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1. INTRODUCCI ON 

Sin lugar a dudas, el sismo del 19 de septiembre de 1985 ha 

sido el desastre natural más catastrófico en la historia de 

México. En la Ciudad de México cientos de edificios se colapsaron 

totalmente o resultaron da.l'íados gravemente. Como consecuencia de 

esta devastación, miles de personas perdieron la vida y muchas más 

quedaron sin hogar. 

El sismo se originó en la zona de subducción de la costa de 

Michoacán, a más de 300 km de la Ciudad de México, Naturalmente, 

una de las causas de esta catástrofe está asociada a la gran 

magnitud del evento (M 8.1); sin embargo, otras ciudades como 
s 

Guadalajara, Morelia y Toluca, a pesar de encontrarse más cerca de 

la zona epicentral, no sufrieron daño alguno. Este hecho, por lo 

tant.o, nos indica que el factor más importante a considerar es el 

efecto local de sitio producido por la estructura geológica del 

Valle de México. 

El subsuelo de la Ciudad de México se ha dividido en tres 

zonas: la zona de lomas, caracterizada por suelos duros y 

compactos; la zona de transición, compuesta por depósitos 

aluviales y lacustres; y la zona del lago, constituida por 

arcillas lacustres con un gran contenido de agua. Es en esta 

última zona donde se concentraron la gran mayoría de los dal'íos del 

sismo del 19 de septiembre de 1985. 

Durante este sismo pocos acelerógrafos estaban instalados en 

el valle. A pesar de esto, fue posible caracterizar la peculiar 



respuesta sismica del Valle de México. En la zona del lago se 

registró una gran amplificación de la aceleración con respecto a 

las zonas de lomas y de transición, como una respuesta 

altamente monocromática. Se observó una gran prolongación del 

movimiento fuerte del suelo con algunas codas caracterizadas por 

pulsaciones. Además, los mapas de da~o mostraron una gran 

variabilidad espacial dentro de la zona lacustre. 

Tal fenomenologia no es exclusiva del sismo del 19 de 

septiembre de 1985, ya que se ha observado con anterioridad, asi 

como también en sismos más recientes. Por ejemplo, 

sismo del 25 de abril de 1989 (M 
Q 

6.9) nuevamente se 

durante el 

manifestó 

la respuesta resonante del Valle de México. En esta ocasión el 

número de registros de movimiento fuerte fue mucho mayor, gracias 

al funcionamiento de la nueva red de aceler6grafos que actualmente 

está en operación en la Ciudad de México. 

A partir de estas observaciones, es claro que la respuesta 

del Valle de México tiene un carácter resonante. Por otro lado, el 

análisis unidimensional de la respuesta sismica, empleado 

tradicionalmente, no es capaz de explicar aspectos tan importantes 

como la duración del movimiento fuerte. Debido a esto, y a rdz 

del sismo de Hichoacán, se han llevado a cabo diversos estudios 

que toman en cuenta los efectos laterales del Valle de México. 

En este trabajo se estudiará la generación de ondas P 

horizontales, asi como las resonancias laterales que estas ondas 

pueden producir al quedar confinadas en la zona del lago. Esto 

podria ayudar a entender algunas caracteristicas de la 

fenomenologia que se observa sistemáticamente en la Ciudad de 

México. 

En el capitulo 2 se presentan con más detalle los hechos 

observados durante los sismos del 19 de septiembre de 1985 y del 

25 de abril de 1989. En el capitulo 3 se dis~ute la respuesta 
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unidimensional y en el capitulo 4 se hace una revisión de los 

diferentes modelos que se emplean actualmente para estudiar la 

respue~ta sismica de valles sedimentarios. En el capitulo 5 se 

estudia la generación de ondas P horizontales y en el capitulo 6 

se presenta el modelo de atrapamiento de estas ondas en el Valle 

de México. En el último capitulo se presentan algunas 

conclusiones. 
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2. LA RESPUESTA SISMICA DEL VALLE DE MEXICO 

2.1 El sismo del 19 de septiembre de 1985 

México se encuentra ubicado en una de las regiones con mayor 

actividad sísmica en el mundo. Los sismos más importantes se 

originan en la Trinchera Mesoamericana, la cual se extiende desde 

la boca del Golfo de California hasta Panamá, a lo largo de la 

costa del Pacifico, En el extremo sur del Golfo, la placa de 

Rivera es subducida bajo la placa Norteamericana, y desde Colima 

hasta Panamá, la placa subducida es la placa de Cocos (Nava, 

1987). 

En el noroeste de México existe un sistema de fallas 

transformadas que van desde la boca del Golfo de California hasta 

el Valle de Mexicali, uniendo centros extensionales y presentando 

sismicidad, con mecanismos de falla principalmente transcurrentes. 

Este sistema de fallas, continuación del sistema de fallas de San 

Andrés, es el que ha dado lugar a la creación del Golfo de 

California debido al movimiento de la peninsula de Baja California 

y el sur de California rumbo al noroeste con relación al 

continente (Moore y Buffington, 1968), 

Otros sistemas de fallas transformadas en México son: la 

falla de Tamayo, que separa parte de la placa de Rivera de la 

Norteamericana; la falla de Rivera, que separa la placa de Rivera 

de la placa del Pacifico; algunas fallas pequeRas y la falla de 

Orozco, que unen desplazamientos de la dorsal del Pacifico 
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Oriental y separan la placa de Cocos de la del Pacifico. Rozando 

el extremo sur de Chiapas, en Guatemala, se encuentra el sistema 

de fallas Chixoy-Polochic y Motagua, a través del cual se mueven 

las placas de Cocos y del Caribe (Nava, 1987), 

El sismo del 19 de septiembre de 1985 se originó a lo largo 

de una parte de la frontera entre la placa de Cocos y la placa 

Norteamericana, identificada anteriormente como la brecha de 

Michoacán, en la zona de subducción de México. La fuente consistió 

cuando menos de dos subeventos con una separación temporal de 27 

segundos y una separación espacial de 80 km aproximadamente (UNAM 

Seismology Group, 1986); ambos subeventos se ubicaron a una 

profundidad de 17 km. La magnitud del sismo fue M = 8.1 (Eissler 
8 

et al., 1986; UNAM Seismology Group, 1986), La posible existencia 

de un tercer subevento ha sido propuesta por Houston y Kanamori 

(1986), asi como por Mendoza y Hartzell (1988), 

El terremoto rompió en primer lugar la parte norte de la 

brecha de Michoacán, se propagó hacia el sureste a través de la 

zona de ruptura del sismo de Playa Azul de 1981 (M 
8 

7.3; UNAM 

Seismolgy Group, 1986) y finalmente rompió la parte sur de la 

brecha (ver fig. 1). Por otro lado, la gran réplica del 20 de 

septiembre de 1985 inició su ruptura cerca de donde terminó el 

evento del dia anterior, propagándose hacia el sureste. Este sismo 

se originó a una profundidad de 20 km y su magnitud fue M 7.6 

(Singh et al., 1988a). 

En este momento cabe preguntarse cuál fue la causa del dal"ío 

sin precedente ocurrido durante el terremoto del 19 de septiembre 

de 1985 en la Ciudad de México. Desde luego que el origen de esta 

catástrofe está asociado a la gran magnitud del evento (M 8,1). 
8 

Sin embargo, el factor esencial para explicar el dafío es el efecto 

local de sitio producido por la estructura geológica del Valle de 

México. En efecto, aunque la Ciudad de México se encuentra ubicada 
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Oc e ano 

Pacifico 

Fig. 1 

Red de acelerógrafos de Guerrero 

aceleró grafo 
.¡, epicentro 

102'\Y 101...-1 IOO'W · 

Mapa parcial de México donde se indica la zona de 

ruptura para diversos sismos ocurridos en la costa 

del Pacifico. Los números entre paréntesis 

corresponden a las aceleraciones máximas (cm/s2 ) en 

las tres componentes de movimiento (norte-sur, 

este-oeste, vertical), Adaptada de Anderson et al. 

( 1986). 
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a más de 300 km del epicentro y otras ciudades como Guadalajara, 

Morelia y Toluca se encuentran más cercanas, estas últimas no 

sufrieron ningún da~o de consideración. Además de en la Ciudad de 

México en Ciudad Guzmán, que comparte con ésta una geologia 

similar y está ubicada muy cerca del epicentro, hubo dal'íos y 

perdidas de vidas humanas. Ya que la distribución de los dal'íos 

está relacionada directamente con la geologia del Valle de México, 

a continuación haremos una breve descripción de ésta. 

El Valle de México está localizado en el centro de una zona 

volcánica en donde han ocurrido erupciones a lo largo de las 

diferentes épocas geológicas que, como resultado, han depositado 

grandes cantidades de toba, lava y brecha. Se trata de una cuenca 

sedimentaria cerrada, que por costumbre se le llama 

indistintamente cuenca o valle de México. Gran parte de la 

superficie de la cuenca, que abarca un área de 9200 

aproximadamente, estuvo cubierta por lagos someros hasta fines del 

siglo pasado. Este medio ambiente lacustre dio lugar al desarrollo 

de colonias importantes de microorganismos de diferentes especies 

y a la sedimentación de grandes cantidades de materia orgánica y 

de parti aulas fi.nas de ceniza volcánica que pasaron a formar los 

depósitos de arcilla que actualmente existen en gran parte de la 

Ciudad de México (Romo y Jaime, 1987). 

La Ciudad de México se ha dividido en tres zonas: la zona de 

lomas, la zona de transición y la zona del lago (Rosenblueth et 

al., 1958; Marsal y Mazari, 1959). Tal zonificación (fig. 2) se 

basa en las caracteristicas mecánicas del subsuelo. Cuando ocurrió 

el sismo del 28 de julio de 1957 estaba en vigor un reglamento que 

databa de 1942 (Fundación ICA, 1988). Después de este sismo se 

emitieron unas normas de emergencia en las cuales se tomaba en 

cuenta el tipo de suelo. Los suelos se consideraban blandos o de 

fondo del lago, de transición y firmes o de lomerios (Rosenblueth 
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~ zona de lomas 

flllJ zona de transición 

CJ zona del lago 

Fig, 2 Mapa geológico del Valle de México indicando las tres 

diferentes zonas: zon·a de lomas, zona de transición y 

zona del lago. 
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et al., 1958), 

Posteriormente, se elaboró el reglamento de 1966 que 

sustituyó a las normas de emergencia de 1957. En este reglamento 

los tipos de suelo se redujeron a dos, incorporando la zona de 

transición al suelo blando. A fines de 1976 fue aprobada una nueva 

versión del reglamento en la cual se volvió a zonificar el 

Distrito Federal en tres tipos de suelo: blando, de transición y 

firme. Se consideraba terreno blando cuando el espesor de los 

estratos compresibles era mayor de 20 m, de transición con 

espesores compresibles variando entre 3 y 20 m, y firme para 

estratos con espesores menores de 3 m (Fundación ICA, 1988). 

A raiz de los sismos de septiembre de 1985 surgen unas normas 

de emergencia y posteriormente el actual reglamento de 1987. Se 

hicieron diversas modificaciones; sin embargo, la clasificación 

del suelo en tres zonas permaneció vigente (Fundación ICA, 1988; 

Rosenblueth et al., 1989), A continuación haremos una breve 

descripción de cada una de estas zonas. Para mayor detalle véase 

Jaime (1987} y Romo y Jaime (1987). 

Zona de lomas: En la parte oeste de la ciudad estA 

caracterizada por suelos duros y compactos compuestos 

principalmente por arenas limosas con un alto contenido de gravas 

y por tobas muy cementadas. En la parte sur de la ciudad se 

encuentran principalmente derrames de lava con espesores de 

aproximadamente 20 metros sobreyaciendo formaciones parecidas a 

las de la parte oeste. 

Zona de transición: Esta zona se ubica entre la zona de lago 

y la de lomas, Se caracteriza por la variabilidad de sus perfiles 

estratigrAficos. Presenta secuencias de estratos compactos de 

materiales limosos y arenosos, asi como capas de arcilla blanda. 

Zona del lago: El perfil estratigrAfico en esta zona estA 

compuesto por una capa dura superficial de rellenos artificiales, 
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aluviales y e6licos, seguida por un estrato de arcilla blanda con 

intercalaciones de capas delgadas de arena, limo arenoso, vidrio 

volcánico y f6siles. Debajo de este estrato de arcilla se 

encuentra la primera capa dura, que es un estrato de arena limosa 

débilmente cementado. Inmediatamente después está la formaci6n 

arcillosa inferior formada por arcilla de mayor consistencia que 

en la formaci6n arcillosa superior, Finalmente, se encuentran los 

dep6sitos profundos que están constituidos por secuencias de capas 

de arenas limosas y tobas con un alto grado de cementaci6n. 

De acuerdo con los mapas de la ciudad que muestran la 

distribuci6n de dal'ío severo y colapso total, vemos que casi todo 

el dal'lo se encontr6 confinado dentro de la zona del lago. La 

mayoria de los edificios dal'lados tenian entre 6 y 15 pisos (Beck y 

Hall, 1986; Hall y Beck, 1986). De estos mismos mapas puede 

apreciarse otro hecho que es interesante: la distribución de los 

dal'los o colapsos totales dentro de la zona del lago no es uniforme 

sino que presenta una gran variabilidad espacial. Es notable el 

hecho de que zonas enteras de la ciudad con edificios colapsados o 

dal'lados gravemente se alternan con zonas en las cuales se observan 

edificios similares que sufrieron poco dal'lo (Flores et al., 1987). 

Este tipo de patr6n de dal'ío se ha hecho notar también por otros 

autores (Cluff, 1985; Hall y Beck, 1986; Degg, 1987), En la figura 

3, se muestra la distribución de los edificios que sufrieron 

colapso total y dal'íos severos en la zona del lago. Puede 

apreciarse que, efectivamente, dicha distribuci6n no es uniforme, 

aun cuando la mayoria de los dal'íos se encuentran en el mismo tipo 

de suelo. 

Aunque estudiar la distribución de dal'los es de utilidad, la 

información fisica más valiosa está contenida en los acelerogramas 

y en sus correspondientes espectros de Fourier o de respuesta. En 

el momento del sismo se encontraban en funcionamiento algunos 
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• aceler6grafo 
• edificio con dal"io 
• edificio colapsado 
a zona con muchos 

c"!lapsos 

CDAO 
8(69,60,~6) 

•COA 
(B\95,Z7l 

'--'-' 

TLH0(16km) 
(llB, llZ,~9) 

o ·~-

Fig. 3 Mapa de los dal"ios ocasionados por el sismo del 19 de 

septiembre de 1985. Los nlÍmeros entre 

corresponden a las aceleraciones máximas 

paréntesis 

( cm/s2
) en 

las tres componentes de movimiento (NS, 

Adaptada de Singh et al. (1988a). 

E0 1 V). 
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acelerógrafos de movimiento fuerte en los tres tipos de suelo 

discutidos anteriormente, asi como en el sitio Madin, ubicado este 

último en un volcán andesitico con ralees profundas (Ordaz y 

Singh, 1992). En la zona de lomas se obtuvieron acelerogramas en 

las direcciones norte-sur (NS), este-oeste (EO) y vertical (V) en 

dos estaciones ubicadas en la Ciudad Universitaria (CUIP y CUMV), 

asi como en la estación Tacubaya (TACY). En la zona de transición 

se obtuvo un registro en la estación Viveros (SXVI) y, en la zona 

del lago, un registro de aceleración en el sitio de la Secretaria 

de Comunicaciones y Transportes (SCTl), dos en la Central de 

Abastos (CDAO y CDAF), dos en Tláhuac (TLHD y TLHB) y uno en el 

lago de Texcoco (TXSO). 

Con la excepción de TXSO, TLHD y TLHB, todos los sitios 

estaban equipados con unidades digitales de movimiento fuerte que 

registraron los sismos de septiembre de 1985. En las estaciones 

SCTl, TXSO, TLHD y TLHB no se obtuvo registro durante el sismo del 

20 de septiembre de 1985 debido a fallas en los aparatos (Anderson 

et al., 1986; Singh et al., 1988a). 

En la figura 4 se muestra la componente EO de la aceleración 

durante el sismo del 19 de septiembre de 1985 en los diferentes 

sitios indicados en la figura 1, tanto en la costa del Pacifico 

como cerca y dentro del Valle de México. R
1 

indica la distancia 

mis corta entre el area de ruptura y el sitio en cuestión. Esta 

figura muestra claramente una serie de características que nos 

permiten entender la gran destrucción que sufrió la Ciudad de 

México durante el sismo del 19 de septiembre. En primer lugar 

observamos la diferencia en la aceleración máxima entre los sitios 

en la zona de lomas (CUIP, CUMV y TACY) y aquellos ubicados en la 

zona del lago (SCTl, CDAF, CDAO, TLHD, TLHB y TXSO). En la zona de 

lomas la aceleración horizontal máxima es del orden de 0.04 g, 

siendo g la aceleración de la gravedad. En la zona del lago la 
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componente E-O de la aceleración (19 sept. 1985) 

ATYC, R1 • 147 km 

CAYA,R1•171 km 

COYC, Ri• 190 km 

OCTT, R1•2361un 

CUIP,R 1•29.i llm 

CUMV, A1•294 llm 

SXVI, R1 • 296 llm 

'rf'~*~lJ,~.~~~/lfo/' COAF, R1• 304 '"' 

f 
200cml•' 

100 

o 

iN-N/W·W.Nv-flftNiJ1~~ 

i----,..,..~'vA~~1~r.~~..,..,....~.(' ....... ·. ~-· TLHD. R,· '°~''" 
TLHB, n,. 307 •m 

SXPU, R1• 37~ km 

za 40 00 100 IZO 140 ''° too 

tiempo (segundos) 

Fig. 4 Componente este-oeste de la aceleración, obtenida 

durante el sismo del 19 de septiembre de 1985, en 

algunos de los sitios indicados en la fig. l. 

Adaptada de Singh et al. (1988a). 
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variación es mayor, con una aceleración máxima aproximada de 0.2 g 

en el sitio SCTl (Beck y Hall, 1986). 

Otra diferencia fundamental que se puede observar en la 

figura 4 es la duración de los acelerogramas en las diferentes 

zonas, siendo de aproximadamente un minuto en las zonas de lomas y 

de transición, y de 3 minutos en la zona del lago, Podemos 

observar también que las codas en algunos sitios, como SCTl, CDAO 

y TXSO, muestran un fenómeno de pulsación. 

Finalmente, otra diferencia esencial entre los registros de 

aceleración en las diferentes zonas es el contenido de 

frecuencias. Se puede apreciar que las se~ales en la zona del lago 

son mucho más monocromáticas que las se~ales en la zona de lomas o 

la zona de transición, teniendo estas últimas un gran contenido de 

frecuencias. Este aspecto se puede observar má.s claramente, desde 

luego, en los correspondientes espectros de Fourier o de 

respuesta. Para tal fin, en la figura 5 mostramos los espectros de 

respuesta de aceleración promedio para los sitios SCTl y CUIP 

(Adaptada de Romo y Jaime, 1987), Esta figura, que habla por si 

misma, muestra claramente la diferencia en la respuesta de ambos 

sitios, Mientras que en la zona de lomas muchas frecuencias están 

representadas, en el sitio ubicado en la zona del lago existe una 

frecuencia dominante alrededor de 0,5 Hz, o bien, un periodo de 2 

segundos. 

De lo observado en las figuras 4 y 5 es claro que está 

presente un fenómeno local de resonancia que nos permite entender 

la gran amplificación, asi como el espectro de respuesta en la 

zona del lago, Más adelante analizaremos este fenómeno con 

detalle. 

Cabe preguntarse si toda la fenomenologia observada durante 

el sismo del 19 de septiembre es particular para este evento o si, 

por el contrario, se ha observado también durante otros sismos en 
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19 SEPTIEMBRE 1985 
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Espectros de respuesta de aceleración promedio 

suavizados obtenidos en dos sitios del Valle de 

México durante el sismo del 19 de septiembre de 

1985. La linea continua corresponde a un sitio en 

la zona lacustre (SCT) y la linea punteada a un 

sitio en la zona de lomas (CU). Ambos sitios se 

encuentran indicados en la fig. 2, 

15 



el pasado. Como es bien sabido, la amplificación del movimiento 

fuerte en la zona del lago se ha presentado en sismos anteriores, 

mostrando de hecho la misma fenomenología observada durante los 

sismos de septiembre de 1985 (Rosenblueth, 1953, 1960; Zeevaert, 

1964; Herrera et al., 1965; Faccioli y Reséndiz, 1976), A pesar de 

esto, aún existen cuestiones de suma importancia que no se han 

podido esclarecer y que actualmente dan lugar a diversas polémicas 

en lo que podría considerarse como uno de los problemas de 

frontera en la sismología de movimiento fuerte: J.a respuesta 

sísmica del Valle de México. 

2.2 El sismo del 25 de abril de 1989 

A raiz del sismo del 19 de septiembre de 1985, se instaló en 

la Ciudad de México una red de acelerógrafos con el objeto de 

obtener una mayor cantidad de registros del movimiento fuerte del 

suelo. La implantación de esta red ha sido posible gracias a la 

colaboración de diversas instituciones: el Instituto de Ingeniería 

de la Universidad Nacional Autónoma de México (IIUNAM), el Centro 

de Instrumentación y Registro Sísmico de la Fundación Javier 

Barros Sierra (CIRES), la Fundación de Ingenieros Civiles 

Asociados (FICA) y el Centro Nacional para la Prevención de 

Desastres (CENAPRED). Como resultado de este esfuerzo, actualmente 

la Ciudad de México es una de las zonas mejor instrumentadas del 

mundo, lo cual permite realizar estudios de microzonificación más 

detallados. 

Desde 1986 a la fecha, la red ha registrado diversos sismos 

moderados y algunos de magnitud considerable, de los cuales el más 

importante ha sido el sismo del 25 de abril de 1989 con magnitud 

M 6.9. El epicentro se localizó aproximadamente a 300 km al sur 
a 
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de la Ciudad de México, cerca de Acapulco, a una profundidad de 

17.3 km (Castro et al., 1990). 

En los registros obtenidos para este sismo en las tres zonas 

de la Ciudad de México, nuevamente observamos la fenomenologia de 

los sismos de septiembre de 1985. En la zona del lago se registró 

una gran amplificación de la aceleración con respecto a las zonas 

de lomas y de transición, asi como una respuesta marcadamente 

monocromática que se refleja claramente en los espectros de 

Fourier correspondientes. Por otro lado, una vez más se observó 

una gran duración con codas caracterizadas por pulsaciones y una 

gran variabilidad espacial en el movimiento fuerte del suelo. 

En la figura 6 mostramos acelerogramas obtenidos por el CIRES 

durante el sismo del 25 de abril de 1989 en diferentes sitios del 

Valle de México (Contreras et al., 1989). Para cada uno de éstos 

se registraron las tres componentes de movimiento: norte-sur (N), 

este-oeste (E) y vertical (V). En el sitio D74, ubicado en la zona 

de lomas, se observa que las tres componentes tienen 

aproximadamente la misma duración. En el sitio D46, localizado en 

la zona de transición, vemos que las dos componentes horizontales 

presentan valores de aceleración mayores que la componente 

vertical de la aceleración. Finalmente en el sitio D58 1 ubicado en 

la zona del lago, vemos que después de un cierto tiempo, del orden 

de un minuto, la componente vertical es despreciable con respecto 

a las horizontales, Es evidente que el movimiento fuerte dentro 

del Valle de México es predominantemente horizontal. 

A fin de ilustrar más claramente las diferencias existentes 

entre las tres zonas del valle, en la fig. 7 se muestra en la 

misma escala las componentes este-oeste 

sitios de la fig. 6. Vemos claramente 

para los mismos 

que las diferencias 

tres 

en 

cuanto a duración son notables, principalmente entre la zona del 

lago y las otras dos. Por otro lado, podemos observar que el 
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Fig. 8 Las tres componentes de la aceleración, 
durante el sismo del 25 de abril de 1989, 
para el sitio E-59 en la zona del lago, 
Cabe hacer notar una vez más la gran 
prolongación del movimiento fuerte y las 
pulsaciones en la coda de las componentes 
horizontales. En la componente norte-sur 
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acelerograma en la zona lacustre tiene un carácter diferente al de 

los otros dos acelerogramas. En primer lugar su duración es 

enorme, alrededor de 4 minutos, y en segundo lugar la se~al es 

mucho más monocromática con una coda caracterizada por pulsos. 

Otro ejemplo de esto puede observarse en la fig. 8 1 en donde se 

muestran las tres componentes de aceleración en un sitio de la 

zona lacustre para el sismo del 25 de abril de 1989 (Fundación 

ICA, 1989). Cabe hacer notar la gran duración del movimiento 

fuerte y las pulsaciones en la coda de las componentes 

horizontales. En la componente NS, la aceleración es máxima 

después de 100 segundos. Como ya hemos mencionado, el mismo tipo 

de observaciones es válido para los acelerogramas obtenidos 

durante los sismos de septiembre de 1985. 

Para complementar la información del sismo del 25 de abril de 

1989 1 en la fig. 9 se muestran los espectros de amplitudes de 

Fourier promedio de los acelerogramas registrados en la zona del 

lago (linea continua) y en la zona de transición (linea punteada). 

Los promedios se calcularon a partir de los datos obtenidos por la 

Fundación ICA (1989) usando las dos componentes horizontales para 

13 estaciones en la zona del lago y 4 estaciones en la zona de 

transición (Mateos et al., 1992a). Observamos un pico espectral 

centrado alrededor de 0.4 Hz, que refleja el carácter resonante de 

la respuesta en la zona del lago. 

Finalmente, a fin de presentar en forma global 

recabados durante el sismo del 25 de abril de 1989, en 

los datos 

las figs. 

10 y 11 se muestran las aceleraciones NS y EO, respectivamente, 

obtenidas en distintos puntos de la cuenca. Estos acelerogramas se 

registraron usando la nueva red de acelerógrafos del Valle de 

México. En la fig, 12 se ilustran los correspondientes diagramas 

de polarización del desplazamiento u odogramas. En estas tres 

figuras se puede apreciar claramente la gran variabilidad espacial 
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del movimiento fuerte del suelo. 
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3. RESPUESTA SISMICA EN ESTRATOS SEDIMENTARIOS 

A partir de la fenomenologia expuesta anteriormente, es claro 

que la respuesta sismica del Valle de México está dominada por 

efectos de sitio locales, es decir, por el efecto producido por 

las ondas sismicas al incidir sobre esta compleja estructura 

geológica. Antes de tratar de entender el efecto de las ondas 

sismicas en un sistema tan complejo, debemos revisar brevemente 

los diferentes tipos de ondas que pueden propagarse en medios 

elásticos. 

3.1 Ondas elásticas en sismologia 

En un medio elástico se pueden propagar dos tipos de ondas de 

cuerpo: longitudinales y transversales. Las ondas longitudinales 

se propagan con velocidad mayor que las transversales; por lo 

tanto, cuando ambos tipos de ondas se generan durante un sismo, 

las primeras en llegar a un sitio determinado son las ondas 

longitudinales, y las ondas transversales llegan en segundo lugar. 

Por esta razón a la onda longitudinal en sismologia se la denomina 

onda P (primaria) y a la transversal se la llama onda S 

(secundaria). Si A y µ son las constantes de Lamé de la 

elasticidad y p es la densidad de masa del medio, la velocidad de 

la onda P, que denotaremos como a, está dada por a [(A + 

2µ)/p]i/Z y la velocidad de la onda s, que denotaremos como ~. por 
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~ (µ/p)t/2. 

Además de las ondas de cuerpo, en la superficie libre de un 

sólido elástico pueden propagarse varios tipos de ondas 

superficiales, de las cuales las más importantes en sismologia son 

las ondas de Rayleigh y las ondas de Love, 

Las ondas de Rayleigh se pueden propagar en la superficie 

libre de un semiespacio elástico homogéneo. Su velocidad de 

propagación CR es ligeramente menor que la velocidad de las ondas 

S (CR ~ 0.9~) y no depende de la frecuencia en el caso de 

propagarse en un semiespacio homogéneo, Sin embargo, si las 

propiedades del medio dependen de la profundidad, entonces la 

velocidad será una función de la frecuencia, es decir, las ondas 

serán dispersivas. Las trayectorias de las particulas del medio en 

la superficie libre describen una elipse al paso de las ondas de 

Rayleigh, por lo cual el movimiento tiene componentes tanto en la 

dirección horizontal como en la vertical. 

A diferencia de las ondas de Raylei.gh, las ondas de Love no 

pueden propagarse en la superficie plana de un semiespacio 

elástico homogéneo. Pueden existir en general en un medio 

verticalmente inhomogéneo, siendo el caso más simple el de un 

estrato homogéneo sobre un semiespacio también homogéneo con una 

velocidad de onda S mayor que la velocidad de esta onda en el 

estrato. El movimiento producido por una onda de Love es puramente 

horizontal y, al igual que la onda de Rayleigh, decae 

exponencialmente con la profundidad. 

Para una descripción detallada del tipo de ondas que se 

presentan en sismologia véase, por ejemplo, Aki y Richards (1980) 

o Bullen y Bolt (1985). 

Regresemos ahora a estudiar algunas prop;i.edades de las ondas 

de cuerpo en presencia de una interface, c.uando una onda, ya sea P 

o s, se encuentra con una superficie de discontinuidad que separa 
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dos medios elásticos con diferentes propiedades, parte de la 

energia incidente se refleja y otra parte se refracta 

produciéndose adicionalmente en la interface la conversi6n de un 

tipo de onda al otro, Supongamos que tenemos una interface plana 

entre dos semiespacios elásticos y en la cual incide una onda 

plana con un ángulo de incidencia respecto a la normal a la 

interface. Dicha normal y la direcci6n de la onda incidente 

definen el plano de incidencia. Si la onda incidente es del tipo S 

podemos definir dos direcciones de polarizaci6n para esta onda 

transversal. Si está polarizada en el plano de incidencia decimos 

que se trata de una onda SV y si lo está transversalmente al plano 

de incidencia le llamamos onda SH. Por otro lado, si la onda 

incidente es una onda longitudinal P, el movimiento está 

localizado en el plano de incidencia. Por lo tanto, los tres tipos 

de ondas de cuerpo SH, SV y P son mutuamente ortogonales. 

El caso más simple ocurre cuando la onda incidente es del 

tipo SH. Si suponemos que la interface es horizontal y que el 

plano de incidencia es vertical, el movimiento resultante será 

siempre horizontal, independientemente del ángulo de incidencia, 

ya que el movimiento debe ser transversal al plano vertical. El 

ángulo de incidencia es igual al ángulo de reflecci6n y el ángulo 

de la onda refractada en el segundo medio está relacionado con el 

ángulo de incidencia a través de la ley de Snell. En este caso no 

hay conversión y las ondas reflejadas y refractadas son del tipo 

SH únicamente. Si el segundo medio no está presente, la interface 

es entonces la superficie libre, por lo tanto, sólo tendremos onda 

incidente y reflejada. Si éste es el caso, la amplitud del 

movimiento en la superficie libre es igual a dos veces la amplitud 

dada por la onda incidente, es decir, tendremos una amplificación 

igual a 2 simplemente por que hay una superficie libre. 

Por otro lado, si la onda incidente es P o SV e incide 
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oblicuamente habrá conversión en la interface horizontal que 

separa los dos medios elásticos, En ambos casos tendremos una onda 

P y una onda SV reflejadas, as! como ondas P y SV refractadas. Sin 

embargo, si la incidencia es vertical no habrá conversión, es 

decir, una onda P que incide verticalmente sobre una interface 

plana da lugar a una onda P reflejada y a una onda P transmitida, 

mas no a una onda SV. Análogamente, una onda SV con incidencia 

vertical produce únicamente una onda SV transmitida y una 

reflejada. Por otro lado, ~ajo incidencia vertical, la 

amplificación de la amplitud del movimiento en el caso de una 

superficie libre es otra vez igual a 2 1 tanto para ondas P como 

SV. Sin embargo, para una incidencia arbitraria la amplificación 

será una función del ángulo de incidencia, pudiendo ser mayor o 

menor que dos, dependiendo del tipo de onda y del ángulo. Un caso 

de especial importancia es el de la incidencia de ondas SV sobre 

una superficie libre debido al papel que desempe~a en el 

movimiento la onda P reflejada. 

En el siguiente capitulo analizaremos esto con mucho más 

detalle. 

3.2 Respuesta unidimensional 

En la sección anterior, analizamos lo que podria considerarse 

como el efecto de sitio más simple, consistente en una 

amplificación debida a la mera presencia de una superficie libre. 

Cuando consideramos en vez de un semiespacio elástico 

homogéneo uno verticalmente inhomogéneo, por ejemplo un medio 

estratificado, la situación cambia por completo, El caso más 

sencillo que ilustra este cambio es el de un estrato homogéneo 

sobre un semiespacio elástico también homogéneo. Supongamos que la 
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densidad y la velocidad de la onda S en el estrato están dadas 

y (3 • 
2 

respectivamente por p
1 

y (3
1

, y que en el semiespacio por p
2 

El espesor del estrato lo denotaremos por h. Si tomamos el eje z 

en la dirección vertical apuntando hacia abajo y el plano z O 

como la superficie libre entonces el estrato estará limitado por 

los planos z = O y z = h y el semiespacio ocupará la región z > h. 

Supongamos que incide verticalmente a este sistema una onda 

SH con una amplitud de desplazamiento que tomaremos como la 

unidad. Como ahora tenemos una longitud característica, dada por 

el espesor del estrato, el desplazamiento en la superficie libre 

dependerá de la frecuencia de la onda incidente. Para ciertas 

frecuencias características, dadas por vn = n{3/4h (n = 1,3,5, ••• ), 

la respuesta será resonante. Por ejemplo, el modo fundamental con 

n = 1 se excita cuando el espesor del estrato h es igual a un 

cuarto de longitud de onda. Dichas frecuencias surgen a partir de 

las restricciones impuestas por las condiciones a la frontera, que 

en este caso son: continuidad del desplazamiento y del esfuerzo en 

la interface z = h, y esfuerzo nulo en la superficie libre z O 

(Aki y Richards, 1980), 

En la figura 13, se muestra la amplificación del 

desplazamiento horizontal en la superficie libre, como función de 

la frecuencia adimensional definida como n = 4hv/(3. Claramente se 

observan los picos correspondientes a las frecuencias de 

resonancia n = 1,3,5,,,, Por el contrario, paran 0,2,4, ... la 

amplificación es simplemente el factor 2 debido a la superficie 

libre. La amplificación má.xima en los picos de resonancia tiene un 

valor igual a dos veces el contraste de impedancia entre los dos 

medios, donde dicho contraste está dado por p
2

{3
2 

/p
1

{3
1 

y es mayor 

mientras mayor sea el 

contraste entre el estrato y el semiespacio elástico, mayor será 

la amplificación en resonancia. En este caso de incidencia 
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Fig, 13 Amplificación del desplazamiento horizontal como 

función de' la frecuencia adimensional r¡, evaluado 

en la superficie libre de un estrato sobre un 

semiespacio elástico. El contraste de impedancia 

es igual a 25. 
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vertical de ondas SH la amplificación del desplazamiento 

horizontal está dada por la expresión (Aki, 1988) 

1v(w)1 [ 
2 2 . 2 J-l/2 2 cos (wh/(3) + (p (3 /p (3 ) sin (wh/{3) 

l l 2 2 
( 3 .1) 

En el caso de incidencia vertical de ondas SV el resultado es 

el mismo que el obtenido con la incidencia vertical de ondas SH. 

Sólo cambia la dirección del movimiento horizontal, de tal forma 

que ahora se encuentra en el plano de incidencia. Para ondas P el 

factor de amplificación es muy similar al de las ondas S, aunque 

naturalmente el desplazamiento será puramente vertical (Burridge, 

1980). Sin embargo, en este último caso las frecuencias de 

resonancia cambian considerablemente ya que hay que tomar en 

cuenta el cambio en la velocidad. Como a > (3, las eigenfrecuencias 

son mayores que las correspondientes al caso de ondas s. 
Por otro lado, cuando la incidencia de la onda SH no es 

vertical, la amplificación en resonancia disminuye al aumentar el 

ángulo de incidencia. Para incidencia no vertical de ondas P o SV 

la situación es má.s complicada debido a la conversión de un tipo 

de onda en otro (Burridge, 1980; Shearer y Orcutt, 1987). El caso 

má.s interesante ocurre con la incidencia de ondas SV debido a la 

enorme amplificación que se obtiene bajo ciertas condiciones. Este 

caso, debido a su importancia, lo analizaremos con todo detalle en 

el capitulo 5. 

El modelo unidimensional puede considerar, desde luego, un 

número arbitrario de estratos. Para una gran cantidad de estratos, 

que permite 

verticalmente 

modelar variaciones 

inhomogéneo, se han 

continuas en un medio 

desarrollado técnicas 

matriciales que simplifican considerablemente el análisis y que al 

mismo tiempo permiten hacer un tratamiento numérico del problema. 

Este método matricial, debido a Thomson (1950) y refinado por 
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Haskell (1953), es el más usado en sismología, tanto para calcular 

la dispersión de ondas superficiales en medios estratificados como 

para analizar la propagación de ondas SH (Haskell, 1960) y ondas 

P-SV (Haskell, 1962). Los detalles de este método serán expuestos 

cuando estudiemos la generación de ondas P evanescentes en el 

siguiente capitulo. 

El modelo unidimensional se ha utilizado para 

enorme amplificación que sufren las ondas sísmicas 

sobre la estructura estratigráfica en el Valle 

consistente en una serie de capas con diferentes 

elásticas y ubicadas a diferentes profundidades. 

explicar la 

al incidir 

de México, 

propiedades 

Haciendo de lado peque~as variaciones, la velocidad de las 

ondas sismicas en los estratos más superficiales es menor que en 

las capas más profundas. En las arcillas correspondientes a la 

zona del lago, la velocidad de la onda S ·varia entre 40 y 120 m/s, 

y la velocidad de la onda P entre 1400 y 1600 m/s. El espesor de 

este estrato de arcilla lacustre varia entre O y poco más de 100 m 

dependiendo de la ubicación en la zona del lago (ver, por ejemplo, 

Romo y Jaime, 1987). Debajo de esta capa de arcillas muy blandas 

se encuentran los depósitos aluviales con velocidades de onda S 

entre 400 y 1500 m/s y velocidades de onda P entre 2000 y 3500 m/s 

aproximadamente. La profundidad de estos sedimentos aluviales no 

se ha determinado con precisión, Sin embargo, se estima que es del 

orden de 1000 m (Rosenblueth et al., 1958; Zeevaert, 1964). 

Finalmente, debajo de los depositas aluviales se encuentran 

calizas con velocidades aun mayores, del orden de 3 km/s para la 

onda S y de 5 km/s para la onda P. 

Tomando en cuenta esta estratigrafia se ha calculado, mucho 

antes de 1985, la respuesta sismica en el Valle de México haciendo 

uso del modelo unidimensional de propagación de ondas 

(Rosenblueth, 1953, 1960; Zeevaert, 1964; Herrera y Rosenblueth, 
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1965; Herrera et al., 1965; Faccioli 

modelo explica satisfactoriamente las 

y Reséndiz, 

frecuencias de 

1976). Este 

resonancia 

que se observaron en los espectros de respuesta o de Fourier 

durante los sismos de septiembre de 1985 en diferentes sitios de 

la zona del lago (Romo y Seed, 1986; Romo y Jaime, 1987; Ordaz et 

al., 1988; Romo et al., 1988; Seed et al., 1988; Singh et al., 

1988a,b). Por ejemplo, si tomamos una velocidad~ de onda S de 80 

m/s y una profundidad h de 40 m para la arcilla de la zona del 

lago, entonces, la frecuencia de resonancia correspondiente al 

modo fundamental es v = ~/4h = 0.5 Hz, que es precisamente la 

frecuencia observada en la estación SCT (Singh et al., 1988a), 

Sin embargo, la gran amplificación espectral y la enorme 

duración observada en SCT y en las demás estaciones ubicadas en la 

zona del lago no pueden explicarse considerando únicamente el 

modelo unidimensional, como han se~alado diversos autores (Flores 

1989; et al., 1987; Sánchez-Sesma et al., 1988b; Kawase y Aki, 

Seligman et al., 1989). Aun cuando es posible simular los 

espectros de respuesta observados usando este modelo, es muy 

dificil simular las características de las se~ales en el dominio 

del tiempo, como han mostrado Sánchez-Sesma et al. (1988b) y 

Kawase y Aki (1989) usando un registro obtenido en la zona de 

lomas como se~al de entrada. Es decir, un gran contraste de 

impedancia entre el estrato blando correspondiente a la arcilla y 

los depósitos aluviales da lugar a una gran amplitud en el dominio 

del tiempo, pero no da lugar a una gran duración. Además, como han 

hecho notar Kawase y Aki (1989) y Santoyo et al. (1989), los 

factores de amplificación obtenidos por Seed et al. (1988) son 

menores que los observados, aun cuando los perfiles 

estratigráficos se tomaron para dar el mejor ajuste posible de la 

frecuencia de resonancia. 

En el modelo unidimensional se supone que los estratos son 
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infinitos en la dirección horizontal. Sin embargo, el Valle de 

México está constituido por estratos que son finitos lateralmente. 

Por lo tanto, para entender su respuesta sismica se deben tomar en 

cuenta los efectos producidos por los bordes que limitan a este 

valle. En la siguiente sección analizaremos los esfuerzos que se 

han hecho en esta dirección. 

36 



4. RESPUESTA SISMICA EN VALLES SEDIMENTARIOS 

4.1 Respuesta en dos y tres dimensiones 

A continuación vamos a hacer una breve revisión de los 

diferentes métodos que se han empleado para estudiar el movimiento 

fuerte del suelo tomando en cuenta los efectos laterales 

producidos por la irregularidad de los estratos que conforman los 

valles sedimentarios. En primer lugar, describiremos algunos 

hechos experimentales para después revisar los modelos en dos y 

tres dimensiones. No se pretende hacer una revisión exhaustiva del 

problema de efectos de sitio en general, sino únicamente se~alar 

algunos de los métodos más usuales para abordar el problema de la 

respuesta sismica en valles sedimentarios, Para una revisión de 

los efectos de sitio ver Sánchez-Sesma (1987), Aki (1988) y 

Levander (1990). 

4.1.1 Resultados experimentales 

King y Tucker (1984) estudiaron el valle sedimentario de 

Chusal en la región de Garm en la Union Soviética. Estos autores 

encontraron que la respuesta sísmica depende fuertemente de la 

frecuencia y de la ubicación dentro del valle, y débilmente del 

azimut y del ángulo de incidencia de la se~al de entrada. Los 

cocientes espectrales de Fourier entre sitios dentro de valle y 

sitios en roca mostraron amplificaciones del orden de 10, La 

amplificación depende fuertemente de la frecuencia y de la 
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distancia a la orilla del valle. La diferencia en el movimiento 

fuerte entre sitios en la orilla y en el centro del valle alcanza 

un factor de cinco, aun cuando la separación entre ellos es menor 

que 100 m. 

Cuando instrumentaron el valle a lo largo de una sección 

transversal, King y Tucker (1984) encontraron que el pico 

espectral entre 2 y 3 Hz crece suavemente al ir de la orilla al 

centro del valle. La amplitud, mas no la frecuencia de este pico, 

cambia con la posición dentro del valle. Como estos autores 

se~alan, con el modelo unidimensional se puede obtener el 

comportamiento promedio en el centro del valle. Este modelo 

predice que la frecuencia del modo fundamental se incrementa al 

disminuir el espesor de los sedimentos al acercarse a la orilla. 

Sin embargo, ellos observaron que la frecuencia del modo 

fundamental de los sedimentos en el valle de Chusal no depende 

significativamente del espesor de éstos. Esto implica, como han 

hecho notar King y Tucker, que la frecuencia fundamental de 

resonancia involucra los sedimentos a todo lo largo del valle y no 

únicamente la columna vertical del suelo debajo de cada sitio. 

Por otro lado, Tucker y King (1984) estudiaron 

experimentalmente la respuesta sísmica en tres valles en la región 

de Garm para comparar la respuesta entre el movimiento débil y 

fuerte. Para el valle de Chusal en particular, encontraron que no 

existe diferencia en el efecto de sitio en un rango de aceleración 

pico entre 10-5 g y 0.2 g. 

Los resultados obtenidos por King y Tucker pueden entenderse 

fácilmente si suponemos que el valle sedimentario, al ser excitado 

por una se~al sísmica, entra en resonancia. Si este es el caso, la 

frecuencia será la misma en todos los sitios del valle, 

independientemente de la profundidad, pero la amplitud variará 

dependiendo del modo normal que haya sido excitado. 
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Este tipo de variabilidad espacial en la respuesta sísmica de 

valles sedimentarios puede inferirse a partir de la distribución 

de dal'íos, como la que se ha observado en el Valle de México, asi 

como también en la observada en otros depósitos aluviales. Por 

ejemplo, el 26 de julio de 1963, un sismo destructivo de magnitud 

6.0 causó severos dal"íos en la ciudad de Skopje, Yugoslavia. El 

patrón resultante variaba drásticamente, alternando áreas sin 

daf'íos graves con zonas completamente destruidas (Poceski, 1969). 

Otro ejemplo es el sismo del 29 de julio de 1967 1 que provocó 

daf'íos en la ciudad de Caracas (Rial, 1984; Papageorgiou y Kim, 

1991). Esta gran variabilidad no puede explicarse a menos que se 

tomen en cuenta los efectos laterales producidos por la geometría 

de los valles de Skopje y de Caracas. 

Otro caso importante en que se observaron grandes 

diferencias en el movimiento fuerte del suelo para sitios cercanos 

entre si lo ofrece el sismo de San Fernando, California, ocurrido 

el 9 de febrero de 1971 (Drake y Mal, 1972; Hudson, 1972; Hanks, 

1975; Heaton, 1982; Liu y Heaton, 1984). Como han hecho notar 

Vidale y Helmberger (1988) 1 es imposible ajustar los datos del 

sismo de San Fernando con un modelo de estratos planos; por 

ejemplo, dos sitios ubicados a menos de medio kilómetro de 

distancia entre si presentaron valores de amplificación 

considerablemente diferentes, aun cuando la profundidad del 

aluvión debajo de cada sitio es aproximadamente la misma (Hudson, 

1972). 

La respuesta sísmica del Valle de San Fernando durante el 

sismo del 9 de febrero de 1971 y la del Valle de Skopje el 26 de 

julio de 1963, estuvieron influenciadas no solamente por el efecto 

local de sitio sino también por el proceso de ruptura de la fuente 

debido a la cercanía de ésta. A diferencia de estos dos casos, la 

respuesta del Valle de México está determinada fundamentalmente 
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por el efecto local, ya que la fuente de los sismos importantes 

que afectan a este valle se encuentra ubicada en la zona de 

subducción en las costas del Pacifico a más de 300 kilómetros de 

distancia, es decir, a distancias telesismicas, 

4.1.2 Modelos en dos dimensiones 

Aki y Larner (1970) introdujeron un método que permite 

calcular la dispersión de ondas elásticas por un estrato de forma 

irregular en contacto con un semiespacio elástico para el caso de 

ondas planas del tipo SH incidentes desde el semiespacio. El campo 

dispersado se describe como una superposición de ondas planas, 

incluyendo ondas inhomogéneas, que se propagan en diferentes 

direcciones. Los coeficientes de la expansión se determinan a 

partir de las condiciones a la frontera: continuidad del 

desplazamiento y del esfuerzo en la interface entre el estrato y 

el semiespacio; esfuerzo nulo en la superficie libre. 

El principio de este método fue introducido por Rayleigh en 

1907 en su estudio de la dispersión de ondas planas por rejillas 

sobre de difracción. Aki y Larner (1970) suponen que la interface 

la cual inciden las ondas es periódica, lo cual permite 

onda y discretizar 

transformar 

ecuaciones 

la componente 

las ecuaciones 

algebraicas. Una 

horizontal 

integrales 

de las 

del número 

que se 

limitaciones 

de 

obtienen en 

del método 

original radica en que la representación resultante no es adecuada 

para el caso de interfaces con pendientes pronunciadas. Sin 

embargo, Rayleigh supuso que la representación es correcta aun en 

este caso, dando lugar a lo que se conoce como la hipótesis de 

Rayleigh. Esta dificultad ha sido corregida por Bouchon (1985) y 

Campillo y Bouchon (1985). Recientemente, Sánchez-Sesma et al. 

(1989) han hecho notar que la hipótesis de Rayleigh funciona 

correctamente y que las fallas del método son de origen numérico. 
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Aki y Larner (1970) han aplicado este método de 

onda discreto al problema del movimiento fuerte 

número de 

en valles 

sedimentarios en dos dimensiones. El valle se considera como una 

inclusión elástica bidimensional en un semiespacio elástico 

vertical. Debido a la periodicidad que exige el método, se 

considera en realidad un conjunto periódico d~ inclusiones o 

valles con una distancia de separación mucho mayor que la anchura 

de cada inclusión, de tal forma que no existan perturbaciones en 

el campo elástico calculado debido a la presencia de inclusiones 

vecinas. Ya que la interface no es plana, a diferencia del modelo 

unidimensional, se generan interferencias laterales que son tan 

importantes como las interferencias verticales. De hecho, como 

se~alan Aki y Larner (1970), estas interferencias laterales se 

hacen !Ms significativas, y el atrapamiento de energía es mayor, 

cuando la dirección de las ondas incidentes se acerca a la 

horizontal. 

El método de número de onda discreto de Aki-Larner ha sido 

aplicado por Bouchon (1973) y Bard (1982) al estudio de la 

dispersión de ondas elásticas por topografías irregulares en dos 

dimensiones. Haciendo una extensión del método, Bouchon y Aki 

(1977a,b) han estudiado el campo generado por la fuente sísmica en 

un medio estratificado. La extensión al dominio del tiempo ha sido 

hecha por Bard y Bouchon (1980a,b; 1985) para estudiar la 

respuesta sísmica de valles sedimentarios ante la incidencia de 

ondas SH, P y SV. Bard y Gariel (1986), generalizando la técnica 

de Aki-Larner, han estudiado el caso de ondas SH en valles 

verticalmente inhomogéneos. Este método ha sido usado también por 

Bouchon (1979) y Campillo (1983) para modelar el campo radiado por 

fuentes sísmicas y su aplicación a eventos reales. 

Se ha analizado el problema de la dispersión de ondas 

elásticas por irregularidades laterales y en particular la 
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respuesta de valles sedimentarios, utilizando otros métodos 

numéricos y algunos métodos analíticos para el caso de geometrías 

simples. Uno de los primeros estudios analíticos lo llevó a cabo 

Trifunac (1971) al estudiar la respuesta de valles semicirculares 

y posteriormente para valles semielipticos (Wong y Trifunac, 

1974), ante la incidencia de ondas SH, Aun en estos casos 

relativamente simples se encuentran patrones complicados de 

amplificación del movimiento a lo largo de la superficie libre, 

así como ondas cuasiestacionarias generadas por la interferencia 

dentro del valle. 

Otros métodos que se han utilizado extensamente son: el 

método de diferencias finitas (Boore et al., 

Harding, 1981; Flores et al., 1987; Zahradnick 

Vidale y Helmberger, 1988; Moczo, 1989; Seligman 

Yamanaka et al., 1989; Novare et al., 1990) y 

finito (Lysmer y Drake, 1972). Los métodos de 

aplicado por Sánchez-Sesma y Esquive! (1979), 

1971; Harmsen y 

y Hron, 1987; 

et al. 1 1989; 

el de elemento 

frontera se han 

Dravinsky (1983), 

(1988). Para una Dravinsky y Mossessian (1987), y Bravo et 

discusión de estos métodos, véase la 

Sánchez-Sesma (1987). 

al. 

revisión hecha por 

Para estudiar el movimiento del suelo en valles aluviales 

bidimensionales también se ha empleado el método de rayos. Jackson 

(1971) y Rial (1984) han analizado el enfocamiento de rayos 

sísmicos en el caso de valles sedimentarios a fin de entender el 

patrón de dal'íos ocasionado durante el sismo de Skopje, Yugoslavia 

en 1963 y el sismo de Caracas, Venezuela en 1967, respectivamente, 

Hong y Helmberger (1978), usando también la teoría de rayos, así 

como Nowack y Aki (1984), usando haces Gaussianos, han generado 

sismogramas sintéticos en la superficie libre de valles 

sedimentarios y los han comparado con sismogramas obtenidos con 

otros métodos numéricos. Por otro lado, Sánchez-Sesma et al. 
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(1988a) h!n calculado, en forma aproximada, la respuesta sísmica 

en valles con forma triangular, usando familias completas de rayos 

para el ciso de ondas SH incidentes. 

Bard ~ Bouchon llevaron a cabo un estudio extensivo del 

problema dk la respuesta sísmica en valles sedimentarios en una 

serie de t abajes que debido a su importancia a continuación 

revisaremo brevemente; la aplicación de estos resultados la 

haremos má adelante. 

Bard Bouchon (1980a) aplicaron el método de Aki-Larner, 

extendiénd lo al dominio del tiempo, para investigar la dispersión 

de ondas planas del tipo SH por valles sedimentarios 

bidimensio alea. Mostraron que en el caso de valles poco profundos 

el efecto s importante inducido por la curvatura del borde del 

valle es lj generación y el atrapamiento de ondas de Love. En 

presencia de grandes contrastes de impedancia entre el valle y el 

medio circu~dante, estas ondas superficiales pueden reflejarse 

varias vecer en la frontera del valle, dando como resultado una 

mayor durac"ón del movimiento dentro de éste. Por otro lado, la 

amplificaci n resultante, que puede llegar a ser de un orden de 

magnitud, d pende fuertemente de la posición dentro del valle. 

Poster ormente, Bard y Bouchon (1980b) extendieron su estudio 

de valles s dimentarios al caso de ondas incidentes del tipo P y 

SV y encont aron nuevamente la generación de ondas superficiales, 

aunque en e te caso se trata de ondas de Rayleigh, En la fig. 14, 

tomada de Bjrd y Bouchon (1980b), se muestra la respuesta sísmica 

del valle a~e la incidencia vertical de un pulso de Ricker de 

ondas planas con periodo característico de 5.08 segundos. La forma 

del pulso in idente se puede observar en la parte inferior de la 

figura y la orma del valle en la superior. Debido a su simetría 

bilateral, ú icamente se ilustra la mitad de éste. 

Como se ilustra en la fig. 14, la semianchura del valle es de 
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Fig, 14 Respuesta sísmica de un valle sedimentario ante la 

incidencia vertical de ondas SH, P y SV. Adaptada 

de Bard y Bouchon (1980b), 
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5 km y su profundidad es 1 km; se trata de un valle aluvial 

profundo con un cociente de profundidad a semianchura de 0.2. La 

son: 2.0 densidad y las velocidades de onda S y P en el valle 

gr/cm
9

, 0.7 km/s y 1.4 km/s, respectivamente. Para el semiespacio 

gr/cm3
, 3. 5 elástico que rodea al valle estos valores son: 3.3 

km/s y 6.06 km/s. El contraste de impedancia es entonces de 8.25. 

En la parte izquierda de la figura se muestran los sismogramas 

sintéticos obtenidos en diferentes puntos de la superficie libre 

para el caso de incidencia de ondas SV, comenzando en la parte 

inferior de la figura con el centro del valle, hasta llegar en la 

parte superior a puntos en la orilla del valle. En la parte 

derecha de la figura se ilustran los patrones espacio-temporales 

de la respuesta para incidencia de ondas SV, P y SH. 

El diagrama en la parte inferior derecha, correpondiente a 

las ondas SV, muestra características que difieren de la mayoría 

de los resultados obtenidos por Bard y Bouchon (1980a,b). Después 

de unas cuantas oscilaciones, correspondientes a las reflecciones 

en la dirección vertical y a la propagación de ondas de Rayleigh 

generadas en los bordes, el valle sedimentario comienza a moverse 

en fase con una sola frecuencia estacionaria y con una amplitud 

cuatro veces mayor respecto a la onda incidente. Claramente se ha 

establecido un patrón resonante que da como resultado una gran 

duración del movimiento dentro del valle, demasiado grande como 

para poder explicarse con la resonancia vertical asociada al 

modelo unidimensional de estratos planos. Este patrón resonante no 

está presente en los diagramas correspondientes a la incidencia de 

ondas P y SH, donde únicamente se observa la propagación de ondas 

superficiales. Es decir, esta resonancia bidimensional, que 

involucra a todo el valle, se excita ante la incidencia de ondas 

sv. 
Haciendo el análisis de la dispersión de las ondas 
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involucradas en este patrón resonante, Bard y Bouchon (1980b) 

muestran que se trata de ondas P generadas por conversión a partir 

de las ondas SV incidentes. Por esta razón, 

nuevo patrón de resonancia lateral se 

concluyen que 

establece debido 

este 

al 

atrapamiento de ondas P que se propagan horizontalmente dentro del 

valle. 

Los resultados obtenidos por Bard y Bouchon (1980b) nos 

recuerdan los resultados experimentales obtenidos por King y 

Tucker (1984) en los valles sedimentarios de la región de Garm, 

que mencionamos al inicio de este capitulo. De hecho, en un 

trabajo más reciente, Bard y Bouchon (1985) estudian con mucho más 

detalle estas resonancias bidimensionales, asi como los 

experimentos y observaciones de King y Tucker (1984). 

Bard y Bouchon (1985) han extendido su análisis de la 

respuesta sísmica al caso de valles sedimentarios profundos ante 

la incidencia de ondas SH, SV y P. Sus resultados numéricos 

muestran la existencia y la importancia de los patrones de 

resonancia bidimensional en el problema del movimiento fuerte del 

suelo. Este patrón resonante, que involucra a todo el valle, da 

como resultado una gran amplificación y una considerable 

prolongación del movimiento dentro del valle. La existencia de 

estas resonancias bidimensionales está controlada por dos 

parámetros: el contraste de velocidades y el cociente entre la 

semianchura y la profundidad del valle. 

Cuando el valle sedimentario se encuentra eri resonancia, la 

frecuencia de oscilación es la misma en todos los puntos, 

independientemente de la profundidad. Por otro lado, en el modo 

fundamental, la amplificación es máxima en el centro del valle y 

decae conforme uno se acerca a la orilla de éste. Finalmente, la 

frecuencia de resonancia es independiente del ángulo de incidencia 

de la se~al de entrada, asi como del contraste de impedancia. 
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Todos estos resultados, obtenidos por Bard y Bouchon (1985), están 

en total acuerdo, al menos cualitativamente, con los resultados 

experimentales de King y Tucker (1984). 

La fisica de estas resonancias bidimensionales puede 

entenderse fácilmente con ayuda del modelo simplificado discutido 

por Bard y Bouchon (1985), que consiste en una inclusión elástica 

rectangular en un semiplano rígido. Las frecuencias de resonancia 

y los modos normales de vibración de dicha inclusión están 

determinados por las siguientes condiciones a la frontera: 

desplazamiento nulo en la interface entre la inclusión y el medio 

rigido; y esfuerzo nulo en la superficie libre. 

Con este modelo simplificado puede estimarse la frecuencia 

fundamental para valles de cualquier forma, siempre y cuando se 

tome la anchura de la inclusión rectangular como una anchura 

efectiva que dependerá de la geometria particular de cada valle. 

Esta frecuencia fundamental difiere de la obtenida con el modelo 

unidimensional, ya que en este caso tenemos no sólo resonancias 

verticales, sino también resonancias horizontales o laterales. 

Una discusión más amplia del trabajo de Bard y Bouchon (1985) 

puede encontrarse en la sección 3 del apéndice I, en donde se 

presenta nuestro articulo publicado en la revista "Geophysical 

Journal International" (Seligman et al., 1989). Más adelante 

revisaremos brevemente los principales resultados de este 

articulo. 

4.1.3 Modelos en tres dimensiones 

Recientemente se han generalizado algunos de los métodos 

discutidos anteriormente a fin de estudiar la respuesta sismica en 

valles sedimentarios en tres dimensiones. 

Sánchez-Sesma ( 1983), Tong y l'uribayashi ( 1988), y Sánchez

Sesma et al. (1989), han aplicado los métodos de frontera para 
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estudiar la dispersión de ondas elAsticas por irregularidades 

superficiales con simetria axial en tres dimensiones. Por otro 

lado, Lee (1984) ha calculado, en forma analitica, la difracción 

de ondas planas P, SV y SH en cuencas aluviales semiesféricas 

con ayuda del método de separación de variables. 

Usando técnicas de rayos, Lee y Langston {1983) han estudiado 

la propagación de ondas elAsticas en cuencas axisimétricas en tres 

dimensiones. Debido al enfocamiento geométrico y al surgimiento de 

caústicas tridimensionales, las amplitudes y la forma de los 

sismogramas sintéticos varian sustancialmente de un sitio a otro 

dentro del valle. Resultados similares han sido obtenidos por Rial 

(1989) en elipsoides tridimensionales, Cabe hacer notar que la 

aplicación de las técnicas de rayos se encuentra limitada a altas 

frecuencias. 

Mtis recientemente han surgido estudios de cuencas 

sedimentarias tridimensionales en donde no está presente la 

simetría axial, aunque la geometría de éstas sigue siendo 

relativamente simple. Horike et al, (1990) han extendido el método 

de Aki-Larner a tres dimensiones y lo han aplicado, para el caso 

de incidencia de ondas S, a cuencas de tipo cosenoidal y 

trapezoidal. Estos autores encuentran que, análogamente al caso 

bidimensional,se generan ondas superficiales en la periferia y 

ondas de cuerpo que se propagan en forma oblicua dentro de la 

cuenca. Muestran también que las amplitudes y la duración del 

movimiento sísmico en tres dimensiones no puede reproducirse 

usando modelos en dos dimensiones. Por otro lado, Hossessian y 

Dravinsky (1990a,b) 1 usando métodos integrales de frontera, han 

estudiado la amplificación de ondas en cuencas tridimensionales de 

geometría arbitraria, ante la incidencia de ondas planas del tipo 

SH, SV, P y Rayleigh. 

Ohori et al. (1990), al comparar sus cAlculos 
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tridimensionales en cuencas circulares y elípticas con los 

cálculos en una y dos dimensiones, llegan a las siguientes 

conclusiones: i) la frecuencia fundamental de resonancia y la 

amplificación máxima aumentan con el número de dimensiones; ii) el 

tiempo de duración de los sismogramas sintéticos también aumenta 

al pasar de una y dos dimensiones a tres. 

4.2 Aplicaciones al Valle de México 

Una vez hecha esta breve revisión de la respuesta sísmica en 

valles sedimentarios regresemos al problema especifico de la 

respuesta del Valle de México, Como ya hemos mencionado, a raiz 

del sismo de Michoacán del 19 de septiembre de 1985, diversos 

investigadores se han interesado en estudiar la peculiar respuesta 

sismica de este valle, A continuación analizaremos algunos 

trabajos que se han realizado recientemente para tratar de 

entender la fenomenología descrita en el capitulo 2. 

Bard et al. (1988) han investigado los efectos de 

amplificación en el Valle de México usando modelos bidimensionales 

y los han comparado con los resultados del modelo unidimensional. 

Después de dar una descripción de la geologia de la cuenca, 

se~alan el hecho de que los modelos 

apropiados en este caso. En su 

tridimensionales 

análisis, donde 

serian más 

únicamente 

consideran ondas SH con incidencia vertical, utilizan la 

modificada del método de Aki-Larner presentada por Bard y 

(1986). Con la finalidad de aislar los efectos del 

versión 

Gariel 

valle 

sedimentario, estudian primeramente un valle en el cual el estrato 

superior de arcilla lacustre no está presente. Como se~alan Bard 

et al. (1988), la información concerniente a la profundidad de los 

depósitos sedimentarios es escasa y la incertidumbre en el. valor 
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de la velocidad de las ondas sísmicas es muy grande. Por lo tanto, 

analizan diversos valores para la profundidad y la velocidad de 

las ondas, mostrando que la amplificación producida por los 

sedimentos profundos está entre 3 y 7. 

Después de tomar en cuenta el efecto combinado de los 

sedimentos profundos y el estrato de arcilla lacustre, muestran 

que la amplificación promedio es aproximadamente 10. Algunos de 

los efectos laterales que encuentran son: generación de ondas 

superficiales con velocidades extremadamente bajas, menores de 20 

m/s, y que únicamente se propagan distancias menores a un 

kilómetro. Por lo tanto, estos efectos están confinados a las 

orillas de la zona lacustre del Valle de México. 

Por otro lado, Bard et al. (1988) analizan los efectos 

locales a peque~a escala, tomando en cuenta irregularidades 

locales en la interface entre el estrato de arcilla y los 

depósitos sedimentarios. En este caso, encuentran un incremento en 

la duración de los sismogramas sintéticos, asi como una 

amplificación del orden del lOOX, para los sitios ubicados encima 

de estas irregularidades. Ambos efectos se deben al atrapamiento 

local de ondas superficiales. Sin embargo, como estos autores 

se~alan, ninguno de estos modelos bidimensionales explica 

satisfactoriamente la gran duración observada en estaciones como 

CDAO durante el sismo de Michoacán. A partir de sus resultados se 

puede concluir que, para efectos de microzonificación, el modelo 

unidimensional no es suficiente y que hay que tomar en cuenta el 

acoplamiento entre los depósitos sedimentarios y los estratos de 

arcilla lacustre del Valle de México. 

En un estudio reciente, Kawase y Aki (1989) investigaron la 

respuesta de cuencas sedimentarias ante la incidencia de ondas SH, 

SV, P y Rayleigh, con la finalidad de explicar la gran 

prolongación en el tiempo del movimiento fuerte observado en la 
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Ciudad de México durante el sismo de Michoacán de 1985. En primer 

lugar, como ya se ha mencionado, estos autores mostraron que el 

modelo unidimensional no es suficiente para entender la gran 

duración y la amplificación espectral obtenida durante este sismo. 

Posteriormente, estudiaron el efecto producido por una cuenca 

bidimensional relativamente grande y profunda, de ·10 km de ancho 

por 1 km de profundidad, y un contraste moderado, de 2.5, para las 

velocidades de onda S. Encontraron que esta estructura 

sedimentaria profunda da como resultado un incremento en la 

duración de 20 segundos como máximo. La respuesta, además, 

presenta una envolvente que decae monotónicamente, lo cual no se 

ajusta a los registros observados en la Ciudad de México. 

Por otro lado, Kawase y Aki (1989) estudiaron el efecto de 

acoplar un estrato blando colocado encima de la cuenca 

sedimentaria. Este estrato, que simula a la arcilla lacustre, 

ocupa la mitad de la superficie de la cuenca. En este caso, la 

duración se incrementa considerablemente, siendo mayor a 80 

segundos, debido a la pre~encia de ondas superficiales muy lentas 

que se propagan lateralmente dentro del estrato blando. Estos 

resultados teóricos sugieren, como lo se~alan Kawase y Aki (1989), 

que la gran duración observada en la Ciudad de México es debida a 

una fuerte interacción entre los estratos superficiales blandos y 

la estructura sedimentaria profunda. De esta forma pueden 

entenderse registros como el de CDAO. Sin embargo, la diferencia 

en la duración entre este sitio y CDAF, ubicado aproximadamente a 

un kilometro de distancia, es muy dificil de explicar. 

Otros estudios recientes del sismo de Michoacán consideran, 

además de los efectos de sitio, los efectos debidos a la fuente 

sísmica y a la propagación de las ondas (Campillo et 

1989). Por otro lado, Lomnitz (1990) ha analizado 

presencia de ondas de gravedad en la zona del lago, 
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entender la gran cantidad de da!'íos ocasionados por este sismo. 

Con el objeto de explicar la gran variabilidad espacial de 

los da!'íos en la zona del lago provocados por el sismo de 

Michoacán, Flores et al. (1987) propusieron la existencia de un 

patrón de resonancia lateral generado a partir de la interferencia 

de ondas P horizontales. La porción de la zona lacustre que 

estudiaron (fig. 15) tiene una longitud característica del orden 

de 10 km, y comprende la región en donde ocurrió un gran 

porcentaje de los da!'íos. Debido a las dimensiones de esta región, 

únicamente aquellas ondas sismicas con velocidades de propagación 

mayores a 1 km/s son capaces de establecer un patrón estacionario 

durante el movimiento fuerte del suelo. 

Como ya hemos mencionado, la velocidad de las ondas S en la 

zona lacustre del Valle de México es aproximadamente 40 m/s. Por 

lo tanto, recorrer una distancia de 10 km requiere del orden de 

250 segundos (más de cuatro minutos). Las ondas superficiales, por 

otro lado, son más lentas (~ 20 m/s) y el tiempo de recorrido es 

aun mayor (500 segundos). Sin embargo, para establecer un patrón 

de resonancia lateral es necesario recorrer varias veces la zona 

lacustre. Por lo tanto, la velocidad de las ondas S y de las ondas 

como para 

propagando se 

superficiales en la zona del lago es demasiado baja 

establecer dicho patrón. Sin embargo, ondas P 

horizontalmente con una velocidad de 1.5 km/s recorren una 

distancia de 10 km en menos de 7 segundos. Por lo tanto, estas 

ondas P horizontales son capaces de resonar lateralmente y en 

consecuencia establecer un patrón estacionario con nodos y 

antinodos. 

Flores et al. (1987) calcularon los modos normales de 

vibración, correspondientes a la región de la zona lacustre que se 

ilustra en la fig. 15, usando la velocidad a 1.5 km/s y 

fronteras realistas. La elección de dichas fronteras se discute en 
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la sección 2 del apéndice I (Seligman et al., 1989). Debido a las 

dimensiones de esta región, las eigenfrecuencias centradas 

alrededor de 0.5 Hz corresponden a modos normales de vibración 

altos y, por lo tanto, el número de antinodos y lineas nodales es 

elevado. En la fig. 16 se muestra uno de los modos normales cuya 

eigenfrecuencia es cercana a 0.5 Hz. Claramente puede distinguirse 

una gran variabilidad en el patrón espacial de movimiento fuerte 

debido al establecimiento de resonancias laterales en la zona del 

lago. La cantidad de antinodos estA determinada fundamentalmente 

por la frecuencia y la posición de éstos por la geometría de la 

de transición. interfaz que separa a la zona del lago de la zona 

Cabe hacer notar que, a diferencia de todos los estudios 

relacionados con la respuesta sísmica en valles sedimentarios, 

Flores et al. (1987) son capaces de considerar una geometría 

arbitraria en el plano horizontal. 

Para calcular las eigenfrecuencias y las eigenfunciones de un 

dominio bidimensional con una forma arbitraria, Flores et al. 

(1987) resolvieron en forma numérica la ecuación de Helmholtz con 

condiciones a la frontera de Dirichlet, usando el método de 

diferencias finitas y el método de potencias. Los detalles de este 

método pueden encontrarse en el apéndice II (Novaro et al., 1990), 

En este modelo se calcula la respuesta resonante tomando en 

consideración únicamente el atrapamiento de ondas P horizontales, 

ya que las ondas S y las ondas superficiales son muy lentas para 

~stablecer una resonancia lateral, como ya se ha discutido. Esta 

respuesta resonante debe entenderse como un efecto adicional; es 

decir, además de la resonancia vertical debida a las ondas S y a 

la generación de ondas superficiales en los bordes, debe tomarse 

en cuenta la resonancia lateral producida por las ondas P. 

Seligman et al. (1989) han extendido los resultados obtenidos 

por Flores et al. (1987) al considerar la interaccci6n de los 
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Fig. 15 Mapa de la zona lacustre del Valle de México 

correspondiente al antiguo lago de 

Tenochtitlan que se ilustra en la fig. 2. 

Adaptada de Flores et al. (1987). 
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depósitos sedimentarios y la zona lacustre del Valle de México. 

Seligman et al. (1989) desarrollaron un modelo en dos pasos basado 

en los resultados obtenidos por Bard y Bouchon (1980a,b; 1985) •. 

Como un primer paso, las ondas sismicas, al alcanzar la estructura 

sedimentaria del Valle de México, generan una respuesta resonante 

que involucra el movimiento de todo el valle con una misma 

frecuencia (ver la fig. 14). Esta respuesta resonante surge en 

valles profundos, como el Valle de México, y está caracterizada 

por el surgimiento de ondas P horizontales (Bard y Bouchon, 

1980b), Como un segundo paso, estas ondas P se atrapan 

eficientemente en la zona lacustre y establecen un patrón 

resonante que presenta una gran variabilidad espacial (Flores et 

al., 1987). 

A diferencia de este último trabajo, Seligman et al. 

calcularon la superposición de siete 

frecuencias se encuentran alrededor de 

eigenfunciones 

0,5 Hz, El 

(1989) 

cuyas 

patrón 

resultante muestra, desde luego, el mismo tipo de variación en el 

movimiento fuerte del suelo que el encontrado por Flores et al. 

(1987), Para una descripción má.s detallada, en el apéndice 1 se 

reproduce íntegramente el articulo de Seligman et al. (1989), 

Debido a que nuestro trabajo está basado en la propagación de 

ondas P horizontales, en el siguiente capitulo analizaremos en 

detalle, usando la teoria de la elasticidad, la generación de este 

tipo de ondas en el Valle de México. 
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5. ONDAS P EVANESCENTES EN EL VALLE DE MEXICO 

Hasta aquí hemos analizado las caracteri sticas mAs 

importantes de la respuesta sísmica del Valle de México, observada 

durante los sismos del 19 de septiembre de 1985 y del 25 de abril 

de 1989. Por otro lado, hemos hecho una revisión de los diferentes 

modelos que se han utilizado para entender dicha respuesta. A 

continuación estudiaremos con mAs detalle la generación de ondas P 

evanescentes en el Valle de México y en el siguiente capitulo 

analizaremos las consecuencias del atrapamiento de estas ondas en 

la zona del lago, 

5.1 Generación de ondas P evanescentes 

Como vimos en el capitulo 3, cuando una onda SV que se 

propaga en un semiespacio elástico incide sobre la superficie 

libre de este semiespacio, ademAs de la onda SV reflejada se 

genera una onda p, De acuerdo con la ley de Snell, el ángulo de 

reflección de la onda SV es igual al ángulo de incidencia, pero el 

ángulo de reflección de la onda P es mayor debido a que la 

velocidad a de estas ondas es mayor que la velocidad ~ de las 

ondas SV, La expresión que relaciona estos dos ángulos es 

( 1/(3) sen e (l/a) sene•, (5.1) 
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donde e y e' son los ángulos de reflección de las ondas SV y P, 

respectivamente, tomados a partir de la normal a la superficie 

libre. 

De la ec. (5,1) es claro que existe un ángulo crítico, que 

denotaremos por e , para el cual e• = n/2, Dicho ángulo 
e 

critico 

está dado por 

(5.2) 

Cuando e = e , hay una gran conversión de ondas SV a ondas P que 
e 

se propagan horizontalmente a lo largo de la superficie libre. A 

estas ondas se las conoce como SP o P superficiales (Aki, 1988). 

Pal"a ángulos de incidencia mayores que e la onda SV continúa 
c 

propagándose como onda de cuerpo. Sin embargo, la onda P se 

convierte en una onda evanescente o inhomogénea. Esta onda se 

propaga paralelamente a la superficie libre con velocidad a y con 

una amplitud que decae exponencialmente al alejarse de dicha 

superficie. 

En la fig, 17, se muestra la amplificación del desplazamiento 

en la superficie libre de un semiespacio elástico homogéneo, como 

función del ángulo de incidencia e, para el caso de ondas planas 

monocromáticas del tipo SV. La linea continua representa la 

componente horizontal y la linea discontinua la componente 

vertical del movimiento. La densidad del semiespacio es p = 

g/cm9
, y las velocidades de las ondas S y P son: (3 = 3.0 km/s y 

5,2 km/s, respectivamente. El ángulo critico es en este caso 

35.2°. Para incidencia vertical (e= O), la amplificación 

2.9 

e 
es 

igual a dos y todo el movimiento es horizontal. Alrededor del 

ángulo critico, o sea para e~ e • la amplificación horizontal 
e 

alcanza un valor de aproximadamente 5 y la componente vertical en 

cambio es muy peque~a. Esta amplificación predominantemente 
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horizontal alrededor del ángulo critico está asociada al 

surgimiento de la onda SP o P superficial. Recientemente, Kawase y 

Aki (1990) han propuesto que el patrón de dal'ios observado durante 

el sismo de Whittier Narrows, California (1 de octubre de 1987) 

puede entenderse a partir de la amplificación resultante de la 

incidencia critica de ondas SV. 

La onda SP fue descrita originalmente por Nakano (1925) y ha 

sido estudiada posteriormente, para el caso de fuentes puntuales 

en un semiespacio elástico, por Lapwood (1949), Pekeris y Lifson 

(1957), Gilbert y Knopoff (1961), Gilbert y Laster (1962), Chapman 

(1972), Johnson (1974) y Kawasaki et al. (1973, 1975). Más 

recientemente, Anderson (1976) y Bouchon (1978) han generalizado 

el estudio de esta onda al caso de fuentes extendidas. Evans 

(1984), Booth y Crampin (1985) y Crampin (1990) han analizado la 

distorsión producida por la onda SP en los diagramas de 

polarización superficiales en la zona epicentral. 

Bouchon (1978) ha obtenido sismogramas sintéticos para el 

problema 

elástico 

de una fuente 

homogéneo. En 

extendida inmersa en un 

estos sismogramas son 

semi espacio 

claramante 

identificables las distintas fases P, S y SP. Para distancias 

mayores que la distancia critica, el arribo de la onda SP es el 

más prominente y la onda S directa resulta peque~a en comparación. 

Este comportamiento se manifiesta en la componente horizontal del 

movimiento y, como es de esperarse, no se presenta en la 

componente vertical, ya que la onda SP es una onda longitudinal 

que se propaga horizontalmente, Como hace notar Bouchon (1978), es 

sorprendente el hecho de que prácticamente no se ha reportado 

ninguna observación de la fase SP en sismogramas. Una explicación 

posible de esto seria la interpretación errónea de la onda SP como 

una onda S directa. 

La onda P superficial, por su naturaleza, es muy sensible a 
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contrastes de impedancia y a la presencia de otras interfaces en 

el medio. Bouchon (1978) ha estudiado el efecto producido por un 

estrato superficial en dos casos: un estrato con una velocidad de 

onda P mayor que la velocidad de la onda S en el semiespacio y el 

caso en que esta condición no se cumple. En el primero pueden 

existir dos ondas P superficiales, una que se propaga a lo largo 

de la superficie libre y la otra en la interfase 

estrato-semiespacio. Cuando la velocidad de la onda P en el 

estrato es menor que la velocidad de la onda S. en el semiespacio, 

únicamente la onda SP interfacial está permitida. Esta onda, sin 

embargo, puede observarse en la componente horizontal del 

movimiento en la superficie libre si el estrato es poco profundo. 

Booth y Crampin (1985) han obtenido resultados similares a 

los encontrados por Bouchon (1978) y han mostrado que la amplitud 

de la onda SP se incrementa al propagarse en un estrato 

superficial suave, debido a la interferencia constructiva y a la 

reverberación dentro del estrato, dando como resultado que la onda 

SP sea· la fase dominante en los sismogramas. 

Burridge et al. (1980), asi como Shearer y Orcutt (1987), han 

calculado la amplificación del desplazamiento en la superficie 

libre debida a la presencia de un estrato para el caso de ondas 

planas del tipo SV. Encontraron que para ángulos mayores que el 

ángulo critico la amplificación como función de la frecuencia 

presenta picos muy grandes alrededor de la frecuencia fundamental 

~/4h, donde ~ y h representan la velocidad de la onda S y la 

profundidad del estrato, respectivamente. 

En la siguiente sección vamos a extender los resultados 

mencionados anteriormente al caso de dos estratos sobre un 

semiespacio elástico, considerando valores realistas para las 

velocidades de las ondas sismicas en el Valle de México. Los 

cálculos muestran una enorme amplificación, que puede alcanzar 
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valores del orden de mil en la componente horizontal del 

movimiento, para Angulas de incidencia mayores que el Angulo 

critico. Esta amplificación estA relacionada con la generación de 

ondas P evanescentes que se propagan horizontalmente en las 

interfaces con una frecuencia cercana a la frecuencia de 

resonancia de la onda S en los estratos. 

5.2 Ondas P evanescentes en medios estratificados 

Consideremos la propagación de ondas sismicas planas que 

inciden en el medio elAstico estratificado que se muestra en la 

fig. 18., Sea z = O la superficie libre, z = h la interface entre 

los dos estratos y z= H la interface entre el estrato intermedio y 

el semiespacio elAstico. Las cantidades pi, ~i y ai denotan la 

densidad, la velocidad de onda S y la velocidad de onda P en el 

i-ésimo estrato, respectivamente. Tanto los estratos como el 

semiespacio se consideran como medios elAsticos homogéneos. A 

continuación vamos a considerar únicamente la incidencia de ondas 

planas del tipo SV, ya que estamos interesados en estudiar las 

ondas P evanescent~s que surgen en este caso. A fin de calcular el 

campo de desplazamiento se utilizarA el método matricial del 

propagador para el caso de ondas de cuerpo. Los detalles de este 

método pueden encontrarse en Aki y Richards (1980). 

Una onda plana armónica del tipo SV con amplitud unitaria 

incide con un Angulo e respecto al eje z, el cual se toma 

verticalmente apuntando hacia abajo, como se muestra en la figura 

18. El vector de desplazamiento-esfuerzo f, 

estA dado por (u,w,T ,T )T, donde u 
~ H 

componentes horizontal y vertical 

y 

para el caso P-SV, 

w representan las 

del desplazamiento, 

respectivamente; T , T son componentes del tensor de esfuerzos. 
ZM ZZ 
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Fig. 18 Medio elAstico estratificado mostrando los 

valores de las velocidades de las ondas S y P 

correspondientes a la estratisrafia de la 

Ciudad de México. 
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El euperindice T indica la transpuesta del vector renglón. 

Las condiciones a la frontera para este problema implican 

continuidad del desplazamiento y del esfuerzo en las interfaces z 

= h y z = H. Por lo tanto, el vector f es continuo a lo largo de 

dichas interfaces. Por otro lado, las componentes del tensor de 

esfuerzos deben ser nulas en la superficie libre; entonces, el 

vector f en z = O ea f(O) = (u(O),w(O),O,O)T. 

Para calcular el desplazamiento en la superficie libre, 

utilizaremos un vector constante, que llamaremos w
9

, que contiene 

las amplitudes de la onda incidente y de las ondas reflejadas en 

el semieepacio (medio 3), De acuerdo con Aki y Richarde (1980), 

tenemos que 

w 
9 

F-1 (H) P(H,h) P(h,O) f(O), 
9 

(5.3) 

donde P(h,O) es el propagador en el primer estrato (O~z~h), P(H,h) 

es el propagador en el segundo estrato (~z~H) y es el 

inverso de la matriz de estrato, evaluada con loe parAmetroe 

correspondientes al semieepacio (z>H). El propagador puede 

expresarse en términos de la matriz F como P(h,O) F (h)F-1 (0), 
1 l 

donde el eubindice 1 indica que eetA evaluada en el primer 

estrato, y P(H,h) = F (H)F-1 (h), donde ahora el eubi ndice 2 indica 
2 2 

que se evalúa en el segundo estrato. Tanto la matriz F como su 

inversa eetAn dadas por Aki y Richarde (1980, pAg, 166) para el 

caso P-SV. Ya que únicamente estamos considerando ondas SV 

incidentes con amplitud 1, el vector w
9 

puede escribirse como w
3 

(R ,R ,O,l)T, donde R y Rss son las amplitudes de las ondas P 
SP SS SP 

y SV reflejadas en el semiespacio, respectivamente. 

A partir de la ec. ( 5. 3) se pueden obtener los 

desplazamientos u(O) y w(O) en la superficie libre. Estos 

desplazamientos pueden calcularse también para una profundidad 
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arbitraria z, dado f(O), usando las propiedades del propagador, 

esto es 

f(z) = P(z,O) f(O), (5.4) 

donde P(z,O) propaga el vector f de la superficie libre a una 

profundidad z. 

Antes de discutir los resultados numéricos para el caso de 

medios estratificados, analizaremos algunas propiedades de las 

ondas P evanescentes en un semiespacio elástico homogéneo. La 

lentitud horizontal de la onda SV incidente es p (l/f3}sin a, 
donde 9 es el ángulo de incidencia (fig, 18), Cuando 8 es menor 

que el ángulo critico e (sin e = (1/a.). la forma funcional de la 
e e 

onda P reflejada es 

(5.5) 

Por lo tanto, se propaga como onda de cuerpo tanto en la dirección 

x como en la dirección z, Cuando 8 e • tenemos que Qp = 1 y la 
e 

expresión (5.5) toma la forma 

(1,0,0) RSP exp(iw(px-t)), 

es decir, el movimiento producido por la onda P 

horizontal, ya que la componente vertical, dada por 

se anula. 

(5.6) 

es puramente 

( 1-azpz >'/ZR 
SP 

Cuando 9 > 8 , tenemos que a.p > 1 y la expresión ( 5, 5) se 
e 

convierte en 
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En este caso, ocurre un corrimiento de fase que cambia la 

polarización de la onda de una polarización lineal a una elíptica. 

Además, la amplitud de la onda decae exponencialmente a lo 

del eje z como exp(-z/z
0

), donde z
0 

profundidad a la cual la amplitud es e-1 

(w2(p2-a-2) ¡-u2 

veces su valor 

largo 

es la 

en la 

superficie libre. Por lo tanto, la onda P evanescente se propaga 

únicamente a lo largo de la superficie libre y tanto la amplitud 

como la energía se concentran en esta. 

escribirse como (Matees et al., 1992b) 

z o 

La profundidad z 
o 

puede 

( 5. 8) 

donde Aa = a/v es la longitud de onda asociada a la onda P. 

Entonces, de acuerdo con la ec. (5.8), z 
o 

se escala con y 

depende del cociente de velocidades ~/a y del ángulo de incidencia 

e. definido en el intervalo [e ,rr/2]. 
e 

Hemos estudiado hasta ahora algunas propiedades de las ondas 

P evanescentes en un semiespacio elástico homogéneo, A 

continuación vamos a analizar algunas condiciones que deben 

cumplirse a fin de que las ondas P evanescentes surjan en un medio 

estratificado como el indicado en la figura 18. Consideremos 

primeramente el caso de un estrato, es decir, tomamos h = O en la 

figura 18 y consideramos únicamente el segundo estrato (medio 2) 

sobre un semiespacio (medio 3), Suponemos que se trata de un 

estrato suave, 

critico en el 

en el sentido de que ~2 < ~9 
estrato es tal que sin 

semiespacio sin ec9 = ~9/CJ.9, 

y 

e cz 

OI < 
2 

OI 
9 

~ /CJ. 
2 2 

El ángulo 

y en el 

Si el ángulo de incidencia de la onda SV en el semiespacio es 

igual al ángulo critico ec
9

' el ángulo de la onda SV refractada en 

el estrato será menor que e , ya que a < OI • En este caso, por lo cz 2 9 
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tanto, tendremos únicamente una onda SP horizontal en la 

interface. A fin de generar también una onda SP horizontal en la 

superficie libre, debemos de considerar ángulos de incidencia 

mayores que 8c
9

• El ángulo, que denotaremos como 8
29

, para el cual 

tanto una onda SP superficial como una onda SP en la interface es 

generada es tal que sinB
29 

= ~2 /a9 • A este ángulo lo llamaremos 

supercr1tico, Ya que a
2

< a
9

, tenemos que 8
29

> 

que ~9 < a
2

, entonces 8
29 

es real y está en el 

8 Si 
c9 

intervalo 

suponemos 

(8 ,n/2]. 
c9 

Por el contrario, si ~9 > a
2

, entonces sin 8
29 

es mayor que uno y 

únicamente estará presente una onda SP en Ja interface. 

En resumen, si ~9 < a
2 

tendremos dos ángulos particulares 8c
9 

y 8
29 

en el semiespacio, Estos dos ángulos definen tres intervalos 

de incidencia: 1) 8 e [0,8 ), en donde no se generan ondas SP; 2) 
c9 

8 e [8c
9

,8
29

), en donde se obtienen únicamente ondas SP en la 

interface; y 3) 8 e (8
29

,n/2], en donde se generan ondas SP 

en la interface como en la superficie libre. 

Consideremos ahora el caso de dos estratos sobre 

tanto 

un 

semiespacio (fig. 18). Suponemos que el estrato más superficial es 

aun más suave que el segundo estrato, es decir, ~1 < ~2 < ~9 , a< 
t 

a
2
< a

9
• Podemos generalizar fácilmente los resultados obtenidos 

para el caso de un solo estrato. Naturalmente, existen en este 

caso dos ángulos supercriticos adicionales: 8
19

, tal que sin 8
19 

¡3
9
/a, en el semiespacio, y un ángulo 9 ,

2
, tal que sin 8 tz = (3

2
/at 

en el segundo estrato. Si ~9 < a
1 

tendremos tres ángulos especiales 

8c
9
< 8

29
< 8

19
< ll/2 y, por lo tanto, cuatro intervalos de 

incidencia en el semiespacio, En este caso, se pueden generar 

ondas P horizontales en la superficie y en las dos interfaces. Por 

el contrario, si ~9 > a
1

, no pueden generarse ondas P 

en la superficie libre (Mateas et al., 1992b). 

En la siguiente sección presentaremos los 

horizontales 

resultados 

numéricos correspondientes a los valores realistas encontrados en 
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la estratigrafia subyacente en la Ciudad de México. 

6.3 Resultados numéricos 

Vamos a presentar ahora algunos resultados numéricos para el 

caso de ondas SV que inciden sobre un sistema de dos estratos, 

tomando en cuenta los valores realistas de las velocidades de las 

ondas sismicas en el Valle de México (fig, 18), El estrato má.s 

superficial corresponde a la arcilla lacustre de la zona del lago, 

con una profundidad de h = 0,05 km. Los valores correspondientes 

del coeficiente de Poisson et t y del ángulo critico son et
1 

= O. 499 

y 8 = 1. 9°, respectivamente. Para el segundo estrato tomamos los 
et 

valores tipicos de un estrato aluvial: profundidad H 

coeficiente de Poisson et
2 

= O. 456 y un ángulo critico ecz 

1.0 km, 

16. 6°. 

Finalmente, tomamos un semiespacio de roca con 

ángulo critico e = 35. 2º. 

C1 
9 

0.25 y un 

c9 

Consideraremos únicamente la incidencia de ondas SV con 

amplitud 1 y definiremos una frecuencia adimensional n 
donde v es la frecuencia de la onda incidente. Debemos hacer notar 

que H/~2 = h/~1 para los valores que hemos escogido. Por tanto, la 

frecuencia adimensional puede escribirse también como n 
Esto implica que las frecuencias de resonancia en ambos estratos 

coinciden. Con objeto de analizar la respuesta sismica cuando esta 

condición no se cumple, mostraremos al final de esta sección 

algunos resultados para diferentes velocidades de onda s en el 

estrato de arcilla lacustre. 

A continuaci6n presentaremos la amplificaci6n del desplaza-

miento como funci6n del ángulo de incidencia y de la frecuencia. 

Esta amplificaci6n es en general una cantidad compleja; sin 

embargo, nos limitaremos a analizar su amplitud. En todas las 
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figuras que mostraremos, la curva continua corresponde a la 

componente horizontal del desplazamiento u(O) y la curva 

discontinua a la componente vertical w(O), ambas evaluadas en la 

superficie libre. Con excepción de la figura 28, 

usados en el cAlculo estAn indicados en la figura 18. 

los valores 

En la fig, 19a se muestran los desplazamientos u(O) y w(O) 

como función del Angulo de incidencia para el caso de un estrato 

de sedimentos aluviales (medio 2) sobre un semiespacio de roca 

(medio 3) paran = 0, Como la frecuencia es nula, el estrato no 

produce ningún efecto sobre la respuesta y obtenemos, por lo 

tanto, una amplificación identica al caso del semiespacio elAstico 

que discutimos anteriormente (fig. 17) 1 es decir, una 

amplificación del orden de 5 alrededor del Angulo critico para la 

componente horizontal. En la fig. 19b se muestra la amplificación 

del desplazamiento paran = 0.75. En este caso, la presencia del 

estrato modifica la respuesta en la superficie, dando una 

amplificación del orden de 12 para un Angulo de incidencia mayor 

al Angulo critico. 

En la fig, 20 se muestra la amplificación para n 1 1 que 

corresponde a la frecuencia de resonancia del modo fundamental de 

la onda SV en el estrato. Aun cuando el Angulo critico en el 

semiespacio es el mismo que antes (35.2°) y que el Angulo critico 

en el estrato es 16.6°, observamos una enorme amplificación de 

aproximadamente 2500 alrededor de e= 54°. Debemos hacer notar que 

el Angulo supercr1 tico es, en este caso, e = 59°. Por lo 
29 

esta enorme amplificación estA relacionada con 8
29 

Y no 

otros Angulos. Esto es natural, ya que 8
29 

es el Angulo en 

se generan ondas SP en la superficie libre, que es donde 

evaluando la respuesta. 

tanto, 

con los 

el cual 

estamos 

Mostramos ahora en la fig. 21 los desplazamientos horizontal 

y vertical, como función del Angulo de incidencia, para un estrato 
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de arcilla lacustre (medio 1) sobre un semiespacio de sedimentos 

aluviales con un ángulo critico e = 16.6°. En la fig. 21a hemos 
a 

tomado n = O; por lo tanto, la amplificación corresponde al caso 

de un semiespacio de sedimentos aluviales con las velocidades 

indicadas en el medio 2 de la fig. 18. Aun cuando se puede 

observar un pico alrededor de e = 24°, este pico es sólo un poco 

mayor que la amplificación de dos producida por la superficie 

libre. De hecho, el valor pico en un semiespacio elástico 

homogéneo disminuye al aumentar el coeficiente de Poisson (Aki, 

1988). 

En la fig. 2lb mostramos lo mismo que en la fig, 21a, pero 

usando n = 0.75. En este caso, la frecuencia adimensional está 

definida como n = 4hv/~t' donde hes la profundidad del estrato de 

arcilla y ~t es la velocidad de onda s. Vemos que se obtiene una 

situación muy similar a la respuesta de la fig. 21a. En la fig. 

22, sin embargo, tomamos el caso resonante n = 1, para el cual se 

obtiene una amplificación del orden de 7000 para un ángulo 

alrededor de 45°. Nuevamente este ángulo está muy cerca del ángulo 

supercritico, que en este caso es e = 41.8°, para el cual las u 
ondas SP pueden presentarse en la superficie libre. El ángulo 

critico e = 16,6° se manifiesta únicamente en la componente 
cZ 

vertical (linea discontinua). 

Vamos a analizar ahora la amplificación del desplazamiento 

como función de la frecuencia normalizada n para diferentes 

ángulos de incidencia de ondas SV. Primeramente consideraremos el 

caso de un estrato de sedimentos aluviales sobre un semiespacio de 

roca. En la fig. 23a vemos que para incidencia vertical (9 = O) se 

obtienen picos paran= 1,3,5, ..• cuyo valor es igual a dos veces 

el contraste de impedancia. Este tipo de espectro se mantiene sin 

modificaciones apreciables para un rango de ángulos de incidencia, 

desde 9 = O hasta 9 ~ 9c
9 

Para ángulos mayores que el critico, el 
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pico alrededor de n = 1, correspondiente al estado fundamental de 

resonancia, es mayor que los picos asociados con eigenfrecuencias 

más altas. Este comportamiento puede apreciarse claramente en las 

figuras 23b, 24a y 24b, que corresponden a ángulos de incidencia e 
40°, 45° y 50°, respectivamente, 

Para ciertos ángulos muy particulares pueden obtenerse 

amplificaciones enormes. En la fig. 25a se muestra que para un 

ángulo 8 = 54.5°, el valor del pico centrado en n = 1 alcanza una 

amplificación de 2500, Este valor corresponde al obtenido 

anteriormente en la fig, 20. Para valores de 8 mayores que 54.5° 

este pico disminuye al aumentar el ángulo de incidenc~a, pero el 

pico alrededor de n = 1 es siempre mayor que los picos restantes 

centrados en n = 3 1 5,, .. Para ilustrar esto, en la fig. 

muestra la amplificación para 8 = 75°. 

25b se 

En resumen, para el caso de un estrato de sedimentos 

aluviales sobre un semiespacio de roca hemos obtenido que, usando 

los valores correspondientes al Valle de México, para ángulos de 

incidencia mayores que el ángulo critico (35.2°) el modo 

fundamental centrado en n = 1 se excita más eficientemente que los 

modos paran= 3,5, •• Además, para 8 54.~ la amplificación 

puede alcanzar el valor de 2500. Esta enorme amplificación se 

obtiene únicamente para la componente horizontal, siendo la 

componente vertical prácticamente despreciable en comparación. A 

fin de entender esto, debemos recordar que el ángulo supercr1tico 

para el cual se generan ondas P horizontales en la superficie 

libre es 8 = 59°, es decir, muy cercano al valor para el cual se 
29 

obtienen las máximas amplificaciones (ver Mateas et al., 1992b), 

Veamos ahora qué.sucede para el caso de un estrato de arcilla 

lacustre sobre un semiespacio de sedimentos aluviales. Una vez 

más, para incidencia vertical obtenemos picos con un valor igual a 

d~s veces el contraste de impedancia, centrados en n 1,3,5, ••• 
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Este comportamiento se mantiene hasta alcanzar un ángulo de 

incidencia alrededor de 40°, aun cuando e 
c2 

= 16.6°. Como vimos en 

la fig. 22, se obtiene una amplificación de 7000 paran = 1 y un 

ángulo de 46° (ver fig. 26a). Nuevamente, este ángulo está 

relacionado con e 
il2 

41.8°. En este caso, sin embargo, se 

obtienen otros picos con valores muy grandes para modos superiores 

en n = 3,5, ••• , como puede apreciarse en la fig. 26b para e= 75°. 

Vamos a presentar los resultados correspondientes al caso de 

dos estratos sobre un semiespacio, usando los valores mostrados en 

la fig. 18. En la fig. 27 se muestran las amplificaciones de las. 

componentes horizontal (linea continua) y vert~cal (11 nea 

discontinua) del desplazamiento en la superficie como función de 

la frecuencia adimensional n. para diferentes ángulos de 

incidencia. Para incidencia vertical (fig, 27a) los picos de 

resonancia centrados en n = 1,3,5,,,. tienen un valor igual a dos 

veces el contraste de impedancia entre los dos estratos. Para 

ángulos de incidencia mayores que el critico (35.2°) los picos 

empiezan a crecer en amplitud, como se puede apreciar en la fig. 

27b <e 40°). Debido al acoplamiento entre los dos estratos, 

ocurre un desdoblamiento que separa ligeramente los picos de 

resonancia alrededor de n = 1. Para e soº, uno de los picos 

correspondiente al modo fundamental <n = 1) alcanza un valor del 

orden de 7000, siendo los demás picos mucho menores en comparación 

(fig. 27c). En la fig. 27d se muestra el caso e 60°, para el 

cual los picos alrededor de n = 1 han disminuido en amplitud. Sin 

embargo, uno de ellos vuelve a alcanzar valores aproximadamente de 

7000 para e= 70° (ver fig. 27e). Finalmente, en la fig. 27f se 

muestra el caso e= soº, para el cual nuevamente se presenta una 

disminución en los valores de amplificación. 

Una vez más, el modo fundamental domina sobre los otros modos 

del sistema para un intervalo muy amplio de ángulos de incidencia 
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superiores al critico. En este caso no surge la onda SP en la 

superficie libre, ya que la velocidad de la onda S en la roca (~9 
= 3.0 km/s) es mayor que la velocidad de onda P en el estrato de 

arcilla (a
1 

= 1.5 km/s). Sin embargo, la onda SP en la interface 

entre la arcilla y el estrato aluvial puede producir una gran 

amplificación en la superficie, como se babia mencionado 

anteriormente (Bouchon, 1978) 1 debido a que la arcilla en el Valle 

de México tiene poco espesor e~ 50 m). Finalmente, es necesario 

mencionar nuevamente que la componente vertical (linea punteada) 

es despreciable en comparación con la componente horizontal. 

En la fig. 28 se muestran las amplificaciones como función de 

la frecuencia adimensional 7) 4Hv/~2 para un ángulo de incidencia 

de 53.4°. Hemos recorrido la frecuencia de resonancia del estrato 

arcilloso al tomar un valor diferente P.ara la velocidad de onda S 

(~1 = 0.08 km/s en vez de 0.05 km/s) a fin de mostrar que, aun 

cuando las frecuencias de resonancia de los dos estratos no 

coinciden, las enormes amplificaciones del orden de 7000 siguen 

estando presentes. En la fig. 28 se aprecian claramente los picos 

de resonancia en 7) = 1 y en 7) 1.6 1 correspondientes a la 

frecuencia fundamental del estrato aluvial y del estrato 

arcilloso, respectivamente. 

Hasta ahora no hemos considerado el efecto producido por el 

amortiguamiento. A fin de analizar dicho efecto usaremos 

nuevamente los valores mostrados en la fig. 18 1 pero considerando 

valores finitos para el factor de calidad Q en el estrato de 

arcilla. Para el estrato aluvial y el semiespacio de roca usaremos 

un factor de calidad infinito. 

En la fig. 29' se muestran las amplificaciones de las 

componentes horizontal (linea continua) V vertical (11 nea 

discontinua) del desplazamiento en la superficie libre, como 

función de 7) 1 para cuatro ángulos de incidencia.. En este caso 
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usamos Q = 100, que corresponde a un amortiguamiento de 0.5X, 

Vemos que las enormes amplificaciones obtenidas en la fig. 27 no 

se observan en este caso. Sin embargo, para los ángulos e 
50° y soº, la amplificación alrededor den= 1 es mayor 

amplificación a incidencia vertical ce oº), 
aproximadamente el doble para e =soº. 

40°' 

que la 

siendo 

En la fig, 30 se muestran las amplificaciones del 

desplazamiento para Q = 50 (amortiguamiento de lX). En este caso 

vemos que para e = 40° y soº la amplificación alrededor de n 1 

es mayor que la correspondiente a incidencia vertical. 

Finalmente, en las figs, 31 y 32 se ilustran los casos para Q 

25 y Q = 10, respectivamente. 

En el siguiente capitulo estudiaremos las consecuencias de 

los resultados aqui expuestos para el problema de la respuesta 

sismica en el Valle de México. 

88 



6. MODELO DE ATRAPAMIENTO DE ONDAS P HORIZONTALES 

6.1 Ondas P horizontales en irregularidades laterales 

En el capitulo anterior estudiamos la generación de ondas P 

horizontales que se propagan a lo largo de la superficie plana de 

un semiespacio elástico homogéneo, En el caso de un medio 

estratificado estas ondas pueden propagarse también a lo largo de 

la interface plana entre dos estratos. Sin embargo, el Vall~ de 

México está constituido por estratos lateralmente finitos, es 

decir, por estratos con interfaces curvas. Como es de esperarse, 

aun cuando se encuentren presentes irregularidades laterales, se 

generan ondas P evanescentes que se propagan horizontalmente, como 

se discute a continuación. 

Bard (1982), asi como Gaffet y Bouchon (1989), han estudiado 

la difracción de ondas SV y P producida por la curvatura de la 

topografia superficial en dos dimensiones. Para el caso P-SV, las 

ondas difractadas son ondas de Rayleigh y ondas P horizontales. 

Ante la incidencia de ondas P, la fase principal es la onda de 

Rayleigh; sin embargo, para ondas incidentes SV, la onda P 

horizontal es la más importante debido a su gran amplitud. Como ha 

mostrado Bard (1982), el caso más espectacular es el de incidencia 

de ondas SV con un ángulo de incidencia igual al critico. En este 

caso, la amplificación del campo dispersado alcanza un orden de 

magnitud, debido a la dispersión de ondas P horizontales. Si la 

topografía presenta pendientes grandes, puede establecerse un 
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patrón de resonancia laterai, haciendo que toda la estructura 

topográfica oscile en fase. Este tipo de resultados, como hemos 

discutido en el capitulo 4, fueron obtenidos por Bard y Bouchon 

(1980b, 1985) para valles sedimentarios. 

Kawase (1988) ha estudiado la respuesta de un caKon 

semicircular ante la incidencia de ondas SV, P y Rayleigh. Para 

ondas SV con un ángulo de incidencia igual al critico ha 

encontrado una gran amplitud en el movimiento horizontal dentro 

del caf'íon, debido a la generación de ondas P evanescentes que se 

propagan horizontalmente. Por otro lado, Bouchon y Aki (1977b) han 

analizado la respuesta sismica de valles sedimentarios para el 

caso P-SV, y encontraron que las ondas que más se amplifican 

debido a la presencia del valle son las ondas de Rayleigh y las 

ondas evanescentes. 

Las ondas SP pueden generarse en las irregularidades 

laterales de la superficie y, ocasionalmente, pueden enfocarse 

hacia un sitio particular. Este tipo de fenómeno puede ocurrir 

también en una topografia horizontal si las irregularidades de las 

interfaces debajo de la superficie refractan las ondas S de tal 

forma que localmente el ángulo de incidencia en la superficie sea 

el apropiado para la generación de ondas SP (Crampin, 1990). Un 

ejemplo de esto puede ser un valle sedimentario con una superficie 

plana y una interface irregular que separa los depósitos aluviales 

de la roca. En este caso, las ondas P horizontales pueden 

generarse para cualquier ángulo de incidencia. 

A pesar de la gran amplitud horizontal asociada a la onda SP, 

parece ser que los sismogramas mostrados en la fig. 33 son los 

primeros sismogramas para los cuales se ha identificado la onda 

SP. En la fig. 33 se muestran ondas SP sucesivas, identificadas 

como SPt y SP
2

, que aparentemente se han generado en las orillas 

de un valle ubicado cerca del epicentro de un sismo pequeKo en 
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Fig. 33 Ondas SP sucesi vo.s, identifico.das com.o SP
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generadas en las orillas de un valle sedimentario. 

Adaptada de Crampin (1990), 
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Turqui a (Crampin, 1990), 

Finalmente, Gaffet y Bouchon (1991) han investigado la 

respuesta de valles sedimentarios ante excitaciones del tipo P-SV, 

Para un valle de tipo cosenoidal estos autores han encontrado que 

ante la excitación producida por ondas P planas con incidencia 

vertical, además del arribo de la onda P directa, se distinguen 

dos tipos diferentes de ondas: ondas de Rayleigh y ondas P 

horizontales. Estas últimas se propagan con la velocidad de onda P 

dentro del valle y presentan una componente predominantemente 

horizontal. Estas ondas se generan en las orillas del valle Y. 

tienen una amplitud comparable a la amplitud de la onda de 

Rayleigh. Gaffet y Bouchon (1991) han estudiado además la 

respuesta ante explosiones puntuales, tanto dentro como fuera del 

valle. En este caso; nuevamente surgen ondas de Rayleigh y ondas P 

horizontales claramente identificables y que se propagan en la 

superficie del valle. 

Todos estos estudios muestran la generación de ondas P 

horizontales en irregularidades topográficas y en valles 

sedimentarios. Sin embargo, en ellos no se ha puesto suficiente 

énfasis en el papel que estas ondas pueden desempe~ar en el 

problema del movimiento fuerte del suelo. 

En la siguiente sección, por lo tanto, estudiaremos en 

detalle el efecto resonante producido por las ondas P horizontales 

al propagarse lateralmente dentro de la zona lacustre del Valle de 

México. 

6.2 Formulación matemática 

del 

Como vimos en el capitulo anterior, en 

Valle de México se generan ondas 
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horizontalmente con una velocidad~ = 1.5 km/s. Como ya hemos 

mencionado, debido al contraste de impedancia estas ondas pueden 

reflejarse en las orillas de la zona lacustre y atraparse, 

produciendo asi un patrón de resonancia en esta zona. 

Flores et al. (1987) y Seligman et al. (1989) han calculado 

los patrones de resonancia estacionarios que corresponden a los 

modos normales de vibración en la zona del lago, En este trabajo 

vamos a extender estas ideas al tomar en cuenta la dinAmica y la 

dependencia temporal de la respuesta resonante en el Valle de 

México (Mateas et al., 1992a), 

Las ecuaciones de Navier para un medio elAstico homogéneo son 

pÜ f +(A+ 2µ)'9('9. u) - µ"l X ('9 X u), (6.1) 

donde p es la densidad de masa, >-. yµ son las constantes de Lamé, 

u es el vector de desplazamiento y f es una fuerza por unidad de 

volumen. 

De acuerdo con el teorema de Lamé (Aki y Richards, 1980), el 

desplazamiento u y la fuerza f pueden expresarse en términos de 

potenciales como 

u (6,2a) 

f '\l¡j¡ + '\l X >Ir, (6.2b) 

donde ambos potenciales vectoriales cumplen con la condición "l -V' 

= o y "l • "' O. Como es bien conocido, las ecuaciones (6.1) se 

satisfacen si 
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1 ª2 !/J t rrp - -----
a.2 {J t2 2 

pa. 
(6.3a) 

y 

1 a2iP 11' r;- -----
(12 a tz p~2 

(6.3b) 

donde a es la velocidad de la onda P y (1 es la velocidad de la 

onda S en el medio. Dado que estamos interesados principalmente en 

la propagación de las ondas P horizontales, a continuación 

centraremos nuestra atención en la ecuación de ondas· (6.3a) que 

satisface el potencial de desplazamiento !/J. 

Para resolver esta ecuación usamos el método de la función de 

Green (Morse y Feshbach, 1953). La solución es 

!/J (r ,t) 

1 

J dt' J dr' G(r,t;r',t')q(r',t') + 

1 

4n 

o R 

J dt' 
(1 

J dS'.(G7'1/J - ~7'G) -

IJR 

J dr'[ ~0 (r')(IJG/8t)L=o - v
0

(r')G L=o] , 

R 

(6.4) 

donde q (l/4n)(t/pa.2
). La función de Green G(r,t;r',t') 

satisface la ecuación. 

7-a -
2 a 

- 4n 6 (r -r' ) 6 ( t-t' ) (6.5) 
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y~º, v0 representan las condiciones iniciales en t 

potencial de desplazamiento ~ y de BU derivada 

O del 

IJ~/IJt, 

respectivamente. Dado que el movimiento es nulo antes del arribo 

de las ondas sismicas, tenemos que~ y IJ~/IJt son cero en t =O, es 

decir, ~o = O, v0 = O. Por lo tanto, la tercera integral del lado 

derecho de la ec. (6.4) se anula. 

Para obtener la función de Green completa G (r,t;r',t') 

usamos la función de Green Gk(r;r') independiente del tiempo de la 

ecuación de Helmholtz, que estA relacionada con G(r,t;r',t') a 

través de ( H'orse y Feshbach, 195 3) 
00 

()1 I -tkOUL-l' l G(r,t;r',t')) = -- Gk(r;r')e dk, 
2rr 

(6.6) 

-00 

donde k w/a. La función Gk (r ;r') satisface 

- 4rr 6 (r-r • ) . ( 6. 7) 

Podemos hacer un desarrollo de Gk(r;r') en términos de las 

eigenfunciones ~n(r) de la ecuación de Helmholtz. Estas 

eigenfunciones están dadas por 

o, (6.8) 

donde k2 = el !el son los eigenvalores correspondientes. La 
n n 

expansión es 

(6.9) 

n 

Usando las ecs. (6.6) y (6,9), después de integrar, obtenemos la 
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función de Green 

G(r ,t;r • ,t') 4ncl ~(l/w )sin[w (t-t')]S(t-t')<ii (r).p (r'), (6.10) l n n n n 
n 

donde S(t-t') es la función de Heaviside. 

Sustituyendo la ec. (6,10) obtenemos el 

desplazamiento en la forma 

potencial de 

ip(r ,t) 4na2 

n 

4> (r) 
n 

w 
n 

I 
o 

S(t-t' )sin[w (t-t')l x 
n 

.p (r')q(r',t')dr'dt' 
n 

+ ¡, (6.11) 

donde ¡ representa a la segunda integral en el lado derecho de la 

ec. (6,4) 1 la cual depende de las condiciones a la frontera dadas 

más adelante, 

Para determinar la función q debemos recordar que la 

aceleración externa a = f/p que actúa sobre el sistema puede 

escribirse, de acuerdo con la ec. (6.2b), como 

a (1/p)(Q'w +<;/X 'lf), ( 6.12) 

Por otro lado, en el capitulo 5 calculamos el desplazamiento 

u= (u,O,w), donde u es la componente horizontal (eje X) y w es la 

componente vertical (eje Z). Dado que hemos considerado únicamente 

el caso de ondas planas monocromáticas, la dependencia en x ·y t 

está dada por exp(iw(px-t)), donde w = 2nv. Por lo tanto, la 

aceleración correspondiente es simplemente a 

tamente, tenemos que 
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a (x,z,t) 2 u(z;w,e) e lW<px-l> = -w 
X 

(6.13a) 

y 

a (x,z,t) 2 w(z;w,e) lW<px-l> -w e ' (6.13b) 
z 

donde p (l/~)sin e. Los desplazamientos u(z;w,9) y w(z;w,9) son 

los que hemos calculado en el capitulo anterior. 

La ec. (6.13) corresponde a la aceleración producida por la 

incidencia de ondas SV sobre el medio estratificado que se muestra 

en la fig. 18, como función de la profundidad z, la frecuencia w y· 

el Angulo de incidencia e. Esta es precisamente la. aceleración 

externa que actúa sobre la zona del lago si tomamos z en el 

intervalo [O,h], donde h ~ 50 mes la profundidad del estrato de 

arcilla. 

De acuerdo con los resultados obtenidos en el capitulo 

anterior, la amplif icaci6n del desplazamiento es altamente 

monocromAtica y está centrada en la frecuencia correspondiente al 

modo fundamental de resonancia de las ondas S en la zona del lago 

(ver figs. 27-32). Por otro lado, alrededor de esta frecuencia la 

componente horizontal del movimiento en la zona del lago es mucho 

mayor que la componente vertical quj » jwlJ. Esto puede 

apreciarse en las figs. 27-32, en donde la linea continua 

corresponde a la componente horizontal 

a la componente vertical jwj. Dado que 

1 u 1 y la 11 nea 

la 1 w2juj 
)( 

discontinua 

w
2

jwj, tenemos que jaxl » ja
2
j, es decir, la componente vertical 

de la aceleración en el estrato de arcilla es muy peque~a 

comparada con la componente horizontal. Finalmente, como vimos en 

el capitulo 5, la enorme amplificación alrededor de n = 1 está 

asociada a la generación de ondas P horizontales que se propagan 

en el estrato de arcilla del Valle de México. 
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Debido a esto, a continuación estudiaremos únicamente la 

propagación de ondas P horizontales en la zona del lago, ya que el 

efecto producido por las ondas S ya ha sido tomado en cuenta en 

parte al considerar la resonancia producida por estas ondas en la 

estratigrafia mostrada en la fig. 18. Además, las resonancias 

laterales en la zona del lago que vamos a analizar a continuación 

pueden producirse únicamente debido a la propagación de ondas P 

horizontales, ya que las ondas restantes son muy lentas para 

producir dichas resonancias, como se ha discutido ya a lo largo de 

este trabajo (Flores et al., 1987; Seligman et al., 

et al., 1992a 1 b). 

1989; Mateos 

Por otro lado, dado que a = 1.5 km/s, la longitud de onda >-. a 
para una frecuencia de 0.5 Hz es del orden de 3 km, es decir, es 

mucho mayor que h !!! 50 m (>-.a» h). Por lo tanto, para que exista 

una dependencia en profundidad se requiere una frecuencia del 

orden de 10 Hz; podemos considerar entonces el problema como 

bidimensional y calcular las eigenfunciones ~n(x,y) para un 

dominio R en el plano XY. 

Además 1 ya que h « L 1 donde L es una longitud caracteri stica 

horizontal de la zona del lago (~ 10 km), la pérdida de energia a 

través de la frontera lateral es peque~a en comparación con el 

flujo de energia a través de la interfaz entre la arcilla y los 

depósitos aluviales, Por otro lado, ya que el contraste de 

impedancia para las ondas P entre estas dos zonas es del orden de 

5 1 el coeficiente de reflexión es aproximadamente 0.7. Por lo 

tanto, es una buena aproximación usar condiciones a la frontera 

homogéneas de Neumann para el potencial de desplazamiento: (l'/~).n 

= O en 8R 1 donde R es el dominio correspondiente a la zona del 

lago y n es un vector unitario normal a la frontera 8R. Como la 

función de Green cumple con el mismo tipo de condición a la 

frontera, la segunda integral en el lado derecho de la ec. (6.4) 
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,... 
es igual a cero y, por lo tanto,~= O en la ec. (6.11), 

A fin de obtener el potencial de desplazamiento ~ de la ec. 

(6.11), debemos determinar finalmente la forma de q. De acuerdo 

con la discusión anterior, 1ª,.1 » 1ªz1 , por lo cual consideraremos 

únicamente la componente horizontal a de la aceleración. Por otro 
X 

lado, supondremos que la aceleración es derivable únicamente del 

potencial~. es decir, a = (1/p)~~. Entonces, ªx 

Pero a está dada por la ec. (6.13a); entonces 

" 
~ = (iwp/p) u{z;w,e) eLW<p><-L>, 

Pero ya que.la función q está definida por 

q = (l/4rr )(~/pcl), 

tenemos que 

q = (l/4n~2 )(iw/p) u(z;w,e) 
LW<px-ll 

e . 

( l/p) (M/c7x). 

{6.14) 

(6.15) 

{6.16a) 

Estudiemos ~s de cerca la función q que aparece en la ec. 

(6.16a). En primer lugar, dado que estamos interesados en analizar 

el patrón de resonancia en el plano horizontal, hacemos la 

sustitución x + xcosr + ysiny, que nos permite elegir una 

dirección arbitraria en el plano XY. Por otro lado, a fin de tomar 

en cuenta una se~al finita en el tiempo, introducimos otro 

parámetro T que indica la duración de la excitación externa 

haciendo exp(-iwt) + exp(-t/T)exp(-iwt). El efecto de variar estos 

dos parámetros, r y T, lo estudiaremos en la siguiente sección. La 

ec. (6.16a) se convierte entonces en 

q ( 1/4n~2 ) ( iw/p) u ( z ; W 'e ) e LWp<><coay+yaLny> e -l/T e -LWL. (6.16b) 

Ahora bien, esta función puede separarse en una parte 

espacial y una parte temporal en la forma 
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q(x,y,z 1 t) 

donde 

qt ( x' Y' z) = ( l/4mx2 ) ( iw/p) u( z ;w ,e) eiwpoccoa;r+yain;r> 

y 

-VT 
e -iWL 

e 

(6.17) 

(6.18a) 

(6.18b) 

La expresión final para el potencial de desplazamiento t/> toma 

la forma 

cp(x,y,z
0 

,t) ~ I (t)C (t)e-Wnl/2Q t/> (x,y) 1 l n n n 
(6.19) 

donde 

I ... 

y 

e (t) ... 

... 

(i/w,..lJJ t/>n(x',y') eiWp<><'coa;r+y'ain;r>dx'dy' 

R 

J 
o 

B(t-t' )sin[w (t-t' )]e-L'/T e-iWL'dt', 
n 

(6.20) 

(6.21) 

En la ec. (6.19) hemos introducido el factor de calidad Q para 

tomar en cuenta el decaimiento temporal, Hemos tomado además el 

valor z=z
0

, donde z
0 

corresponde a cierto valor 

superficie libre y la interface entre la arcilla y los 

aluviales, 

entre la 

dep6sitos 

Para poder calcular el potencial t/>. debemos conocer las 

eigenfunciones t/>n(x,y) de la ecuación de Helmholtz (6.8) con 
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condiciones a la frontera de Neumann para un dominio bidimensional 

R. Naturalmente, para una geometria simple el problema es 

separable y la solución puede obtenerse en forma analitica, Sin 

embargo, para una geometria arbitraria el problema debe tratarse 

en forma numérica. Para resolver la ec. (6.8) usamos el método de 

diferencias finitas y posteriormente aplicamos el método de 

potencias inverso para resolver el problema de eigenvalores. Los 

detalles de este método pueden encontrarse en el apéndice II 

(Novara et al., 1990). 

En resumen, hemos formulado un modelo para estudiar los 

patrones de resonancia lateral ·producidos por las ondas P 

horizontales en la zona lacustre del Valle de México, Antes de 

presentar los resultados numéricos debemos mencionar las 

limitaciones de este modelo. En primer lugar, estamos considerando 

únicamente el atrapamiento de las ondas P, sin tomar en cuenta la 

propagación horizontal de las ondas s o de las ondas 

superficiales. Como ya se ha mencionado, esta aproximación se basa 

en el hecho de que tanto las ondas S como las ondas superficiales 

son muy lentas en la arcilla del Valle de México y, por esta 

razón, no pueden establecer un patrón de resonancia lateral. Sin 

embargo, estas ondas se encuentran presentes en la respuesta 

sismica y, por lo tanto, debemos considerar al atrapamiento de las 

ondas P horizontales como un efecto complementario al producido 

por las ondas S y las ondas superficiales. En segundo lugar, 

estamos usando un modelo en dos dimensiones. Sin embargo, esta es 

una buena aproximación, ya que la longitud de onda asociada a la 

onda P es del orden de tres kilómetros (Aa ~ 3 km) en la arcilla 

del Valle de México, para una frecuencia de 0,5 Hz. Esta longitud 

de onda es del mismo orden de magnitud que las dimensiones 

laterales de la zona del lago (L ~ 10 km); sin embargo, es mucho 

mayor que la profundidad del estrato de arcilla (h ~ 50 m). Por lo 
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tanto, para fines del estudio de la propagación de las ondas P, 

podemos considerar a la zona lacustre como bidimensional. 

A partir de la ec. (6,19), podemos calcular las dos 

componentes horizontales del desplazamiento, de la velocidad y de 

la aceleración en cada punto del dominio R. De esta forma podemos 

obtener acelerogramas sintéticos y sus correspondientes espectros 

de Fourier en la zona lacustre del Valle de México. 

6.3 Resultados numéricos 

En esta sección presentaremos algunos resultados numéricos 

tomando en cuenta la geometría correspondiente a la zona del lago 

del Valle de México. Para definir el dominio R de la sección 

anterior usamos la geometría que se muestra en la fig. 15, 

correspondiente al antiguo lago de Tenochtitlan (Flores et al., 

1987). Esta misma geometría ha sido analizada por Seligman et al. 

(1989), en donde se discute con mAs detalle (ver apéndice I), 

A continuación haremos un estudio de los diferentes 

parámetros que aparecen en este modelo. De acuerdo con los 

resultados obtenidos en el capitulo anterior, vemos que la 

respuesta en la zona del lago que estamos analizando es 

esencialmente monocrom[¡_tica, con una frecuencia centrada alrededor 

de 0.4 Hz. Por lo tanto, la frecuencia de la se~al externa en la 

ec. (6.20) la tomaremos como v = w/2rr = 0.4 Hz. Por otro lado, 

para determinar el parámetro p (l/~)sin e tomaremos la velocidad 

de la onda S correspondiente a los depósitos aluviales del Valle 

de México (~2 = 1.0 km/s) y un ángulo e e 16.6°, que 
c2 

corresponde al ángulo supercrítico e 
29 

en roca. Elegimos este 

ángulo, ya que en este caso, como vimos en el capitulo 5, se 
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genera una onda P horizontal (SP) en la interface entre la arcilla 

y los depósitos aluviales. Naturalmente, tomaremos la velocidad de 

la onda P en la arcilla de la Ciudad de México (~ 1.5 km/s). 

Finalmente, usaremos el valor Q = 50, que corresponde a valores 

similares a los encontrados en la literatura (p. ej. Bard et al., 

1988). A lo largo de esta sección mantendremos constantes estas 

cantidades y haremos un estudio de los parámetros restantes. 

Primeramente, estudiemos el efecto producido por la duración 

de la se~al externa, controlada por el parámetro T. En la fig. 34 

se muestran los espectros de amplitudes de Fourier de la 

componente norte-sur de la aceleración (a ) en un sitio dentro de 
y 

la zona del lago, para diferentes valores de T: 1, 20 y 40 

segundos. Para T 1 s, el espectro muestra una serie de picos 

correspondientes a las diferentes eigenfrecuencias en la zona del 

lago. La lista de tales eigenfrecuencias se muestra en la tabla l. 

En este caso la se~al externa no tiene la duración suficiente para 

excitar alguna frecuencia, como puede apreciarse en el espectro. 

Para T = 20 s el espectro ha desarrollado un pico alrededor de 0.4 

Hz correspondiente a la seKal externa. Finalmente, para T 40 s 

el pico espectral centrado en 0.4 Hz es aun mayor. Para la 

componente este-oeste (a), asi como para otros sitios en la zona 
X 

del lago, el resultado es esencialmente el mismo. 

Este resultado establece que al prolongarse la seffal externa, 

el espectro de aceleración se vuelve más monocromático; de hecho, 

la altura del pico espectral crece linealmente con el tiempo (ver 

fig. 34). El pico espectral de esta figura involucra varios 

eigenmodos cercanos a 0.4 Hz, ya que, como puede verse en la tabla 

1, alrededor de esta frecuencia la densidad de eigenfrecuencias es 

grande (la separación promedio entre dos eigenfrecuencias es 0.01 

Hz). Esto implica que los patrones de resonancia resultantes 

corresponderán a una superposición de estos eigenmodos. 
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Espectros de amplitudes de Fourier de la componente 

NS de la aceleración para un sitio en la zona del 

lago. La curva continua gruesa corresponde a T 

40 s, la curva discontinua a T = 20 s y la curva 

continua delgada a T = 1 s • 
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TABLA 1 

EIGENFRECUENCIAS PARA LA ZONA DEL LAGO 

n v,. n v,. 
1 0.070 26 0.402 
2 0.089 27 0.407 
3 0.117 28 0.425 
4 0.145 29 0.432 
5 0.157 30 0.438 
6 0.174 31 0.444 
7 0.189 32 0.450 
8 0.211 33 0.458 
9 0.227 34 0.466 
10 0.229 35 0.473 
11 0.254 36 0.475 
12 0.263 37 0.491 
13 0.278 38 . 0.503 
14 0.280 39 0.504 
15 0.300 40 0.507 
16 0.309 41 0.516 
17 0.318 42 0.521 
18 0.324 43 0.529 
19 0.339 44 0.535 
20 0.356 45 0.543 
21 0.361 46 0.546 
22 0.367 47 0.557 
23 0.379 48 0.560 
24 0.380 49 0.566 
25 0.309 
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En la fig. 35 se muestran nuevamente los espectros de 

amplitudes de Fourier (componentes norte-sur} para T = 40 s en la 

zona del lago. En este caso los dos espectros corresponden a dos 

valores del ángulo r (45° y 90°). Como puede apreciarse en la 

figura, ambos espectros son muy similares, principalmente 

alrededor de 0.4 Hz, es decir, la respuesta está controlada 

fundamentalmente por la frecuencia, independientemente de la 

dirección en la cual se excita la zona del lago. 

En la fig. 36 mostramos la evolución en el tiempo de los 

patrones de resonancia para diferentes ángulos. La geometria que. 

usamos corresponde a la zona del lago en la•fig. 15. En la fig. 36 

se muestran las curvas de nivel del potencial de desplazamiento ~ 

para tres instantes diferentes (t = 1.5 s, 35 s y 50 s) y tres 

ángulos (r = 0°, 45° y 90°). En esta figura nuevamente T 40 s. 

Vemos que para tiempos peque~os (t = 1.5 s) las curvas de nivel 

son perpendiculares a la dirección de excitación, es decir, 

difieren mucho entre si. Sin embargo, al transcurrir el tiempo las 

ondas P horizontales, al propagarse en esta región, comienzan a 

sentir los efectos laterales y ev·entualmente establecen un patrón 

resonante, el cual está dominado por la frecuencia y por la 

geometría de la zona lacustre, habiéndose perdido 

información inicial referente a la dirección. 

asi la 

Los patrones resultantes para tiempos largos (t> T) presentan 

el mismo tipo de variabilidad espacial y es dificil saber el 

ángulo r a partir del cual han sido generados. En otros términos, 

el sistema ha perdido memoria de la dirección inicial. La 

variabilidad en el plano horizontal se debe al hecho de que la 

frecuencia de 0.4 Hz corresponde a eigenmodos altamente excitados 

en el espectro. 

Finalmente, en la fig. 37 mostramos un conjunto de 

acelerogramas sintéticos calculados en siete sitios diferentes en 
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300 

Fig. 35 

frecuencia (Hz) 

Espectros de amplitudes de Fourier de la componente 

NS de la aceleración para un sitio en la zona del 

lago, La curva continua corresponde a r = 45° y la 

curva discontinua a r = 90° . 
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Fig. 36 

l. 5 s t 35.0 s t 50 s 

Evolución temporal de los patrones de resonancia 

lateral para diferentes ángulos. 
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Fig. 37 Acelerogramas sintéticos para los siete. sitios de 
la zona del lago indicados en la fig. 15. a) 
componente EO, b) componente NS y c) aceleración 
externa. 
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la zona del lago. Para cada sitio hemos calculado las dos 

componentes horizontales de la aceleración. En la fig, 37a se 

muestra la componente este-oeste y en la fig, 37b la componente 

norte-sur, En la fig. 37c se muestra la aceleración 

correspondiente a la se~al externa, La ubicación de los siete 

sitios se indica en la fig, 15. La separación entre cada sitio es 

la misma y corresponde a una distancia de 500 m. En este caso 

usamos los valores r = 30° y T = 40 s. En primer lugar observamos 

que, a pesar de que la se~al externa es bastante simple, existen 

variaciones considerables entre acelerogramas vecinos para una 

misma componente, asi como variaciones entre las dos componentes 

horizontales para un mismo sitio. Vemos ademá.s que, a pesar de que 

la se~al externa tiene una duración de 40 s, los acelerogramas 

sintéticos muestran una prolongación considerable. Cabe hacer 

notar que las codas en los acelerogramas presentan un fenómeno de 

pulsación y que la aceleración, en algunos casos, alcanza su valor 

má.ximo para tiempos del orden de T. 

Este fenómeno de pulsación en los acelerogramas de la fig. 37 

está asociado al hecho de que estamos superponiendo eigenmodos con 

una separación en frecuencia del orden de 0.01 Hz, lo cual 

corresponde a un periodo de 100 s. Esto da como resultado una 

se~al en el tiempo con un periodo cercano a 2.5 s (v = 0.4 Hz) con 

una envolvente de aproximadamente 100 s. 
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7. DISCUSION Y CONCLUSIONES 

A lo largo de su historia, la Ciudad de México ha sufrido los 

efectos producidos por los sismos de origen tectónico generados en 

la costa del Pacifico, a pesar de encontrarse ubicada a más de 300 

km de la zona de subducci6n. En particular, el sismo del 19 de 

septiembre de 1985 causó dai'íos sin precedente en esta ciudad, 

debido a la gran magnitud del evento (M = 8.1) y al efecto .. local 

de resonancia de las ondas sismicas. La inmensa mayoria de los 

dal"íos se concentraron en la zona del lago, formada por arcillas 

lacustres caracterizadas por su alto contenido de agua. 

Durante el sismo del 19 de septiembre de 1985 se registró en 

la zona del lago una gran amplificación en las componentes 

horizontales de la aceleración y una respuesta espectral altamente 

monocromática. Además, se observó una gran prolongación del 

movimiento fuerte del suelo con codas caracterizadas por 

pulsaciones. Finalmente, los mapas de dai'ío mostraron una gran 

variabilidad espacial en la respuesta sismica de la zona lacustre, 

A raiz del sismo de Michoacán, se ha instalado en la Ciudad 

de México una extensa red acelerométrica con el fin de obtener un 

mayor número de registros del movimiento fuerte. Esta red ha 

registrado diversos eventos, siendo el más importante el sismo del 

25 de abril de 1989 (M = 6,9), Para este sismo, nuevamente se 
& 

manifestó la respuesta resonante del Valle de México, es decir, se 

observó una gran amplificación espectral claramente monocromática, 

una enorme prolongación del movimiento fuerte en la zona del lago 
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y variaciones muy grandes en la amplificación para sitios cercanos 

entre si 

En la zona del lago la velocidad de las ondas S es 

extremadamente baja y, por lo tanto, existe un gran contraste de 

velocidades entre la zona lacustre y los depósitos aluviales. Este 

contraste produce un efecto resonante que amplifica la amplitud de 

las ondas sísmicas que llegan al Valle de México. Este efecto, 

asociado exclusivamente a las ondas S, explica satisfactoriamente 

las frecuencias de resonancia observadas sistemáticamente en la 

respuesta de este valle. Sin embargo, la gran 

espectral y la enorme duración observada durante el 

amplificación. 

sismo del 19 

de septiembre de 1985 no pueden explicarse considerando únicamente 

el modelo unidimensional de incidencia vertical de ondas S. 

Debido a esto, se ha estudiado la respuesta sísmica del Valle 

de México usando modelos bidimensionales que toman en cuenta los 

efectos laterales. En estos modelos, además de la resonancia 

asociada a las ondas S, están presentes ondas superficiales que se 

propagan sobre la superficie del valle con una velocidad aun menor 

que la velocidad de las ondas S. En algunos casos surgen 

resonancias laterales asociadas a ondas P que se 

horizontalmente. Se han estudiado también modelos 

sionales, pero con geometrías sencillas. 

propagan 

tri dimen-

Aun con estos modelos es dificil explicar la gran duración 

del movimiento fuerte en algunos sitios de la zona del lago, como 

por ejemplo, en el sitio CDAO. Aón más dificil de explicar es la 

gran variación espacial de la respuesta: por ejemplo, la duración 

de los acelerogramas en los sitios CDAO y CDAF, ubicados 

aproximadamente a un kilómetro de distancia entre si , es muy 

diferente. 

Con el objeto de explicar esta gran variación espacial de la 

respuesta sísmica, hemos propuesto la existencia de un patrón de 
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resonancia lateral, generado a partir de la interferencia de ondas 

P que se propagan horizontalmente en la zona del lago, Dadas las 

dimensiones de esta zona, únicamente aquellas ondas sismicas con 

una velocidad de propagaci6n del orden de 1 km/s son capaces de 

establecer un patr6n resonante, ya que, para hacer esto es 

necesario recorrer varias veces la zona del lago, Las ondas S y 

las ondas superficiales, a diferencia de las ondas P, tienen 

velocidades de propagaci6n muy bajas en esta zona y, por lo tanto, 

no puede establecer un patrón de resonancia lateral. Dicho patrón 

podria ayudar a entender la gran variabilidad espacial del 

movimiento fuerte en el Valle de México. 

Con la finalidad de analizar la importancia de las ondas P 

horizontales hemos estudiado la generación de estas ondas usando 

valores realistas para la estratigrafia subyacente en la Ciudad de 

México. Las ondas P horizontales se generan por conversión a 

partir de la incidencia critica de ondas SV. Para el caso de un 

semiespacio elástico homogéneo, la amplificación del 

desplazamiento horizontal para ondas SV, que inciden con un ángulo 

igual al critico, es dos o tres veces mayor que la amplificación 

para el caso de incidencia vertical. Sin embargo, el efecto de la 

amplificaci6n cuando está presente algún tipo de estratigrafia es 

mucho mayor. De acuerdo con nuestros resultados, para el caso del 

Valle de México, la amplificación. del desplazamiento horizontal 

puede alcanzar varios miles, bajo ciertas condiciones. En primer 

lugar, es necesario que la frecuencia de la onda SV incidente sea 

igual a la frecuencia de resonancia del modo fundamental del 

estrato y, en segundo lugar, el ángulo de incidencia debe ser 

mayor que el ángulo critico. Es decir, la amplitud de la onda P 

horizontal se incrementa enormemente al propagarse en un estrato 

superficial, debido a la condici6n de resonancia para la onda SV a 

partir de la cual se genera. 
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Estas ondas P horizontales 

planas, sino también en las 

surgen no sólo en interfaces 

interfaces irregulares que se 

presentan en la realidad. En este caso, 

refractar las ondas S de tal forma que 

las irregularidades pueden 

localmente el Angulo de 

incidencia en la superficie sea el apropiado para la generaci6n de 

estas ondas, Por ejemplo, para un valle sedimentario con una 

superficie plana y una interface irregular, que separa los 

depósitos aluviales de la roca, las ondas P horizontales pueden 

generarse para cualquier Angulo de incidencia. 

Tenemos, pues, que la generación de estas ondas en el Valle 

de México produce amplificaciones enormes en las componentes 

horizontales de movimiento. Sin embargo, 

mayor si consideramos las resonancias 

establecer en la zona del lago. 

su importancia 

laterales que 

es aun 

pueden 

En el último capitulo formulamos un modelo para estudiar la 

evolución temporal de estas resonancias laterales, tomando en 

cuenta una geometría realista para la zona lacustre. Los patronee 

resultantes muestran una estructura nodal complicada, debido al 

hecho de que la frecuencia fundamental de resonancia (~ 0.4 Hz) 

corresponde a eigenmodos muy altos en la zona del lago para ondas 

P. Esto explica cualitativamente la gran variabilidad espacial 

observada en la respuesta sismica del Valle de México. 

Como hemos mostrado, cuando la duración de la se~al externa 

es menor que el tiempo que requiere una onda P para recorrer la 

zona del lago, la resonancia lateral no puede establecerse. Sin 

embargo, cuando la duraci6n de dicha se~al es mayor, la amplitud 

espectral muestra un pico bien definido que indica el surgimiento 

de una respuesta resonante. La altura de este pico espectral crece 

al aumentar la duración de la excitaci6n externa, dando como 

resultado una respuesta cada vez más monocromAtica. 

Por otro lado, los patrones espacio-temporales, calculados 
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para diferentes ángulos de excitación, difieren considerablemente 

para tiempos cortos. Sin embargo, al transcurrir 

ondas P horizontales que se propagan en la 

el tiempo, las 

zona del lago, 

comienzan a sentir los efectos laterales y establecen finalmente 

un patrón resonante que está dominado exclusivamente por la 

frecuencia y por la geometria, habiéndose perdido asi la 

información inicial referente a la dirección. 

Finalmente, hemos calculado acelerogramas • sintéticos en 

diferentes sitios de la zona del lago. Estos acelerogramas 

muestran una prolongación considerable y sus codas están 

caracterizadas por pulsaciones. Además, puede observarse que los 

acelerogramas calculados para estaciones separadas únicamente 

medio kilómetro difieren sustancialmente en duración. 

Todos estos resultados nos permiten obtener una explicación 

de la fenomenologia que se observa sistemáticamente en la 

respuesta sismica del Valle de México. Hemos puesto énfasis en la 

importancia de las ondas P horizontales para el problema de los 

efectos de sitio. No se debe olvidar, sin embargo, que los efectos 

producidos por estas ondas son complementarios a otros efectos 

laterales que pueden presentarse en el Valle de México. 

En la actualidad existe un gran interés por parte de diversos 

grupos de investigadores por entender más a fondo la peculiar 

respuesta sismica de este valle. Esto ha dado lugar a diferentes 

puntos de vista que han enriquecido el tratamiento de este 

importante problema. Sin embargo, un punto de vista que todos 

comparten es que el problema es tan complejo que aún falta mucho 

por hacer para llegar a entender completamente lo que podria 

considerarse como uno de los problemas de frontera de la 

sismologia de movimiento fuerte: la respuesta sismica del Valle de 

México. 
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SUMMARY 
The model developed by Bard and Bouchon to study the carthquake response of 
open-endcd 2-D sediment-fillcd valleys with simple geomctrics is generalized to 
describe completely enclosed basins with arbitrary geometrics. By solving the basin 
form that corrcsponds to the Valley of Mexico it is possiblc to understand, via a 
two-stcp proccss model, scvcral of the observcd fcaturcs of the 1985 Septcmbcr 19 
carthquake that devastatcd downtown Mcxico City. Here a general approach that 
allows the treatmcnt of thc particular seismic bchaviour of the Valley of Mexico 
(which is a largc scdiment-filled vallcy, containing an extremely soft-ground urban 
arca with a vcry high water content) using collective resonance methods that vary 
from elastic to acoustic models is established. This will lcad through a series of 
papcrs to a thcory that takcs into account the role played by any valley's collective 
modcs, for microzonation and seismic damage predictions. 

Key words: lateral resonance, Mexico City earthquake, normal modes. 

INTRODUCTION 

The earthquake response of sediment-filled valleys has 
attracted the auention of scismologists and cnginccrs for 
many years. Tite problem is of particular rclcvancc ns many 
cities around thc world are buiJt in such valJcys. lt is 
bccoming increasingly evident that the traditional 1-D 
ftat-layer model {Haskell 1960) used 10 study lhis problem is 
too Jimitcd to account for ali thc facts. Consistcnt 
frequencies, in·phase motions and vcry large amplHications 
have becn reported both from cxpcrimcnts (King & Tuckcr 
1984; Tucker & King 1984) nnd from ncw 2-D modcls. 

These models (Bard & Bouchon 1985) show thnl 2-D 
resonance pattems in the vertical planc are formed. Thesc 
are generated by the interfcrcnce of horizontally propagat
ing longitudinal waves duc to SV • to P-wavc conversion at 
Che sediment boundaries, as was shown earlicr by Bard & 
Bouchon (1980b). Similar argumenls should apply lo closed 
sedimentary basins, but 3-D calculations such as thosc 
~rformcd by Bard & Bouchon are vcry difficult. Bascd on 
thc hypothesis that thc shapc of thc basin is thc detcrminant 
factor, we propase a simple scalar 2-D model and find it 
satisfactory when applicd lo microtrcmors in the Valley of 
San Fernando, California (Novare el al. 1989). 

On 1985 Seplember 19 an carlhquakc, which originated 
hundreds of kilometres away in lhe Michoacán coas! (Astiz, 
Kanamori & Eissler 1987), causcd an unexpcctcd dcgrce of 

devastation in Mexico City. Almost ali of the damage was 
conccntrated in a rclativcly smalJ arca within the vast 
megalopoJis. This arca prccisely corresponds to the ancicnt 
Jakc of Tenochtitlan, ovcr which downtown Mexico City was 
built, as well as to its southcrn extcnsions corresponding to 
old canals and waterways. This ancicnt lake bed is 
furthcrmore Jocated on a partially encloscd and deep 
scdiment-filled basin surrounded by mountains. The 
sediments and lake bordcrs are depictcd in Fig. 1; the 
detailcd cross-sections are not yct available for the 
sedimcnts, although reccnt drillings have not touchcd 
bcdrock at dcpths of more lllBn 2.5 km (Mooser, F., private 
communication). 

lf one takes inlo account 1hat the structure of the Valley 
of Mcxico is within the charactcristics that Bard & Bouchon 
(1985) cstablishcd Cor the existcncc of lateral resonanccs, 
thcn thc following two-step mc~hanism can be proposed to 
explain thc scismic response in the 1985 Septcmber cvcnts in 
Mexico City. First, the incident seismic wavcs reach a dcep 
and enclosed sediment·fillcd basin (Fig. 1) surrounded by 
high volcanocs and mountains. The sedimcnts act as a 
frequency filler and amplificator. Second, the very soft 
grounds of the ancicnt lake bcd are reached. At each step 
the contrast betwcen the rock and sediment, and scdiment 
and clay is Jarge cnough to ensure that encrgy is trapped and 
lateral resonances are produccd. 

Thesc lateral resonances of the Jake bcd will be calculated 
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111 
l':a 
o ·-m (Anclen! lake bid•) 

flpoe J. M1p of thc Vallcy of MCJ1ico. This dosed basin contalns 
three wcll-defincd typel of lcrrain; rocky hills and volcanoes (Zone 
1), sedJmcntary deposita also callcd lransition region (Zone 11), and 
thc soft cloy¡ of lhc ancicnt lakc bcds (Z.Onc 111). Note that bctwccn 
the ayatallinc rock oulcrops of Cerro del Tcpcyac ("I'), Pet16n de Jos 
Ballos (PB) and Cerro de la Estrella (E), a sunkcn ridgc 
(reJIR'ICnlcd by dashcd lines) partially doses the Lake of 
Tcnochtitlan whcrc downtown Mellico City lics. 

using altemative models. In this papcr. lhe 2·0 scalar modcl 
proposcd carlier (Novaro et al. 1989), which is based on 
what Bard &. Bouchon (1985) cali thc "soft inclusion model", 
will be used. In a subsequent paper, an acoustic model 
bascd on thc fact that the clay of the ancient lake bcd has an 
cxtrcmcly largo water content will be introduced. 

2 CHARACTERISTICS OF THE V AL LEY OF 
MEXICO AND THE 1985 EARTHQUAKE 

Wc havc mentioned in the introduction the peculiar nature 
of the Valley of Mexico, which is an extended (-200 km') 
and high (2000 m above sea leve!) sedimentary basin lying 
above dcep rock. The previous estímate for the depth of ali 
volcanic and sedimcntary deposits was 2 km (Marsal &. 
Graue 1969, Jaime 1987), but rccent drillings by PEMEX 
indlcate that the rock bollom may lie dcepcr than 2.5 km 
(Mooser F., prívate communication). The deposits ha ve elaslic 
bebaviour similar (Jaime 1987) to those studicd by Tucker &. 
King (1984) in Soviet Tadzhikistan mountain ranges. On top 
of the scdiments of the Valiey of Mexico líes extremely soft 
clay, with a very high water content (Jaime (1987) reports 

values as high as 83 per cent], which occupies a region with 
an average radius of 4.5 km and a depth of tens of metres, 
surrounded by comparatively harder scdimentary ground or 
even hardcr rocky terrain from the mountains (see Fig. 1). 
This allows this ancient lake bed rcgion to be considered to 
have well defincd boundaries in nearly ali directions (see 
Fig. 2, Marsa! &. Mazari 1969). Note lhat both for the basin 
and the ancicnt Jakc bcd the northcm, western and southern 
enclosurcs are well defined but on the castem edgc this is 
not the case. The only exposed basement rock bctween 
Cerro del Tepeyac (T) and Cerro de la Estrella (E) is the 
Peñón de los Baños (PB) (see Fig. 1). Evidencc for a ridge 
connecting points T and PB that would partialiy endose the 
deep basin has bcen reported (Alvarez 1986), and it would 
be expected that there would be al least sorne continuation 
of thc ridge to reduce thc gap bctwecn T and E al larger 
depth, although furthcr cxploration wili be rcquired to 
determine thc dcgree of closure of the deep basin. As far as 
the ancient lake bed with its high water content clays is 
conccrned, thcrc definitely exists closure between T and PB 
even if the exact location has not been detcrmincd. lt is 
further cxpected thal the compactification of !he airport 
cxtends this cnclosure to thc south of PB; this is confinncd 
by data from a recent subway construction under the airport 
(Mazari, M., private communication 1986). Beyond thc 
airport there definitely exists a wide gap in the enclosure of 
thc lake bed connecting it to the Texcoco Lake. A narrow 
gap exists also to the south. 

T 

O 3km 

f1pre 2. Boundaries of the soft.-clay rcgion {Manal & Mazarí 
1969) corrcsponding to lhe ancicnt Jakc bcd or Tcnochtitlan. Thc 
main avcnucs and squarcs or Mczico City as wcU as points T, E and 
PB from Fig. 1 are markcd. 



Many studies concerning the carthqunke of 1985 
September 19 have been published [see Singh, Mena & 
Castro (1988) and rcferences cited therein], so hcrc only a 
short account of sorne of the scismic cffccts within Mcxico 
City will be givcn. The earthquake was produced by 
important displacements in a long segmcnt of the Cocos 
plate located a few kilometres off thc Pacific coas! in thc 
state of Michoacán, Mexico (Astiz, Kanamori & Eisslcr 
1987). The violen! earthquakc reached M, = 8.1 and its 
rupture duration of ovcr 100 s made it onc of thc majar 
seismics events in recent years. Howevcr, the staggering 
cffects on Mexico City were surprising because the city is 
located sorne 400 km away from the fault. Severa! other 
large cities Jike Guadalajara, Morclia and Toluca lie much 
closer to the epiccntre and yet they did not suffer any 
scrious damage. Ovcr 95 pcr cent oí thc destruction of 
buildings and of thc loss of life in the country were 
concentrated not only in the Valley of Mexico, but in the 
small arca of the ancient Jakc of Tenochtitlan. The only 
other arca in the country which suffcred human losscs and 
mejor dcstruction was in Ciudad Guzmán, founded on 
similar tcrrain in a scdimcntary vallcy with ancient lake bcds 
and surrounded by mountains. 

Only one accelcrogram (referrcd to as SCT) was locatcd 
within thc Tenochtitlan lake arca, but it showcd thrce 
remarkablc features (see Fig. 3). First, the accelerographs 
located both at ser and at the Jake of Xochimilco were as 
muchas 1-2 min more proJonged than othcr accelcrographs 
located in hard ground (Bard el al. 1988; Singh, Mena & 
Castro 1988). Another striking feature of the SCT 
accelerograph was its large amplification which reachcd 
0.20,f (Mena el al. 1985), while othcr accelerographs located 
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within the Vallcy of Mexico, but on hard ground, reached 
only 0.079 g (Prince et al. 1985). Based on the results of 
Jaime (1987), we conclude that the amplification at ser, 
compared to thc Pacific coast accelerograms far frequencies 
around 0.5 Hz, could be as much as a factor of 100-500. 
This brings us to thc third and most striking feature of the 
ser accclcrograph rcsults; its rcmarkablc monochromatic 
charactcr. This is seen cvcn more clcarly in Fig. 4, taken 
from Romo & Jaime (1987), where the ser spectral 
accclcration response shows a very large and well-defined 
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Figure 4. Spcctral accclcralion response (Romo & Jaime 1987) at 
two diffcrcnt sitcs in thc basin of Fig. l. Thc solid linc corrcsponds 
to tite Tenochtillan lakc bcd rcgion and thc dottcd linc to thc hard 
ground at thc lakc beds, both with S pcr cent damping. 
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l1pre 3. Thc north-south (NS), vertical (V), and cast-west (EW) nccelcrogrnms oblaincd during lhc Michoacán earthquakc of 1985 
Scptembcr 191 at the site markcd SCT in Fig. 2. Note thc vcry wcll-defincd period oí 2s in thc horizontal componcnts. 
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frequency of 0.5 Hz (pcriod of 2 s) in grcat contras! to thc 
hard rock signal. This value of thc pcriod had bcen obscrvcd 
for the 1957 carthquakc in Mexico City by Marsal (1958) 
and for subscquent seisms by Fnccioli & Rcséndiz (1975). In 
fact, this has bcen proposed to be thc prevailing ground 
pcriod of the dcep scdimentary dcposits of thc Vallcy of 
Mexico by Herrer~, Roscnblucth & Rascón (1965). 

The observed predominancc of wavcs with a 2-s pcríod 
helps to explain the selcctivity of fivc- to 15-storey buildings 
whose natural periods are also around 2 s and which 
collapsed in vcry large numbcrs. Ali of the buildings with 
such heights that actually fell werc lying on soft ground; 
virtually no building of this typc lying outside the lake bed 
suffercd any serious damage. Notably ali buildings 20 or 

ZONE lI 

. ..-:··· 

·-..-

o 3km 

more storcys high also survived the earthquakc. Further
more, among severa! hundrcd b.uildings that collapsed or 
wcrc irreparably damaged, the number of one- ar 
two-storcy houses was very small considering their relative 
abundancc. Sorne exceptions did exist in the Tepito arca 
(sce Fig. 5), far instance, but it is rcmarkable that old 
two-storey colonial palaccs resisted much better than 
modcrn five-storey buildings. In most cases, thc seriously 
damagcd buildings had structures that resonate with a 
frequency of around 0.5 Hz. 

Finally, a curious fact, which was observed in this study 
(Flores et al. 1987) as well as by others, (Cluff 1985; Dcgg 
1987) was that pockets of damage were clcarly evident and 
wcre surroundcd by unscathed arcas. Blocks of severely 

T 

PB 

E 
Flpre 5. Map indicating thc paucrn oí damagc of thc 1985 Scptcmbcr carthquakcs in Mcxico aty. Each dot indicatcs a collapscd or 
irrcparably damagcd building. most of which wcrc bctwccn fivc and 15 storcys high. In thc shadcd (Tcpito) urca, howcver, a largc number or 
Jow (onc or two storcys) buildings wcrc damagcd. 



damaged buildings alternate with other blocks containing 
· quite similar buildings that remaincd unharmed, with a gross 

distance of 750 m separating them (see Fig. 5). 

3 SEISMIC RESONANCES IN SEDIMENT
FILLED VALLEYS 

3.1 Esperimcnlal dala 

Tucker & King (1984) have obtaincd sorne intcresting 
rcsults from experimcnts performcd in rclativcly dcep, 
open·cnded sedimcnt-filled vallcys. Thcse valleys are 
located al high altitudes (-2000 m above sea levcl) in !he 
Tien Shan and Pamir mountains. Thc obscrved amplifica
tions at thc valley sitcs wcrc as large as a factor of 10 whcn 
ccmpared to thc mcasurcmcnts nt thc surroum.Jing rock 
siles. The rcsP,onsc at thc scdimcnts was only wcakly 
dependent on the diverse input signal azimuths and incident 
angles of the tens of small and Jarge seismic cvents 
recordcd. On thc other hand, thc response dcpcnds quite 
strongly on thc frcqucncy of motion and vcry strikingly on 
the relative positions of thc scismic stations along the 
valley's width. The most complete studics wcre pcrformcd 
far the valley of Chusal, which has an average 
sediment-to-basement S-wavc impedance contrast of 6: 1 
and' for which King & Tucker (1984) measured spectral 
ratios far thc first 8 s of thc arriving S·wavcs using a set of 
12 seismomctcrs lying across thc vallcy. Thc spectral peak at 
Jow frequencies grows smoothly from !he edge to !he i:niddle 
of the valley. ln·phase motion is cvjdent and the amplitudc 
of the peak changes, but its frcquency docs not. This last 
observation implics that thc 1-D tlat·laycr modcl is 
inadcquate hcre, as this modcl prcdicts that thc frcqucncy of 
the fundamental mode should incrcasc as the scdiment 
depth decrcases toward thc cdges of the vallcy; as King & 
Tucker cmphasizc. Thcrc is, howcvcr, more evidcncc from 
their results that illustratc more clcarly thc inadcquacy of 
the 1-D modcl, although this is not cmphasized by the 
authors. At high frequencics, far instancc, thcrc are sorne 
sediment rccordings that are in fact smaller in amplitude 
than rock recordings. This is particularly surprising when it 
is considercd Chal Tuckcr et al. (1984) escablished chal for 
such frequencies (-10 Hz) the rock seismographs suffcr a 
dcamplifying effcct. In addition, around 20 Hz far cxamplc, 
amplification is larger at thc edgc of thc vallcy, whcrc the 
sediments are quite shallow, than at other locations whcrc 
the sedimcnt-fillcd column bcncath thc mcasuring apparatus 
can be -100 m, as in the Runo Valley (Tucker & King 
1984). In fact, thcre are many instanccs on thc graphs of 
King & Tucker (1984) in which apparatus located over a 
column of soil dozcns of metrcs abovc the rock bottom 
shows a smaller amplitude than other apparatus Jocatcd 
where thc soil columns are much shortcr or (as in the rock 
sites) non·existent. 

We believe that the only cogcnt way to explain such 
imomalies is to intcrpret thcsc cases of dcamplification of 
the signals, recorded by seismographs Jocated ovcr thick 
sediments, as thc farmation of lateral standing wavcs that 
givc rise to a succcssion of nades distributcd along thc 
valley's width. In other words, wc interpret thesc rcsults 
from the work of King & Tuckcr to rcprcscnt collcctivc 
resonant modcs of motion of the scdimcntary vallcy as a 

'. 
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wholc, in response to thc incident scismic waves. Thcse 
authors essentially reach similar conclusions when thcy state 
that 'thc whole vallcy width is responsible far thcse cffccts, 
and not the vertical soil column bcneath cach specific 
scismic station'. 

3.2 Prcvious thcorcaical rcsulls 

Thesc experimental observations led Bard & Bouchon 
(1985), hereaftcr rcfcrrcd to as BB, to re·examine their 
analyses of shallow valleys (Bard & Bouchon 1980a & b) 
and cxtcnd thcm to cmbankcd. 2-D structurcs, in which the 
scdimcnts fill a rcgion of thc vertical x-z plane. Hcre, and 
in what follows, thc z·axis líes along thc ncgativc vertical 
dircction, tite x-axis across the valley's width and the y-axis 
along its lcngth. As thc vnlleys which wcre studicd by 
Tuckcr & King (1984) are opcn·cnded structures, a 2·D x-z 
rnodel is rcasonable. 

The main conclusions obtaincd by BB for embanked 
scdiment·filled vallcys, whcn SH-, ~V- or P·wave impinge 
on thcm, ;uc thc following: specific 2·D resonance patterns 
are found to show vcry largc amplifications and consistent 
frcquencics and in·phase motion is also predicted for the 
fundamental mode. Thcir rcsults also imply quite notable 
diffcrcntial nccelerations and a substantially prolonged 
duration of the motion comparcd with tite time span of the 
incidcnt signal. Exccpt for this last aspect, all other 
charaeleriscics predictcd by !he BB model match the King & 
Tucker (1984) experimental results which did not show a 
prolongcd response. It is important to rcmcmber that their 
spcctra werc obtaincd during thc first 8 s after thc S-wavc 
arrival. Whcthcr or not this may be the cause of their lack of 
evidcncc far residual vibrations, the long duration of the 
lateral resonances is thcorctically found in the 2·D model of 
BB and is wcll documentcd far thc 1985 September seism in 
the Valley of Mexico (Singh, Mena & Castro 1988). 

Bard & Bouchon demonstrate that the paramcters that 
mainly determine the resonance response in their model are 
the thickncss to half-width ratio of the vallcys and the 
impedance contrast bctween sedimcnt and rock. [t is 
fortuna te for our purposes here that a simple model, which 
consists of a rectangular inclusion of elastic material 
embcddcd in a complctcly rigid half-space, is capable of 
predicting resonancc frcquencies far ali valley shapcs (Bard 
1983). The frequencies calcula!ed by BB are almos! always 
shifted by about 30 per cent (depending on the length to 
half-width ratio far thc vallcy) comparcd to those predicted 
by thc l·D model in which only the z·dircction is taken into 
account. 

The prcvious studies for a shallow scdiment fillcd vallcy 
(Bard & Bouchon 1980a & b) are extended by BB. They 
had airead y establishcd that 'a lateral rcsonance pattern was 
due to the trapping of horizontally propagating P·wavcs 
inside tite )ayer, which makes the valley behave grossly as a 
(lateral) rcsonator'. Such horizontally propagating P·waves 
wcre gcncratcd írom SV to P convcrsions 1by the 
complicatcd rcflcclion and refraccion pattems al thc valley 
edges' (Bard & Bouchon 1980b). 

Figure 6 is adap!ed from Fig. 4 of Bard & Bouchon (1985) 
in arder to clarify the following statements. We cxtract four 
conclusions from tite BB rcsults in Fig. 6. First, the 
rcsonance frcqucncies {¡ are diffcrcnt from those predicted 
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..... '· Resonance response of a sine·shaped scdimcntary v~lcy with a S: 1 velocity contrast, adapted from Bard & Bouchon (1985). Note 
th•l 11 l • 0 most of the energy is conccntratcd within t~imcnts and that the nonna! modcs show vertical nodal lincs. Hcre /h is thc 
rcsonant SH-wave frcquency obtaincd from lhe l·D m~I. • • 

f ·~l'•; '; ~~· ·~~ 
by tho l·D model and labellcdf.; even for the gravest ~k .• i •. ;º-.P-waves (albeit only for the fundamental mode) are also 
Second, for thc higher modcs, thc amplification rícar ·'* ;"\.discusscd and they show the same general behaviour as the 
cdgca may surpass that at thc valley centre. Third,,fpr alM~.!i' ~e or inciden! SH-waves discusscd above. In addition, the 
node1 dcpictcd in Fig. 6, the ground motion at 1t = or w~. . effec;:t on the valley response to the variation of sevcral 
cntirely concentrated within thc sediments, wi'lh thO?:•· ,_.,ara~ctcrs is testcd, thc most intercsting of these is the 
implication 1that the energy is trapped inside thc valley';' and ·· .hj;~cid~hce anglc and the width-to·scdiment-thickness ratio r. 
fourth, and even more striking, the five lowest modcs are ali Changes in incidence angle as largc as 300 do not alter the 
mainly associated with thc lateral resonances produced by amplittides significantly, or changc the resonant frequencies 
the c.ompticated reftections at the vallcy cdges. In effect, we or the balance bctwcen the response of the two sides of the 
sce that the fundamental mode has no nodcs and that the valley. Nevertheless, the oblique incidence allows anti· 
first four excited modes have one, two, three and four symmetric modes to be excited. These modes show 
venical nodal lines rcspcctively, i.e. they look exactly like displacement nodes at the valley centre, i.e. where the 
the first modes of a resonance in the horizontal dircction. sediment thickness is dceper, thc amplitude becomes zero 
nH: higher mode· also shows some trace of intermediate for large incoming signals. This may be used to explain the 
dcpth nodes, but this is ascribed by BB to thc fact 'that the sediment deamplification elfects in some of the cxpcriments 
frcquencies oí thosc particular modes happcn to be not too pcdonned by King & Tucker (1984), discussed in thc 

· far fri>m the values of sorne l·D vertical hannonics'. In previous subsection. 
other wnrds, Fig. 6 accurately rcprcsents the lowest Bard & Bouchon defined a critica! shape ratio r0 which 
rcsonancc modcs of a lateral rcsonator along the x-axis. depends on the valley geometry and on the hard 

In thc paper by BB, the cases of incoming SV- and rocks-to.sediment S-:wave velocity contrast Cv. For valucs of 
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Figure 7, Thc critica! dcplh-to-halí-widlh rntio '" as a íunc1iun of 
thc S-wavc vclocity contrast Cu cxtrapolatcd from tig. 12 in Bard & 
Bouchon (1985).Whcn r =Ir// is largcr than '"' lateral rcsonanccs 
domínate~ 1his is thc case far thc Vallcy of Mcxico thc valuc of 
which is markcd with a cross. Wc havc uscd }I = 2.5 km, I = 6 km, 
/J=400ms-• for thc scdimcnts and /l-2800ms- 1 as approximatc 
cstimatcs for thc bcdrock (Jaime 1987). 

the ratio larger than '"' 2-D rcsonanccs (for which ns wc 
have shown lateral rcsonanccs actually dominatc) determine 
the valley's motion patccrn. In Fig. 7 wc havc adaptcd thcir 
results and cxtrapolatcd thcm to vclocity contrasts twicc as 
largc as those considcrcd by BB, atlcquatc for thc conlrast 
of the Mexico Vallcy sedimcnts. In fnct, soft-ground arcas in 
the old lake beds in Mcxico City can casily havc cvcn highcr 
contrasts. 

Thcse facls imply that thc rcsonances comprisc thc vallcy 
as a whole and that lateral rcílcctions are of most 
importancc. 

lt is of intcrcst to discuss also thc soft inclusion modcl of 
BB which consists of a rigid half-spacc (whcre by dcfinition 
displacemcnts are zero) containing an inclusion of claslic 
material. The latter can oscillate frcely subjcct only to lhc 
equations of motion and che boundary conditions which 
imply zero displaccmcnt at thc interface and zcro stress at 
the free surfacc. Undcr ccrtain conditions (Bard 1983) this 
effective model is capablc, for vallcys of any shapc and for 
all typcs of incidcnt wavcs, of prcdicting thc main rcsonancc 
frequencics. Bard & Bouchon introduce this model as a 
mcthod to salve thc microzonation problcm. 

Wc have extrapolatcd thcsc ideas to describe lateral 
resonanccs far closcd or almosl closcd embankcd sedimen
tary basins. Two-dimensional rcsonancc pattcrns in thc 
horizontal x-y plane should dcvclop. A simple scalar 2-D 
model was dcveloped to describe thesc pallcrns (Flores et 
a/. 1987). Thc modcl is based on the soft inclusion modcl uf 
BB generalizcd by taking thc gcographical bordcrs of real 
basins, but containing somc drastic simplifications which 
allow far simple cornputation. lt is bascd on thc idea that 
0

thc borders of thc basin dominatc tite pallcrns, and details 
of the mcchanism are relcvant only far thc absolutc 
amplifications. Thc rclative amplifications should thercforc 
be approximatcd by tite scalar model. Calculations far thc 
San Fernando Vallcy show adcquatc agreemcnt with 
microtremors (Novaro el al. 1989). This method will be 
discussed in more dctail in the íotluwing scction. 
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4 THE TWO STEP MODEL 

Far thc dccply cmbanked Vallcy of Mcxico thc thickncss-to
half-width ratio r is largcr than thc critical valuc re requircd 
for tite appcarancc of lateral resonanccs according to BB, as 
thc valuc oí r for thc rock-to-sediment transition is of the 
ordcr of 0.4 and C" - 7 (see Fig. 7). 

Whcn thc scisrnic wavcs rcach thc vallcy, thcy first excite 
thc motion of tite dcep sctlimcnls. Encrgy is trappcd in thc 
cmbankcd sedimcnts and a lar ge S • to P-wavc conversion 
takes place at tite scdimcnt boundarics as dcscribcd by BB 
(!980h). Normal modes of the type depicted in Fig. 6 are 
cstablishcd as thc lateral rcsonanccs are cxcited and bccornc 
dominant. lt must be rcmcmbercd that the horizontally 
propagaling P-waves, thcreby gcncralcd, havc a Iarge 
cnough spccd (Bard & Douchon 1980h; Tuckcr & King 
1984) to 'fcel' the bordcrs of tite valley by reílecting back 
and forth until thc resonant modcs are cstablished. In other 
words, thcrc is litllc doubt that the scdimcnt-vallcy 
phcnomcna obscrvcd by King & Tucker (1984) took place 
on 1985 Scptembcr 19 in Mexico City and will nffcct it again 
any time thnt a prolongcd earthqunkc occurs. 

In thc Vallcy of Mexico the latcrally propngating 
P-wavcs, ns wcll as thc SV- and Sf/-wavcs, cvcnlually reach 
thc soft·clay rcgion of thc nncient lakc bed. This implics íl 

sccond-stcp mcchanism that we belicvc distinguishes thc 
scismic pcrils of this city from lhosc of othcr sedimentary 
basins. Thc shcar vclocity contrnst (C1, ~ 10) betwccn thc 
sedimcnts nnd thc high·watcr-contcnt soft clays is even 
grcatcr than that bctween thc scdimcnts and thc rock 
(Cu ~7). Encrgy is then ncccssarily trappcd within the 
soft·ground rcgion, whcre the Jatcrally propagaling P-waves 
are sensitivc to tite old lakc bordcrs (Fig. 2) and thus 
cstablish rcsonant modcs within thcm, as wc originally 
proposed (Flores, Novaro & Scligman 1987). Thc S-wavcs 
that entcr thc soft clay, howcvcr, movc wilh a small fraction 
(-1/30) of !he P-wave velocity, and further, S- to P-wave 
convcrsion al thc lake bcd boum.laries has bcen cslimatcd to 
be non-ncgligible (Flores, el al. 1987). It is emphasizcd here 
that this second stcp can also be understood and justificd by 
thc straightforward application of thc rcsults of BB. 

For thc application of our two-stcp modcl wc must, 
howcver, take into account that thc structurc of the Vallcy 
of Mcxico is an cmbankcd basin and thercfore that lateral 
rcflcctions will take place over thc 2-D x-y planc. In 
addition, tite soft-clay arca of thc old lakc bcd is closcd in 
almost all dircctions ovcr thc x-y plane. In othcr words, thc 
lateral resonances that wc rcfcr to hcre havc a 2-D 
charactcr. The horizontally propagating P-waves generated 
according to thc BB theory are comprcssional waves with 
spceds of about 1.5 km s- 1 but thc S-wavcs propagate very 
slowly in thc soft clay rcgion so that cvcn for tremors lm;ting 
2 or 3 min, such as thosc of 1985 Scptember 19, the S-waves 
do not havc enough rime to intcrfcrc after bcing renccted at 
thc lakc boumlarics. J>~wavcs do inlcrfcre, howcvcr, and as 
DB point out, are thc most relcvanl candidatcs (in the case 
of vcry soft clays thc only candidales) for thc appearancc of 
lateral rcsonanccs within tite old lnkc bed boundnries. 

Thc qucstion poscd by our two-stcp proccss is the 
following. What happcns ir the deep scdiments are excitcd 
by a scismic wavc entering into a sedimcnt vallcy rcsonant 
molle whosc frequcncy coincides with one of thc natural 
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resonancc frcquencies of thc soft-clay rcgion? We naturally 
expect vcry large accclerations in thc latter as an important 
energy concentration will occur far such a high impedancc 
contrast. Furthcrmore, this concentration of energy is not 
evenly distributed in the rcgion of the x-y plane occupied 
by the soft clay. Again. due to boundary reOections and 
refractions, thc rcsultant diffcrcntial amplification of thc 
horizontal P-wavcs should show that nades and antinodes 
that corrcspond to a stationary pattcrn. The damage due to 
the earthqukc would be concentratcd in thc antinodes. Wc 
conclude that a peculiar distribution of high and low damagc 
arcas within the ancient lakc region should be obscrvcd. 
lndced, as stnted previously, during the earthquake of 1985 
Scptember wcll over 95 per cent of the damagc in Mcxico 
City was concentrated within a small part (lcss than 20 per 
cent in arca) of the town which was built on the soft-clay. 
Notably a few blocks of buildings with high damage 
altcrnate with similar arcas that rcmained unscathed. Ali of 
this poses a microzonation problem that must be solved in 
future building codes for the city. 

In arder to provide a definite solution to this problem, it 
is necessary to apply a variety of models for the study oí the 
abovc-mentioned phenomena. Two extreme modcls that 
seem plausible for their application to the perculiar 
characteristics of the Valley of Mexico are the following: 
one proceeds along the lines of traditional elasticity theory, 
which is basically a two-step clastic-inclusion modcl 1 and thc 
other uses a hydrodynamic model for the second stcp of thc 
process, i.e. that which occurs in the high water contcnt clay 
a rea. 

We now discuss thc justification for cach one of thcsc 
extreme approximations. lf we adopt thc vicwpoint of 
elasticity theory, as is usual in seismology, the transmission 
of seismic waves from the scdiments to the vcry soft clay 
occurs with a very high vclocHy contrast; the value of C., is 
Jargcr tlÍan 10, although it could be as high as 50 whcn tite 
seismic waves cnter thc soft clay directly from the rocky 
mountains that partly surround thc old lake bed. The soft 
inclusion in a rigid-spacc approximation, introduced by BB 
asan cffective model, may thcn be rccallcd and assumcd to 
be an appropriate model to determine 2·D rcsonance 
modes. We are led by such assumptions to considcr a 2-D 
elastic·inc)usion (now in the horizontal x-y plane wherc the 
lake bed lies) bounded by peñectly rigid walls where 
P·waves reOect back and forth to cstablish the lateral 
resonance pattern. This effcctive problem is what we call thc 
elastic inclusion model, which we will duly solve in thc final 
sections of. this papcr. 

Alternativcly, starting from a hydrodynamic description 
far the wavc propagation in the soft clay bcd is also 
justified. lts very high water contcnt allows it to be 
visualized as a hugc watery mud pool being rockcd by the 
in-phase motion of the decp s•~dimcnt valley ovcr which the 
old lake bed is locatcd. The movcmcnt of thc sedimcnts 
coincides with, for cxamplc, thc lowcst mode shown in Fig. 
6, í.e. with the fundamental mode of the scdiment-filled 
valley. The rocking pool itself cstablishes its interna! 
stationary wave pauern by retlcclions of the acoustic 
compressional wavcs on thc pool's bordcrs. Again, assuming 
that the 2-D flow is crucial, the problem can be solved for 
acoustic P·wavcs within any arbitrary pool boundaries. By 
taking these boundarics as thosc of the ancient lake bcd 

within Mcxico City, we obtain the soft-ground vibration 
frcqucncies associatcd with a pattern of nodcs and antinodes 
for thc displaccment vclocities that csscntially lcad to a 
damage pattcrn for the 1985 carthquake; quite similar to 
that givcn by thc elastic inclusion modcl. The rcsults 
predicted by this alternative hydrodynamic model will be 
rcported in thc sccond paper of this series. 

Thc proccss may be summarizcd as thc following two 
stcps. 

(i) Gcncration of lateral rcsonanccs as describcd by BB 
but with two horizontal dimcnsions for the cmbanked 
sediment with largc associatcd S- to P-wavc convcrsion. 

(ii) Trapping of the horizontal P-waves in the ancient 
lakc bcd with probable further S· to P·wavc conversion. 
Most of thc cnergy wiH thcrcforc be conccntrated in the soft 
lake bed. 

For the first slep 1 we expcct the strongcst cxcitation far 
the lowest mode with ncithcr surface nor in-dcpth nodes, 
with the 2-s period known to be chara.cteristic for thc valley 
of Mcxico. For the sccond step this cxternally givcn 
frequcncy excites high·frequency modes of thc lakc bcd, 
(scc Jater). Thcse have characteristic distribution of nodes 
and antinodcs that may be correlated to thc microzonation 
problem. 

The two-step modcl will explain importan! fcatures of the 
distribution of carthquake damagc; this modcl may cven be 
capablc of cxplaining thc grcat selectivity for thc 2·s pcriod. 
While it is not possible to givc a definite proof at this point, 
an analogy from nuclear physics strongly suggests that the 
modcl is also cnpablc of cxplaining this sclcctivity. The 
following paragraph is dedicated to this analogy and the 
render intcrcsted in damage distribution only may pass 
dircctly to thc ncxt scction. 

While we cxpect the lowcst mode of the decp sediments 
to carry the largcst amplification 1 obscrvation (Tuckcr & 
King 1984) and theory (Bard & Bouchon 1985) show that 
thc higher modes with horizontal nades and antinodes are 
nlso amplified. What stops them from being transmittcd to 
the lakc bed? Note that the lake bed and the deep sediment 
have different and irregular shapes. Following thc lines of 
any standard reaction theory, we know that energy may only 
be transferrcd from one degree of freedom to nnothcr if thc 
frequency of the corresponding cigenmodes is similar, but 
beyond that thc transfer is dctcrmined by an integral of thc 
type 

J 1/'1Ó</>2 d!J, 

whcre 1J11 and f/12 are eigenmodcs of onc and two dcgrces of 
freedom respcctively and 6 is sorne function or differential 
operator that characterizcs the coupling mechanism. Herc 
d!2 indicates integration ovcr ali the degrecs of frcedom 
involvcd. lf onc of thc modcs, say 1J1 1 , is the ground statc, it 
has no nodes and with an adcquate operator the value of 
this integral should be large. lf on the other hand both 
modes havc nodcs and antinodes, and if thcir patterns faiJ to 
match substantially, the abovc integral is almost certain to 
be negligible. For two different and irregular shapes (such as 
in the case of the basin and the lake bed) matching is highly 
unlikely. 
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Figure 8. Thc scvcn normal mcxfcs around a 2·s pcriod according to thc claslic-inclusion modcl. 1ñc pcriod rnngcs rrom T = 1.88 to T= 2.2s. 
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Note that this argument implics dominancc of thc lowcst 
frcqucncy of thc dccp sedimcnts but that the lake bed could 
well be excited in sorne highcr modcs that corrcspond to this 
frequency. These higher· modes, with nodcs and antinodes 
corresponding to the soft-clay lakc bcd, will lead to the 
observcd damage patterns. A mcthad for their calculations 
will be proposed in the next section. 

5 RESULTS 

With these preliminaries, the resultant rcsonance modes for 
Mcxico City, using the 2-D clastic-inclusion model, will now 
be presented. The problem consists of solving a 2-D scalar 
wave equation subject to Dirichlet conditions on a 
complieated boundary (which rcpresents the soft-clay region 
within Mexico City, see Fig. 2). This lcads to the solution 
of a Helmholtz equation with the appropriate boundary 
conditions of the elastic-inclusion model to obtain thc 
resonance frequencies (i.e. the eigenvalues of the cquation). 
The only extemal parameter introduced to solvc the 
problem is then thc P·wavc vclocity 1 a, which rangcs from 
1.4 to 1.7 kms-• (sec Jaime 1987). The actual computations 
imply the discretization of thc soft-clay rcgion using a 250-m 
mesh, although fincr meshes were also used to check our 
rcsults. For our purposes thc 250-m mesh was quite 
adequate and was uscd to calculate eigenvectors and 
eigenvalues using a computer program of Neuberger & Noid 
(1983). The resonancc modes around a 2-s period are shown 
in Fig. 8(a-g). The ground motion amplitudes shown in Fig. 
8, represent the eigenstates of the elastic inclusion model. lt 
is clear that each state has one ar more maximal 
displaecment regions distributed over the soft ground 
surrounded by thc rigid boundaries in Fig. 2. These maximal 
displacement regions are separated by nodal lines where thc 
displacemcnts, and consequcntly the ground accelerations, 
are minimal. The wave amplitudes depicted in Fig. 8, plus 
thosc of higher frequencies, form a complete set of wave 
functions that can be used to represcnt the damage pattern 
of any earthquake that may strike Mcxico City. This is a 
straightforward consequcnce of thc complctcncss thcorcm 
applied to this problcm. A more interesting point is that the 
supcrposition of only a few cigenvectors, sclected on the 
basis of the data from thc 1985 September 19 tremar, is 
enough to give a faithful dcscription of thc particular eveuts 
thereof. 

In Fig. 9 wc show thc superposition of thc scvcn 
eigcnvectors of Fig. 8, selected because these particular 
normal modes have eigenfrequencies clustered around thc 
value of the incoming frequcncy (0.5 Hz, sec Fig. 4), for 
which the maximal spectral acccleration was observed 
during the 1985 earthquake. The relative weights given to 
each onc of these eigenvectors in thc superposition were 
read directly from Fig. 4. As this Fig. 4 shows, a vcry 
well·defined maximum is located at a period of 2 s, so that 
ali scven eigenvcctors have periods betwcen 1.9 and 2.2 s. lt 
is interesting that this superposition within such a narrow 
frequency band, whose only adjustable parameters are the 
relative phases (taken only as + or - signs in the super· 
position), gives a very realistic description of the distribution 
of damage in Mexico City. In cffect, the correlation of Fig. 9 
with the damagcd zones in downtown Mexico City (scc Fig. 
5) includes the arcas of Colonia Roma, Tepito, Centro 

'--------' 
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Figure 9. Supcrposilion or thc scvcn normal modcs from Fig. 8, 
Thc rclativc wcights were takcn írom thc acccleration response 
spcctrum oí Fig. 4, phases wcrc takcn modulo rr to fil thc damagc 
zoncs o( Fig. S. 

Médico, Alameda, Pino Suárcz cte., which are among those 
that suffcred major loss of life, and where collapsed or 
seriously damaged buildings were concentrated. All of thesc 
city zones correspond to the antinodes of Fig. 9 whcrc thc 
proposed model predicts high concentration of seismic 
energy and maximal amplification effects. lt is remarkablc 
that this maximal rclative amplification predicted by our 
model can cover the pockets of damage within Mcxico City 
so accurately. This is a clear indication that such pockets of 
damage are correlated with the lateral Jake bcd borders. 
This is the main point to be emphasized herc and it certainly 
requires furthcr tests of the model. Such tests of the elastic 
inclusion modcl havc also bcen carricd out far othcr 
enclosed basins, such as the San Fernando Valley in 
California, for which again a supérposition of a few of the 
valley's cigenvcctors with the appropriate frcquencies fittcd 
the microtremor data quite well. 

6 CONCLUSIONS 

In this paper we have applied fairly recent results on deep 
sedimcntary valleys and basins to the particular situation of 
Mexico City. The peculiar situation of supersoft clay 
sediments enclosed in a deep sedimentary basin is lcss 
common than thc deep basin structure alone¡ it is probable 
that Mcxico City is thc only majar city built on such a site. 
The size of this city and the corresponding damage potcntial 
alonc justify extcnsive rcscarch. In addition, many smaller 
cities, such as Ciudad Guzmán in the state of Jalisco, 
Mcxico, may well have a similar situation. 

lt can be concluded that a two-step process involving both 
the deep sedimcnt and the soft·clay inclusion explains the 
phcnomenology quite well and a spccific semi-empiric 
method is given to predict Cor microzonation. Furthermore, 
the foundation far a more. dynamic interpretation of the 



two-step proccss is provided, such ns the rocking-pool 
.model, which will be discusscd in a subscqucnt papcr. 
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A new model Is developed for lhe resanan! response al ground mollon In 
enclosed sedlmentary baslns. In lhelr sludy ol deeply embanked sedlment-filled 
valleys, Bard and Bouchon (1980 a, b; 1985) show lhal reflecllons and relracllons 
al the valley's edges generala lmportant converslon of lncldent SV waves to 
horlzontally propagatlng P waves whlch establlsh lateral resonance paUerns. Our 
model Is related to lhcse resulls through the use of two approxlmalions: rellecling 
edges and horizontal P waves. This model allows us to calculale lateral reso
nances In a glven sedlmentary basln far any shape of ils borders. We apply thls 
model lo the actual shape ol San Fernando Valley and accounl for the large 
differenllal ampllflcatlons reported by Kagaml et a/. ( 1986) In thelr two-dlmen
slonal study of mlcrotremors In thls basln. We obtaln a map ol amplilicatlons In 
the surlace ol the San Fernando Valley thal shows a remarkable colncldence 
wllh the mlcrotremor experimental dala. 

IN'l'RODUC'l'ION 

Thc seismic response of sediment-filled valleys and basins is a subjecL of greaL 
importance because mnny ciLies nround the world lie on such gcological structures. 
Bard and Bouchon (19800, b; 1985) hove performed Lhcoretical calculntions for 
sediment-filled strucLures with large impedance contrast, showing that incoming 
SH, SV, or P seismic waves generate horizontally propaguting waves. These con
verted waves are rellected at thc valley's edges, producing lateral resonance patterns 
wliich give rise to enhanced amplifications and prolongued duration of the motion. 
Love and Rayleigh waves are generated by thc SH and SV-P seismic waves 
respectively, and would be the dominant effcct.q for Typc II vallcys, i.c., those valleys 
with a perfcctly llat bottom (which should cxtcnd for nL lcasL 80 pcrccnL of the 
valley's length) and n rather small dcpth to hulf-width ratio (cqual or smaller than 
0.1). 

Howcver, Bord and Bouchon (1980b) also demonstrate the nppcarence of Jnternlly 
propagnting bulk P waves for Typc 1 vnllcys, i.e., those for which thc depth to hnlf
width ratio is E;0.2 and whose bottom is not llnt, but rather has a slope spanning 
more than 20 percent of the vnlley's len¡,'1.h. Under these conditions they hove 
observed n very important S V- to P-wave conversion. This implies the existence of 
horizontally propagoting P waves (to distinguish thcm from the incoming P waves 
thot propagate mainly in a vertical direction and which produce a bulk "hreathing" 
rnode, we shnll henceforth simply refer to the formcr as horizontal P wavcs), which 
hove fast enough speed to span the valley's Jength and produce thc lateral resonance 
pattern. 

This is perhaps the most important result of Bnrd nnd Bouchon (1980a, b; 1985), 
and yet it has reccived relativcly littlc attcntion. One reason for this may be that 

2JO 
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t.rnditionnlly most of the studics rcly 011 tho llnt-lnyer modcl (Hoskell, 1960) which 
cssentially concentrntes on vertical propagat.ion. Another factor is Umt Lhe actual 
vallcys und basins are thrce-dimensional structures oncl to theorctically cnlculate 
the rcflcctions ond rcfractions at. any real vallcy's complcx border·s cxtcnding ovcr 
thc whole arca covcrcd by the vallcy's surfucc is beyoncl prcsent computotional 
cnpobilities. · 

Thcsc impcdimcnLc; nol.wit.hstnnding, thcrc cxist importanl. cxpcrimcntnl rmmlts 
by Tuckcr nnd J{ing (1984) nnd J{ing oncl Tucker (1984) for scdimcnt.ory vallcys, 
thot show dclinitely thc cxistcncc of cohcrent phoscs oncl diffcrentinl amplitudes 
which connot be nccounted for by the onc-dimcnsionul ílot-lnyer model. The vallcys 
st.udicd hy 'l'uckcr nnd King (1!>8•1) urc opcn-cndccl structurcs, hut. mony citics in 
thc world urc locntcd on csscnt.iully closcd husins, so u 111cthod hos to Uc dcviscd to 
study two·dimensionnl horizontally propn¡¡nting waves nncl thcir consequent lateral 
rcsonnncc pnttcrn in thc wholc bm;in's surfocc. Such n mcthod has hccn dcvclopcd 
nnd npplied to eorthquake response for the Volley of Mexico (Flores et al., 1987; 
Seligmnn et al., 1989). Thus one may opply t.he importunt linds of Bord nnd Bouchon 
(1980a, b; 1985) to microzonntion prcclictions in rcnl-lifc situntions. 

In this poper, we upply our moclcl to thc Sun l•'crnnndo Vnlley, which is cssentinlly 
a closed basin with well delined eclges ond relutively large impednnce ccintrast, ns 
shown in Fib'Ures 1 nnd 2. Its bottom has a steep ancl extended slope nnd nny llat
bottom aren cannot occupy cven 50 perccnt of it.s length, if in fnct such a llat part 
exista at ali; sec Figures 1 and 2, noting thnt the dashed lines in the bottom are 
r~ally unknown. Thus San Fernando is u Type 1 bosin in the delinition of Bard and 
Bouehon (1980b), i.e., the type for which SV- to P-wnve conversions are cxpected 
to be the largcst. 

Our modcl nssumus thc importnncc of t.hcsc horizontal P wnvcs. lt. introduces a 
stringenL npproximation by only nccounting for comprcssionnl wavcs; in othcr words 
it involves the converted P wnves rnther thnn the incoming S waves. This approx
imntion hns becn t.l1oroughly discussed in our studies on Mexico City earthquakes 
(Flores et al.. 1987, Seligman et al. 1989), wherc it has lieen stressed thnt our model 

1t8º40'W 1t 8º3D'W 118º2D'W 
Fin. l. Cunlour 111np t1í 1 he i11·dc¡1I h RLrucLurc nnd ¡:co¡:rnf)hicnl locnl.ion of thc Snn J••cr111111do V ni ley. 

Noticc thnt only thc fiouthcnRt nrcn is knowu wilh ccrlninl.y (from U1c 8Ludics of McCulloh, lOGO). 
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ports of the strnln ore nol wcll sludicd nrul thc vcrticul lincs corrcHpond to thc wclls whcre observntions 
were mode. Note the 2:1 vertical cxnggcrntion, Figure nflcr Vidnlc ond Hclmbercer (1988). 

calculations do not pretencl to describe the whole of the seismic phenomena but 
rather to confirm the role thnt Bnrd and Bouchon (1980b) nltribute to the horizon
tally propagating P waves in establishing the stntionary patterns in Type l valleys. 
In sedimentary valleys the P- to S-wave velocity contrnst is not as spectaculary 
high ns in the lake beds of Mexico City, yet San Fernando cerluinly qualifies as ir 

"Type I valley.'' The other approximation, that of nearly complete reflection at the 
basin's borders, n1ay nlso be considcrcd unrcalistic for transient seismic events. 
Here, however, we shall be concerned with the permanent vibrntions of micro
tremors, for which any leaks due to the imperfcct rellections nt the borders may be 
Jcss relevant ovcr long thnc spans. 

The San Fernando Valley has lieen monitored for microtremor movements 
(Kagami et al., 1982, 1986), and is subject to frequent earthquakes dueto its location 
near severa! seismic faults. We shall herc predict the amplification factors thnt have 
been measured by Kagami et al. (1986), who made a map on the lmsin's surface of 
the local site amplification from their extensive microlremor data. Most of the data 
concern long-period movcments (3- lo 5·sec periods), which is suited to our model 
bccause, ns sltown by Bard nnd Bouclton (1980li), it is for such periods, which are 
comparable to tite travel times ovcr the bnsin for the horizontal waves, for which 
lhe lateral effects become dominant. Tite charactcristics and applicability of our 
model shall be cliscussed in lhe following seclions, which show that this method 
allows the cnlculution of tite rcsonnncc effcc!s by taking into nccounl the actual 
geographical boundaries of closecl basins. 

Although the main focus in tite present pnper is on microlremors, we sltould also 
mention the relevance of the basin's configurnlion for mncroseisms. Among tite 
!alter, tite San Fernando enrthquake of 9 February 1971 is still considered (Vidale 
and Helmberger, 1988) to have sorne of the hest documented records of strong 
ground motion. Despite attempts to study basin effects in vnrious wnys (Hudson, 
1971, 1972; Drnke nnd Mal, 1972; Hanks, 1975; McCowan et al., 1977; Liu and 
Heaton, 1984; ami others), it is ncceptecl thut severa! fcnturcs rcmained unexplained 
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(Heaton, 1982). A 1·ecent paper (Viclnle nncl Helmbcrger, 1988) demonstrntcs once 
more thnt it is impossi!Jle to fil the clutu of thc San Fernando cnrthquak'e using thc 
flat-layer model alonc. 'I'hey also confirm thnt the busin structurc is very imporl.ant, 
a point emphasizecl befare by Boore (1970) ancl nlso hy Bard ancl Guriel (1986). 
Howcvcr, l>y consiclcring vcrlicnl cross·scct.ions ofthc lmsin, thcsc outhors disrcgnrd 
the cletailecl three-climcnsionul gcomctry of t.he San Fernando Vnlley's horclcrs. It 
therefore is worthwhile (.o apply the technic¡ues of thc prcsent papcr, which ullow 
onc to mnkc cnlculHtions t.nking into uccount. thc dct.uilcd structurc of thc bordcrs 
in mup view (depicted in Fig. 1), to supplcmenl the rcsults of Vidalc and Hehnberger 
(1988). '!'he approximation of perfcctly reílecl.ing borders will be rclaxed' somewhat 
in n fort.hcoming ¡mpcr (Alvnrez-'fost.odo et al., mnnuscript in prcpnrntion). 

MA1'1U>MATICAL FOllMUl.A'l'ION 

, We start from lhe assumpl.ion that the inciclent SV wuvcs genernte horizontally 
propngnt.ing comprcssion wnvcs which in t.urn givc riso to importan(. cdgc cffccts 
(i.e., lnternl resonnncc pnttcrns) ns hns bccn discusscd in t.hc prcceding scct.ion. Our 
main quest is the following: to devclop n techniquc to study the lateral rcsonance 
pattcrns genernted by l.hese horizontally propugntin~ waves, l.nking inl.o account 
the detailed geogrn¡>hicnl borders of the San Fcrnnndo Vnlley. Such a tcchnique has 
in effect been introduced far the study of seismic resonnnces in the V nlley of Mexico 
(Flores et al., 1987; Scligmnn et al., 1989) bascd on lhc so callcd sofl-inclusion model 
with J>erfoctly rigid bordcrs (see Bard nncl Bouchon, 1985), which nllows us to study 
thc st.ationary pattern of the com¡1ressional waves in nny given closcd scdiment
fillcd basin. We shall calculate thcse stationary Jlntlerns (.o oblain a prediction of 
the microtremor am)llitudcs for the San Fcrnundo Vnlley. We lhercfore represent 
the San Fernando Vnlley as an elastic inclusion surrounded by perfcctly rigid 
borders. The e!astic inclusion corresponds to the sedimentary aren on the basin's 
surface and the perfectly rigid walls surrounding it hnve the detailed slmpe corre
sponding to the mountain rangos limit.ing the basin. Following thc discovery by 
Bard and Bouchon (1080b) t.hat horizont.ul P wnves are responsible for lateral 
rcsonnnccs, wc thcn define our approximntion by consiclering only such compres
sional wnves, whose nmplilude obeys the Helmholtz equntion in two dimensions: 

.!__,. + ---;- - V(x, y) + ¡,• f(x, y) = O ( 
¡• a• ) 

cJ:c2 c'Jy:.i 
(!) 

which for our prcsent purposes cnn he taken with V= O and k = 2:rv/n, where v is 
the frequency nnd "the wnve velocity of the compressionnl waves. 

In arder to salve equation (1) we usen finite-difference 1nethod originally proposed 
by Neuberger ancl Noid (1983, 1984n, b) far three-dimensional problems, but 
presentin¡¡ only thc two-climcnsionul version t.hat we shall use here. 

lf we define V' = (<J' /<7x2 + rJ''/rly'), H = V'' - V(x, y) and h' = ->., equation ( 1) 
bccomes Jlf(x, y) = >.f(x, y), with >. 2:. O. To obtain the lowest eigenvalues >.,, and 
thc corrcApondinf.{ cigcnfunct.ions Y,,,, (u. = O, 1, 2, .. . ), wc use thc finitc-diffcrencc 
version of Hf(x, y) far a N X N grid of mesh sizc {J: 

Jii/l(X,.)') 

1 
= ;¡; lf(x + clx, y) + Y,(x - fJx, y) + f(x, .Y + cly) + f(x, y - cly) - 4f(x, y)] 

V(x,y)Y,(.r,y). (2) 



SITE·EPPgCT STUDlllS IN TllE SAN FEllNANDO VALLEY 243 

The inverse power method is then npplicd to obtnin the lnrgest eigcnvnlue of the 
opcrntor H-1, which is prcciscly the smnllcst one of H, thnt is>..,. Wc therefore use 
the iterativo equntion 

•1 .... +•c ) _ H-'"""( •) If lf'"(x, y)J' dx dy 
" ·'•Y - " ·'• .'l f f f"'(x, y)H-'f'"(x, y) dx dy 

(3) 

whcre m =O, 1, 2, •... When m _, oo, .P""'(x,y) _, fu(x,y), which is the cigenfunction 
of H corrcsponding to the smnllcst eigenvnlue >.11, as long ns thc subspncc spanncd 
by Y.'"'1 is not orthoghonnl to f 11 • Once fu und the corrcsponding cigenvalue nre 
known, the ncxt eigenvalue of H is obtaincd by using Y.'"'1 in a subspncc ortoghonnl 
to fo, and so on for thc higher cigcnvulucs. 

Discrctizing the differentinl opcrntor H on the N X N grid lcnds to a N 2 X N' 
mntrix for H-1 with nll its elcmcnts nonzcro. This inversion is imprncticnl. On the 
other hnnd H itself has only of the ordcr of 5N2 nonzero mntrix eÍemcnLq, nssociatcd 
with thc reprcscntntion by ncarcst neighbor cliffcrcnccs of the operator V'' on the 
grid, It is thcrcforc more convcnicnt to dcnl with thc Ji opcrntor. To do so, we 
define nn nuxilinry function x such that 

llx = .¡, (4) 

nnd the problcm reduces to obtnining x. i.e., n-•.p. Writting H = H,, + H,, where 
H,, is thc diagonul nncl H,, the off-dingonnl pnrt, we hove from equntion (4) 

x = HJ,'f - HJ,'Hox. (5) 

which can be solvcd itcrntively by the Jacobi method: 

x 11•+ 11(x, y) = HJ,'f''"(x, y) - 11¡,' 11,,x''"(x, y). (6) 

whcre Y.''" is obviously Hx1" 1, nnd p = O, 1, 2, .... Ir li is sufficiently spnrse (n 
condition fulfilled in our problem; see equntion (2)) the x'"' converge rnpidly to x. 
i.c., to n-•.p, nncl wc cun iterntc equntion (3) using X· lf thc mcthod is npplied point 
by point on the grid nnd the new vnlues nt cnch point are used in the right-hnnd 
side of equntion (6) ns they become available, we hove the Gnuss-Seidcl method 
actunlly used in the two-dimensionnl version of the Fortran codos far the program 
provided by B. Neubcrgcr. 

Wc hove modHicd this pro~rnm to incluclc diffcrcnt typcs ofhounclnry conditions, 
although for thc present purposes the Dirichlet conditions appropiute for the soft
inclusion modcl wcrc uscd, i.c., zcro displncement at the rigid-to-clastic interface. 
We nlso nddcd a superconvergence (or over-rclnxation) schcme to improve conver
gence of thc Gnuss-Scidel invcrsion. rrhis mcthod is opplicnble to nny itcrotivc 
procedurc nnd rcplaces x•+l(x, y) by 

"[x•+i(x, y) - x''(.t, y)] + xP(x, y) (7) 

wil.h a supcrconvcrgcncc fnctor n: 1 < a< 2, which in our cose was optimized to 
" "' l.G. 1'his procedure reduces computationul time by a factor of 2 or 3, while a 
similar factor to redefine y.no+> is not vcry cffcctive for Dirichlet conditions. After 
complcting the itcration, the result is improvcrl by repeating the cntire process for 
fincr mcshes; wc use ó/2 nnd ó/4. 

'· 
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In our npproxiinnlion V(x, ;>') = O within t.hc scdiincnt.s. 'rl1c boundnry whcre 
Y,(x, y) = O is quite complicntcd, corrcsponcling to the ncl.unl Snn Fernando Vnlley 
bordcrs. We may eithcr introduce very large valucs of V(.t, y) outsidc the borders 
or enforce thc Dirichlet condit.ion directly. Hcsults nml computation times are 
similar in both coses nnd to find thc first 10 eigcnvnlues nnd eigenfunctions of Snn 
Fernando, they are typically of the order of 30 minutes of CPU in n VAX-780 
computer. Our progrmn is availnblc on rcquest. 

Note thnt the model is cnpnble of including inhomogcncities in the scdimentnry 
medium if t.l1ese are known, sincc the potcntinl V(x,y) hns thc effect of chnnging 
thc local speed of propagation in the mcclium. On thc other hancl, for V = O the 
discrctizntion is mercly n tool, thc rcsults bcing continuous os soon ns wc use of 
the arder of 8 mesh points pcr wuvclcngt.h (wc hcrc use of t.hc arder of 15 poinLc; 
per wnvelength). This can be understood if we imagine the functions expnnded in 
plnne wnves with nmplitucles fixecl by the vnlues on the grid. Translnted into actual 
distance on thc bnsin, our unit mesh corrcsponds to 625 mctCrs which ullows n 
rensonnbly precise sean of lhc San Fernando Vnlley, consiclcring that it roughly 
mensures 20 by 40 km. 

The above mcthod allows us to solvc ec¡uutiun (l) with thc rcstrict.ions V= O nnd 
¡, = 27rv/cr, which simplifies the equation to · 

( 
2 47r 2•·~) V' + ---¿;-- Y,.,(.<, y) = O, (8) 

witli only onc ncljustable parnmcter, a, thc vclocity ol' the luterully propngating 
P wnvcs. 

For Snn Fernnnclo, Vidnlc uncl Hclmbcrgcr (1988) hnvc reportee! (scc Fig. 2) 
clifferent seismic wavc vclocity lnycrs ns o function of dcpth; for P wnves their 
vnlues range from 1.2 km/sec nenr thc surface to 5.5 km/sec nenr thc basin's bottom. 
We must remembcr t.hnt Barcl nnd Gnriel (1986) hnvc clcmonstrnt.ecl 1.hnt for clcc¡> 
vnllcys with high iinpcdnncc contrnst (ns in Sun li'crnnndo) thc response of strnti1ied 
vallcys becomes virtually undistinguishnblc from thal of homogcncous vallcys nt 
lcast for the lowcr frequencics, which is the rcnlm of thc prescnt culculntion. Under 
these circumstnnccs, Bnrcl nnd Gnriel J>roposc using nn cffcctivc vclocity of thc 
seisrnic wnvcs, prcfcmbly clo.sc to thc nvcrngc vnluc ovcr the lnycrs. We follow this 
recipe for thc compression wuve velocily " in cqunlion (8). The nvcroge vnlue of u 
according to Vidole ond Helmbcrgcr (1988) ns wcll ns thc l'-wnve velocily in lhc 
thickest layer ore of thc ordcr of 3 km/scc (scc Fig. 2). Hnnks (1975) in his sludy 
of long-pcriod molions of lhc San Fernando cnrlhc¡unke suggests similar scismic 
wave velocit.ics. From t.hc nhovc considcrntions, wc use un cffcct.ivc velocity "'cir. 
which wns t.nkcn ns a.4 km/scc in our prcscnt. cnlculnt.ions. Wc t.hcn obtnin thc 
eigenfunclions .¡,,.(.~.y) nnd thc eigenvalucs 1•., from cquation (8) as explaincd before. 
Thc mnpliludc uf thesc cigenlhnctions varios along t.hc whole bnsin's nrcn providing 
us with 11 mensure of thc locnl ground response nl cach point. 

According to Bnrcl m1d Bouchon (1985), subsl.nnt.inl cnhnncement of thc sofl
inclusion response ns well as clistinctivc differentinl nmplilicntions nre to he ex
pected. In effecl, we shall show how thc nmpliLudcs of the wave functions vnry from 
point t.o poinb1s u funct.ion of lhe frcquencies of lhc vibrntions nnd thc pnrliculur 
geometry, implying lhat euch sil.e at thc San J~crnanclo Vallcy's surface has n 
different response depencling on thc bnsin bordcrs and thc incoming scismic signnl 
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frequency, This shnll be the hnsis on which we shnll proceed to predict nnd 
undcrstnnd thc sometimos puzzling ond quite Jnrgc diffcrcnccs in microtrcmor 
nmplifications between adjncent si tes. In the following section, we ·shnll apply the 
present method to interpret the data of Kngami et al. (1986) on microtremors in 
the Son Fernando Valley. 

RBSULTS 

In Fib'llrc 3 we reproduce the microtremor experimental cinta of Kngnmi et al. 
(1986). The numbers in this fib'llre are the spectrnl rntios of the seismic response of 
the sedimenta of the San Fernando V a lle y normnlized to the reference vnlues of the 
response nt surrounding rock sites. The mnplificntions correspond to nvernges over 
the long-period rnnge, i.e., between 3 nnd 5 sec. The numbers in parentheses are 
the nmplificntions from the one-dimensionnl flnt-lnyer model (Hnskell, 1960), 
cnlculnted by the wiclely used formula (see Roesset nnd Whitmnn, 1969) 

2 

I u I = .Jcos'(2rrh/{J,'/') + (¡1,{J,/p1f3.J'sin'(2rr/i/{3,'1') 
(9) 

where 1u1 is the surfnce displncement amplitude, p,{1,/¡1 1{1, = 0.3 according to the 
typicnl average vn!ues of the density p1 and the S-wnve velocity {11 in rock (i = 1) 
nnd sediment (i = 2). /¡ is the sediment depth nnd 7' is the period (see, for instnnce, 
Wong et al., 1977; Liu and Henton, 1984; Vidnle nnd Helmberger, 1988); the factor 
2 in the numerntor of equntion (9) is due to the free surfnce, and disnppears when 
1u1 is normnlized to the rock nmplitude ns has been done by Kngnmi et al. The 
predicted vnlues are only reported for thnt pnrt of the San Fernando Valley where 
the bnsin's bottom is known, i.e., the one depicted in Figure l nnd its ndjncent.sites. 

It is evident from Figure 3 thnt the one·dimensionnl model foils to predict the 
cinta of Kngnmi et al. (1986). It is especinlly interesting thnt the lntter present sorne 

A B e o E F G H K L 

1 1.1 

2 1.2 

3 1.2 
1.6 1.4 º·~ 

4 2.0 1.3 1.6 1.6 1.6 

5- 20 1.0 1.2 J.2 1.1 
U.si u.el lt.71 u.~1 t2.11 

6 1.9 ... 2.1 1.4 Q,6 
u.21 u.11 lt.1) (1.3) (1.4) t1:81 

7- 1.0 1.2 1.4 1.2 
lt.81 (2.0I (1,Q) 11.0) 

B o.e 
•RI (2.7) 

º~-~OKm 

Fm. 3. Mcnn vnlucs of thc spcctrnl rntiu!¡ of thc I<nt:nmi el al. (1086) microtremor doto In thc 3· to 
5·11ec pcriod rongc, normnli7.cll to lhc rcícrcncc silu un rock fil. •rhc vnlucs in pnrcnlhcsis nrc the 
omplilicntions 1>rcdictcd hy thc onc·climcnsionnl modcl usini; cquotion (U) íor sitcs locnted in the eoutheoat 
nrcu, whcrc thc dcplh is known wcll. 
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ext.remely different. nmplificotions bet.ween ucljuccnL sil.es wit.h quite similur dept.hs. 
One may nsk why. Huling out uny erro1·s in t.hc experimental data, which ore not. to 
be expectcd considcring t.he very careful st.udics of this ¡¡roup (Oht.a et al., 1078; 
Kagami et al., l!J82, l!J86), und nlso discurcling t.hc possihilit.y oí highly different. 
local geolo¡:icnl st.ruct.ures for ull of t.hese adjnccnt. sil.es, which would be unlikely t.o 
have escnped unnot.iced in one of the most. st.udiccl scismic busins in t.hc world, we 
must. look for un nllcrnnt.ivc cxplanat.ion. 1'hc most. natural onc woulc.I he lo consiclcr 
edge effcct.s. 

Far t.his purposc wc use t.hc cigcnsolutions uf cquat.ion (8), which far t.hc pcriod 
rnngc of inlcrcsl nrc shown in Fibrurc 4 using conlour lincs. \~e supcrposc lhcsc 
cigcnvcct.ors lo form our :J- t.o 5-scc "average" c:ont.oun; t.hat. clcpict. t.hc rclut.ivc 
amplitudes nl. cnch pnint. in t.hc San Fcr11n11do hnsin. 'l'hc wcig:ht.s c111 of cnch 
eigcnvcct.or 1/J,,. t.o form thc supcrposil.ion ¿ c"'lf"' wcrc obt.uinc<l from lhc umplitudc 
of the spect.rum of l<ognrni et al. (198G) aL un spccilic sil.e. Wc hove usecl tite sil.e 
locnled ut B.1 in ]1"igurc a, sincc t.his corrcspond:-; to n rock sil.e which would huvc 
t.he frcqucncy spcclrum ot' lhc incoming signul. 'l'hus, 011ly l.hc relativo phuscs (tukcn 
modulo ir) nre lcl'L ns free pnrumct.crs und nre ucljust.cd lo builcl t.he superposccl 
function. In ordcr to t.nkc inlo nccount. lhc unconvcrlcd pnrl of t.hc scismic signul, 
wc use o constnnl A in lhc abovc lincur comhinut.ion of normal modcs¡ lhnt. is, wc 
ossume t.he relat.ive omplilicnt.ion to be givcn hy the formula 

A+ ¿e,.,.¡,,... (10) 

AL the borcler, .¡,,.. = O, uncl A is assumccl equnl to one. The con tour lines correspond
ing lo t.hc superposit.ion so obt.ainecl are shown in Figure 5. In orcler t.o compare 
wit.h the experiment.ol cinto we reproduce in l'igure Ga t.he cont.our lines of Kngomi 
et al., (1986) nnd, in Fib'llre 6b, we select. lhe cquivnlcnt. conlour lines from our 
calculat.ions (i.e., from Fig. 5). lt. is slriking t.hut. bolh figures show a grent resem
blance especinlly t.he prcsence of t.wo well-clefinccl mnximn scpnrat.ed by a de¡>ression 
in thc ccnt.er of lhc hnsin, which could nol be uccountcd íur using cqunt.ion (9). 
Notice olso thnl t.he mnximum ni. 1'1 in Figure 5 coincides wit.h sil.e D5, nlso n local 
mnximum in Figure Gn. We note, however, lhut. P, líes in lhe sil.e G5 whereas thc 
experimcnt. shows t.hc mnximum of omplificalion nt silc Hfi (scc 11"ig. 3). In nny case, 
the qunlitntivc ni.:rccmcnt. is good, wit.h grcot. diffcrcnccs in amplit.ude bet.ween 
ndjncent. sites evident. uolh in Figures Gn ond u. '!'he lnt.t.er shows the collect.ive 
resononce response of t.he Son l•'ernonclo Volley (Lhe "ed~e effect.s") in t.he long
pcriod (3. t.o 5·scc) rcgion. 'l'hc facl t.hal it. fits rcnsonnhly wcll thc microlrcmor 
dala givcs st.rong support. lo lhc idcn lhnt. thc pcrmnnent vibrolions of thc busin ore 
essent.iolly dct.ermined by lhe shopc of ils horders. IL also provicles n cogent. 
explonution to lhc cxt.rcmc diffcrcntinl ~mplificntions nl ndjnccnt siles. 

ÜUTLOOK ANI> PEllSl'EC'rlVES 

We huvc ndvnncccl t.l1e hypot.hesis t.hnt. t.he extreme cliffcrenccs in microt.rcmor 
nmplification in ndjnccnl. siles in lhe lwo·din1cnsionnl surfncc of thc San Fernando 
Valley founcl by l<agomi et al. (1986) con only be unclcrst.oocl from t.he collect.ive 
modes of t.he whole lmsin. 'l'his is support.cd by a compurison of the experimental 
(Fig. 6n) and theoreticol (Fig. 6b) contour linos, which hnvc strikingly similar 
fcoturcs. '!'he theoretical cont.our lines werc olilninccl undcr the hypot.hcsis of t.he 
cxist.ence of horizont.ally propagnt.ing compressional wnvcs. Such converted wnves 
hnve long lmcn preclict.cd to be proclucecl by inciclcnt SV- t.o horizont.ally propagnt.ing 
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T• 42stie 

Fm. 4. Thc eight normal modcs, <lerivcd from thc two-dimcnsionnl clostic inclusion model opplicd 
to the Snn Fcrnnndo Vnllcy, whose periods lic in thc rnni:c from :J to 5 scc. 

P-wave conversions in cmbnnked scdirnent-lilled vallcys with characteristics similar 
to those or the San Fernando Vnlley nnd within the relevant period rnnge (Bard 
nnd Bouchon 1980n, h; 1985). 1'o study these phenomenn, a new method was 
introducecl that nllows cnlculntions using the actual ¡¡eographical fcntures or the 

'. 
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FIG. 5, Amplification contour linea oblnincd írom cquoLion (10) where lhe rclntive wcight.s e,., wcre 
fil:ed using the refcrence rock 11ite R1 of Figure 3, nnd lhc phnses wcrc lllkcn modulo Jr, Noticc the two· 
maxima Jocated at poinla P, and P2• 1 

basin's border. The collective response solutions hnvc stationary wave charncteris
tics, which is npproprinte for the permnnent vibrntion nnture of the microtremor 
data. The npplication of the present ideas und method should nlso be possible for 
enrthqunke data nnd, in fact, are being applied to different nspects of the San 
Fernando earthquake of 1971, nlbcit supplcmcnted with othcr time-dependcnt 
techniqucs (Alvnrez-Tostado et al., work in progress). 'I'his mny serve as a reliable 
guide forexpensive three-dimensional calculntions. Furthermore the present method 
itself is an economicnl way of obtaining microzonation and enrthquake dnmnge 
predictions, as has been done for the Septcmbcr 1985 mncroseisms in Mexico City 
(Flores et al., 1987; Seligman et al., 198!1). 

Befare closing wc would like to give a dctnilcd discussion of the prcscnt limitations 
ofour npproach nnd also ofits relation to more trnditionnl techniques. One criticism 
of the prcsent model is its two-dimensional charnctcr. In fnct our model would only 
be exact for infinitely dcep basins, for which thc soft-inclusion model tends to thc 
"sediment-filled trench" limit (ns dcfincd by Bnrd nnd Bouchon, 1985). In any case, 
the details of the San Fernando Vallcy's bottom are not nccounted for ·here. To 
solve the tltree-dimcnsional system would be outsidc the limits of feasibility if one 
wants to include the detailed sltnpe and structure of the bnsin. But these three
dimensional studies are not currently practica! for the following reasons. First, the 
d~tails of tite San Fernando V alley's bottom are only partially known (see Pigs. 1 
and 2), nnd this would Iend to tite introduction of uncertninties. Second, Bard nnd 
Bouclton (1985) show that Cor embanked vnlleys with a high impednnce contrast, 
the resonance mechanism results mainly from lateral interfcrenccs, bcaring little 
relation to vertical modes. Third, we rathcr prefer to use our horizontal two-
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Fro. 6. CompnriRon ofthe contour linea of J(ngnrni el al. (J9RG) and the cqulvalenl contour linea írom 
our moJel, taken from FitclJre 6, 

dimensional modcl to supplemcnt thc trnditionnl one-dimcnsionnl (vertical inci
dence) studies. 

Actually, the scismic cffects of thc unconverted incident waves are nnturally 
present and mny be studicd by thc trnditionnl one-dimensionnl approoch. However, 
pnrt of the incident SV wnves gencrnte th~ importnnt phenomenon of horizontally 
propagating wnves which carry u lnrge pnrt of thc energy. Furthermorc, the latter 
play an essentially ncw role, which consists in establishing stntionary pntterns by 
rellections in the bnsin's boundnry. This in turn implies a resonnnce effcct (i.e., the 
collective response of thc sediment region ns n whole) which gives rise to large 
differential nmplilicntions. This hns bcen stressed in our work (Flores et al., 1987) 
on the dnmnge pntterns in Mexico City during the September 1985 cnrthquokes. 
Thus our modcl does not pretend to replnce, but rother to supplement, other 
opproochcs, with onc important distinction: wc con solve tite lotcrnlly propogoting 
waves with arbitory boundnries ond obtain the relntive omplilicotion pnttern within 
the bosin's surface, where the actual human losscs occur. 
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Wc have cnlculated n completely enclosed bnsin disrcgnrding Son Fernnndo's 
narrow extensions towurds Pnsndenn nnd Los Angeles. We havc cnrried out extcn
sive tests on this aspect renching thc conclusion thnt this only implies smnll local 
deformations of the contour lines adjncent to these ext.cnsions. Finally our model 
uses only a compressionol wave stntionnry pnttcrn, oncl it also prcsuposes pcrfcct 
reflections nt the edges. These lnsL nspects hnve nlready bcen discussed in the 
Introduction. 

We can tben state the following: Bnrd nnd Bouchon (1980a, b; 1985) bnve shown 
that for embanked valleys the effecta of the boundnry are essentinl to understand 
the response of the sediments. A thrce-dimensional cnlculation for a real enclosed 
basin under these conditions is not yet fensiblc. We hnvo given Itere a horizontal 
two-dimcnsional modcl, which requires only modest computntionnl cfforts ond still 
nllows tite gcnernlization of the "edge effccts" to nccount for thc extended geogrnph
ical basin. Furthermore it nllows n rcnlistic dcscription of the experimental micro
tremor datn in the San Fernando Vnlley. 

In conclusion we believe that our results prcsenled herc nnd elscwhere (Flores 
et al., 1987; Seli¡¡man et al., 1989) nre indicalive thnt. border effecls cnn be quite 
important in understanding seismic dala. 'l'his probnbly mcnns lhnt fulure studies 
concerning enrthquokcs or microtrcmors in cncloscd scdimcnlary hosins should 
take into account tite horizontnlly J>l'Opngnling wavcs predicted by Bnrd and 
Bouchon. The possibility of the gcnerntion of stntionnry pntterns (i.c., resonnnccs 
over the whole bnsin's surfnce), which certainly should dccisively contributc to 
differentinl nmplificntion nnd time-duration phenomenn, must nlwnys be kept in 
mind. 
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