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RESUMEN

Se presenta un método de rayos para estudiar la respuesta
gismica en alta frecuencia de wvalles aluviales con gecometria
arbitraria, ante la inclidencia de ondas SH. Con este propésito se
esbozan los aspectos fundamentales de la elastodinamica, del
andlisis de Fourier y de la teoria de rayos.

El algoritmo permite resolver aproximadamente la ecuacidn de
onda utilizando la superposicién de haces gaussianos, construidos
sobre el trazado cinemdt!ico de rayos dentro del depésito.

Para corroborar el método se comparan los resultades obtenidos
en un depésito cosenoidal, ampliamente estudiado en la literatura
especializada. Se calculan los . sismogramas sintéticos ~ para
diferentes configuraciones de valles comparéndolos con los

generados aplicando otros métodos.



ABSTRACT

The alm of this work iIs to present a ray method to study the
_seimlc response of alluvial valleys with arbitrary shape for high
frecuency. The seismlic iIncident field is composed of SH waves. In
order to describe the method, baslc principles of elastodynamics,
Fourier analysis and ray thecry are briefly reviswed.

This method allows to approximatly solve the wave equation
using Gaussian beam superposition. The kinematic ray tracing is
used as a framework to built up the solution,

Results are compared with those of a soft basin, whlch has been
widely studied In the especlalized literature. Synthetic
seismograms are calculated for diferent configurations and
compared with results from other methods in order to show the

accuracy of the Gaussian beam superposition.



1. INTRODUCCION

La humanidad, a través de su historia, ha padecido innumerables
catéastrofes naturales. Entre ellas, los movimientos sismicos han
cobrado millares de vidas, cuantlosas pérdldas econdémicas y, en
ocasjones, considerables afectaciones soclo-politicas. En nuestro
pats los sismos mas importantes son producidos por la subduceibn
de la placa de Cocos bajo la placa Norteamericana. Cuanﬁ.o las
rocas ya ho son capaces de soportar los esfuerzos tectoéonicos, se
rompen siubltamente, liberando una fracciédn de la energta acumulada
durante afios en forma de ondas sismicas. Estas ondas atraviesan
diversas formaciones geolégicas e irregularidades topograficas,
cuyas propledades mecénicas afectan la duraciéon y amplificacién
del movimlento original. Diversos estudlios han correlaclionado las
condiclones locales con la distribucién de dafios; el sismo de
Juilo de 1963 en Skopje, Yugoslavia {Poceski, 1869) y los de
septiembre de 1985 en la Cludad de México (e.g. Sanchez~Sesma,
1987) son claros ejemplos. Es lmportante hacer notar, que en este
Gltimo caso, el valle de Méxlico se encuentra a casi 400 km de la
zona eplcentral ¥, sin embargo, sufrié amplificaciones espectrales
de 10 a 50 veces (Singh et al., 1888); mientras que ante una sefial
igual, en sitlos ubicados a menos de 100 km, el movimiento pasaria

préct icamente inadvertido (Jaime, 1988).

Las amplificaciones dinamicas en depdsitos blandos generalmente
se atribuyen a ¢l contraste de Iimpedancias entre jos medios y a
las resonancias de los estratos en clertas frecuencias criticas.
La lrregualridad lateral, la heterogencidad del medio y los
efectos no lineales tamblén influyen. La combinacién de estos
factores provoca atrapamiento, enfocamiento y amplificacién del
‘movimiento, usi como la generacién de ondas superficiales (e.g.
Bravo, 1888). Cuando el dep6sito es un estrato horlzontal, el

atrapamiento afecta unlcamente a las ondas de cuerpo que viajan



verticalmente. En deposites con irteguluridades laterales et

atrapamiento de ondas afecta, ademés, a las ondas superficiales

gue se desarrollan en estas heterogeneidades (Bard, 1988).

Qbservaclones muestran que cuando los estratos son
horizontales, el uso de modelos unidimensionales permite evaluar

las amplificaclones locales en forma simple. Sin embargo, deben

considerarse las irregularlidades laterales que, por otra parte,
dificultan la soluclédn del problema, pues éstas producen maltiples
reflexiones y refracciones, complicando los caleulos y requirtendo

grandes recursos de cbémputo.

El disefic de estructuras sismo-resistenles normalmente se basu

en los espectros de respuesta, los cuamles relacionan la respuesta

médxima de un slstema elastico de un grado de libertad con
amortiguaniento sometido a fuerzas o a movimientos especificos. A
medida que se tenga un conocimiento mas

comportamiento dinamico del suelo ¥

completo  del
las estructuras s¢ podran
elaborar espectros de disefio mas conflables que se reflejaran en

construcciones mas seguras e incluso mas econbmicas.

Para una evaluacién cuantitativa de los efectos dinamicos en
valles aluviales se han desarrollado varios métodos que van desde
las soluciones analtiticas rigurosas hasta algoritmos numéricos que
hacen uso de fuertes hipdtesis simpliflcadoras. Dentro del primer
grupo se tlienen estudlos para geometrias semiclirculares {(Trifunac,
1871)

a las

v semieliptlcas' (Wong y Trifunac, 1974). Por lo que respecta

soluciones numérlcas, se han apllicade diversos métodes como

el de diferencias finitas (Boore, 1972}, el de elementos {inttos

{e.g. Streeter et al., 1974; Saith, 19758}, el del numero de onda

discreto {(e.g. Ak y larper, 1970; Kawase y Aki, 1988),

sistemas completds de soluclones (Trefftz, 1928],

el uco de
el uso de las
Rizzo,  1968;

rayos l(e.g.

ecuaclones integrales de frantera (Cruse y
Sénchez-Sesma y Esquivel, 1978} y la teoria de



Cerveny, 19854) entre otros.

La teoria de rayos permite un andlisils mas rapildo y econbtmico
en alta frecuencia, observandose que sus resultados concuerdan
bastante blen con métodos mas rigurosos. Por elloe se han
emprendido investigaciones en las que se han desarrollado
diferentes métodos. Hong y Helmberger (1978}, Langston y Lee
{1983), y Zlegler y Pao (1884) emplean variantes del método de
rayos para estudiar la respuesta sismica de modelos simples
Sanchez-Sesma et al. (1988) utilizan la teoria de rayos con un
enfoque diferente evaluando 1la respuesta de cuflas y valles

triangulares que cumplen determinadas condiclones geométricas.

Una poderosa soluciétn que combina el método asintético de rayos
(Cerveny et al., 1977) con la aproximaclén parabdlica de la
ecuacion de onda (Tappert, 1976} ha sido propuesto por Bablch
{e.g. Bablch y Popov, 1981). Este método, en el que se suman haces
gaussianos, se basa en la construccién de un sistema de rayos
desde una clierta fuente. En torno a cada rayoc se establece una
solucioén aproximada de la ecuaciéon de onda que cumple una solucion
parébolica. Estas soluciones se denominan haces gaussianos y 1la
suma de sus contribuciones permite obtener descripciones
aproximadas del campo de onda. Por olra parte, este método de suma
de haces gausslanos produce valores finitos en las causticas y no
requlere de antemano la locallizacién de éstas. Su costo es
comparable al de los métodos de rayos.

En el presente estudio se analiza, mediante la superposicién de
haces gaussianos, la respuesta siswica cn =alta frecuencia de
valles aluviales ante incldencia de ondas SH. La - geometria
arbitraria del depbsito se aproxima medlante segmentos de rectas.
Se' pretende que cste trabajo contribuya a comprender mejor el
comPortalniento sismico de depésitos de suelo blando a un bajo

costo. Para corroborar el método se compara la respuesta obtenida
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con otros procedimientos.

A continuacién se discuten algunos aspectos relevantes de la
teoria de propagaclién de ondas sismicas, del analisis de Fourler y
de la teoria de rayos. Se presenta, tamblén una descripcion de
algunos métodos para calcular la amplificacién sismica. Todo ello
permitird una clara comprensién del método que aqui se presenta,
Finalmente, en lus ejemplos se 1lustran sus ventajas y

1imitaciones.




2. ONDAS SISMICAS

La ocurrencia de un sismo puede tener diversos origenes, siendo
1os mas importantes los provenientes de la actividad tecténica. En
este casc el movimientou sismico se produce cuando las rocas no son
capaces de soportar los esfuerzos a los que estan sometidos y se
rompen subitamente, liberando energia almacenada c¢n la roca
deformada., Esta energia se utiliza parclalmente en crear la falla
(al romper la roca y vencer la friccién), mientras que otra parte
permanece como esfuerzo residual y una pequefia fraccién se libera
en forma de ondas sismicas,

La propagaciétn de 1la perturbacién sismlca depende de las
propledades del mediec, el cual se considerara aqui como

elastico-lineal, homogeneo e isétropo.

2.1 ELEMENTOS DE ELASTODINAMICA

Para el estudio de la propagacién de ondas sismicas se supone
un comportamiento eléstico del medio. Esta hlpbtesis permite
comprender clertos fentmenos fisicos Importantes en el estudilo

sismlico.
2.1.1 Teoria de la elasticidad

La teoria de la elasticidad relaclona las fuerzas Internas
producidas en: un medio contlnuc, como resultado de la aplicacisa
de las fuerzas externas, con los cambios en tamafio y forma que
sufre éste. Es decir, proporciona las relaciones esfuerzo—deforma-
cién para un medio continuo.




al) Esfuerzos

Considérese un elemento infinitesimal de wvolumen en un medlio
continuo sometido a la acclén de esfuerzos (fig. 2.1). El primer
subindice de ¢ indica 1la direccién normal del plano en el que
actua el esfuerzo y el segundo designa su direcclén. El estado de
esfuerzos en un punto dentro de un medio contlnuo se caracteriza
por su tensor (2.1), donde los esfuerzos con subindice repetido

son normales y los que difleren representan esfuerzoes cortantes,

xx xy xz
- ¢ ¢

yx vy ¥z (2.1)
o

x zy >4

Se puede demostrar, por equllibrio de suma de momentos y sin
considerar momentos por unldad de volumen, que o =0 , 0. =0 y
ny vy Xz ZX
o =¢ , .0 blen ¢ =0 ; es decir, el tensor de esfuerzos es
yz zy o

simétrico.
b) Deformaciones

Cuando un éuerpo es sometido a le accion de fuerzas exiernas,
se producen en éste camblos en su forma y dimensiones que se
denoninan deformacliones. La deformacién longitudinal en la

direccién x se define como

" Au _ du
€= lim o il

Ax0

Si u, »y v son los tres componentes del desplazamiento de un
cuerpo. en las direcclones Xy ¥ vy 2 respectivamente, - las.

deformaciones longitudinales se definen como:




z 4

Figura 2.1 Componentes de los esfuerzos a los que es sometido un

elemento diferencial de volumen.

Figura 2.2 Distribuclén de esfuerzos del elemento de la figura 2.1

cuando éste es sometido a movimiento.



_ du . 06 | _ Ow (2.2)

Un cuerpo, qdemé.s. puede ser sometido a defeormaciones

angulares, las cudles se expresan como

g =g =1L =L [8v , 8u
xy_yx—avxy—z ax a
1 L1 fw | Bu
Cn‘cz,—f?u"z[a“;*ﬁ] (2.3
- 1 =1 fow on
e T F T2 7%: T2 | 8y z

Por otra parte, la rotacién simple del cuerpo con respecto a

los tres eles coordenados estd dada por

p = & _0v
x ay 8z
g = du _ 0w
y ay dz
g = 9w _ 0u
z 8y dz

¢) Ley de Hooke

Experimentalmente se ha observado que.en la mavoria des Jos
s6lldos las deformaclones son llnea.‘mente proporciohales a los
’esfuerzos, mientras no se exceda el limite elastico:
Matematlcamente se establece que cada uno de los sels componentes
del esfuerzo es, en cado punto, una funcién lineal de los seis
componentes de la deformacién. '

En un solido isétrope con planos de simetria e independiente
del sistema de referencla, las consideraciones anterlores permiten

expresar las relaciones esfuerzo-deformacién de la forma sigulente

10



+ 2 =
o-xx =28 =H ':xx q‘xy K Txy
= AA + 2p € c = (2.4}
Ty H gy v BTy
a‘zz = AA 4 2u cxz ‘Txx e 72)"
donde A = € +e + £ , es la dilataclén y representa el
%% vy 2z

cambio de volumen en un cubo unitaric (e.g. Popov, 1983; Koslky.
1963)

Las dos constantes elasticas Ay M se conocen como las
constantes de Lamé. u es el moédulo de rigldez al cortante, gue da

una medida de ln resistencia a la deformacién en cortante.

2.1.2 Ecuscién de onda

Considérese un medlo en movimiento, en que los esfuerzos son

funciones continuas del espacio y del tiempo, como se muestra en
la fig. 2.2

Debldo a que las componentes de los esfuerzos varian a través
de las caras, para obtener la fuerza actuanite en cada cara se toms
el valor de los esfuerzos en el centro de la cara por el Area, Asi
en la direccién x se tendra:

xx yx
-~ W ad= o+
[(«rm‘ + 5 dx) v*x]d_,' dz + [fo-“ + D dy) vy‘}dx dz
Ja

av"‘ ao”"‘ yx B¢zx
+ [(mr“ + = dz) ~u~“}dx dy = { e * By * 55 ] dx dy dz

Empleando la segunda lLey de Newton y despreciande las fuerzas

de cuerpo (e.g. la gravedad), lz expresién anterior se lgualara
con:

11



8%u
(p dx dy dz} —5
at
donde p es la densidad de masa y u« es el desplazamiento en la

direccion x.

Estableciendo la lgualdad se tlene la ecuacién del movimlento
en la direcclén x; con un proceso simllar en las otras dus

direcciones se puecde escribir

6% 8a;x dvyx aa}x
p —= = + + =K
at"’ ax ay 3z
%% ac)‘y Eu'yy 80'”
p —= = + o (2.5)
6t2 ax ay az
2%w do ao do
p e = xz _yz . zz
Btz 3x 8y az

Usando las relaciones de elasticldad es posible obtener una
ecuacién, en funcién unicamente de los desplazamientos. En ia
direccion x la ecuacién {2.5) se transforma, usando las lgualdades
(2.2), (2.3) y (2.4), (Telford et al., 1978), en:

2
a——‘—‘=(7\+ y 884 v (2.8a)
p(,._z [ :

Y andlogamente en las otrus dos direcclones

12



pa'_2=()‘+“}a_y_+“v“ (Z.Sb.)
t
2
pif:(;‘a.u)a_éq-uvzm (2.6¢)
] oz : .
at
2 2 2
8 u d u a"u
2, - L A e 0w, Bn A
donde Viu= —z + —0 b — —6x+6y+62

ax ay 8z

derivando las ecuaclones (2.8) con respecto a X, Yy y oz

respect ivamente y suméndolas se obtiene

e R 2.7
3 at

donde . a” = {(r + 2u}/p, enque « representa la velocldad de
propagacién de las ondas de dilatacion

172
o= [(A + Eu)/p] (2.8)

Derivando (2.6c) con respecto a y y restandole la derivada de
{2.6b) con respecto a z se obtiene

1 a%e ) : .
- X' = v (2.9)
B ata x

donde Bz =up ¥y Bx es la rotacion a través del eje X. Asi ia
. perturbacién asociada se propagae con velocidad .

8 = (up)”? (2.10)

Expreslones slmllares se obtlenen para @ vy 0.
b 4 .
.Con base a lo anterior, la forma general de- la ecuacién de onda

13



sera:

a2
Y- % (2.11)

€

l

L
Ve at?
donde ¢ es la funcién que designa el tipo de onda que se propaga

y V es una constante gue representa la velocidad de la onda.
2.2 TIPOS DE ONDAS SISMICAS

Una onda se define como una perturbaclén que viaja a traveés de
un medio. Si esta perturbacién produce un cambio de volumen,
entonces Y = A y s} produce una rotaclén ¢ = 8.

Una soluclén parcial de la ecuacién de onda (2.11) es:
Y= £x - vt) + glx + vt) (2.12)

que representa dos ondas viajando con velocidad V en sentlidos
opuestos. El primer término avanza en la direccién positiva del
elJe x y el segundo en la direccion negativa. Como ¢ es
independiente de y y z se le denomina onda plana. Por otra parte,
{x - Vt) 6 (%X + Vt) representan las fases; cuando la fase es la
misma Se genera una superficle que se conoce como frente de onda,
es decir, es el conjunto de todos los puntos en el espaclo que son
alcanzados simulténeamente por una onda. La linea que denota la

direccién de propagacién de la ondae se denominara rayo.

Se ha establecldo que las ecuaciones (2.7) y (2,9) son los dos
casos particulares de la ecuaclién general de onde (2.11), en que
deben satlisfacerse las funclones A y 6, correspondientes a las
dilataciones y rotacliones; es decir, en un medio elastico,
homégeneo, isoétropo ¥ de extension §nfinlta, sélo se pueden
transmitir estos dos tipos de onda. Sin embargo, durante un evento
sismico se producgn. ademas, ondas superflclales generadas por las
fronteras del medio.



2.2.1 Ondas P

Este tipo de ondas son las mas veloces, es decir, son las
primeras en llegar. Su movimiento tipicamente se caracteriza por
el desplazamiento de las particulas del medic en la direccién de
propagacién de la onda, productendo en ¢ste dilataclones y
compresiones, pero sin camblo de forma de las particulas; por lo
que, también se les denomina dilatacionales, compresiconales,
longitudinales o irrotaclionales (ver fig. 2.3a). La ecuaclén (2.8)
define la velocidad de propagacién a gue en las rocas graniticas y
en =1 interior de la Tierra es mayor a los 5 km/s y 11 kn/s
respectivamente (Nava, 1987). Las ondas P son capaces de viajar
en sélidos, liqulidos y ser transmitidas en el alre como ondas
sonoras, audlibles sl sus frecuencias son mayores de 15 Hz (Boit,
1985).

2.2.2 Ondas S

Son aquellas en que lag particulas del medic tipicamente se
desplazan perpendicularmente a la direccién de propagacién de la
onda. Son las segundas en llegar, de ahi, su denominacién de S y
también se les .conoce como transversales o de cortante (ver flg.
2.3b). No pueden viajar a través de los liqul(dos deblido a que el
esfuerzo cortanie en éstos es nulo. Su velocldad de propagacién
esta definida por 8 de la ecuacién (2.10}.

Las ondas P aunque viajan a mayor velocidad, tienen frecuencias
mas altas y amplitudes menores que las S; por ello éstas Gltimas
son nds dafiinas. En una gran gama de rocas v = 0.25 y por lo
tanto 8 = a/v3 (Rosenblueth, 1086).

El analisis de la ondas de cortante conviene hacerlo
polarizéndolas en ondas SH (horizontales} y SV {verticales) como
se muestra en la fig 2.4,

15



En el presente trabajo s6lo se estudia la propagacliéon de ondas

SH, por lo que la ecuacioén de onda que se tratard se expresa como

22 = (2.13)
donde v = s(x,2,t)
2.2.3 Ondas Superficiales

Estas ondas son causadas por la interferencia de las ondas de
cuerpo con la superficlie libre y se propagan a menor velocidad que
éstas, Se caracterizan porque en la superflicie presentan
amplitudes mAximas que decrecen con la profundidad. En telesismos
se aprecia su dispersion, es decir, las ondas de diferentes
frecuencias viajan con diferentes velocidades. Los dos tipos
principales son las ondas de Rayleigh y de Love.

aJ) Ondas de Love

las ondas de Love tienen un movimiento transversal paralelo a
la superficie y se presume que se deben a que las propiedades
elasiicas y la densildad de las capas superficiales difleren de las
del interior. Estas ondas pueden propagarse a través de la. capa
superficial sipn penetrar. Son mis lentas z';ue las ondas de guerpe,
pero e desplazan. a mayor velocidad que las de Rayleigh (1 a 4.5
xm/s), (ver fig. 2.3c).

b) Ondas de Rayleigh

Este tipo de ondas se asemeja a las ondas superficiales de
gravedad en los 1liquidos. Lord Rayleigh moslré que sus efectos
decrecen rapidamente con la profundidad y que su velocidad, menor
a -las ondas de cuerpo, es del orden de 0.828 (1 a 4 km/s). Sin

embargo, al propagarse en dos dimenslones, su decrecimiento es mas

16
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lento que el de las ondas de cuerpo. El movimiento de las
particulas del ‘terreno se ecfecla en forma de una elipse
retrograda con el eJe mayor en posicién vertical para las

particulas en la superficie libre (ver flg 2.3d).
2.3 REFLEXIGN Y REFRACCION

Cuando una onda que se transmite en un medlo 1 encuentra un
cambio brusco de las propledades elésticas, medlo 2, parte de la
energia de la onda se reflejara, mientras que otra parte se
refractara a el medlo 2. Para poder encontrar las leyes de
reflexién y refraccion es necesario establecer el principlo de
Huygens, el cual dice que cada punto sobre un frente de onda puede

ser considerade comoe un nuevo emisor de ondas.

iLa ley de reflexiétn nos indica que el anguleo de incidencia 61
es fgual al de reflexidn 0;. Y la ley de refraccién o ley de Snell

establece que

sen @ sen @
1 2
v = g (2.14)
1 2

donde 02 se conoce como angulo de refraccion.

Cuando Vz < \'1 implica que 92 < 61. Sin embargo, si V2 > V1
¥y 81 = angsen (VI/VZ). (angsen indica el angulo cuyo seno es),
entonces, 62 = 90 y el rayo refractado viajaria por la interfaz.
El &ngulo que cumple esta condicién se conoce como angulo critico
0: (sen ec = VIIVZ). S1 el éangulo de incldencia es mayor que el
critico la Lley de Snell no se puede satlsfacer y se producc una
reflexién total (Telford et al., 1978).
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2.3.1 Reflexidn de ondas planas SH en frontera libre

En general, cuando una onda de cuerpo incide en la frontera
entre dos semiespacios elasticos, una onda de cada tipo (P y S) se
reflejard y refractara. .

La propagacién de las ondas SH est& gobernada per la ecuacion
de onda en dos dimensiones w = wo{x,z,t), « = w = 0. (ecuacién
2.13)

2 w2 2
f”zf" =*;.ﬂ‘3_2‘2 . B = Viip (2.13)
ax dz B at

[
s

|
|

[

Para resolver la expresion anterlor es necesorio satisfacer las
condiclones de frontera. En ia superficie libre los

desplazamientos deben ser lguales y las tracciones nulas. Asi  si
[£8] 3]
g

es la onda lncldente y u( es la onda reflejada {vease la
figura 2.5)
o = u(l) v ot
B«a:O en x = 0O {2.14)
8z

Las ondas incidente y reflejada se¢ pueden expresar como

(#3)
s

[

fit - 1/8 {x sen ¥ = 2 cos ¥)1

u( ny

n

fit - 1/8 {x sen y + z cos y)1]
donde y es el éangulo de incidencia. Cumpliendo las condiciones
(2.14) ‘

X

u=2f(t-§sena') {2.15)

© ésto es, la amplificacién del movimiento en la superficlic cs dos.



Figura 2.5 Reflexidn de ondas SH en superficie libre, o' onda

incidente, o' onda reflejada.
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2.4 DIFRACCION

Se entlende por difraccién la Interacclién entre una onda y un
objeto de cualqulier clase y que no puede i{nterpretarse como
reflexion o refraccién, Esto sucede cuando el radio de curvatura
del objeto es comparable o menor que la longitud de onda. Dado que
estas longltudes en las perturbaclones sismicas son grandes,
(mayores de 100 m), comparadas con las dimenslones geoléglcas, la
difracciéon es un aspecto importante en Ingenleria sismica

(Telford et al., 1976).

Una limitaclén importante de la teorin de rayos, que se discute

més adelante (Capituleo 5), es que no puede considerar la difraceioén.
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3. ANALISIS DE SERIES DE TIEMPO

En el estudlo de la respuesta sismica de valles aluviales sc
analizan los efectos producidos por una sefial transitoria, que
puede ser una onda elemental, o blen, un acelerograma. Para
calcular la respuesta se emplea e¢] analisis de Fourter., Este
procedimiento es una util herramienta matematica que simplifica el
proceso de calculo al transladar el problema de el dominio del
tiempo al de la frecuencia, donde €l estudlo es mas sencilio,
Posteriormente, aplicando la transformada inversa, se obtiene la

respuesta del depésito en el tiempo.

Al emplear la transformada de Fourler se fdentifican las
diferentes frecuencias y amplitudes de las ondas sinuscldales que
conbinadas generan la onda arbitraria. El par de transformadas se

deflnen como (e.g. Newland, 1980)

dwe

Flw) = £t} e dt (3.1

B3y

1 Lan
f(t) = e _I Flu) e dew (3.2}

donde F(w) es la transformada de Fourler de {t), =T y w es la
frecuencla. Para un estudlo mas detallado de las expresiones (3.1)
y (3.2) véase Brigham, (1974).

3.1 CONVOLUCION DE FUNCIONES

La convolucién de dos funciones es un concepto fisico muy

importante definido por

vlt) = Ir}m £lt-1) dT = h(t)*f(t) (3.3
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El teorema de la convolucién entre la ecuacién (3.3) y su
transformada de Fourler constituye una poderosa herramlenta de
analisis. El teorema establece que si Flw) y H{w) son las
transformadas de Fourler de f(t) y h(t) respectivamente, entonces
la convolucién de las funciones f(t}*h(t) tiene como transformada
de Fourier F(w)H{w). Es decir, la convelucidn de dos funclones en
el dominio del tlempo se transforma en una multiplicacién punto a
punto en ¢l dominlo de la {recuencla.

Este resultado es de gran utlilidad al analizar la respuesta

sismica de los depositos.
3.2 TRANSFORMADA DISCRETA DE FOURIER Y LA FFT

Debldo a que los calculos numéricos se hacen mediante el
auxilio de computadoras, es necesarlo discretizar las ecuaciones
(3.1) y 1(3.2). Asi, la transformada discreta de Fourler y la
transformada inversa discreta seran respectivamente (e.g. Newland,

1980)
X = § ox g lEmke/M) k=0,1,2, ... (N-1)

Liznkr /) .
e

X r=0,1,2,...(N-1)

S$i el muestreo de las funclones se hace con un. intervalo 4, se
estimara un especlro hasta 1724 qué es la llamada frecuencia de
Nyquist. En la practica se consideran confiables frecuencias
menores, pues cerca de la de Nyquist se presenta una distorsién

denominada allasing.

Apl icando directamente la transformada discreta de Fourter con-

N muestras se requlere un Llempo de cémputo proporcional a Nz. lo
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que implica un excesivo tlempo de proceso, sobre todo cuando N es
grande. Afortunadamente se ha desarrollado  un algoritmo
extraordinariamente eficiente denominado transformada rapida de
Fourler (FFT) que reduce el tlempo de calcuto, siendo éste

proporclional a NlogzN. (e.g. Newland, 1980),

La FFT se emplea en este trabajo para al analisis de la

respuesta de los valles aluviales.
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4. METODOS PARA EL CALCULO DE AMPLIFICACIONES EN DEPOSITOS DE
SUELO BLANDO

Por razones fundamentalmente econédmicas la mayoria de los
grandes asentamientos humanos como las cludades de México, Tokio,
Los Angeles, Caracas, Lima o Leninakan se ubican en los depésitos
de suelo relatlivamente blandos generados por rioes o iugos, LCin
muchos casos estos depdsitos son Jovenes, suaves y superficlales.
De ello se desprende la importancia de conocer los efectos de
sitio. Ello, Jjunto con estudios de sismicidad permite evaluar el
rlesgo sismico. Los efectos locales deben considerarse en los
estudlios de zoniflicaciédn sismica y en la generacioéon de reglamentos

de construcclén sismo-resistente.

Se ha observado en dlversos macrosismos que las condiclones
locales pueden Incrementar en varlos grados las intensidades en
las escalas de Mercalll (MM) y MKS, (Bard, 18988), aumentando la
potenclalidad destructiva del sismo y sus consecuentes dafios
humanos y materiales. Los registros experimentales y las
investigaciones reallzadas indican que los principales fenémenos
responsables de la amplificacién dinamica del movimlento son
atrapamiento y cnt'ocamiento de la energia sismica produclidos por
los efectos del contraste de impedancias y la geometria entre la
base y el suelo. Si el depésito es un estrato horizontal (modelo
unidimiensional) la propagacién de ondas de cuerpo es suficlente
para explicar el atrapamiento de energia; sin embargo, al existir
irregularidades laterales (modelos bidimensionales Yy
tridimensicnales), las ondas superficlales que se desarrollan
localmente pueden producir efectos importantes. Ello podria
explicar clertos patrones espaciales de resonancia. La figura 4.1,
tomada de Bard (1988}, nuestra el comportamiento de un modelo
unidimensional y dos bidimensionales.
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Figura 4.1 Comparacién de la respuesta sismica obtenida por
modelos unidimensionales y bldimensionales. Se 1lustran
los desplazamientos (&) a traves del tiempo (t) y a lo
largo del depésito (x) ante la Incidencia de ondas SH.
El valle tiene una frecuencia caracteristica fpn 874h
(h profundidad del deposito)

a) aproximacidn unidimensional (se considera unicamente
la profundidad local

b) modelo bidimensional para un valle superficial

c) modelo bidimensional para un valle profundo.
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Como resultado de la comblnacién de los factores enunciados asi
come del amortiguamiento y las caracteristicas de la onda
incidente, en el dominio de la frecuencia leos plcus espectrales y
las frecuenclias asocladas estan relaclionadas. con particulares
patrones de resonancia del deposito, mientras que en el dominio
del tiempo esos plcos pueden interpretarse como amplificacién del
movimiento y/o alargamiento de la duracidén del mismo. Con respecto
a los desplazamlentos, las irregularidades laterales pueden
inducir importantes movimlentos diferenciales en distancias
comparables a la longitud de onda predominante. Los sismos de
interés en ingenierifa sismica corresponden al rango de frecusncla
de 0.1 lz a 20 Hz y como las velocidades de las ondas sismicas
cerca de la superficle varian entre, digamos, 0.1 km/s y 3 km/s,
dichas longltudes de onda pueden ser de decenas de metros a

decenas de kilometros (Sanchez-Sesma, 1987).

Los meétodos desarrcllados para estudlar estos fenémenos se
pueden clesificar en dos grupos principales: los experimentales y
los Leéricos, de éstas fGltimos se han obtenido solucliones
analiticas y numéricas. A continuacién se presenta un breve eshozo

de las técnlcas propuestas, (vease el cuadro 4.2).
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observaciones de macrosismos

microtemblores

Experimetales 3y, niento débil

macrosismos

Métodos {
analiticos - separacldn de varlables

métodos de dominio

L Teoricos
numéricos métodos de frontera

soluciones geomeétricas

cuadro 4.2

4.1 METODOS EXPERIMENTALES
4.1.1 Obocervaciones de macrogismos

Una - vez sucedido un evento sismico destructivo, es posible
hacer un analisls detallado que permita apreciar cualltativamente
las zonas mas riesgosas, desde el punto de vista de ingenieria
sismica, buscando establecer la relaciéon entre la distribucién de
dafios y los rasgos topograficos y geotécnlcos. En el disefio
estructural es necesarlo conocer las aceleraciones del terreno,
pero la lnterpretacion de las intensidades en funcién de és‘tas no
es sencllla.
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4.1.2 Hicroteablores

Diversos estudlos mueslran gque exliste una buena correlacléon
entre las condiciones de sitio y los espectros de microtemblores;
periodos cortos (menores a 0.2 seg} indlcan roca firme, mientras
que los periodos largos schalan depdsitos de suelo blando. Este
método, sin embargo, tlene la desventaja de diferir de un sitlo a
otro (ain cercanos) debido a que las amplitudes espectrales
dependen también de los efectos producidos por la fuente y la
Lrayectorla de las ondas sismicas. Otro problena que se presenta
son las variaclones en las mediciones diurnas y nocturnas, lo que
obliga a un mayor muestreo. Como sefiala Aki (1988), el método en
si, s0lo es practice en periodos largos {i.e. cuandos la fuente y
1os efectes de trayectoria son los mismos para todos los sitles

consliderados),
4.1.3 Hovimlento débil

El método es basicamente el mismo que el anterior, con la
excepclon de que el movimlento es generado por la sismicldad
natural (pequefios temblores) o artificlalmente {exploslones,
pruebas nucleares). La mayoria de los Inconvenientes sefialados
para microtemblores son superados, pero es necesario registrar por
lo menos dlez eventos para obtener un espectro confiable. Por otra
parte, los efectos no lineales no se pueden considerar, pues para
ello se necesitan movimientos fuertes. La principal ventala reside
en la simplicidad y autosuficiencia del método. Bard (1S88) opina
que este método es, entre otros, ¢l que mejor se ajusta a una
estimacién confiable de los efectos locales y conzidera que la
inversisén inicial es rapldamente amortlzable con 1os numerosos

estudios de regionalizacién sismica,
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4.1.4 Macrosismos

Con la Incidencia de un movimiento fuerte es fuctible utilizar
el mismo principlo enunciado, recabando {nformacién altamente
confiable y aplicable. Sin embargo, para generar el espectro de
disefio es necesarifo reglstrar varios macrosismos lntensos, los

cuales no son muy frecuentes.

4.2 METODOS TEQORICOS
4.2.1 Métodos analiticoes

Este tipe de soluciones hacen uso del método de separacion de
variables, obteniéndo la respuesta exacta para incidencia de ondas
SH en depésltos aluviales con geometria semlcircular (Trifunac,
1971) y senmieliptica (Wong y Trifunac, 1874). Los resultados
sefialan una alta sensibilidad al apgulo de incidencia y a la
frecuncia actuante, asi como al efecto de la Irregularidad lateral
que genera amplificaciones muche mayores que las obtenidas

unidimensionalmente (Sanchez-Sesma, 1987).
4.2.2 Métodos numéricos

Es practica usual formular modelos que Incluyan algunos
aspectos de las condiciones locales de interés. En la mayoria de
los casos se resuelve la ecuaciédn de onda en fornd apluximada. La
fiexibilidad, versatilidad y su relativo bajo costo de proceso
(debido =al creclente desarrollo de los sistemas de cémputo),
ademas de no simplificar la estructura local o el campo de onda
incidente (Moczo et al., 1887), permiten un estudio paramétrico y
una estimacién de la respuesta del sitio. Un punto importante en
la aplicacién de este tipo de modelado, es conocer las hipodtesis

restrictivas y el rango de validez.
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4.2.2.1 Métodos de dominio

Ceneralmente los suelos ante las excitaciones sismlicas fuertes
llegan a presentar comportamientos no lineales. Discretizando el
problema mediante las técnicas de elementos finitos (e.g. Streeter
et al., 1874; Smith, 1975; Joyner, 1975) y de diferencias finitas
(e.g. Boore, 1972; Harmsen y Harding, 1881) es posible realizar el
modelado en baja frecuenclia de depésitos con geometriaz complicada.
Sin embargo, aunque el método es teéricamente ilimitado, al
aumentar la frecuencia se rebasa la capacidad de cébmputo, elevando

su costo.
4,2,2.2 Métodos de frontera

Estos métodos satisfacen aproximadamente las condiciones de
frontera en modelos homogéneos y elastico-lineales. El método del
numero de onda discreto (Aki y Larner, 1870} representa el campo
de desplazamlento medlante la superposicién de ondas planas de
amplitudes complejas desconocidas que se propagan en diversas
direcciones. El campo de desplazamientos se obtlene, discretizando
en una suma infinita, la Integracitn sobre el numero de onda
horizontal. De esta forma y al aplicar las condiciones de
continuidad de desplazamlentos y tracciones en la interfaz, se
genera un sistema de ecuaclones lineales simulténeas (e.g.
Bouchon et ad., 1988).

El método de sistemas completos realiza una combinacién lineal
de funciones lineaimente independientes que satisfacen
aproximadamente las condicliones de frontera (e.g. Bravo y
Sanchez-Sesma, 1983: Bravo y Sanchez-Sesma, 1988},

Otro método, de este grupo, hace uso de las ecuaciones inte-
grales de frontera (e.g. Cruse y Rizzo, 1988; Kawase y Aki, 1988).
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4.2.2.3 Métodos geométricos

Estos wmétodos utilizan la teoria de rayos para obtener la
respuesta en el tiempo de valles sedimentarios con irregularidades
laterales. Se permite una clara visualizaclén de la fislca del
problema, son economicos en térmlnos de coémputo y proporcionan
resultados confiables en alta frecuencia (Bravo, 1988), pero no
consideran la difraccién. liong y Helmberger (1878), Lee y Langston
(1983), Mocze et al., (1987), Sanchez-Sesma et al. (1988), entre
otros, han aplicado la teoria de rayos obtenlende resultados muy
halagadores. Elloe ha estimulado el interés por desarrollar este
tipo de métodos. Una extension de la teoria de rayos basada en la
aproximacién paraxial mediante la superposiclién de haces
gaussianos propuesta por Babich (e.g. Bablich y Popov, 1981) se
emplea en este estudio para simular depésitos de suelo blando de

geometria arbitraria.




5. TEORIA DE RAYOS

La aplicaclén del método de rayos al analisls de la respuesta
sismica de depésitos blandos permite un estudio relativamente
rapido y a un bajo costo. Es posible considerar la irregularidad
lateral, con las limitaciones Impuestas por la existencia de
reglones de singularidad, e linvestigar la naturaleza fisica de
cada haz de ondas interpretando las regiones que por efectos de

interferencia o enfocamiento producen incrementos de amplitudes.

El algoritmo descompone el campo de onda incidente en ondas
elementales o rayos, sobre los cuales fluyen las ondas sismicas de
alta frecuencla, por lo que la teoria de rayos cobra especial
importancia en aquellos sitlos en que tales frecuencias tienen un
sentido practico. Para su aplicacién es necesario que la longitud
de onda predominante sea mucho menor que cualquler dimensién de la
estructura, como por eJemplo el radio de curvatura de las
interfaces en los puntos de Incidencia del rayo (Cerveny, 1985Sb).
Se obtienen resultados razonables aun si las condiciones expuestas
no son completamente satlsfechas, aunque deben tomarse las

reservas necesarlas.

burante el proceso de calculo es posible estimar la importancta
de la refraccion, reflexldon y conversion de ondas de cada rayo.
Discretizado el campo se obtiene el trazado de rayoes dentro del
depésito, dbénde se visualiza las regiones causantes de los efectos
de sitio. Dado que la descomposiciéon se hace en un numero finito
de rayos y no se conslderan ondas difractadas o las que no son del
tipo de rayos (non~ray waves), el método no siempre representa

fielmente el campo incidente {Moczo et al., 1887).
{as regiones de singularidad como las calsticas o las zonas de
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transicién entre rayos y la sombra geométrica limitan e incluse
invalidan el método, pues estas zonas son muy lmportantes en la
interpretacléon sismica, ya que ahi las ondas de cuerpo alcanzan
sus maximas amplitudes. Por oira parte, la gran sensibilidad a la
aproximacién y a los detalles menores del -modelo (come las
pequefias oscilaclones en la velocidad, las interfaces artificlales
y las zonas de no suavidad, frecuentemente son responsables del
comportamiento anémalo de las amplitudes de los rayoes (Cerveny,
1985b).

Otra dificultad se presenta cuando se requiere el uso de
trazado de rayos de dos puntos (emisor-receptor), complicando el
algoritmo y haciéndolo engorroso; mas aun, si se requiere un gran
numero de rayos con varias reflexiones. Esta situacién se agrava
en el calculo de la respuesta sismlca de valles sedimentarios con

alto contraste de impedancias.

Como se podra observar, exlste un gran nimero de limitaclones,
por lo que es conveniente buscar otros procedimientos mas
eflclentes. la superposicién de haces gaussianos es un método de

rayos mas poderosc a un costo similar.
5.1 TRAZADO DE RAYOS

Para obtener el campo de desplazamientos mediante el método de
rayos es necesarioc construir el trazadoe clnemdtico de 1las
trayectorias de 1los rayos. A continuaclédn se expone el algoritmo

utilizado para valles de seccién arblitraria.

Sea un depésito de geometria irregular, discretizade en
segmentos de rectas definides por los puntos (xk,zk) y (xkd,zkd)
con pendientes m . donde 0 < k < N, y N es el nimero de puntos,
como se muestra en la figura 5.1, en que las ondas SH inclden con

un angulo. y. Si se define el nimero de rayos que se desea trazar,
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Figura 5.1 Discretizacidn de un depésito de geometrfa arbitraria.

xj JZ) tany,
T 1

()

~Flgura 5.2’ Locallzaclon de la Incidencia de los rayos en  la
Interfaz. a) y =0°, b) y = 0 .
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{NR), la separaclén entre estos serda Ax = L/NR, donde L es la

tongitud de] depésito.

Sf{ la incldencia es vertical, (fig. 5.2a), los puntos de

contacto entre rayos e interfaz seran

= JA
xJ Jax

= - +
2J mk(xj xk) z,

donde x,z] son los puntos en gque los rayos Iinterceptan al
depdésito (0< J <NR). Por otra parte, si el &ngulo de {ncidenclia es

diferente de cero (flg. §.2b}

(mkxk-zk)tan v + JAx

x =
J mtan ¥ + 1

z = (JAx-xJ)/tan ¥

Considerando que el depésito estd constituido por sedimentos
elastico~lineales, homogéneos e lsétropos, entonces la propagacién
de las ondas sismicas se efectuard a través de haces de rayos
lineales, Utilizando ecuaciones paramétricas es poslble definir la
cinematica de las ondas. De esta forma, las expresiones para el
rayo (r) y las rectas que aproximan la gecmetria del valle (t) se

establecen por las ecuaciones 5.1 y 5.2 respectivamente

(5.1)

o= * (5.2)
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donde

% - x
1
t, = k+ k
2 2
X o =x 37+ (2 -z
\/( k41 (z )
-2
a1 K

r-x y r_son los cosenos directcores del rayo con parametro s. tx v
tz son los cosenos directores de la recta que intercepta el rayo
con pardmetro £ {en caso de ser superficle libre tx=1, tz=0). En
el punto de inclidencla (x‘,zl), el rayo transmitido seguira una

trayectoria

X =%+ s sen 8’

2=z1—scose'

donde 6' es el 4ngulo de transmisién que depende de las
propiedades de los medios y s es la distancia recorrida con
respecto a un slstema de coordenadas centrado s-r con origen en el

punto de emisién (veése 1la fig. 5.3a)

lLas reflexiones sucesivas dentro del depésito cumpliran la ley

de Snell y se locallzarfin en los puntos

3]

141 i z

donde
(x -x Jt. - (z -z )t
r 1 z r 1 X

s =
rt -rt
z x x Z

que se cbtiene al resolver los sistemas 5.1 'y 5.2
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Aplicando la ley de Snell se establece que, {(vease la fig.
5. 3b)
rtos et (5.3)
rp+r’'-p=20

donde p es un vector perpendicular a t vy ' representa el
rayo reflejado

Desarroliando 5.3

rt ¢+t ~-r't -r't =0
KX XK T x x z z
-rt +rt -r't -r't =
Z X X z x
¢ blen
t t r' t t
x z x = x z x
-t t r! t -t
z ® z z x z
entonces
» t%- % 2t t r
= x z x 2 ®
Ty 2t t t2. ¢? T2
z z x
r=Mr {5.4)

donde M es la matriz de reflexién.

Cuando es s\;\perflcle libre la ecuacién 5.4 se transforma en

x x

r' = -r
z z

Debe hacerse notar que el sistema s-r se desplaza conforme _'al‘
movimiento del  rayo tomando como origen el ultimo punto de
refiexién.
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Figura 5.3 a) Refraccién de la onda sismica.
b) Reflexicn interna de la wisma onda en una pared del

deposito.

S.2 COEFICIENTES DE TRANSMISION Y REFLEX1ON

Considerando que e] desplazaniento tiene una dependencia

arménica del tiempo

uix,z,t) = uix, 2,0} et

donde L = V=T, t es el tiempo y w es la frecuencia angular

Si el campo incidente se integra con la superposicién de ondas
planas arménicas y se omite por simplicidad el téermino eu‘"', el
canpo sera (vesse la fig. 6.3a}

-w/ﬁr(x sen y - z cos y)
o = uoe-

. que referido al sistema x’-z' es
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s -{w/B (X sen 3y -~ 2 COS ¥}
r & 8

~iw/B (x’ sen ¥ - 2 cos ¥
donde 6°'= e r . Y con respecto al sistema
s-r se tlene finalmente .

—Lw/Br(s cos 0 + r sen 6)

De la misma forma las ondas reflejada y refractada seran

respect lvamente
(n) -iw/f3 {~s cos O + r sen 8)
o™ = wece v
o 3
—dw/] 28’ + s '
“(t) 2! Brls cos r sen 8")

= unu'Ce
[} L

en que Cr es el coeficlente de reflexién, Ct es el coefliciente de

transmisién, v es la amplitud inicial y @' es ¢l angulo con.que
o

se transmite el rayo al depésito {8'= ang sen(B/E Y1i-cos“0)]

Igualando despluzamientos y tracciones en s=0, r=0

D, (ay (D
LA ) = u
%, 0m
T B 55

se obtienen los coeficientes

2
=
celow . (5.5)
r 1 n'
donde n'= 7 cos 0'. n= £ es la relacion de lmpedancias
cos 8 ' p B P

e
Los coefliclientes de reflexién de los rayoes que se propagan

dentro del valle se obtienen en forma similar (vease la fig. G.3b)
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o1~ (8_/8)° sena

n -

cos®a
A= im v zQ
v 1 -8 /[3)2 sena .
n+ — (5.6)
cos“x
ey z 2
dado que cos «' = 1 - (Br/ﬁ) sen“a puede resultar complejo,

originando ondas inhomogéneas, entonces como

&t cos ' eLlRe(cos a’) + iIm{cos «'}) _ elRe(cos a‘)e-lm(cns a' )

la parte imaginaria debe ser mayor o lgual que cero para que la

onda refractada se atente con la distancla de la interfaz.
5.3 EJEMPLOS DE TRAZADO CINEMATICO DE RAYOS

En la interpretacién sismica es Gtil conocer la representacién
grafica del trazado cinemdtico de rayos. En los dlagramas se
aprecla los efectos de la irregularidad lateral al localizar las
zonas de enfocamiento, las caUstlcas y las reglones de sombra
geométrica. Las figuras 5.4 y 5.5 muestran la clinematlica de 50
rayos con 5 reflexlones de cada uno para diferentes
configuraciones geométricas. Los depésitos triangulares tienen un
angulo de talud de a) 230°, b) 18° v ) 12.2°. F! depésito
trapecial d tiene una inclinacién en sus taludes de 26.5°. En e se
muestran los efectos de incluir una protuberancia que genera dos
zonas de enfocamiento. Finalmente el dlagrama f presenta la
distribucion de rayos en una geometrié asimétrica. Las propledades
utilizadas en el calculo de las- trayectorias son: para los
depbslytos B8 = 1000 m/s, p = 1800 kg/ma: para la base Br = 2500m/s,
P, = 2100 kg/mg. En la fig. 5.4 la incldencia es vertical y en la
fig. 5.5 ésta es de 20°.
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Figura 5.4 Diagramas del trazado cinemitico de rayos en diferentes

configuraciones geométricas. El angulo de Incidencia es de 0°.
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Figura 5.5 Diagramas del trazado cinemitlco de rayos en diferentes

configuraciones geométricas. El dngulo de Incidenclia es de 20°.




8. APLICACION DE LA TEORIA DE RAYOS EN CALCULOS DE AMPLIFICACION

La superposicién de haces gaussianos es una extenslién de la
teoria de raycs. Esta técnlea permite, entre otras aplicaclones,
calcular las amplificacliones dinamicas de los depésitos de suclo
blando. El procedimiento propuesto por Babich, (Babich y Popov,
1981), nuestra grandes ventajas sobre los métodos tradiclonales de
rayos. Diverscs estudios demuestran que los sismogramas sintéticos
con base en la suma de haces gausslanos presentan una buena
aproximaclon, aun en sitlos con singularidades como son las
regiones eriticas o las causticas. En éctas altimne sze producen
valores finitos y no se requiere su previa localizacion (Cerveny,
1985b). La amplitud de los haces decrece exponenclalmente con el
cuadrado de la distancla desde el centro del rayo, de tal manera
que se genera la forma de una campana de Gauss (de ahi su nombre).
Es declr, se producen impliclitamente cfectos de suavidad. Esto es
una ventaja fundamental, pues asi, el método no es demasiado
sengible a la aproximaclén del medic y a detalles menores del
modelo. Por otra parte, no se requlere el trazado de rayos
emisor-receptor y su costo es comparable a los otros métodos de

rayos {Nowack y Ak}, 1984).

El campo de desplazamientos se obtiene al reselver
aproxXimadanenie en covrdenas centradasz {3 ) la ccuzcisn do ondo.
Para hallar Ia sclucién se comblna la teoria de rayos {(Cerveny et
al., 1977) y la aproximacién parabdlica (Tappert, 1876}. Conocido
el trazado cinematico de los rayos (Capitulo 5}, un receptor
registrara la contribucién significativa de los haces gaussianos
en su entorno, por 1o que los haces mas alejados no necesitan ser

considerados (vease la fig., 6.1).
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Figura 6.1 Un detector locallzado en (sG,rG) registrara las

I‘IH)

contribuclones de los haces gaussianos en su entorno.
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Figura 6.2 Grdficas del pulso de Ricker. a) en el dominio del

tiempo; b} en el dominlo de 1a frecuencia.
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6.1 SUPERPOSICION DE HACES GAUSSIANOS

La ecuaclén reducida de onda (2.13) goblerna el movimento en
medlos homogéneos para ondas de corte SH. En coordenadas centradas

sS-r Se puede expresar Como

2 2
Q..:z' . Liz’ + kK% = 0 (2.13)
ds ar

donde k = w/B es el nimero de onda y & la frecuencia circular,

Conslderando que el campeo de desplazamientos tiene una dependencia
armébnica con el tlempo y aceptando que la direccién preferencial

de propagacién de la onda es el eje s, se puede escribiv que

~Liwt-ks)

vis,mw) = fis,r,w) e {6.1)

51 ademas se acepta que la varlaclén de f con respecto a s es
suave. Esto es, 8°r/8s° se desprecia, entonces (2.13) se puede

expresar, considerando la ecuacién (6.1), como

fvaw-o (5.2)

la cual es una ecuacién parabélica. Una solucién completa se
obtiene w Lravés Jde¢ un cictem=z Infinito de soluciones de haces o
modos linealmenlLe independientes,  es declir, en términos de
polinomios de Hermite {Nowack y Aki, 1984). .
Tomando la solucién wés simple, que corresponde a la de orden

cero, se tiene (Rodriguez et el., 1989)
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[ r? - it
= exp {Lks - —— } e

8 = .
2
¢ [isss ] LE [1+ilsss )]

(6.3)

donde 0, es un haz gaussiano baslico que se puede Interpretar como
un paquete de rayos complejos (Cerveny, 1985b); s y r son las
coordenadas del haz; s = 1/2!<L"2 representa la digtancia critieca
desde la cual €1 haz se expande notoriamente; L" es el semiancho
iniclal del haz en s=0; y C es una constante. Debe tomarse en
cuenta que a clerta distancia el esparcimiento de los haces ya no
produce una buena representaclén del campo, por lo que el rango de

aplicacién es limitado.

En la fig. 6.3 se ilustra la amplitud de un haz gaussiano, ahi
se observa que el ancho y la amplitud varian a través de su
recorrido por el rayo. La parte superior de la flgura muestra el
esparcimiento del haz en tres posiciones (s=0, s=5_ Y 52355); en
la parte inferior se aprecia una vista tridimensional. Esto
suglere que un haz gaussiano lleva efectos de dispersién,

reflexion-transmision y posiblemente disipacién (Cerveny, 1985b).

Acoplando haces gaussianos es posible representar una onda

plana e™® como

et = Ig(s,r-g.u) dE (6.4)

donde g(s,r-£,w) = v, cuando C = l/(\/ﬁLH). Sust { tuyendo R

evaiuando en s = O se obtiene

L g -l 12
E Ie LAY (8.5)
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Figura 6.3 Amplitud de un haz gaussiano basico.
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que es esencialmente la integral de Laplace. Por otra parte, la

funclén delta de Dirac puede definirse como

. -ieena®
3(r-€} = lim — e . (6.8)
L, oVRL,

Una de las propiedades mas Importantes de la funcién delta de
Dirac permite que, para cualquier funcién F{r), se pueda escribir

la identidad

F(r) =I F{g) 6(r-g) dg
sustituyendo en esta igualdad la ecuacién 6.6 y conslderando la
ecuaclén 6.3 se obtliene una expresién aproximada del campo ¢ en

términos de sus valores en s=0:

3
wis,r,w) = AE ¥ »(0, jAE, w) g(s,r~JAE,w) {6.7)

==

donde g{s,r,w) = uc/(s’r? Ln)

La ecuacién (6.7) es una superposiciéon de haces gausslanos.
Para poder apllicarla es necesario considerar una densidad
suf'iciente de rayos y se deben evitar desfasamlentos entre haces,
buscando que el angulo de emislién de los haces con respecto a la
superficie inicial sea cercano =z 20° { si bien valores cercanos a
60° todavia dan resultados aceptables), Al estudlarse .una base
© deformable deben {ncluirse los coeficlentes de transmisién 'y
reflexién. Con base en ésto, la ecuaclén {6.7) se puede.reescriblr

como:
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NR REF+1 1
ois,r,w) =T 8€ v [l AK] zis,r,w} (6.8)
3=1 1=1 k=1

donde NR es el numero de rayos, REF es el namero de reflexlones de

cada rayo. Al es el coeflclente de Lransmisién, Ak (k = 2,3,8,...)

san los coeficientes de reflexién calculados por las ecuaciones

(5.5) y (5.6) respectivamente. u = exp N/B(x‘sen T - z)cos 7)1

es la fase en el punto de contacto de cada uno de los rayos

incidentes

Ls comprensién del ceomportamiento de una sefial elemental

permite establecer un prlmer Juiclo cualjtative del movimiente

sismico en un depdsito.
transitorla el pulsc de Ricker cuya representaclén es

De esta forma se emplea como sefial

£,(t) = cla®-0.5) s

aft-t )
donde a =
t'p

¢ es una constante de normalizacién; Ls es e} tlempo de retraso de
la sefal; Lp es el periodo ‘“caracteristlco™ del pulso. En el

dominio de la frecuencla la transformada de Fourler del pulso

adquiere la amplitud maxima para la abscisa l/tp.
la fig 6.2 (tomada de Bravo, 1988) muestra las graficas en el
dominio del tlempo y de la frecuencia dzil puiso de Ricker.

. El calculo de la respuesta en el tlempo se hace utillzando el
andlisis de Fourler, el cual permite expresar la sefial £(t) como

1 {wt
f{t) = 5% -I’F(u) e dw
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donde F{w) es la transformada de Fourier de f(t).

El campo de desplazamientos en e)] dominio del tiempo se calcula
multiplicande punto a punto la sefial y' la funclén - de
transferencia, H(w), en el dominio de la frecuencia. Finalmente,

de este producto se obtiene la transformada Inversa de Fourler.

IF(uJ w) e dw

s(t) = 51

La funcién de transferencia H{w) para el casoc en estudio

corregponde a la suma de los haces gaussianos (ecuacioén 6.8B).

Para evaluar la superposicién de los haces gaussianos se
realizaron pruebas de transparencia en un valle triangular con un
talud a 18° para diferentes angules de incidencia. Log paramelros
del pulso son Ln= 2 seg, tp= 1 seg. Se empled la transformada
raplida de Fourter (FFT) con 512 puntos y se muestreé a cada 0.085
seg. En la fig. 6.4 se observan los sismogramas sintéticos
calculados en 5 estacliones equiespaciadas. Puede decirse que para
angulos mayores de 30° con respecto al eje de propagacién la
composicion de los haces deja de ser representativa del frenle de

onda. Esto se debe al desfasamlento entre los haces.
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Figura 6.4 Sismogramas sint€tlcos cdlculados para un valle

triangular (u=15'), cen las mismas propiedades que. el
medio exterior (prueba de

transparencia). La sedal

incidente es un pulso de Ricker (t'n 2 seg, t: 1 seg).

y = 30 7 = a5’
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7. COMPARACION CON OTROS METODOS Y SOLUCIONES HIBRIDAS

Con objeto de evaluar la conflabilidad de la técnica de suma de
haces gausslanos sc comparan los resultados con los obtenidos con

otros métodos.

En la llteratura especializada se ha estudlado ampllamente el
modelo de un depésito de suelo blando (soft basin model). Se trala
de un estrato con espesor variable de forma cosencidal en una
distancia horizontal de 50 km y profundidades maxima de G km en el
centro y minima de 1 km en los extremos. Los detectores zse ubican
en el centro y a cada cuatro kilometros hacia los lados en la
superficie libre. Las propledades de los medios son B=700 m/s,
p=2000 kg/ma en el deposito y Br=3500 n's pr=3300 kg/m3 en la

bagse. la sefial Incidente es un pulso de Ricker con ts— 20 seg y
tp= 17.143 seg. la fig. 7.1 muestra la respuesta en el tiempo
célculada por diferentes métodos: el del nimero de onda discreto,
el de optica geométrica, el de elementos finttos y el de haces
gausslianos. En éste ultimo caso se incluyen los calculados por
Nowack y Akl (Nowack y Akl, 1984} y los generados en este traba jo.
Como se observa, la aproximacion es sumamente buena. Esto muestra
que al discretizar el valle en un numero suficiente de puntos, la

hipétesis de suavidad se cumple.

En la fig. 7.2 se estudla la composicion de la respuesta en él
tiempo segin el numero de reflexiones. El campo de desplazamientos
se registra en el centro del depésito. la representacién en el
tlempo es aceptable, a pesar de la formaclén de las causticas,
También se presenla la respuesta global del valle, céalculada en 50
estaciones equlespaciadas. Aqui pueden observarse los frentes de

" ondas superficiales que cruzan el depésito. Este efecto causédo
por la irregularidad lateral, produce Iimportantes amplificaciones

en ‘12 respuesta sismica.

53




Kawase y Akl analizan mediante un métocdo de frontera un
depésito trapecial (fig. 5.4d}, con ¢l cual pretenden simular la
respuesta sismica del valle de México (Kawase y Aki, 1988). En su
estudlo utilizan B=1000 m/s y Br=2500 m/s para las veloclidades de
les ondas en el depésito y la base, respectivamente. Aslmismo,
desprecian el contraste de dens!dades, pues consideran que no es
significativo. La sefal transitoria es un pulsoc de Ricker con
tn=6 seg ¥y t =4 seg. Sus calculos requirleron del auxille de una

supercomputadora CRAY X-MP,

Con los mismos paramelros se empleo la superposicién de haces
gaussianos. La comparacién de resullados se observa en la fig.
7.3. E1 chlculo d= los sismogramas sintétlcos se efectud en un
computadora Burroughs-7800. Lo que significa un importante ahorro
en tlempo de computo. En este cjemplo tamblén estan presentes log
frentes de ondas superficlales que cruzan el depédsito. En los
sismogramas se observan diferenclas en las amplitudes y en los
reglstros entre los 14 y 20 seg. El hecho de que el método de suma
de haces gaussianos sea de alta [recuencia y que la frecuencla det
pulse 1ncidente sea de apenas 0.25 Hz explica en parte las
diferenclias. Ademas, debe tomarse en cuenta la gran dispersién
geométrica de los haces en bajas frecuencias y ia importante

difraccion gencrada en los vértices en este rango de frecuencia.

Para considerar la dislipaclén de energia por amortlguamiento se
ha supuesto fue éste es de tipo viscoelastico "histerético”. Asi -
el médulo de rigidez al cortante se expresa como.p = uo-( 1+{/Q);
domde Q es el factor de anortiguamiento. Entonces, la velocidad de

la onda sera compleja

B = Vii/p = f‘u‘o“‘/p (1+1/47 = 3011 + &(2Q))

54



Es conveniente hacer hotar que a pesar de la suavidad y
esparcimiento Intrinsecos de los haces, los efectos de la
difracctén no son completamente representados. Las diferenclas

entre estos resultados podrian considerarse como una medida del

error. .

En la flg. 7.4 se muestran los sismogramas sintéticos
caleulados con una variante del método del ntmero de onda discreto
{Sanchez-Sesma et al., 1988) asi como los céleculados con la
superposicién de haces gausslanos. Se estudian un depédsito
irregular de 10 km de longitud, los sedimentos en Ja parte
superficlial tienen un espesor de ! km y en la parte mas profunda
de 2 km. Los taludes son a 45°. El modelo pretende rcpresentar la
existencia de la falla Mixuca en el valle de México, Sin embarge,
los conocimientos actdales de la geologia y de las propledades de
los depésitos son aun insuficientes. Los detectores estan ublcados
a cada kilometro. Notese gque la irregularidad lateral comblnada
con los cambios de profundidad son en gran parte responsables del
incrementos en la amplitud de la respuesta. En la flg. 7.5 se
1lustra el mismo depdsito, perc excluyendo la seccion profunda. [}

factor de amortiguamiento es Q=10.

El heche de que para alta frecuencia el método de mejores
resultados queda de manifiesté al observar los sismograms
calculdos con diversos periodos caracteristicos del pulso de
Ricker. En tp=2 seg las semeJjanzas. son mayores. Nuevamente lo
difraccién es unna parte lmportante responsable de varias de las
diferencias entre resultados. En los taludes a 45° . se generan

amplias zcnas de sombra geométrica.

Para representar la difraccién recientemente se ha desarrolladoe
una combinacién entre un método integral de frontera y el de
superposicion de haces gausslianos para describir la difraccloéon de
ondas SH en depdsitos cllindrices clrculares .(Benites y Akt,
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1989). lLog calculos muestran una excelente aproximacldn.

Dado que el método presentado ©s aplicable en altas
frecuencias, al querer conocer la respuesta en bajas frecuencias.
es neccesario  efectuvar el mezelado hibrido de funciones de
transferencia, ceonjuntando este procedimiento con otro confiable
en bajas frecuencias (e.g. Bravo, 1988).
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Filgura 7.1

Sismogramas sintéticos calculados con diferentes
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geométrica, GB~ haces gaussianos y HG- haces gaussianos

cdlculados a partir de aproximar el depdsitc con rectas
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Figura 7.2 Composiclidn de la
respuesta en el tiempo, segun
el namerc de refilexiones. Los
sismogramas estin calculados en
el centro del depésito. A la
lzquierda se muestra la

respuesta global del valle.
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8. CONCLUSIONES

El estudio de la respuesta sismica de valles aluviales
requiere, entre otros puntos, del conocimientso de la ecuacién de
onda, del analisls de Fourler y de la teoria de rayos. Con base en

ésta ldea se discutleron los conceptos Cundamentales,

Se revisaron los métodos mas Importantes para calculos de
ampl {ficaclién local, y se aplicé una técnica de supetposicién de
haces gaussianos para calcular el campo de desplazamientos en alta
frecuencia. Esta técnlcea es una extension de la teoria de rayos.
Con el objeto de evaluar la conflablllidad del método propuesto se
estudid la compoclclion del frente de onda para diversos angulos de
desfasamiento entre haces. Los resultados son razonables para
angulos menores de 30° entre el eje de propagacién (s) y la recta

normal a la base del depésito en el punto de emision,

La construccién de la respuesta sismica requiere del trazado
cinematico de rayos. Para ello, se desarrollé un programa pars
calcular el diagrama de rayos en configuraciones con
geometria arbitraria. El anallisls de la clinematica de los rayos es
un punto recomendable. La ldentificacién de las zonas de
enfocamiento, causticas y sombra geométrica es Inportante en la

interpretacién sismica.

La técnica de suma do hoces gAUSSIanos pusee grandes venLajas
con respecto @ los métodos Lradiclonales de rayos. En las
comparaclones se observé que la apllicacién del método produce
resultados aceptables. Los requerimientos de computo son
relativamente modestos y la visualizacién de los diagramas de
rayos permite una mejor comprensién de la fislca del problema. Sin
enbargo, su aplicacion esté limitada a altas frecuencias, pues la
representacion de la difraccioén, muy limportante en bajas

frecuencias, es pobre. En la aplicacién de ésta técnica es

B3



recomendable tener presente los efectos de la difraccion para esas

frecuencias,

La combinacién de la suma de haces gaussianos con algun otro
procedimiento, por ejemple un método de frontera, permitira una
apropiada construccién del campo de desplazamicntos. Es de
esperarse que en esludlos posteriores la técnica presentada en
todo el range de frecuencias de interés se perfeccione y produzeca

me jores aproximaclones en la respuesta de los modelos.
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