para que el producto escalar njx; = rnjy; = rcos[y — 6].Se
puede escribir.

v(y,w)v* (x,w) = F(w, ) F*(w,y) exp(ikrcos[y — 0]) (2.4.3)

El factor exp(iwt) sera omitido en los futuros calculos. Si se asume un campo isotrépico en el cual las
ondas se propagan hacia adelante y hacia atrds en direcciones dadas por ¢ tal que su densidad espectral
promedio es F(w,¥)F*(w,¢) =| F(w) |*, aproximadamente independiente de v, entonces el promedio
azimutal sobre ¢ nos lleva a:

(V@) (x,0)) = F(w) % f027r exp(ikrcos[y — 6])dy =| F(w) [* Jo(kr) (2.4.4)

donde:
Jo(kr)= funcién de Besel de orden cero y primera especie de argumento kr.
Este resultado es derivado de la expansion de Neumann para la exponencial compleja.

exp(ikrcos[y - 0]) = > €i"J,(kr) cosn[y - 6] (2.4.5)
n=0
donde:
€,= factor de Neumann (es 1 si n= 0, 2 para n > 0).
El resultado de la ecuacién (2.4.4)) fue obtenido por Aki [36] de su estudio de microtremores. Esta es la base
del método de autocorrelacién espacial (SPAC).
Considerando la funcién de Green en el dominio de la frecuencia

G (%, y: ) = ﬁ[]o(kr) _ iYo(kr)] (2.4.6)
donde:

Yo(kr)= funcion de Neumann de orden cero,

u= modulo de cortante

De las ecuaciones (2.4.4) y (2.4.6) es claro que Jo(kr) es proporcional a la parte imaginaria de la funcién de

Green. De hecho, si Esy = pw? | F(w) | /2 es la densidad de energfa para ondas SH, se puede escribir:

2 -8E
(v(y, 0w (x,w)) = [EESHJO(kr) = kZSHIm[ng(x,y,w)] (2.4.7)

Es conveniente establecer que Jo(kr) contiene toda la informacién de la funcién de Green.
Tomando la transformada inversa de Fourier de (2.4.6)), se tiene:

1 0o ) 1 H(t-r
Gn(x,y;t) = ﬂ,/: Gn(x,y;w)exp(iwt)dw = — (2= r/p)

i A=

(2.4.8)

donde:
H = funcién escaldn unitario de Heaviside .
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Transformada de Fourier de la funcion de Green.
-1
Gn(x,y,w) = i —[Yo(kr) +iJo(kr)] (2.4.9)

1 ()
G (x,y;t) = ﬂ/: G (x,y; w) exp(iwt)dw (2.4.10)

Sustituyendo (2.4.9) en (2.4.10), separando las integrales y considerando que —Jy(kr) es una funcién impar
y —=Yo(kr) es una funcién par se tiene:

— 0o — 2 (o)
Go(x,y;t) = ﬁ A Yo(kr) cos(wt) %’L) [0 Jo(kr) sen(wt)dw (24.11)
G (x,y;t) = ﬁ [— fooo Yo (kr) cos(wt)dw + fom Jo(kr) sen(wt)dw] (2.4.12)

Utilizando la integral de Weber-Schafheitlin (ver Abramowitz y Stegun [37], pag: 487)se obtiene:

1[H(yzr—r//3) H(\r\—r/ﬁ)]
47r,u \/T \/W

(2.4.13)

donde:
sgn(x) es la funcion signo y toma valores de 1, -1 y O.

La transformada inversa de Fourier de la parte real de Gy, nos da una funcion real no causal par y la
parte imaginaria de G, nos da una funcion real no causal impar. Por ello para tiempos negativos se cancelan
ambas funciones y para tiempo positivos contribuyen de la misma manera. De esta manera la funcién de
Green es causal.

24.1.1. Relacion de la funcién de Green con la Densidad de energia

La densidad de energia en el punto x se puede obtener reescribiendo la ecuacion asumiendo que

X=y:
E(x) = pw?* (v (XI5 (%)) = =4uEIm[G (. X3 )] (2.4.14)

donde:

E; =promedio de la densidad de energia de ondas de corte, la cual es una medida de la potencia de la
iluminacién del campo difuso. La densidad de energia total en un punto es proporcional a la parte imaginaria
de la funcién de Green para receptor coincidente con la fuente.

2.4.2. Caso vectorial 3D

Ahora se consideraran ondas P, SV y SH en un medio homogéneo eléstico e isotrépico. La propagacion
se lleva a cabo en tres dimensiones y el desplazamiento u;(x,7) donde i= 1,2,3, satisface la ecuacién de
Navier:

, 0 Ou;
0x;0x;

82Mj (‘)Zui

B——+ (" -p) Gy, or (2.4.15)
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tanto i como j toman los valores de 1,2y 3.
De Séanchez-Sesma y Luzén [38] el tensor de Green estd dado por:

1
Gij(x,y;w) = i [L6i; + (fi = f2)yiv)] (2.4.16)

Las funciones f y f> se expresan en términos de funciones de Hankel de segundo tipo. Considerando la
propagacion de ondas P, SV y SH y asumiendo que el campo estd compuesto de ondas planas homogéneas y
armonicas:

u(x, w,t) = P(w, 0o, po)mexp(—igxn;) + S ,(w, 61,¢1)m§exp(—ikxjmj)+
SH(w,02,(,02)h;exp(—ikxjhj) (2.4.17)

donde:

K=w/By q= w|a

P, S,y Sy = formas de onda complejas,
nj,mj, hj= cosenos directores.

Se realizan las correlaciones cruzadas y el promedio azimutal como en el caso 2D, teniendo en cuenta
que las densidades espectrales P2, § %, y S%I son independientes del 4ngulo de propagacién. Asumiendo que
las densidades espectrales satisface la relacién P?a® = S28° = § %Jﬁ3, lo cual expresa que, en promedio, el
cociente de energia de ondas S a P esta dado por el cociente de equiparticidon para campos eldsticos difusos
3D E,/E, = 207 8 Donde Es = pw?S?/2, con S% = S% + 5. De Sanchez-Sesma y Campillo [20] se
obtiene:

(13, ) (x,00)) =~ Im[ Gy (x5, )] (2.4.18)
donde:
Gij(x,y,w) = el desplazamiento en el punto x en direccién i producido por una fuerza armoénica, puntual y
unitaria que actia en el punto y en direccion j, k = w/B= nimero de onda S,
E; = pw*S? densidad de energia promedio de las ondas S y es una medida de la fuerza de la iluminacién
difusa,
S 2= densidad espectral promedio de las ondas S,
los paréntesis () indican promedio y el asterisco * indica el complejo conjugado.

La ecuacion (2.4.18) es la consecuencia analitica de un teorema de representaciéon de tipo correla-
cién, también se asume que existe la equiparticion de energia y el uso de las propiedades de las ondas S o
de las ondas P es arbitraria.

Debido a que tanto la correlacién promedio azimutal, como la funcién de Green son tensores, esta igualdad
sigue siendo vdlida para cualquier sistema de referencia. Por lo tanto, la ecuacién (2.4.18) es vilida para
cualquier x y y.

Sin equiparticién, P?a® # S %,/32 + S %1,82, no se podria reconstruir de manera exacta la funcién de
Green
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2.4.2.1. Relacion de la funcién de Green con la Densidad de energia

La densidad de energia en el punto x se puede obtener reescribiendo la ecuacién (2.4.18) asumiendo que
X=y:
—4nuE;

E(X) = pw? (tm (x)1}, (x)) = p

Im[G (X, x; W) ] (2.4.19)
donde: ;o/i’2 =U.

Esta ecuacion muestra la relaciéon fundamental entre la densidad de energia y la parte imaginaria de la
funcion de Green cuando fuente y receptor coinciden. La parte imaginaria representa la potencia inyectada
por una fuerza arménica unitaria en un punto dado. Esta cantidad detecta energias que son tanto radiadas por
la fuente, como las que regresan a esta. Se puede reemplazar E(x) por E,,(x), que corresponde a la densidad
de energia asociada con una direccion m dada (Perton et al [22]). Entonces se puede considerar que las
densidades de energia direccional muestran la proporcionalidad entre las autocorrelaciones promedio y la
parte imaginaria de la funcién de Green en un direccidn especifica.

En los casos précticos no se tienen expresiones explicitas para la parte imaginaria de la funcién de Green,

en cambio, se tienen datos. Si los datos muestran estabilidad y el promedio converge es muy probable que
los datos converjan a la parte imaginaria de la funcién de Green.
De las ecuaciones (2.4.14) y (2.4.19) se propone normalizar las autocorrelaciones, de tal manera que el
promedio de cada ventana de tiempo contenga la misma energia en la banda de frecuencias seleccionada.
Por lo tanto, salvo por la multiplicacién de una constante, la autocorrelaciéon normalizada en el dominio de
la frecuencia puede revelar las frecuencias de resonancia, los patrones de amplificacién y los sismogramas
de pseudo-reflexion que pueden dar pistas para descubrir la geometria o propiedades del medio.

2.5. Cocientes Espectrales

El uso de cocientes espectrales H/V de los sismos, asi como de los microtremores, ha sido discutido
durante mucho tiempo. Bard [8]] proporcioné una amplia revisiéon de estudios sobre microtremores, comen-
zando por los estudios observacionales de Kanai y su grupo en Japén a principios de 1950. De hecho, el
cociente H/V ha sido sujeto a innumerables estudios para conocer sus beneficios y limitaciones ( [4]; [16]};
(215 [L2]; 139D).

Para el caso de los sismos la técnica de cocientes espectrales H/V se estableci6 por primera vez para
las onda P a distancias telesismicas [40] como cociente espectral de la componente radial entre la vertical
(R/V), en 1980 esta técnica se expandié al dominio del tiempo (respuesta impulsiva), conocido como el
método de funcién receptor. Estos desarrollos son aplicados principalmente para ondas P y S de periodo
largo de los movimientos sismicos a distancias telesismicas.

Es comun caracterizar los efectos de sitio por medio de relaciones espectrales de los movimientos regis-
trados con respecto a un sitio de referencia en roca. Estas relaciones son llamadas funciones de transferencia
empiricas (FTE) y en sitios donde existe actividad sismica se pueden obtener ficilmente. Por otra parte, para
zonas mds tranquilas el ruido sismico puede proporcionar informacioén Ttil.

2.5.1. Cociente espectral H/V para ruido ambiental

Desde 1957, Keiiti Aki propuso el uso de ruido para reconstruir las propiedades de la propagacion del
subsuelo y en 1968 Claerbout también sugiri6 el uso de ruido para reconstruir el perfil de reflectividad.
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Las ondas que componen el ruido se distribuyen aleatoriamente debido a la difraccién producida por las
heterogeneidades de la tierra, por ello, se espera que se lleve a cabo la equiparticion.

En dominios de frecuencias bajas (f < 0,3 Hz) el ruido ambiental es dominado por la interaccién del
océano con la tierra sélida [41]]. En altas frecuencias , el ruido es producido tanto por la actividad humana,
como por el viento y, debido a la atenuacidn, no se puede propagar a largas distancias. En cualquier caso el
ruido se produce por fuentes superficiales las cuales generan predominantemente ondas superficiales. Por lo
tanto se espera que las sefiales que son extraidas de los registros de ruido contengan principalmente ondas
superficiales.

A pesar de que las fuentes de ruido se ubican en la superficie y la difraccién ocurre debido a la fuerte
heterogeneidad de las capas superficiales y a la topografia, el resultado es el acoplamiento entre las ondas
superficiales y las ondas de cuerpo. La eficiencia de este proceso en la tierra se ilustra mediante la observaciéon
de equiparticion entre los diferentes modos de las ondas superficiales y de cuerpo.

Se asume que el ruido es un campo difuso que contiene todo tipo de onda eldsticas [[6]. Esto permite
relacionar los campos difusos con la funcién de Green (Sdnchez-Sesma y Campillo [20], Campillo y Paul
[33]]), 1o cual implica la proporcionalidad entre la densidad de energia media de un campo difuso y la parte
imaginaria de la funcién de Green en la fuente. La hipétesis de que el ruido es un campo difuso no estd en
conflicto con la naturaleza de la funcién de Green en 3D (implica que la fuerza y los puntos de observacion
deben estar en el mismo punto sobre la superficie).

Arai y Tokimatsu [[12] expresan el cociente espectral de ruido H/V como:

g(w) ) \‘ E\(x,w) + E>(x,0) (2.5.1)

1% E3(x,w)

Donde:
Las E’s son las densidades de energia direccional (DED).
1 y 2 son las direcciones horizontales y 3 la direccion vertical.

Expresando el H/V en términos de las DED’s de un campo difuso, las cuales son proporcionales a las
partes imaginarias de la funcién de Green en la fuente. Considerando las ecuaciones (2.4.19) y (2.5.1), se
puede escribir:

H ) - \l Im[G11 (%, 0)] + Im[Gx(x,w)]
\% Im[G33(x,w)]

(2.5.2)

Esta ecuacién relaciona la medidas promedio expresadas a la izquierda (obtenidas en la préctica) con la
parte imaginaria de la funcién de Green, la cual es una propiedad intrinseca del medio, y naturalmente
permite la inversion del cociente de Nakamura H/V, considerando la contribucién de las ondas superficiales
y las de cuerpo.

2.5.1.1. Modelado 3D de ruido

Para obtener las funciones de Green se utiliza un método basado en potenciales, el cual resuelve el caso
de un conjunto de N estratos eldsticos paralelos, con espesor /; sobre un semi-espacio. Como se observa en

la figura[2.5.1}
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Figura 2.5.1: Conjunto de N capas eldsticas paralelas en 3D sobre un semi-espacio.Se muestran las cargas
unitarias superficiales (Tomada de Sdnchez-Sesma et al., 2011)

Para la resolucion del problema se debe considerar que en las interfases hay continuidad de desplaza-
mientos y tracciones y condiciones de frontera libre para las tracciones en la superficie. En la superficie se
aplican fuerzas unitarias y concentradas en direccion vertical y horizontal, la fuerza vertical producird ondas
P-SV y de acuerdo con Aki y Richards [27] los potenciales respectivos ¢(r,z) (onda P) y ¢/(r,z)(onda SV)
son soluciones de las ecuaciones de onda reducida:

2 2
w w
@ B
Los potenciales que resuelven las ecuaciones (2.5.3)) son:

¢(r,z) = Avexpliy(z—zj1)] + Ayexp[-iy(z - z;)]Jo(kr) (2.5.4)

W(r,z) = Byexpliv(z—zj+1)] + Baexp[-iv(z — z;j) |Jo(kr) (2.5.5)

Con estos potenciales se puede obtener los desplazamientos radiales y verticales, asi como los esfuerzos
cortantes y normales. Para mayor detalle, los cdlculos se encuentran realizados en Sdnchez-Sesma et al [6].
La parte imaginaria de la funcién de Green para fuerza horizontal es:

o0 k
Im [Gll(O, O;w)] = Im{/ [Al exp(—iylhl) + Ay + Blvliexp(—ivlhl) - szvli] Edk
0

= k
+f0 [Crexp(-iviln) + Co] Sdk (2.5.6)

La parte imaginaria de la funcién de Green para fuerza vertical es:
Im [G33(0,0;w)] = Im { fo [ivA1 exp(=iyhi) — iyAy + K> By exp(=ivhy) + k*B, | ka’k} (2.5.7)

Los coeficientes A, A», By y B> corresponden a las ondas ascendentes y descendentes, para saber su valor, se
requiere resolver un sistema de ecuaciones del tipo: Ax=b donde A es un sistema de ecuaciones lineales de
(4N+2)x(4N+2) y N es el nimero de estratos. El vector de términos independientes b sélo tiene un término
distinto de cero en la primera componente:

b = [-k/2mu,0,...,0]" (2.5.8)
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El vector de coeficientes desconocido es:

x = [A2,ikBa, Ay, ikBy, ..., Aan 2, ikBonsa]” (2.5.9)

Una vez que la solucién es conocida, se pueden calcular las integrales en el dominio del nimero de onda
radial.

2.5.2. Cociente espectral H/V para sismos

Las ondas superficiales pueden contener la mayoria de los efectos de las heterogeneidades laterales, por
lo tanto tienen una naturaleza tridimensional. Excluyendo estas ondas, se puede forzar para que la propaga-
cién de las ondas este descrito por una sola dimension. Esto se logra considerando que las fuentes estdn tan
profundas que no se generan ondas superficiales. Las densidades espectrales de los movimientos sismicos se
asumen que son dependientes de la profundidad. Asi las autocorrelaciones se pueden relacionar, a través del
formalismo de campos difusos, con la parte imaginaria de la funcién de Green 1D para fuente y receptor en
el mismo punto.

Para un medio estratificado 1D Clearbout [42] descubrié que el sismograma de reflexién de una fuente
y receptor en superficie es un lado de la autocorrelacién del sismograma de fuente a profundidad. Una
extension del resultado de Clearbout es el hallazgo de que la parte imaginaria de la funcién de Green en 1D
en la superficie para fuente en la superficie es proporcional al cuadrado de la funcién de transferencia para
onda de cuerpo de incidencia vertical proveniente del semi-espacio.

_TF(w)P

= 2.5.10
(4pncnw) ( )

Im[G(0,0; w)]

donde:
py ¢ = densidad y la velocidad del semi-espacio.

Para el caso eldstico 3D se sustituye la ¢ con @ o 8 para el caso de ondas P o S. El desplazamiento sera
vertical u horizontal dependiendo cada caso. Este resultado esta implicito en los desarrollos de Claerbout
(1968). Pero para el caso de campos difusos, la importancia radica en la relacién que existe entre la parte
imaginaria de la funcién de Green 1D en la superficie y la funcion de transferencia de ondas provenientes
del semi-espacio. Este resultado también es valido para un apilamiento de capas.

Se considera que la mayoria de los sismos estan compuestos por ondas de cuerpo, las cuales sufren multiples
reflexiones y refracciones como se muestra en la figura[2.5.2]
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Difractor Difractor

Fuente Xy

Figura 2.5.2: Tlustracion esquemaética del campo de ondas directo y difractado iluminado por fuentes
profundas en un semi-espacio estratificado 1D (Modificada a partir de Sdnchez-Sesma et al., 2011)

Debido a que las propiedades del medio dependen de la profundidad, se asume equivalencia en las
direcciones horizontales. De la ecuacion (2.4.19) y asumiendo x= 0 se puede escribir:

(H?) oc Im[G1P(0,0; w)] + Im[GA2(0,0; w)] (2.5.11a)
(V) oc Im[G32(0,0; w)] (2.5.11b)

donde:
E| + E; = (H?) y (V?)= autocorrelaciones promedio horizontal y vertical, respectivamente,
G,-l‘;D (x,y;w) = funcién de Green en 1D, los subindices i y j son reemplazados por 1 y 2 que indican las
direcciones horizontales, mientras que el nimero 3 indica la direccion vertical. Se puede escribir el cociente
espectral de la siguiente manera:
H(w) Im[G}P(0,0;w)] + Im[G1D(0,0;w)]
V(w) Im[G12(0,0; w)]

(2.5.12)

Las ecuaciones (2.3.2)) y (2.5.12)) son consecuencias directas de la teorfa de campos difusos para la recons-
truccién de la funcién de Green, cuando los puntos de observacion coinciden (se toma la autocorrelacion).
Como en 1D, existe equivalencia matemadtica en las componentes horizontales G}? = G%g , se puede escribir:

H(w) | 2Im[G{P(0,0;w)]
V(w) - \} m[GP(0.0:0)] @219
Considerando (2.5.13) y (2.5.10):
H(0,w) 2ay | TF1(0,w) |
= 2.5.14
V(0.0) - Bu [TF3(0,0)] @19
donde:

TF(w)= funcién de transferencia del movimiento horizontal debido a una onda S,
T F3(w)= funcidn de transferencia del movimiento vertical debido a una onda P.
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El cero dentro de esta ecuacion representa la profundidad de la fuente y el receptor.

El cociente espectral H/V también puede ser evaluado para el caso z=h, es decir cuando la fuente y
receptor se encuentran en la interfase con el semi-espacio:

H(h, 2 TF(h,
(ho) 2| TFi(ho)] (2.5.15)
V(hw) Bu |TF3(hw) |
Se observa que es la misma ecuacion que cuando fuente y receptor estdn en superficie y puede ser utilizada
para la inversion de una estructura estratificada que contenga receptores en pozos.

En un campo de ondas real de movimientos sismicos, ya sea la parte de las ondas de cuerpo o las
ondas de coda, las ondas no se limitan a ser de incidencia vertical, como se supone en la teoria anterior
y ademds las ondas P y SV estdn acopladas. Entonces se puede considerar que las ecuaciones (2.5.14) y
(2:513)) son vilidas sélo para el caso en que el epicentro del sismo este cerca del sitio de medicién.

2.5.2.1. Particiones de energia y el cociente H/V

En la figura[2.5.3|se muestran las particiones totales para fuerza vertical y horizontal en funcién del coefi-
ciente de Poisson. Esto permite la determinacion del valor tedrico para el cociente H/V sobre la superficie de
un semi-espacio. Considerando que las componentes horizontales son iguales, se puede obtener el cociente
espectral H/V usando (2.4.19) y las particiones:

H_ \} 2u(0.0:0)?) _ \J 2ImGHS (0.0:0) \J 2p1iSS 0516

1% (w(0,0; w)?) MG (0,0;w) pHss

El cual es independiente de la frecuencia y esta graficado contra el coeficiente de Poisson en la figura[2.5.3]

HSS _HSS T HAV
(a) pr g (b) HYV. (HA )Rm‘frfgh
4 1.5
w
L
s 8 Vertical 8 Diffuse fields
e 3
v 18
L 2 . — 1
c Horizontal g
8 S
O o
= Rayleigh
& & w
[l
o
0 0.5
0 0.1 02 03 0.4 0 0.1 02 03 04
Coeficiente de Poisson Coeficiente de Poisson

Figura 2.5.3: (a)Coeficientes de particion totales para direcciones horizontal y vertical (x o z) contra el
coeficiente de Poisson. (b)Cocientes H/V tedricos para campos difusos y ondas de Rayleigh (Modificada de
Sénchez-Sesma et al., 2011)

Una aproximacion dtil es H/V ~1.245+0.348v. El cociente H/V es una propiedad intrinseca del medio y
depende del coeficiente de Poisson. Para un sistema estratificado, el cociente teérico H/V del semi-espacio
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proporciona valores asintéticos para altas y bajas frecuencias que dependen del coeficiente de Poisson de la
capa superior y del basamento,respectivamente.

Cuando se esta trabajando con ruido, es comin comparar H/V con las elipticidad de las ondas
Rayleigh,(H/VRayieign), €l cual tiene un claro significado si se conoce la direccién de propagacion. Den-
tro de la teoria de campos difusos, el cociente H/V incluye ondas P, SV,SH y Rayleigh. Para estimar las
diferencias con la elipticidad de las ondas de Rayleigh, se representa en la ﬁgura (b) el cociente H/V
para un campo difuso y para las ondas de Rayleigh propagdndose en una direccion dada, en x, la cual puede
ser obtenida de la expresion (ejemplo, Aki y Richards [27]):

H 26V -1

- = 2.5.17
V Rayleigh 26% -1 ( )

Donde: 6 = B/cg y cg = velocidad de las ondas de Rayleigh. Como se observa las diferencias son signifi-
cativas y muestra que para el semi-espacio, el campo difuso H/V esta lejos de la elipticidad de las ondas
de Rayleigh. En sistemas estratificados, la semejanza de H/V medido con (H/Vgayieign) ha sido usado para
inversion.

La extension de estos conceptos para un medio estratificado implica un tratamiento numérico.
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Capitulo

Ejemplos de aplicacion

Se evalian diversas configuraciones de estratigrafia para calcular frecuencias fundamentales de cinco
modelos utilizando la técnica de cocientes espectrales de un campo difuso. Se comprueba el valor obtenido
de la frecuencia fundamental con el método de Thomson-Haskell utilizando la incidencia vertical de ondas
S y con la formulacién planteada en el Manual de disefio de obras civiles del 2008. Para el caso particular
del modelo 2 se realiza un andlisis mayor utilizando el método de Thomson-Haskell para observar la
amplificacién del sitio bajo varios dngulos de incidencia.

3.0.3. Modelo 1. Un estrato sobre un semi-espacio

El modelo 1 tiene las siguientes propiedades:

Capa Espesor [m] | o [m/s] | B [m/s] | p[Ton/m~3] v
1 12.86 584 350 2.2 0.22
Semi-espacio oo 1583 875 2.7 0.22

Tabla 3.0.1: Modelo considerado para modelar H/V de ruido.

En la figura (3.0.1) se representa la parte imaginaria de la funcién de Green en superficie G11(0,0;w) y
G33(0,0; w) contra la frecuencia. Se observa la tendencia a crecer con la frecuencia y el valor de cero en
bajas frecuencias es debido a que no hay radiacién de ondas. En la respuesta vertical (Im G33) aparece
un pico en 12[Hz] que no tiene un claro significado, pero corresponde aproximadamente al doble de la
frecuencia fundamental del pico H/V, esta frecuencia no cambia con respecto a la velocidad de las ondas P,
pero su amplitud disminuye si el contraste de velocidades entre las ondas P y S es mayor.

La respuesta ImG(Horizontal) muestra un salto, este comportamiento tipo cudntico en la respuesta
horizontal puede ser explicado por el hecho de que aproximadamente 2/3 partes de la energia inyectada al
medio por una fuerza horizontal es transportada por las ondas S que estdn resonando en los estratos (como

se explica en la seccién [2.2.1.2).
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<107 Modelo 1
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Figura 3.0.1: Parte imaginaria de la funcién de Green. En linea continua ImGq; y en linea discontinua
ImG33

De la ecuacién (2.5.2) se puede obtener el cociente H/V. La figura (3.0.2) muestra el cociente espectral

considerando propagacién en 3D (ruido), propagacion 1D (sismos profundos) y la funcion de transferencia
obtenida con Thomson-Haskell.

Modelo 1
7 _
— H/\/ 3D
6 o ===H/\/ 1D .
* Funcion Transferencia [
:: "
- U
A
.: ’
> R
~ o
L S
)
&
\_-/ "
4
L 4
4
" JEp—
_:._
1 y. aemn® -® -
0 | | | |
0 5 10 15 20

Frecuencia [HZz]

Figura 3.0.2: Cocientes espectrales H/V. Con linea continua H/V en 3D, linea discontinua H/V 1Dy con
diamantes la funcién de transferencia.
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El pico obtenido proviene del cociente de dos funciones que crecen con la frecuencia (ImG1; y ImGs3),
la frecuencia de resonancia es de 6.6[Hz] para el caso H/V en 1D y 3D, para la funcién de transferencia la
frecuencia esta en 6.8 [Hz]. Para comparar con otro método se utiliza la formulacién de Gémez (1993) [/
establecida en el Manual de Disefio de Obras Civiles (2008):

T \/_\J Zy,,h (W2 + WyWpoy + w2 1)) (3.0.1)
n=1

donde:

vn= el peso especifico del n-ésimo estrato,
g=la aceleracion de la gravedad,

h,= espesor del estrato,

G, = modulo de rigidez del n-ésimo estrato,
N= ndmero de estratos y

n h
izt E’,
Zz 1 G,

Aplicando ésta ecuacidn se obtiene una frecuencia de 6.8 [Hz], que concuerda con la funcién de transferen-
cia, y existe una variacién de 0.2 [Hz] con respecto a la obtenida con campos difusos.

(3.0.2)

Wy =
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3.0.4. Modelo 2. Dos capas sobre un semi-espacio con inversion de velocidad

Las propiedades del modelo 2 son las siguientes:

Capa Espesor [m] | a [m/s] B [m/s] |p[Ton/m~3] v
1 55 2600 1600 2.0 0.19
2 70 2400 1100 1.9 0.21
Semi-espacio oo 4000 2000 2.20 0.33

Tabla 3.0.2: Modelo considerado para modelar H/V de ruido.
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Se obtuvieron las siguientes graficas:

Modelo 2
4
—H/V 3D
"
35 : \ -=-=-H/V 1D
‘ l\ - = ~Funcién Transferencia
3
t

05 | | | J

0 5 10 15 20
Frecuencia [Hz]

Figura 3.0.3: Cocientes espectrales H/V. Con linea continua H/V en 3D, linea discontinua H/V 1Dy con
linea discontinua y punto la funcién de transferencia.

El cocientes espectral H/V con el enfoque 3D se obtiene una frecuencia fundamental de 1.8 [Hz], se

observa que los modos superiores estdn aplanados por el cociente en un factor de 3.8 unidades con respecto
a la respuesta en 1D.
Para el enfoque 1D el valor asintético en bajas frecuencias es \/ 2y /B = \/ 2(4000)/2000 =2.0 (de la
ecuacién [2.5.14), se observa la aparicién de los modos superiores que en el enfoque 3D no aparecen. La
frecuencia fundamental esta en 2.1 [Hz], la diferencia entre el enfoque 1D y 3D en la frecuencia fundamental
del sitio es de 0.3 [Hz] se desconocen las causas de esta variacién. Asi que a continuacién se calculara la
funcién de transferencia para este modelo.

Célculo de las funciones de trasferencia utilizando el método de Thomson-Haskell (1953) [3] para
incidencia de ondas S con varios dngulos de incidencia y azimut cero.

Este método calcula la funcién de transferencia en superficie de un medio formado por N estratos
horizontales, homogéneos y paralelos que estdn ubicados sobre un semi-espacio. Se puede demostrar que
bajo incidencia de ondas SH provenientes del semi-espacio, la superficie libre provocard una amplificacién
de dos en el desplazamiento, por lo tanto, este fendmeno se observara en las graficas obtenidas por el método
de Thomson- Haskell.
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Para el caso particular de ondas polarizadas horizontalmente (SH) este factor de amplificacion (dos)
se observara independientemente del dngulo de incidencia y no existird una variacién local causada por la
superficie libre. Esto se observa en el desplazamiento V de las grificas mostradas en el apéndice [A] en las
figuras [A.0.2]/A.0.4] [A.0.7] [A.0.10] y [A.0.13] para cualquier incidencia comenzando desde la vertical hasta
la de 60° el desplazamiento es el mismo en todos los casos. En estas figuras también se observa que la
amplificaciéon decrece conforme se incrementa el dngulo de incidencia como lo demostré Burridge et al.
(1980) [43]]. Sin embargo, para las ondas SV se tiene un comportamiento muy complejo en la superficie para
cuando el dngulo de incidencia esta cerca del dngulo critico. En el dngulo critico, la componente horizontal
de la lentitud de las ondas S coincide con la lentitud de la onda P, y un fuerte acoplamiento se produce,
incluyendo la generacién de ondas P provocadas por la incidencia de ondas SV y estas se propagan a lo
largo de la superficie.

Varios efectos se esperan para la incidencia con dngulos cercanos al critico de ondas SV. Primero, la
componente horizontal del desplazamiento en la superficie muestra un fuerte pico para la incidencia de
ondas SV incidiendo con dngulo critico como se muestra en la figura su factor de amplificacién es
aproximadamente 17.8, también en la componente vertical se muestra este pico a la misma frecuencia pero
con amplitud de 4.3.

En general, para incidencias menores a 30° se muestra un comportamiento periddico en todas las
direcciones con amplificaciones y deamplificaciones, pero para la incidencia de 15° el desplazamiento W
presenta un comportamiento diferente, ya que hay una deamplificacién en 11.8 [Hz](figura[A.0.5) pero si se
observan los valores de la grafica son muy pequefios. Para incidencias cercanas al angulo critico comienza
aparecer picos irregulares en los desplazamientos U y W (Figuras y [A.0.8). Para incidencia de 60°
el comportamiento se vuelve periddico con amplificaciones y deamplificaciones en el desplazamiento V y
W (figuras [A.0.13| y [A.0.14)), mientras que el desplazamiento U se comporta de manera irregular pero sus
amplitudes son muy pequeiias.

En el apéndice |A| se da una descripcion particular del comportamiento del desplazamiento en relacién a la
polarizacién y las méximas amplificaciones y deamplificaciones que aparecen.

Con base a lo observado utilizando el método de Thomson- Haskell se puede concluir que los valores
de amplificacién son en promedio de 1.5 unidades, lo cual sugiere un efecto de sitio minimo, ademas las
frecuencias fundamentales del suelo obtenidas mediante H/V difieren en 0.4(modelo 3D) y 0.2 [Hz] (modelo
1D) con la frecuencia fundamental de 2.2 [Hz] del primer pico de las funciones de transferencia obtenidas.
Debido a la diferencia en los resultados, ahora se calcula el periodo dominante del sitio aplicando la ecuacién
(3.0.1) se obtiene una frecuencia de 2.1 [Hz], se puede concluir que la frecuencia fundamental para este
modelo es de 2.1 [Hz] que es la obtenida por el enfoque 1D.

3.0.5. Modelo 3. Capa rigida sobre tres estratos y el semi-espacio

El siguiente modelo presenta dos capas rigidas, la primera es de espesor delgado y es la capa superficial
del modelo, que fisicamente podria ser una capa de asfalto y la segunda capa rigida esta sobre el semi-
espacio. El objetivo es evaluar la influencia de la capa rigida superficial en el cociente espectral H/V para el
caso préactico de cuando se toman mediciones sobre el asfalto.

Las propiedades de las capas son las siguientes:
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Capa Espesor [m] | a [m/s] B [m/s] | p[Ton/m~3] v
1 0.20 381 220 2.1 0.24
2 1.80 130 80 1.9 0.19
3 2.7 326 200 1.9 0.2
4 10 245 150 1.9 0.2
Semi-espacio oo 489 300 2.2 0.2

Tabla 3.0.3: Modelo considerado para modelar H/V de ruido.

Primero obtenemos el caso donde no existe la capa rigida en superficie , para ver el efecto que produce
en la determinacién de la frecuencia fundamental.

Modelo 3, sin capa rigida en superficie

H/V 3D

= = =H/V1D

— =~ — Funcién Transferencia|
T

10+ " \

HIV
7
)

Frecuencia [Hz]

Figura 3.0.4: Cociente espectral H/V para el modelo 3, SIN capa rigida en superficie. Con linea continua
H/V en 3D, linea discontinua H/V 1D y con linea discontinua y punto la funcién de transferencia.

Se observan la frecuencia fundamental para H/V en 1D y 3D es de 2.4 [Hz] y para la funci6n de transfe-
rencia de 2.6 [Hz], los valores entre la teoria de campos difusos y la funcién de transferencia son totalmente
diferentes, ahora se calcula el cociente H/V considerando el modelo completo:
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Modelo 3
10r
—H/V 3D
-=--H/V 1D
8r — * ~Funcién Transferencia
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Figura 3.0.5: Cociente espectral H/V para el modelo 3. Con linea continua H/V en 3D, linea discontinua
H/V 1Dy con linea discontinua y punto la funcién de transferencia.

Las frecuencias fundamentales son: para el caso 3D de 2.4 [Hz], para 1D de 2.4 [Hz] y para la funcién

de transferencia es de 2.6[Hz], estos valores no cambiaron con respecto al caso anterior, lo Ginico que cambio
fue las frecuencias de los segundos picos que aparecen en la funcién de transferencia y en el caso 1D debido
a que se desplazaron a frecuencias mas altas. Se puede concluir que la capa rigida en superficie no altera el
valor de la frecuencia fundamental.
Ahora cambiamos el espesor de la capa 1 rigida a 1 [m] esto provoca que la frecuencia fundamental se
desplace hacia bajas frecuencias y que este en 2.1[Hz] para el caso 1D y 3D. Si aumentamos el espesor
progresivamente de la capa 1 a 10 [m] la frecuencia fundamental esta en 1.2 [Hz] para el caso 1D y 3D.
Se observa que el aumento de espesor de la capa 1 juega un papel importante si éste es mayor o igual
a los demds espesores de las capas, si su espesor es insignificante no modifica el valor de la frecuencia
fundamental.

Para verificar el valor de la frecuencia fundamental del modelo completo, se calcula el periodo domi-
nante del sitio utilizando la formulacién de Gémez (1993) [7]] establecida en el Manual de Disefio de Obras
Civiles (2008):

Utilizando la ecuacion (3.0.1) la frecuencia fundamental es de 2.75 [Hz] que difiere con el obtenido por el
enfoque 1D y 3D en 0.35 [Hz] y en 0.15 [Hz] con la funcién de transferencia ante incidencia vertical de
ondas S, para obtener un resultado similar entre la funcién de transferencia y la formulacién del manual de
CFE, se evalua la funcién de transferencia para los angulos de incidencia de 30° y 45°, los resultados son los
siguientes:

Incidencia de 30°= 2.7[Hz],
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Incidencia de 45°= 2.8 [Hz]

Se concluye que para este modelo el cociente espectral H/V enfoques 1D y 3D no concuerdan con la fre-
cuencia fundamental del sitio, y también existen variaciones de 0.2 [Hz] entre la incidencia vertical de ondas
S y la incidencia de 45°. Por lo tanto, sacando un promedio de las frecuencias fundamentales obtenidas con
la funcién de transferencia del modelo y con la ecuacién (3.0.1)) la frecuencia del sitio es de 2.75[Hz].

3.0.6. Modelo 4. Dos estratos sobre un semi-espacio, la velocidad aumenta con la profundi-
dad

Se comparan los resultados practicos de un estudio donde calculan los cocientes espectrales utilizando
sismos de magnitud entre 5.9 y 7.5 donde también se célculo el cociente espectral tedrico bajo el enfoque de
la elipticidad de las ondas de Rayleigh (Flores-Estrella, 2009 [44]). El modelo de velocidades obtenido es el
siguiente:

Capa Espesor [m] o [m/s] B [m/s] p[Ton/mA3] v
1 20 250 34 1.9 0.49
2 40 600 79 1.9 0.49
Semi-espacio oo 1800 475 2.2 0.46

Tabla 3.0.4: Modelo considerado para modelar H/V de ruido.

Para este caso se calcula el cociente H/V bajo los enfoques 1D y 3D, la funcién de transferencia y la
formulacién del manual de CFE. El cociente espectral de campos difusos bajo ambos enfoques tiene una
frecuencia fundamental de 0.3 [Hz]. La frecuencia fundamental del H/V préctico es de 0.3 [Hz]. Como se
observa en la siguiente gréfica:
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Figura 3.0.6: Cociente espectral H/V para el modelo 4. Con linea continua H/V en 3D, linea continua
gruesa Elipticidad de las ondas de Rayleigh, linea discontinua gruesa H/V en 1D y linea discontinua
delgada la funcion de transferencia

Con la funcién de trasferencia la frecuencia fundamental es de 0.3 [Hz] y con la formulaciéon de la
ecuacién (3.0.1I) la frecuencia es de 0.3 [Hz]. Para este modelo las descripciones 1D, 3D, la funcion de
transferencia y la ecuacién (3.0.1) coinciden en la frecuencia fundamental del sitio, pero la amplitud del
cociente espectral H/V esta sobrestimada en todo el rango de frecuencias.

3.0.7. Modelo 5. Tres capas sobre un semi-espacio

El siguiente es otro ejemplo practico (acuerdo con el autor), donde se utilizaron registros de un mes de
ruido y se célculo el cociente espectral teérico bajo el enfoque de la elipticidad de las ondas de Rayleigh
realizado en un sitio que presenta las siguientes caracteristicas:

Capa Espesor [m] a [m/s] B [m/s] p[Ton/m~3] v
1 28 442 250 1.7 0.26
2 30 991 650 1.8 0.1
3 120 1356 900 1.9 0.1
Semi-espacio oo 3290 1900 2.2 0.24

Tabla 3.0.5: Modelo considerado para modelar H/V de ruido.
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La siguiente grafica muestra la comparacién de los cocientes espectrales H/V:
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Figura 3.0.7: Cociente espectral H/V para el modelo 5. Con linea continua H/V en 3D,linea continua
gruesa Elipticidad de las ondas de Rayleigh, linea discontinua gruesa H/V en 1D y linea discontinua
delgada la funcién de transferencia

Para el H/V de campos difusos se observa un pico con dos crestas, la segunda cresta desaparece al
disminuir el coeficiente de poisson v en 1 unidad para todas las capas, se observa que para el caso de la
elipticidad de las ondas de Rayleigh el pico presenta una parte plana y después un maximo. Para el caso de
campos difusos y la elipticidad de ondas de Rayleigh, el primer pico esta en 1.3 [Hz] y el segundo en 2.1
[Hz]. Para saber cual frecuencia reportar como la fundamental se célculo la funcién de transferencia y la
ecuacion (3.0.1) y el resultado es de 1.3 [Hz]. Se concluye que para este modelo el cociente espectral H/V
de campos difusos proporciona adecuadamente la frecuencia fundamental del sitio que es del.3 [Hz]
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Capitulo

Conclusiones

En esta tesis se demostré que se puede modelar el cociente espectral H/V o técnica de Nakamura
utilizando la teoria de campos difusos. La base de esta teoria esta en el comportamiento de la energia de un
campo de desplazamientos producido por fuentes aleatorias o por difraccién multiple mediante el teorema
de equiparticién y considerando una iluminacién isotrdpica se puede llegar a la proporcionalidad de la parte
imaginaria de la funcién de Green tanto con las correlaciones cruzadas, como con las autocorrelaciones de
los desplazamientos de un campo difuso. Con este enlace se puede obtener el cociente espectral expresado a
partir de las partes imaginarias de la funcién de Green.

Existen dos enfoques principales de la teoria H/V. En el primero se supone que se trata con un problema
1D y se aplica para el estudio de sismos profundos con incidencia de ondas casi vertical (se desprecia
el efecto de las ondas superficiales) y se demuestra que la parte imaginaria de Green es proporcional al
cociente de los médulos de las funciones de transferencia del medio, ademés en el cociente H/V se excitan
los modos superiores. Con el segundo enfoque se consideran las contribuciones de las ondas superficiales
y las de cuerpo, por lo que se trata con un problema 3D, esta descripcion es muy sensitiva a las capas
someras de la estructura de las formaciones y se obtienen con las funciones imaginarias de Green en
direcciones horizontales y verticales, actualmente se esté investigando si la atenuacién implica limites para
la aproximacién expuesta.

El célculo de la funcién de Green en la fuente misma para una serie de estratos paralelos, se realizé usan-
do el formalismo del método del niimero de onda discreto. La importancia de los picos del espectro de
energia que se obtienen radica en que con ellos se puede predecir la influencia en la respuesta sismica de un
sitio para sismos futuros. Ademads, también puede ser Util para propdsitos de exploracion ya que del andlisis
de su variacion espacial y de la frecuencia se pueden detectar rasgos de la estructura subterrdnea.

El cociente espectral H/V se puede comparar con la funcién de transferencia del sitio si este tiene una
estructura cercana a la de un modelo unidimensional o tridimensional. Para ello es necesario conocer las
propiedades de los estratos que se obtienen de forma directa a partir de exploraciones con pozos, o que se
infieren con estudios que permiten la inversion de la curva de dispersién para calcular sus velocidades

Se realizaron ejemplos utilizando modelos propuestos y modelos de estudios tedrico-précticos realizados
bajo el enfoque de la elipticidad de las ondas de Rayleigh para evaluar el cociente espectral H/V bajo
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el enfoque de campos difusos y obtener las frecuencias fundamentales para todos los modelos. Para los
modelos 1,3, 5 y 5 se estima el cociente espectral utilizado los enfoques 1D y 3D es indistinto cual se
utilice por que se obtiene la misma frecuencia fundamental. Para el modelo 2 coinciden la frecuencia
fundamental del enfoque 1D y la formulacién del manual de CFE. Para el modelo 3 que tiene dos
inversiones de velocidades la frecuencia fundamental obtenida con H/V bajo el enfoque de campos difusos
(2.4 [Hz])es errénea, ya que con la funcién de transferencia y la formulacién planteada por el manual de
disefio de obras civiles se obtiene una frecuencia diferente (2.75 [Hz]). Las amplitudes de los picos maxi-
mos no son un pardmetro cuantitativo confiable ya que en realidad no es un indicador de la amplificacion
del sitio que se pueda tener cuando ocurra un sismo, pero es mejor tener un dato de referencia a no tener nada.

Para obtener la amplificacion del sitio bajo incidencias de ondas S que llegan con diferentes dngulos
de incidencia se utilizo el método de Thompson-Haskell en el modelo 2 y se obtuvieron unas graficas de
frecuencia contra amplitud, su comportamiento es regular excepto para los casos de incidencia de angulos
cercanos e iguales al critico y se observé un efecto de sitio minimo, ya que las graficas tienen poca amplitud
en general.

Para la comparacién con casos practicos (modelos 4 y 5) se observa que se obtiene la misma frecuencia
fundamental aplicando todos los métodos pero la forma de los picos y el espectro es diferente al igual que la
amplitud.



Amplitud [m/s?]

Apéndice

Resultados obtenidos con el método de
Thomson-Haskell

Graficas obtenidas con el programa Haskell para un azimut de O en todas las graficas, nimero de fre-
cuencias = 200 y frecuencia maxima de 20 [Hz].

= Incidencia 0° (vertical)
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.......... Pal=45
% 7 3 : E 0 iz n P T ® Pol=50
Frecuencia [Hz] - Pol=90
(a) Parte imaginaria de la funcién de Green. (b) Acotaciones

Figura A.0.1: Considerando los efectos de los dos estratos juntos, se producen cuatro picos en las
frecuencias 2.2, 7.7, 13.1 y 17.4 [Hz] donde la mdxima amplitud corresponde a 13.1 [Hz] de amplitud
relativa de 3.88. Como se observa, la amplitud depende de la polarizacién. Conforme aumenta el dngulo de
polarizacién, aumenta la amplitud. También se observan deamplificaciones en 5, 10.2, 15.9 [Hz]. En esta
direccidn se observa el caso particular de que polarizacion 0 (ondas SH) no produce desplazamiento en X.
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Desplazamiento V

Amplitud [m/s?]
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o 2 a 6 8 10 12 14 16 18 20
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Figura A.0.2: Para la direccién antiplana (y) el comportamiento es similar en las gréficas, se observan
amplificaciones y deamplificaciones cuya amplitud depende del 4ngulo de polarizacién. La relacién entre la
amplitud y la polarizacion es inversa. Se observan dos hechos interesantes. El pico de maxima amplitud
relativa es de 3.88 esta en la frecuencia de 13.1 [Hz] y corresponde a polarizacién 0, es decir, son ondas SH.
Por el contrario, para ondas SV (polaridad 90) no existe desplazamiento en direccién y.

Como se estd incidiendo ondas S verticalmente, no hay desplazamiento en la direccion vertical, solo
existiria un tipo de desplazamiento para este caso, si estuviéramos trabajando con ondas P.

m Incidencia de 15°

Desplazamiento U

Amplitud[m/s?]

12 14 16 18 20

10
Frecuencia [Hz]

Figura A.0.3: Se observa casi el mismo comportamiento que la incidencia O para esta direccién. La onda
SV (polarizacién 90) es la que presenta la maxima amplitud relativa de 3.4 en la frecuencia de 2.3 [Hz]. Las
otras amplificaciones corresponde a los picos en 8.2 ,13 y 17.8 [Hz], mientras que las deamplificaciones
estdn en 5.6, 10.4 y 15.3 [Hz]. Existe la misma relacién directamente proporcional entre la polaridad y la
amplitud.
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Figura A.0.4: La méaxima amplitud corresponde a las ondas SH y es de 3.79 en una frecuencia de 13.2 [Hz],
los otros 3 mdximos corresponden a 2.2, 7.8 y 17.7 [Hz]. Las deamplificaciones estdn en 5.1, 10.5 y 15.5
[Hz]. La polarizacién aumenta y disminuye la amplitud.
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10
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Figura A.0.5: Existe una amplificacién relativa de 1.19 en 16.2 [Hz], se observa otro pico en 4.8 [Hz] pero
su amplitud es muy despreciables. De hecho se puede decir que no existe amplificacién ni tan siquiera para
las ondas SV que son las que tienen mds presencia en esta direccidon. En la parte que corresponde a bajas
frecuencias [0-3 Hz] la respuesta es plana, pero en 11.8[Hz] se observa un minimo el cual se presenta
independientemente de la polarizacién.
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= Incidencia 30°
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N=

10
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Figura A.0.6: Para incidencia de 30 se observa un comportamiento muy diferente en esta direccion
comparada con las incidencias de 0 y 15. Presenta un pico de amplificacién en 15.9 [Hz] con una amplitud
relativa de 4.371. Presenta dos deamplificaciones en 6.3 [Hz] y 18.3 [Hz]. Una parte plana entre 7.4 y 12.1

Hz. En frecuencias bajas se observa un decaimiento que llega hasta 6.3 [Hz]. La méxima amplitud

corresponde a las ondas SV y de nuevo las ondas SH no se propagan en esta direccién.
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Figura A.0.7: Vuelve aparecer un comportamiento periddico con amplificaciones en 2.3, 8.1,18.5 y 13.8
[Hz], esta dltima es la méxima amplitud relativa de 3.44 y corresponde a las ondas SH. Las
deamplificaciones son en 5.4, 10.8 y 16.3 [Hz].
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= = = Pol=0
RS - Pol15
= = =PoI=30

<+ Pol=45

Pol=60
== Pol=90

Amplitud [m/sQ]

o 2 a4 6 8 10 14 16 18 20
Frecuencia [Hz]

Figura A.0.8: En esta direccién no hay un comportamiento periddico de la funcién de transferencia. Existe
un pico de maxima amplitud 4.26 en 6.3 [Hz] , después se observa una parte plana entre 10 y 13 Hz que
decae en 14.8 [Hz] sin importar en dngulo de polarizacidon para después ascender a otra frecuencia de
amplificacién en 16.6 [Hz]
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Amplitud [m/sQ]

10
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Figura A.0.9: En esta direccion se observa un pico muy abrupto en 12.4 [Hz] cuya amplitud mdxima es de
17.8 y corresponde a la polarizacion de 90 (ondas SV). Se observa en frecuencias muy bajas no hay
amplificacidn, hasta que llegas al primer pico en 2.8 [Hz]. Posteriormente la respuesta es plana en un rango
de frecuencias de 8.9 - 12 [Hz]. Existen dos frecuencias de deamplificacion a los 12 y 15.5 [Hz].
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Desplazamiento V
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Figura A.0.10: En la direccidn y el comportamiento es periddico con amplificaciones en 2.5, 8.6, 14.7 y
19.8 [Hz]. El pico mayor esta en 2.5 [Hz] con una amplitud de 2.98. Las deamplificaciones estidn en 5.8,
11.5y 17.3 [Hz].
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Figura A.0.11: Para esta incidencia el comportamiento de la amplitud es muy rara, ya que en esta direccion
(al igual que la x) presenta un pico abrupto en 12.6 [Hz] cuya amplitud depende de la polarizacién. El pico
mads razonable esta en 2.6 [Hz] con amplitud relativa de 3.87. Presenta deamplificaciones en 4.1 y 7.3 [Hz].
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= Incidencia 60°
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Figura A.0.12: El pico de médxima amplitud aparece en 3.8 [Hz] con amplitud de 1.52, el segundo pico
importante esta en 10.3 [Hz] con amplitud de 1.39, se observan dos deamplificaciones en 2.9 y 12.6 [Hz].

Solo en esta direccion bajo la incidencia de 60° se presenta este comportamiento.
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Figura A.0.13: En general las curvas estdn ligeramente planas, el comportamiento ya es periédico y

presenta amplificaciones moderadas, el pico maximo esta en 2.6 [Hz] con amplitud de 2.27.
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Figura A.0.14: El comportamiento vuelve a ser periddico con amplificaciones y deamplificaciones, el pico
maximo se observa en 3.4 [Hz] con amplitud de 3.23 y la deamplificacién médxima es de 0.39 en 7 [Hz]. La
polarizaciéon modifica ligeramente la amplitud.
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