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RESUMEN 

En este trabajo se analiza la actividad microslsmica bajo la 

estación central de Tetitlán de la red telemétrica de Guerrero durante 

el periodo de 1987 a 1992 con el objeto de determinar la anisotropla 

en la Brecha de Guerrero. La dependencia de la velocidad s!smica con 

el azimut 

evidencias 

en al área se analiza con el objetivo de encontrar 

de anisotrop!a en la corteza. Los sismogramas 

correspondientes a eventos localizados dentro de la ventana de ondas S 

muestran evidencia de birrefringencia en los hodogramas del plano 

horizontal y en algunas ocasiones en el plano vertical-transversal. La 

dirección media de polarización de la onda S rápida se correlaciona 

con la dirección del principal sistema de fracturamiento en la zona y 

con la del esfuerzo compresivo máximo. El análisis de los tiempos de 

retraso y del porcentaje de anisotrop!a relativo a las dos fases S con 

respecto a la profundidad permite asignar la zona más anisotrópica a 

la parte más somera de la corteza terrestre. El efecto del filtrado de 

sismogramas en la estimación de la polarización de la onda s rápida 

as! como en la determinación del retraso entre ondas s se investiga 

para una banda de frecuencias (4 a 20 Hz). El filtrado de los 

sismogramas no afecta sustancialmente la dirección de polarización de 

las ondas S siempre que el filtro esté centrado en la frecuencia 

central de la señal. Asimismo, el filtrado puede restituir la 

linealidad de la fase del espectro cruzado de las componentes 

horizontales, lo cual permite estimar el retraso entre ondas S. Por 

otro lado, las técnicas del análisis de polarización más utilizadas en 

la slsmologla se discuten y se propone la utilización del espectro 

cruzado de las dos componentes horizontales como una herramienta para 

incrementar la confiabilidad en la interpretación de los parámetros de 

la birefringencia de ondas s. Se observó una disminución temporal 

significativa de los valores promedio del retraso entre ondas S (33 

msl para la transición de 1990 a 1991. Este brusco descenso coincide 

con el inicio de 1991 y parece estar asociado al sismo del 29 de 

Diciembre de 1990 (18:19:47) de magnitud 3.8, el único evento 

importante relativamente cercano (38 Km) en un periodo de 20 d!as 

centrado en el inicio de 1991. 



ABSTRACT 

Microseismic activity in the perlad 1987-1992 under the Tetitlán 

central station of the Guerrero telemetric network is analyzed in this 

work in arder to characterize the anisotropy in the Guerrero Gap. The 

azlmuthal dependence of the seismic velocity in the studied area is 

analyzed in arder to flnd evidence far anisotropy in the Earth's crust. 

Seismograms correspondlng to events located inside the shear-wave wlndow 

showevidence of birrefringence in the hodograms of the horizontal plane, 

and sometimes in the vertical-transverse plane. The mean shear-wave 

polarization directlon of the fast wave correlates well with the 

direction of the most important fracture system in the studied area as 

well as with the maln compressive stress direction. The analysis of 

delay times and of the percentage of anisotropy associated to the two 

S-wave phases with respect to depth allows to assign the most 

anisotropic zone to the shallower part of the Earth's crust, a!though 

its limits could not be well established. The effect of seismogram 

filtering on the estimation of the fast S-wave polarization and the 

S-wave delay is investigated far a frequency band (4 to 20 Hz). The 

filtering of seismograms does not significantly alterthe shear-wave 

polarization direction provided that the band-pass filter is centered in 

the main central frequency. On the other hand, the filtering can recover 

the phase linearlty of the cross-spectrum of the horizontal components, 

allowing the shear-wave de!ay estimation. The most important methods of 

the polarization analysis which are used in seismology are discussed 

and the cross-spectrum of the horizontal components is proposed as a 

method to lncrease the likelihood in the interpretation of the S-wave 

birrefringence parameters. A temporal decrease of 33 msec in the average 

delay values was observed in the transition from 1990 to 1991. This 

sharp decrease coincides with the beginning of 1991 and seems to be 

associated with the 29 December 1990 (18:19:47) earthquake (Me =3.8), 

which is the only important event relatively nearby (38 Km) during a 

perlad of 20 days centered in the beginning of 1991. 
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INTRODUCCION 

El análisis de la anisotropía sísmica está adquiriendo cada 
vez mayor importancia en la sismología debido al creciente número de 
observaciones que indican que el comportamiento de los materiales que 
conforman la corteza y el manto terrestre presentan características 
que se desvían de lo esperado para un medio puramente lsotrópico. 

La propagación sísmica en un medio anisotrópico es un 
fenómeno complejo si se le compara con el caso isotrópico. Sin embargo 
es posible realizar simplificaciones considerables en el tratamiento 
del fenómeno debido a que la corteza terrestre puede considerarse en 
muchos casos como un cuerpo transversalmente isotrópico con eje de 
simetría vertical, como es el caso de una secuencia repetitiva de 
capas delgadas o con eje de simetría horizontal como en el caso de un 
medio con fracturas o microfracturas verticales alineadas por el 
esfuerzo. 

La anlsotropía sísmica asociada a la acumulación de esfuerzos 
es uno de los aspectos que ha despertado más Interés por sus 
aplicaciones potenciales a la predicción sísmica (Gupta,1973, Crampin 
et al., 1990). Es un hecho comprobado en el laboratorio que la 
aplicación de un esfuerzo compresivo en una dirección determinada 
sobre un material se traduce en anlsotropía de velocidad (Dahlen 1972, 
Engelhard, 1988). Sin embargo la aplicación de estos estudios a la 
sismología, se encuentran en una etapa inicial debido a la falta de 
observaciones que apoyen la teoría de la dilatancia extensiva 
(Crampin, 198S), asi como a las complejas condiciones de la corteza 
terrestre y las diferentes características de los sismos que pudieran 
Influir en la precisión de las mediciones de los parámetros con los 
que se puede cuantificar la anisotropía. Es por ello que existe mucha 
controversia en cuanto a la posibilidad de observar efectos 
premonitorios a un temblor por medio del análisis que hasta hoy se ha 
hecho de dichos parámetros (Aster et al., 1990, Wyss, 1991). Por otro 
lado aún no ha sido desarrollada una teoría que involucre directamente 
las observaciones a la teoría de la predicción. 

La instalación de sensores de tres componentes en algunas 
redes sísmicas del mundo ha permitido el estudio de la anlsotropía 
sísmica a través del fenómeno de blrrefringencia de ondas S. Las 
ondas S son más sensibles a la anlsotropía sísmica que la onda P y 
además permiten estudiar este fenómeno con una sola estación. Debido a 
que el fenómeno de blrrefrlngencla de ondas S no solo se observa en 
materiales intrínsecamente anlsotrópicos como los cristales de las 
rocas del manto, sino en todo tipo de rocas con granos y fracturas o 
microfracturas alineadas por los procesos geodinámlcos y/o la 
gravedad, sus aplicaciones potenciales a las ciencias de la Tierra son 
muy numerosas. 
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Las aplicaciones de la anisotropía de ondas P y S a la 
caracterización geológica y geofísica del medio terrestre han tenido 
mayor éxito que el aspecto de la predicción, tanto a nivel regional 
como de estudios locales (p. ej. de yacimientos petroleros). Por medio 
del análisis de la anisotropía de la onda P en varias estaciones ha 
sido posible delimitar provincias tectónicas subcrustales en Europa 
Central (Babuska y Plomerova, 1989). Por otro lado, las aplicaciones 
más comunes de los estudios de birrefringencia de ondas S a las zonas 
sísmicamente activas han sido la correlación de las direcciones de 
polarización de la onda S y los retrasos entre ondas S con las 
condiciones tectónicos de la zona, por ejemplo con la direción de los 
esfuerzos principales, existencia de zonas de fractura y delimitación 
de zonas de anisotropía en la corteza y manto terrestres (Chen et al., 
1987; Bowmann y Ando, 1987; Kaneshima y Ando 1989). En cuanto a las 
aplicaciones de la birrefringencia de ondas S, observada en mediciones 
de pozo, a los yacimientos petroleros, ha sido posible la 
identificación de zonas fracturadas (Liu et al., 1991) así como la 
estimación de parámetros como densidad de fracturamiento y densidad 
de poros y su relación con la permeabilidad (Brodov et al., 1991). 

El objetivo de este trabajo fué utilizar por primera vez los 
datos disponibles en México de registros sísmicos de tres componentes, 
grabados durante un perido de tiempo relativamente grande , y en una 
zona de gran interés sismotectónico, para obtener información sobre 
las condiciones de la corteza terrestre a través del estudio de las 
propiedades de birrefringencia de la onda S así como una evidencia 
indirecta del estado de esfuerzos en la zona a través de la variación 
temporal de los retrasos. 

Debido al volumen cada vez mayor de registros sísmicos de 
tres componentes que se registra en las zonas sísmicamente activas del 
mundo es necesario desarrollar una metodología práctica y confiable 
para medir los parámetros de la birrefringencia de ondas S. Las 
características complejas del fenómeno de generación de sismos han 
impedido hasta hoy encontrar un algoritmo de detección aplicable a 
todos los casos. Sin embargo, como se demuestra en el presente 
trabajo, el uso combinado de varias herramientas matemáticas permite 
una estimación más confiable de los parámetros de la anisotropía. 
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l. GEOLOGIA DEL AREA 

1.1 Introducción. 

La Brecha Sísmica de Guerrero es una porción de la costa del 
estado del mismo nombre situada entre Acapulco y Petlatán. Debido a la 
generación de sismos de gran magnitud en el pasado y la ausencia de 
actividad en el presente, ha crecido el interés en estudiar a fondo la 
geología ·y sismicldad de esta zona ya que se espera que allí se genere 
un sismo de gran magnitud en un futuro próximo como resultado del 
proceso de subducción de la Placa de Cocos bajo la Placa 
Norteamericana (Nishenko y Singh, 1987; Suárez et al., 1990). El 
conocimiento de la geología estructural y la litología de Guerrero, en 
especial de la reglón costera es básico para la interpretación 
sismotect6nica y para la mejor comprensión de los mecanismos de 
transmisión y atenuación de la energía sísmica de la costa hacia el 
continente, efectos de anlsotropía de velocidad, etc. Las formaciones 
geológicas presentes en el área de estudio, en su mayor parte de tipo 
volcanosedimentarias y metamórficas intrusionadas por batolitos, 
influyen directamente sobre los parámetros sísmicos a través de sus 
características como son : densidad, dirección de lineamientos, edad, 
etc., así como su situación espacial y contactos. 

1.2 Marco geológico regional. 

El marco geológico regional de la brecha de Guerrero lo 
constituye la porción central de la Sierra Madre del Sur. Dicha 
porción limita al oriente, a la altura de la línea Ixtapan de la 
Sal-Taxco-Iguala, con la plataforma Guerrero-Morelos, enclavada dentro 
del Eje Neovolcánico (Flg. 1.1). En dicha plataforma se depositaron 
potentes sedimentos marinos de edad principalmente cretácica ( Fries, 
1960 ). En la siguiente tabla se resume la litología y ambiente 
geológico de la Sierra Madre del Sur. 

TABLA 1.1 SIERR~ MADRE DEL SUR 

AREA LITOLOGIA DOMINIO EDAD 

Norte : sedimentos plataforma Mesozoico 
Colima, 
Norte de vale. -sedim. arco insular Mesozoico 
Guerrero volcánico-mar 

marginal 
Central : 

NW de Gro., volc.-sedim. arco insular- Jur. y Cret. 
w. de Edomex., mar marginal 
S. de Mlch. 

volcánicas y continental Cenozoico 
sedimentarias 

Sur : metamórficas ralees de un Mesozoico 
S. de Guerrero arco magmátlco 
Oaxaca 

batoiitos Terciario 
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Durante el Jurásico Superior (210-145 mal y principalmente 
durante el Cretácico Inferior (140-95 mal se desarrollan en Ja porción 
centro-meridional de México, dos dominios geológicos bien 
diferenciados: al occidente se desarrolla un sistema de arcos 
volcánicos cuyos productos son secuencias sedimentarias, volcánicas 
y voicanoclásticas; al oriente se forma un sistema de cuencas y 
plataformas donde se depositan principalmente sedimentos calcáreos 
( Morán Zenteno, 1986 l. El estudio detallado de las unidades 
vulcanosedimentarias y metamórficas de la Sierra Madre del Sur ha 
traido como consecuencia el planteamiento de varios modelos evolutivos 
para explicar su compleja estructura en términos de arcos volcánicos 
y eventos magmáticos intrusivos de edades diferentes, de diferencias 
en la polaridad de la subducción así como de terrenos 
tectonoestratigráficos. 

Un terreno se define como un área que tiene características 
tectónicas y estratigráficas similares que la diferencian 
sustancialmente de las reglones vecinas. El registro estratigráfico 
define Ja homogeneidad espacio-temporal del terreno. Los límites entre 
terrenos vienen dados por grandes fallas tectónicas y por 
discontinuidades abruptas en la estratigrafía que no pueden explicarse 
como cambios de facies o inconformidades. En el caso del sur de 
México, todos los terrenos tienen límites tectónicos con basamentos 
aparentemente diferentes, pudiendo tener cubiertas sedimentarias 
comunes ( Campa y Caney, 1983 l. 

Aunque la zona de estudio del presente trabajo se localiza 
totalmente dentro del terreno Xolapa, dada la cercanía del área con el 
terreno Guerrero, ambos terrenos se discutirán a continuación. La 
Figura 1.2 muestra la extensión de dichos terrenos. 

l. 1.1 El Terreno Guerrero. 

El Terreno Guerrero ocupa gran parte del occidente de México 
y abarca entre otras regiones el estado de Michoacán y el noroeste de 
Guerrero. En la costa del Pacífico se extiende desde Bahía de Banderas 
en Jalisco hasta la región de Zihuatanejo. 

Esta unidad es un terreno compuesto ya que muestra gran 
variedad de litologías, estratigrafías y estilos estructurales. Campa 
y Caney (1983l lo subdividen en tres secuencias separadas o 
subterrenos, por sus diferencias en estratigrafía, grado de 
metamorfismo y estilo deformaclonal. Sin embargo todos están 
compuestos por secuencias volcánicas submarinas y sedimentarias, 
siendo su edad cuando menos del Jurásico tardío al Cretáclco Medio. 
Los subterrenos identificados hasta hoy en este complejo son : 

1) Teloloapan-Ixtapan 
2l Zihuatanejo 
3) Huetamo 

6 



Las secuencias mesozoicas volcánicas y sedimentarias del 
terreno Guerrero se encuentran intrusionadas por numerosos plutones 
calcialcalinos del Cretácico y del Terciario Inferior ( Damon et al, 
1984, Schaaf, 1990 ). Estos se encuentran cubiertos en su mayor parte 
por rocas volcánicas del Cenozoico. La fig. 1.3 muestra las 
localidades tipo y las columnas estratigráficas de los subterrenos del 
terreno Guerrero (Campa y Coney, 1983, Ramírez et al., 1991), cuyos 
límites y extensión se desconocen. 

El subterreno Teloloapan-Ixtapan está ·constituido por una 
secuencia volcánica y volcanoclástica andesítica interestratificada 
con calizas, lutitas y areniscas ( Campa y Coney, 1983 ). En 
diferentes localidades se ha observado que la base del terreno 
Teloloapan, constituida por lutita negra contiene capas de arenisca y 
conglomerado de cuarzo cristalino. Esto parece indicar que el arco de 
Teloloapan o parte de el se desarrolló sobre una corteza de tipo 
granítico ( Vida!, !99la ). El límite oriental del terreno, en el 
estado de Guerrero, está marcado por una falla inversa con orientación 
hacia el este, localizada sobre calizas de plataforma cretácicas, 
pertenecientes al terreno Mixteco. 

El subterreno Huetamo se conoce bien en el estado de 
Michoacán, donde está constituido por sedimentos vulcanoclásticos 
marinos del Jurásico Superior que subyacen una secuencia de lutitas y 
areniscas tipo flysch (Campa y Coney, 1983). 

El subterreno Zihuatanejo se extiende a lo largo de la costa, 
al sur de Puerto Vallarta, existiendo importantes afloramientos en 
Colima y en la parte sur de Michoacán. Está constituido principalmente 
por rocas volcánicas andesíticas, calizas con fauna del Albiano 
interestratificadas y algunas lutitas, areniscas y conglomerado 
(Campa y Coney, 1983). 

En base a la litología de los subterrenos mencionados, se ha 
interpretado la geología del terreno Guerrero como el producto de la 
evolución de arcos insulares que formaron la Sierra Madre del Sur 
(Campa y Ramírez, 1979; Urrutia y Valencio, 1986 ; Ortiz et al., 
1991) Una interpretación alternativa es que este terreno se formó a 
partir de la actividad volcánica de arcos continentales ( Vida!, 
199lb ). Mientras que los subterrenos Zihuatanejo y Teloloapan 
muestran secuencias vulcanosedimentarias y lavas andesíticas, así como 
calizas, lutitas y areniscas, la reglón de Huetamo, localizada entre 
ellos, no presenta lavas andesíticas, aunque si sedimentos 
volcanoclásticos, por lo que se le considera una zona de transición 
entre arcos volcánicos. Los afloramientos vocánico-sedimentarios de la 
Sierra Madre del Sur representan el dominio mesozoico de arco insular 
mar marginal, la Plataforma Guerrero-Morelos el dominio mesozoico 
continental y el sector Huetamo-Teloloapan, una zona de transición 
(Campa y Ramírez, 1979). Según este modelo, el arco jurásico de 
Teloloapan migró en su actividad hacia el occidente durante el 
Cretácico, formando el arco de Zihuatanejo. Otros autores han 
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propuesto que durante el Jurásico Superior y el Aptiano-Albiano, un 
borde de placa al este del bloque Guerrero-Morelos estuvo activo, 
subduciéndose hacia el occidente, dando lugar al ascenso de magmas que 
formaron el arco volcánico entre Huetamo y Teloloapan (Urrutia y 
Valencia, 1986). 

Tomando en cuenta la historia común de deformación y 
metamorfismo, Ramírez et al., (1991) consideran que la región de 
Teloloapan-Arcelia constituye un arco magmático y que Zihuatanejo y 
Huetamo probablemente estén asociados entre sí pues ambos muestran 
influencia continental en sus productos volcánicos. Por otro lado, en 
Palmar Chico, Michoacán, 42 Km al NW de Arcelia, se han encontrado 
secuencias de rocas ultramáficas que han sido identificadas como 
ofiolitas. Dichas rocas parecen ser características de mares 
marginales (Pearce, 1980), lo que indicaría que la cuenca marginal de 
Arcelia se extiende por lo menos hasta esta zona. 

El terreno Guerrero se or1gmo muy probablemente como 
producto· del volcanismo, plutonismo y sedimentación en un dominio de 
arcos de islas asociado a un límite convergente de placas que después 
fueron acresionados a la margen continental ( Campa y Ramírez, 1979; 
Damon et al., 1981). Por otro lado, Carfantan (1981) propone que las 
secuencias volcanosedimentarias del terreno Guerrero se acumularon en 
una cuenca océanica marginal entre un arco insular al occidente y el 
borde oriental continental constituido por los terrenos Mixteca y 
Oaxaca. 

Una hipótesis, basada en estudios paleomagneticos, que 
podría explicar la presencia de terrenos alóctonos en la costa 
suroccidental de México, es la de un transporte tectónico hacia el 
norte de fragmentos del borde continental de la margen occidental de 
Norteamérica y México durante el Cretácico Tardío y el Paleoceno 
(Beck et al., 1981). Esta hipótesis es compatible con la presencia de 
la placa de Kula frente al margen occidental de Norteamérica, cuyo 
avance hacia el norte podría haber producido convergencia oblicua 
entre placas y el arrastre de fragmentos del borde continental. Otros 
estudios paleomagnéticos más recientes con datos locales (Bohnel et 
al., 1989) indican que el terreno Guerrero no sufrió rotaciones 
aparentes significativas ni tampoco desplazamientos considerables en 
latitud desde el Cretácico Medio. 

La Figura 1.4 (INEGI, 1984) muestra la geología superficial 
del terreno Guerrero y parte del terreno Xolapa. 

l. l. 2 El Terreno Xolapa. 

Este terreno está compuesto de varias unidades cristalinas 
constituidas por rocas metamórficas y plutones graníticos, lo que se 
denomina Complejo Xolapa, así como de algunos cuerpos sedimentarios 
que las sobreyacen ( De Cserna, 1965 ). El terreno Xolapa ocupa la 
porción pacífica del sur de Guerrero, desde la región vecina al norte 
de Acapulco y se continua por toda la costa de Oaxaca. A este complejo 
se le asigna un espesor mínimo de 10 km, una longitud mínima de 500 km 
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y una anchura máxima de 75 km (Ortega Gutlérrez, 1981). En general 
este complejo está constituldo por mlgmatltas, gnelses y esquistos de 
facies anfibolita que son el resultado del metamorfismo tanto de 
rocas lgneas como de rocas sedlmentarlas (Ortega Gutiérrez, 1981, 
Morán Zenteno, 1986 J. Los gneises de este complejo tienen un rumbo 
domlnante noroeste-sureste con llneaclones en la misma dirección e 
incllnaciones al noreste y suroeste ( Kesler, 1973). 

Los cuerpos cristalinos del terreno Xolapa se formaron en dos 
etapas de magmatlsmo de acuerdo a fechamientos isotópicos de Rb - Sr 
( Morán Zenteno, 1991 l : 

1) Emplazamiento de plutones deformados, relacionados 
probablemente con el metamorflsmo regional y anatexls del complejo 
Xolapa desde el Jurásico hasta el Cretáclco Temprano (144 a 128 ma). 

2) Emplazamiento de plutones no deformados durante el 
Paleogeno ( Terciario Temprano ), los cuales afloran extensamente en 
la reglón ocupando hasta un 50 7. de la superflcle del terreno Xolapa. 

· El Complejo Xolapa se encuentra separado de los otros 
terrenos por diferente franjas milonltlcas que constituyen fallas 
que en algunos casos tienen gran extensión (flg. 1.5). De norte a sur 
se han localizado las siguientes (Ratschbacher et al., 1991) : 

- Al sur de Tierra Colorada se encuentra una franja 
mllonltica con componente lateral izquierda y rumbo WNW-ESE que 
constituye el limite NE con el terreno Mlxteco. 

- Al norte de Ayutla se encuentra otra zona milonltica 
subvertical y ruinbo WNW-ESE que limita con el terreno Mixteco. 

- En Oaxaca, al norte de Puerto Escondido se encuentra la 
falla de Juchatengo con orientación paralela al borde continental que 
pone en contacto el terreno Xolapa con el Mixteco. En el área de 
Juchatengo tiene una orientación NW-SE. 

- En Oaxaca, al norte de Pochutla se encuentra la falla de 
Chacalapa que pone en contacto el terreno Xolapa con el terreno 
Oaxaca; esta falla esta separada de la anterior por el llneamiento de 
Colotepec (Ortega Gutiérrez et al, 1986). 

En base a las fallas anteriores se ha interpretado un 
movimiento de levantamiento del terreno Xolapa en relación al terreno 
Mixteco y el terreno Oaxaca ( Morán Zenteno, 1991 ). 

La edad del complejo Xolapa no se conoce con certeza debido a 
la Inconsistencia de los fechamlentos isotópicos que arrojan edades 
desde el Cámbrico hasta el Terciario. Guerrero et al. (1978) indican 
que el evento termal más antiguo aconteció durante el Jurásico en base 
a los métodos de U-Pb (165 ± 3 mal y Rb-Sr (180 ± 84 ma ). 
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1.1.3 Sistemas de fracturas. 

Los terrenos Guerrero y Xolapa muestran varios sistemas de 
fracturamiento que se han interpretado de imágenes de satélite 
y fotograflas aéreas (INEGI, 1985). Algunos de estos lineamientos 
geológicos también aparecen en la carta tectónica de México que solo 
toma en cuenta información apoyada con trabajos de campo bien 
documentados (Padilla et al., 1989). La Figura 1.6 muestra los 
sistemas de fallas interpretados a partir de fotograflas aéreas de la 
zona de estudio durante la presente investigación. En este mapa se 
observa que el principal sistema de fracturamiento en la zona de 
Guerrero tiene un rumbo NE-SW que se correlaciona con la dirección de 
la subducción. Otro sistema de menor Importancia es oblicuo al 
primero y subparaielo a la costa. De Cserna (1965) reportó varias 
fallas observadas e inferidas en la parte centro-meridional del estado 
de Guerrero, la mayorla de las cuales mostraban una tendencia 
general N 23• E. 

En otras zonas slsmicas del mundo (p. ej. norte de Chile), 
existen fallas de rumbo asociadas a la subducción cuando el esfuerzo 
horizontal máximo es aproximadamente perpendicular a la trinchera 
oceánica CJarrard, 1983). Sin embargo en el caso de México donde la 
dirección de la subducción forma un ángulo de aproximadamente 70• con 
la trinchera, la actividad slsmica no parece estar correlacionada a 
este tipo de fallas, pues no se observan mecanismos focales de falla 
transcurrente ni alineación de epicentros asociados a fallas 
regionales de rumbo. En base a la interpretación de fotograflas 
LANDSAT, Johnson y Harrison (1990) proponen !a existencia de una gran 
falla denominada Chapala-Oaxaca, pasando al norte de la presa de 
Infiernillo y Chilpancingo y continuando hasta Oaxaca, la que junto 
con la trinchera de Acapulco constituirla el par de fallas 
transformadas asociadas a la subducción. A pesar de que no existen 
evidencias geológicas en el campo de dicha falla, se han observado 
algunas alineaciones de réplicas que estarian localizadas sobre dicha 
falla como por ejemplo en el caso del sismo de Petatlán Ms=7.6 
ocurrido el 14 de marzo de 1979 (Vaidés, 1993). 
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Flg. 1.6 Fracturamiento en el área de Tecpan de Galeana, Guerrero 

interpretado a partir de fotografías aéreas de la zona. Las rocas 
granodioríticas (Gr-Gd) muestran un sistema preferencial dé 
fracturas en la dirección NE-SW, mientras que los lineamientos en 
el gneiss (Gn) que tienen una dirección NW-SE han sido 
interpretados como foliación. La litología fué tomada de la carta 
geológica de Zlhuatanejo E 14-7-10 (INEGI, 1985), 
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2. SISMOTECTONICA DEL AREA 

La zona de subducclón mexicana, en especial la parte central 
de Guerrero ha sido objeto de varios estudios sobre sismicidad y 
tectónica para conocer mejor la geometrla de la placa, el proceso de 
generación de grandes sismos en el área y evaluar el riesgo slsmico. 
Esto es debido a que se ha determinado que presenta una gran 
probabilidad de ocurrencia de un sismo de magnitud Ms > 7.0 en un 
corto plazo (Suárez et al., 1990). 

2.1 Marco tectónico regional. 

El rasgo tectónico principal de la costa de Guerrero es la 
Trinchera Mesoamericana, que se extiende desde las costas de Colima 
hasta Centroamérica por unos 3000 km y corre paralelamente a la costa, 
localizandose a unos 60 km de la misma en el área de Guerrero. La 
Placa de Cocos se subduce a lo largo de la trinchera bajo la placa 
Norteamericana y la placa del Caribe. El punto triple de unión entre 
estas placas no está bien establecido, pero probablemente se localiza 
en el Golfo de Tehuantepec conformando no un punto, sino una zona de 
deformación (Guzmán-Spezlale et al., 1989). 

La zona de subducción de la placa de Cocos bajo la placa de 
Norteamérica abarca la linea de costa que va de IS• a 20• de latitud 
Norte y de los .92• a los 105• de longitud Oeste (Burbach et al, 1984). 
Los principales rasgos fisiográficos que delimitan la zona de 
subducción mexicana son la Trinchera de Acapulco, la zona de falla de 
Orozco, y la Cordillera de Tehuantepec (flg.2.1). Estos dos últimos 
rasgos topográficos están orientados casi paralelamente a la dirección 
de la subducción, estando sujetos al mismo proceso. La Trinchera de 
Acapulco es una depresión paralela a la costa con profundidades que 
alcanzan Jos 5290 m, con una diferencia de nivel entre la profundidad 
máxima de la fosa y la llanura abisal de 1790 m (Jarrard, 1986). La 
margen continental al NW de la dorsal de Tehuantepec es estrecha con 
cañones submarinos, mientras que al SE la margen continental es amplia 
con cuencas de arco volcánico (Shipley et al., 1980). La subducclón 
de la placa de Cocos bajo la placa Norteamericana desde la región de 
Michoacán hasta Oaxaca es de ángulo bajo, mientras que al SW de la 
dorsal de Tehuantepec, la subducción bajo la placa del Caribe tiene un 
ángulo de 45 a 50• (Ponce et al., 1992). En el limite de la placa de 
Cocos con la placa de Rivera, al NW, en la región de Jalisco hay un 
cambio rápido en la Inclinación de la subducclón que alcanza los 50• 
(Pardo, 1993). 

El espesor de la corteza océanica cerca de Acapulco se ha 
estimado en 9 km en base a estudios slsmicos marinos y mediciones 
gravimétrlcas y magnetométricas (Couch and Woodcock, 1981). Por otro 
lado, el espesor máximo de la corteza continental en la zona de 
subducclón se ha estimado en 50 Km (Suárez et al., 1990). 
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Para la zona de Guerrero, Suárez et al., (1992) han estimado 
un modelo de corteza con un espesor total de 34 km y una velocidad 
promedio de onda P de 6. 75 km/s, en base al análisis de primeros 
arribos de ondas refractadas, utlllzando el principio de Velocidad 
Aparente Minlma (Matumoto et al., 1977). Este modelo es una 
modificación del modelo inicial de la costa de Guerrero derivado por 
Valdés (1982) en base a las réplicas del temblor de Petatlán. El 
modelo anterior ha sido mejorado recientemente por Pardo 
(comunicación personal) quien utilizó además una red temporal entre 
Acapulco y Zihuatanejo. Este modelo es el siguiente 

Vp/Vs = 1.75 

Vp (km/s) 

5.0 
6.5 
7.1 
7.4 
8.0 

H (km) 

o.o 
10.14 
18.36 
23.42 
34.0 

Este modelo, por ser de capas horizontales, es apropiado 
hasta unos 60· Km de la costa ya que después los espesores crecen por 
efecto de la subducción. 

2.2 - Caracterlsticas de la subducción. 

La gecimetria de la subducclón a profundidad, se encuentra 
claramente marcada en el área por la actividad slsmica de la zona de 
Wadati-Benioff. El echado de la Placa de Cocos varia, incrementándose 
hacia el sur. En el área de Michoacán es de unos 9o, en Guerrero de 
unos 12•, en Oaxaca de unos 14• y en el área de Tehuantepec de unos 
45• (Novelo-Casanova, 1980; Burbach et al., 1984; LeFevre y McNally, 
1985). Este cambio en la Inclinación de la placa al sur de la dorsal 
de Tehuantepec, el cual ocurre gradualmente a lo largo de 150 Km, asi 
como la diferencia en cuanto a la máxima profundidad de los sismos 
Intermedios (80 km al NW de la dorsal de Tehuantepec y 200 al SW), 
parece indicar que la placa de Cocos se encuentra segmentada ( Ponce 
et al., 1992 ). Por otro lado parece existir otra segmentación menor 
cerca de los 99o W, donde la trinchera se lntersecta con la zona de 
fractura de O'Gorman (Slngh y Mortera, 1992). Estos autores Indican 
que el cociente de momentos slsmlcos de ondas P con respecto al basado 
en ondas S (Mos/Mop) es mucho menor en Oaxaca ( 1.5 ± 0.5 ) que al NW 
de los 99• W ( 3.1 ±1.3 ) y asocian dichas diferencias a cambios en 
las caracteristlcas de la interfase de la placa relacionadas con la 
mayor edad de la placa al SW de los 99• W. Al oeste de los 96• W, 
llmlte de la dorsal de Tehuantepec, los sismos llegan hasta los 100 Km 
de profundidad (Jlménez y Ponce, 1978; Burbach et al., 1984), pero el 
borde inferior de la zona de Wadati-Benloff se localiza alrededor de 
los 75 km de profundidad CDewey and Suárez, 1991). El pequefio angulo 
de la subducclón en la zona de Guerrero refleja probablemente que la 
placa lltósferica oceánica subducida es joven CBevis and lsacks, 
1984); la edad de la subducclón ha sido estimada en unos 15 ma 
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(Jarrard, 1986). La velocidad de convergencia de la placa de Cocos 
se incrementa de 1.6 cm/allo en Colima a 7.7 cm/allo en Oaxaca, 
siendo de 6.5 cm/allo para la zona de Guerrero con una dirección 
N 37• E (McNally y Minster, 1981; DeMets et al., 1990). 

Por otro lado, en la mayorla de las zonas de subducción en el 
mundo existen cinturones volcfmicos paralelos a la trinchera a 

·distancias de la misma correspondientes a profundidades de la placa 
subducente entre los !00 y 150 km; tal es el caso de la cadena de 
volcanes en Centroamérica (Cross y Pllger, 1982). En México el 
Cinturón Volcánico Transmexlcano tiene una dirección oblicua a la 
trinchera y Ja actividad slsmica es prácticamente nula en la región 
oriental y occidental de dicho cinturón, aunque la poca cobertura de 
estaciones slsmlcas en estas zonas posiblemente sean responsables de 
esta observación (Suárez, 1990). Aunque se ha propuesto en varios 
estudios la relación de este arco volcánico con la subducción CMooser, 
1972; Demant y Robin, 1975), existen otras teorlas para explicar su 
formación, entre ellas una que lo explica en términos de una falla de 
transformación lntraplaca (Cebull y Shurbet, 1987). La presencia de 
rocas calcoalcalinas tlplcas de cinturones volcánicos asociados a la 
subducción asl como de rocas alcalinas tlplcas de ambientes de 
apertura cortical en el occidente de México (Nelson, 1990) confirman 
el origen complejo de este cinturón volcánico. 

2.3 - Slsmlcidad regional. 

La región costera suroccldental de México, comprendida entre 
los estados de Jallsco y Oaxaca, constituye la zona slsmlca más activa 
del pals como resultado del proceso de subducción de la placa de 
Cocos. En esta zona se libera aproximadamente el 3 7. de la energla 
slsmica mundial (Suárez y Rosenblueth, 1980). La sismicldad cercana 
a la trinchera es prácticamente nula hasta unos 40 a 50 km de la 
misma; este fenómeno esta asociado a la presencia de sedimentos 
saturados y acrecionados de naturaleza plástica (Byrne et al., 
1988). Los epicentros se concentran en los estados de Michoacán, 
Guerrero y Oaxaca. Con la excepción del gran sismo de Jalisco en 
1932 de magnitud Ms = 8.2 (Elssler y Me Nally, 1984; Slngh et al., 
1985) y el sismo de Oaxaca de 1978 de magnitud Ms=7.8 (Stewart y 
Chael, 1978), los eventos de mayor magnitud ( Ms > 7 ) a profundidades 
menores a 40 km se concentran en las costas de Guerrero y Mlchoacán, 
lo que puede deberse al mayor acoplamiento de la placa de Cocos 
(Zúlllga y Tapia, 1992). La sismicidad asociada a las réplicas de 
eventos importantes con caracterlsticas de fallamlento inverso en la 
zona de subducclón mexicana se concentra a profundidades menores a los 
30 km (Stolte et al., 1986; UNAM Seismology Group, 1986). Por otro 
lado, los eventos bien localizados, a profundidades mayores de 40 km, 
implican que dichos sismos ocurren dentro de la placa subducidá. más 

· que en la interfase de la placa y son en su mayorla de tipo de 
fallamiento normal (Dewey y Suárez, 1991). 
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2.3.1 Periodicidad de ocurrencia de eventos de subducción. 

A lo largo de las zonas de subducción existen segmentos 
que tienen una relativa independencia de movimiento con respecto a la 
totalidad de la placa. En estas regiones, los sismos fuertes se 
repiten con un intervalo interevento más o menos regular, lo que se 
denomina periodo de recurrencia. Las brechas slsmicas son regiones que 
usualmente tienen dimensiones correspondientes a los segmentos 
mencionados y que han sufrido fuertes sismos en el pasado pero que no 
han experimentado un gran terremoto en un lapso que sobrepasa el 
periodo de recurrencia de la zona. En la zona de subducción mexicana, 
el periodo de recurrencia es de 32 a 56 al\os (Singh et al., 1981). 
Para la porción norte de la Placa de Cocos, McNally (1981) propone un 
periodo de recurrencia de 33 a 35 al\os para temblores grandes ( Ms :.: 
7.5 ). Las brechas de la zona de subducción donde no han ocurrido 
sismos mayores en ese periodo se consideran maduras. La ausencia de 
sismicidad para otros segmentos de esta área, en lapsos de tiempo 
mayores que los periodos de recurrencia normales podrlan deberse a 
rasgos topográficos como la Fractura de Orozco y la Dorsal de 
Tehuantepec que causan una subducción aslsmica en ciertas zonas 
(Eisller et al., 1984). Al romperse las brechas por efecto de los 
esfuerzos acumulados en el proceso de subducción, se originan sismos 
caracterlsticos con magnitudes entre 7 y 8. La longitud de ruptura de 
estos sismos se correlaciona con el tamal'ío de las brechas, pudiendo 
variar entre 50 y 200 km en la zona de subducción mexicana, siendo el 
ancho de las áreas de ruptura no mayor de 80 km (Suárez y Rosenblueth, 
1980). 

2.4 - La brecha slsmica de Guerrero. 

La brecha de Guerrero se localiza entre los paralelos 16• 45' 
y 17• 30' N y los meridianos 99• 30' y 101• W, inmediatamente al sur 
de la zona de ruptura de los temblores de Petatlán (1979) y Michoacán 
(1985) (fig. 2.2). Esta es una de las 5 brechas o gaps que hablan sido 
identificados como maduras hasta 1981, a lo largo de la zona de 
subducción mexicana: Jalisco, Michoacán, Guerrero, Ometepec y 
Tehuantepec (Singh et al, 1981, fig.2.2). En 1985 se rompió la brecha 
de Michoacán con dos eventos (Ms=8.2 y Ms=7.5) y actualmente se 
considera que la brecha de Guerrero es la que tiene un mayor potencial 
slsmico (Kelleher, 1973; Nishenko y Singh, 1987; Suárez et al., 1990). 
El periodo de recurrencia para la zona de Acapulco-San Marcos, en el 
limite sur del gap de Guerrero ha sido estimado en 50 al'íos para 
sismos de magnitud Ms :.: 7.5 ( Nishenko & Singh, 1987). Para la zona de 
Guerrero Central (100• - 101•) Nishenko (1989) sugiere periodos de 
recurrencia que varian de 50 a 70 años para eventos con magnitud Ms 
entre 7 .5 y 7. 8. Estas últimas estimaciones se han realizado por 
extrapolación del comportamiento de recurrencia slsmico en Oaxaca y 
por lo tanto dichos tiempos de recurrencia se consideran especulativos 
( Nishenko, 1989 ). Tomando en cuenta que en la costa de Guerrero no 
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han ·ocurrido temblores importantes durante los últimos 80 años al NW 
de Acapulco (lo que constituye propiamente el gap de Guerrero), ya que 
el último evento ocurrió en 1911 (Ms=7.8) y más de 30 al SE (sismo de 
1957, Ms=7.7), es de esperarse que el gap de Guerrero sea el próximo 
en romperse. La zona Inmediata al sureste (San Marcos) se considera 
con alto potencial ya que la estimación de su periodo de recurrencla 
es de 56 años (Nishenko y Slngh, 1987). 

Existen varias posibilidades en cuanto a la forma en que 
se romperá este gap. En caso de que se rompa en un solo evento, se 
puede generar un temblor de magnitud entre 7.9 y 8.1 (Astiz, 1987: 
Valdés, 1993). Otra posibilidad más es que se genere una serie de 
eventos grandes en la costa norte de Guerrero en un intervalo de 
tiempo corto como ocurrió con la secuencia de eventos grandes en esta 
zona en 1899 (Ms=7.7), 1908 (Ms=7.8), 1909 (Ms=7.5) y 1911 (Ms=7.8), 
los cuales rompieron aparentemente toda la brecha (Nishenko y Singh, 
1987). La forma en que se rompa el segmento de placa dependerá de la 
forma en que se acumule el esfuerzo tectónico, de la ley de fricción 
que gobierna el deslizamiento de la falla y de la heterogeneidad 
estructural de la región focal, entre otros aspectos. El número de 
parámetros y la incertidumbre sobre los mismos no permite la 
posibilidad de determinar con mayor precisión el tiempo y probabilidad 
de ocurrencia. 

2.5 Sismicidad en la Brecha de Guerrero. 

De acüerdo a un estudio reciente (Suárez et al., 1990) en el 
que se analizó la actividad mlcrosismica durante 20 meses, la Placa de 
Cocos provoca fallamiento de tipo inverso a profundidades menores a 25 
km, encontrándose ausencia de actividad entre 25 y 32 km de 
profundidad. En el rango de 32 a 45 km nuevamente se detecta 
actividad, pero en este caso predominan los mecanismos normales. Esta 
distribución en profundidad (fig. 2.3) se refleja en planta como dos 
bandas de simlcidad muy bien definidas (flg. 2.4) : 

- una faja costera de unos 35 km de ancho con hipocentros a 
profundidades de 10 a 25 km. 

-una faja continental separada de la faja costera con focos a 
profundidades entre 32 y 42 km. 

El echado de la placa subducente en esta zona es somero y se 
incrementa hasta 12• (Suárez et al., 1990). La solución compuesta del 
plano de falla de sismos someros Indica planos de falla con echado en 
la dirección NE. Se estima que la placa se dobla a una profundidad 
de unos 30 km, la cual limita la región en que se generan los sismos 
someros. La proyección vertical de los epicentros con profundidades 
mayores de 45 km, localizados hasta 200 km de Ja costa, indican una 
trayectoria subhorizontal de la placa subducente, llegando hasta unos 
50 km de profundidad ( flg. 2.5 J. 
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Como ya se mencionó con anterioridad, la distribución 
epicentral · de la slsmicldad en el gap muestra dos bandas separadas por 
un vaclo de slsmicidad. Con el objetivo de ...,verificar si esta 
distribución de epicentros se conservaba entre Petatlé,n y Acapulco 
(Guerrero Central) y para tener mayor control de la slsmicidad en el 
limite norte de la Brecha de Guerrero, se Instaló una red temporal de 
9 estaciones en esta zona en marzo de 1991. Los resultados de dicho 
estudio (Pardo, comunicación personal) indican que el vacío de 
sismicldad observado en la Brecha de Guerrero Central no es un rasgo 
temporal asociado a su grado de madurez dentro del ciclo slsmico de 
acumulación de esfuerzos ( Mogl, 1985), sino un rasgo tectónico de la 
subducción. Al norte de Petatlán se observa que persiste el vacio de 
slsmicldad pero las bandas de epicentros cambian de dirección, 
siguiendo la linea de costa, lo que se Interpretó como una barrera 
geométrica. 

La solución de los mecanismos focales (Pardo, comunicación 
personal) muestra una uniformidad en la dirección de los ejes de 
tensión de N 35•E entre los 13 y los 25 km de profundidad, 
concordando con la dirección de la subducción propuesta por DeMets et 
al. (1990). de N 34• E. A profundidades mayores se tienen en su mayorla 
mecanismos normales y la dirección de los ejes de tensión varia 
notablemente. 

El evento slsmico reciente más importante en la costa de 
Guerrero ocurrió el 25 de abril de 1989 al este de la brecha de 
Guerrero, en la región de San Marcos a una profundidad de 17.3 Km 
(Coyoli et al.. 1989). La magnitud Ms del evento, similar a la del 
sismo doble de Ometepec, fué 6.8 y se sintió fuertemente en Acapulco y 
México ( intensidad de grado V ). Las réplicas de este sismo forman 
una nube alrededor del evento principal y delimitan un área de 780 Km2 

cubriendo parcialmente el área de réplicas del sismo de 1957 as! como 
la zona de máxima intensidad del sismo de 1907 (Ms=7.7) (Zúñlga et 
al., 1992). 
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3.- ELEMENTOS DE ANISOTROPIA SISMICA. 

Un cuerpo sólido es anisotrópico cuando la magnitud de sus 
prop.iedades flsicas dependen de la dirección de medición. La variación 
de la velocidad slsmlca con la dirección de propagación es un efecto 
que puede deberse a diversas causas, las que no siempre son 
evidentes. La magnitud de esa variación depende fundamentalmente de 
la relación entre la longitud de onda slsmica y los componentes del 
medio as! como del tipo de medio y del tipo de onda. Usualmente se 
utiliza el término anisotrop!a para describir las variaciones de 
propiedades con la dirección en cuerpos homogéneos (Wintersteln, 
1989). Ya que a cierta escala ningún material es homogéneo, la 
distinción entre anisotropla y heterogeneidad es función de la escala. 
Por ejemplo, para ondas slsmicas con longitud de onda en el orden de 
cientos de metros, un paquete de estratos alternados de rocas calizas 
y lutltas se comportará anisotrópicamente; sin embargo, si el mismo 
paquete se analiza con pulsos ultrasónicos, sus caracterlsticas 
aparecerán como las de un medio que podrla considerarse heterogéneo. 
Crampin y colaboradores (1984) mencionan cinco causas principales de 
anisotropla slsmica en la Tierra 

a) anisotropla cristalina causada por el arreglo atómico 
cristalino. 

b) anisotropla litológica debida al alineamiento de los elementos 
en forma de grano de la matriz de la roca. 

c) anisotropla estructura[ causada por capas delgadas de roca 
que se repiten en ciertos ambientes sedimentarios, lo que se 
conoce como anisotrop!a tipo PTL ("periodic thin !ayer"). 

d) anisotrop[a inducida por esfuerzos directos sobre los 
constituyentes materiales intactos. 

e) anisotrop!a inducida por fracturamiento, debida a inclusiones 
secas o llenas de fluido, cuyas dimensiones son menores que 
una longitud de onda slsmlca. 

La mayorla de las rocas de la corteza terrestre son 
prácticamente isotrópicas a la propagación de las ondas P, siendo una 
excepción notable las lutitas, en las que la anisotropla es causada 
por granos alineados (White et al., 1982). Las ondas S proporcionan 
mayor información para caracterizar la anisotrop!a de velocidad en 
un cuerpo que las ondas P pues aparte de la anisotropla azimutal, el 
fenómeno de birrefringencia o doble refracción de ondas S ("shear-
wave splitting" ) puede observarse para una misma trayectoria 
fuente-estación. 

La causa más común de anisotropla parece ser la inducida por 
fracturamiento, ya que casi todas las rocas de la corteza terrestre 
presentan microestructuras de fracturas y poros llenos de fluidos y 
son por lo tanto efectivamente anisotrópicas a la propagación de ondas 
S ( Crampin, 1984 ). 

3.1 El fenómeno de la birrefringencia. 

El efecto más notable de la anisotropia s!smica de un medio 
homogéneo es la birrefringencla de ondas S, fenómeno por el cual una 
onda S incidente se refracta en una interfase como dos ondas S con 
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diferente polarización y velocidad (Winterstein, 1990). La partición 
de ondas S constituye el efecto acumulativo de Ja birefringencia de 
ondas S a Jo largo de un material anisotrópico. Las ondas S as! 
generadas se denominan qSI (onda S rápida) y qSZ (onda S lenta). 
Similarmente la onda compresiona! que se propaga en el medio 
anisotrópico se denomina qP. Las tres ondas se propagan con la misma 
dirección y tienen polarizaciones mutuamente ortogonales. El prefijo 
"q" (quasi) indica que la polarización puede no ser exactamente radial 
o transversal (Crampin, 1989). Este fenómeno puede observarse en las 
dos componentes horizontales de los registros slsmicos de tres 
componentes. En ocasiones la rotación de las trazas en las direcciones 
radial y transversal permiten observar el retraso entre las dos ondas 
S más claramente. En la flg. 3.la se representa este fenómeno. La onda 
S de mayor velocidad se polariza en la dirección de la estructura 
anisotrópica, mientras que la onda S lenta se polariza 
perpendicularmente a la primera. El retraso entre las ondas S rápida y 
lenta es función del espesor del medio anisotrópico y se conserva 
cuando el tren de ondas sale del mismo. Por otra parte, una onda S 
polarizada paralelamente o perpendicularmente a la dirección de 
anisotro¡:ila no causará bipartición, aunque si se observará anisotropla 
en la velocidad de acuerdo a la dirección de propagación (fig. 3.lb y 
c). El ángulo formado entre el rayo incidente y la normal al plano 
representado por los elementos causantes de la anisotropla influye 
en la magnitud del retraso entre ondas S, siendo éste máximo para un 
ángulo de 90• (Crampin y Lynn, 1987). 

En las secciones siguientes se discutzn fundamentalmente 
los tipos de anisotropla slsmica que pueden asociarse a la corteza 
terrestre: mé.s tarde, en el Capitulo 5 se analiza la anisotropla en la 
brecha de Guerrero en base a sismogramas generados por sismos locales 
y registrados alrededor de la estación de Tetitlán. 

3.2 Orientación mineral preferencial. 

Los minerales que constituyen las rocas son naturalmente 
anisotrópicos debido a la estructura atómica caracterlstica de cada 
mineral, Ja cual determina las propiedaes elásticas de los cristales 
simples as! como de los diferentes agregados minerales. Las 
velocidades slsmicas en los cristales varlan de acuerdo a los sistemas 
de simetrJa de los minerales; éstos se caracterizan por sus planos de 
simetrla ( fig. 3.2 ). Un plano de simetrla es un plano en el que las 
propiedades elásticas tienen simetrla de espejo (Crampin, 1989). 

Sistema 

isotrópico 
hexagonal 
cúbico 
tetragonal 
ortorrómbico 
monoclinico 
triclinico 

Planos de simetria 

simetrla total 
simetrla cilindrica 
9 
5 
3 
1 
ninguno 
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Fig. 3.1.- a) Birefringencia de ondas S en un medio fracturado. 
La onda S rápida se polariza en la dirección de las 
fracturas y la S lenta perpendicularmente · 
En (b) y (e) no se produce birefringencia pues la onda S 
está polarizada paralelamente (b) o perpendicularmente 
(e) a las fracturas. ( según Crampin y Lynn, 1987 ). 
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La mayorla de los valores de anisotropla en cristales, que 
son citados en la literatura se han determinado experimentalmente 
utilizando vibraciones de alta frecuencia, del orden de l a 2 MHz o 
mayores, utilizando la técnica de transmisión de pulsos ( Kern y Wenk, 
1985 ). Sin embargo, a diferentes frecuencias el grado de anisotropla 
puede variar (Winterstein, 1989). 

A continuación se presenta una tabla de valores de 
anisotropla de minerales constituyentes de roca (Babuska, 1981 l. Este 
valor esta definido como 100ª( Vmax-Vmin)/Vprom donde Vmax 
velocidad máxima, Vmln = velocidad mlnima y Vprom = velocidad promedio 

Tabla 3.1 
Anisotropla de minerales constituyentes de rocas. 

Datos de Babuska (1981) y Sawamoto (1984) 

Mineral Simetrla Porcentaje de anisotropla 
p s 

Olivino ortorrómbica 25 22 
Granate cúbica 0.6 1 
Ortopiroxeno ortorrómbica 16 16 
Clinopiroxeno monocllnica 21 20 
Muscovita monocllnica 58 85 
Ortoclasa monocllnica 46 63 
Anortita tricllnica 36 52 
Rutilo tetragonal 28 68 
Nefelina hexagonal 24 32 
Espinela cúbica 12 68 

En rocas masivas y sedimentarias como las areniscas la 
anisotropla puede ser insignificante en rocas masivas como las 
areniscas y por el contrario alcanzar grandes valores en rocas con 
estructura paralela como las !utitas, con un porcentaje de anisotropla 
de hasta 30 7. (White et al., 1982). El grado de anisotropla en las 
rocas sedimentarias depende del grado de saturación de fluidos y de la 
presión de poro. En general la anisotropla dé las rocas lgneas es 
pequeña a elevadas presiones hidrostáticas (entre 0.3 y 47.) mientras 
que las rocas metamórficas están caracterizadas por altos coeficientes 
de anisotropla, estando el valor promedio entre un 8 y 10 7. (Babuska y 
Cara, 1991). 

En rocas metamórficas la anlsotropla debida a la textura 
mineral puede ser más importante que la anisotropla debida al 
fracturamiento. Por ejemplo, en mediciones a temperatura ambiente en 
una anfibolita de clinopiroxeno (Slegismund y Vollbrecht, 1991), se 
observó que las microfracturas contribuyen notablemente a la 
anisotropla total. a bajas presiones de confinamiento. Sin embargo, a 
presiones entre 200 y 300 MPa, las microfracturas son cerradas casi 
totalmente y la anisotropla se debe casi totalmente a su estructura 
Interna o fábrica (fig 3.3). En otro estudio de laboratorio, Brocher y 
Christensen (1991) observaron birrefringencia de ondas S en una filita 
sometida a una presión de 200 MPa, pudiendose distinguir las ondas S 
rápida y lenta en la misma traza slsmica (fig.3.4). La mayorla de las 
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Fig. 3.2.- Orientación espacial de los planos de simetría de 
los sistemas de simetría más comunes: a) monoclínico, 
b) tetragonal, c) ortorr6mbico, d) bexagonill, e) trigonill, y 
f) cúbico. En el sistema isotrópico cuillquier plano es un 
plano de simetría. ( de Crampin, 1989 ). 
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Fig. 3.3.- Anisotropía debida a fracturarniento y debida a la 
textura minerill de ondas P y S como función de la presión a 
temperatura ambiente. En (b) se muestra la birefringencia de 
las ondas S a lo largo de la dirección X (las ondas S están 
polarizadas en los planos XY y XZ) contra la presión a 
temperatura ambiente. ( de Siegismud y Vollbrecht, 1991 ). 
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rocas metamórficas tienen fábricas que están mas 
simetrla ortorrómbica (o inclusive monocllnica) que 
transversalmente isotrópica ( Babuska y Cara, 1991 J. 

3.3 Anisotropla inducida por esfuerzos. 

cercanas a la 
a la simetrla 

La anisotropla inducida por esfuerzos es la variación de la 
velocidad con la dirección debida a la aplicación de un esfuerzo 
compresivo a un material. Este fenómeno ha sido ampliamente 
documentado en experimentos de laboratorio, en concreto (Jones, 1952) 
y en rocas lgneas de baja porosidad (Nur y Simmons, 1969, Lockner et 
al., 1977). Algunas observaciones de campo comprueban este fenómeno 
(Turchaninov et al., 1977, Li et al., 1988). Los resultados de dichos 
experimentos, su significado en el marco geológico y la formulación 
matemática de la anisotropla inducida por esfuerzos se discuten en el 
Apendice I. 

· 3.4 Anisotropla debida a fracturamiento y anisotropla de 
fracturamiento inducida por esfuerzos. 

Como ya se mencionó anteriormente la anisotropla debida a 
fracturamiento parece ser las más común en la corteza terrestre. Sin 
embargo para que las fracturas y microfracturas causen anisotropla 
deben tener un alineamiento preferencial, el cual en muchos casos es 
inducido por esfuerzos tectónicos. Se cree que existen fracturas y 
microfracturas rellenas de fluidos por lo menos en los primeros 10 a 
20 km de la corteza terrestre (Fyfe et al., 1980). Perforaciones en la 
península de Kola en 1985 en Rusia, sobre el Escudo Báltico 
atravesaron rocas granodiorltlcas fracturadas, estando las 
microfracturas llenas de agua entre los 4500 y 9000 m de profundidad. 
Se piensa que esta agua ha sido liberada de los minerales 
constituyentes de la roca (Frankfurter-Allgemeine, 1985). En general, 
las fracturas alineadas de la corteza terrestre se comportan de 
acuerdo a ciertos sistemas de simetrla anisotrópica determinados 
fundamentalmente por el estado de esfuerzos. En la corteza terrestre 
predominan las simetrlas hexagonal, ortorrómbica y monocllnica en ese 
orden y se observan en los siguientes casos : 

Sistema hexagonal. - También se le denomina sistema de 
isotropla transversa y tiene un eje de simetrla cillndrica. Se 
presenta usualmente en la corteza terrestre como resultado de fisuras 
paralelas, granos alineados o una secuencia repetitiva de capas finas 
(Crampin, 1989). 

- Sistema ortorrómblco.- Se presenta en el manto superior y se 
cree que la causa son los cristales ortorrómbicos del olivino 
(Bowman, 1985). Se presenta también en cuencas sedimentarias como 
resultado de la combinación de fracturas verticales con un eje de 
simetrla horizontal y anisotroplas de capas delgadas periódicas. El 
tensor de esfuerzos tiene simetrla ortorrómbica y por ello es posible 
que cualquier fenómeno alineado por el esfuerzo tenga esta simetrla 
(Crampin, 1989 J. 
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Fig. 3.4 Birrefringencia de ondas S a 200 MPa originada por la 
orientación mineral preferencial en la filita Chugach por la 
propagación de una onda S paralela a la foliación. La onda 
rápida S 1 vibra paralelamente a la foliación, mientras que la 
onda lenta S2 vibra normal a la foliación. 

( tomada de Brocher y Christensen, 1991 ) 
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Fig. 3.5.- Orientaciones esperadas 
microfracturas en la corteza terrestre 
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Fig. 3.6 Polarizaciones y variación de retrasos entre ondas S 
durante 5 años en la estación KNW de la red de Anza, 
California. La línea vertical indica el evento de North Palm 
Springs de magnitud 6 ( tomado de Crampin et al, 1989 ). 
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- Sistema monocllnlco.- Se presenta cuando existen dos sistemas 
de fracturas paralelas no ortogonales, donde el plano de slmetrla es 
perpendicular a la llnea de Intersección de las dos series de fisuras. 
Existe solamente muy cerca de- la superficie, donde la presión 
lltostática no ha cerrado las fisuras perpendiculares al esfuerzo 
compresivo máximo ( Crampln, 1989 ). 

El campo regional de esfuerzos tiende a orientar los poros de 
la roca en dirección normal al esfuerzo compresivo mlnimo y paralelo 
al esfuerzo compresivo máximo ( Crampln, 1987 ) Esta situación se 
muestra esquematicamente en la flg. 3.5. En muchos casos el esfuerzo 
compresivo máximo en la corteza terrestre es horizontal y las 
fracturas tienen una orientación preferencial vertical. Esta situación 
se ha comprobado en operaciones de fracturamiento hidráulico ( Zoback 
y Zoback, 1980 ). 

3.4.1 Dilatancla y anisotropla de diltancia extensiva CEDA). 

El fenómeno de dilatancia se refiere al incremento de volumen 
de roca observado en el laboratorio cuando ésta es sometida a grandes 
esfuerzos de compresión. Dichos esfuerzos provocan la formación y 
propagación de fracturas, las que empiezan a ocurrir cuando el 
esfuerzo compresivo alcanza un valor Igual a la mitad de la 
resistencia de la roca ( Brace et al, 1966 ). En la predicción 
slsmlca este fenómeno se ha asociado con la generación de temblores 
por medio de la difusión de fluidos en el área focal. Esto causarla 
dilatancia y posteriormente rupturas secundarlas que liberan energla 
durante la secuencia de réplicas ( Nur, 1972 ) . El papel que juega el 
agua en el mecanismo de dilatancia antes de un temblor se desconoce y 
solo se incorpora a los modelos de manera cualitativa. La teorla de 
la dllatancia produjo mucho Interés acerca del papel que la 
anlsotropla Inducida por esfuerzos puede desempeñar en este modelo. 
(Soga et al., 1978; Gupta, 1973). En experimentos de laboratorio se 
observó que el inicio de la dilatancla ocurre aproximadamente cuando 
se alcanza el 607. de la deformación final de falla y se nota por una 
disminución en las velocidades P y S. Sin embargo, los estudios 
iniciales en zonas slsmlcas que pareclan confirmar las predicciones de 
la teorla de la dilatancla, se han puesto en entredicho por estudios 
mas recientes, de mayor precisión, que no han podido detectar cambios 
significativos de velocidad en zonas de actividad sísmica (Klng et 
al., 1981, Leary y Malln, 1982). 

Para explicar la serle de observaciones de blrefrlngencla de 
ondas S tanto en ambientes tectónlcamente activos como en zonas poco 
activas de muy diversas litologías, Crampln ha propuesto el concepto 
de anisotropla de dilatancla extensiva CEDA). Esta clase de 
anlsotropla es causada por fracturas saturadas, mlcrofracturas y 
poros que existen en todas las rocas. Dichas estructuras estan 
alineadas preferencialmente por el esfuerzo, por lo que las rocas son 
efectivamente anisotrópicas a la propagación de ondas sísmicas. A 
diferencia de la dilatancla normal, en la dilatancia extensiva, aunque 
las fracturas están alineadas por el esfuerzo, no están directamente 
inducidas por el mismo. Un esfuerzo que es uno o dos órdenes de 
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magnitud menor que el requerido para abrir fracturas puede sin embargo 
orientar o reorientar fracturas ya existentes ( Booth et al., 1989 ). 
En las rocas lgneas y metamórficas, las fracturas y microfracturas de 
dilatancia extensiva frecuentemente se encuentran aisladas, sin 
canales lnterconectores. 

Hasta 1987 (Crampln, 1987), no se habla detectado ni antes ni 
después de un sismo ningún cambio mayor en la configuración de las 
fracturas inducidas por dilatancia en cuanto a dirección de 
polarización de la onda S y retrasos entre ondas S. Sin embargo en dos 
estudios posteriores se ha observado que los retrasos entre ondas S 
parecen aumentar antes de varios sismos de magnitud 3 y 4 (Booth et 
al., 1989) y en otro caso, en Anza, California, antes de un sismo de 
magnitud 6.3 (Crampin et al, 1990). Estas observaciones se 
Interpretaron como el resultado de un efecto combinado de un pequel'lo 
incremento en la densidad de fracturamiento y un abombamiento (bowing) 
de los poros a medida que se acumula el esfuerzo antes del temblor y 
una reducción gradual de la densidad de fracturas una vez que la 
energla ha sido liberada por el sismo. Sin embargo los retrasos 
observados muestran bastante dispersión ( Fig. 3.6 ) y no es evidente 
la transición de un estado al otro, por lo que existe gran polémica en 
cuanto a la validez del modelo (Aster et al., 1990 J. 

3.5 Identificación de los diferentes tipos de anisotropla. 

En las mediciones de anisotropla slsmlca no siempre es claro 
el origen de la anlsotropla. Diversos factores pueden contribuir en 
forma simultáriea a la anisotropla efectiva de la roca. Pocas 
mediciones de campo se han realizado en donde se haya abordado este 
problema. Sin embargo se han hecho algunos experimentos de laboratorio 
y desarrollos teóricos para tratar de separar algunos de dichos 
factores. Los experimentos más significativos se discuten en el 
Apéndice II. 

3.6 Observaciones de anlsotropla en la litosfera. 

La anisotropla en 
principalmente por medio de 
1989) : 

la litosfera ha sido determinada 
tres clases de observaciones (Anderson, 

- birrefringencia de ondas S (splltting) 
- variaciones azimutales clcllcas de velocidad P y S 
- acoplamiento de ondas Love y Rayleigh 

El primer punto es objeto de estudio mas detallado en el 
siguiente capitulo y nos referiremos unicamente al segundo punto en 
esta sección por ser las observaciones que mas se han realizado a gran 
escala. 

En diversas . reglones de la lltósfera, principalmente en el 
zonas marinas se han observado variaciones azimutales de velocidad 
que muestran un comportamiento armónico con periodo de 180• (Hess, 

33 



1964; Morris et al., 1969; Shearer y Orcutt, 1986). Las variaciones 
azimutales de velocidad en la litósfera oceánica son consecuencia de 
la orientación preferencial de los cristales de olivino, los cuales 
se alinean perpendicularmente a las dorsales, siguiendo la dirección 
de flujo que tuvo .el magma al salir del " rift" o zona de 
esparcimiento. Dichas variaciones se han obtenido principalmente para 
ondas refractadas Pn. La anisotropla de velocidad para dichas ondas 
compilada de varios estudios en el oceano Paclfii::o e Indico varia 
entre 3 y 107. (Christensen, 1984). Este es un fenómeno bastante 
sistemático y extendido en la litósfera oceánica (Bibee y Shori, 1976). 

Backus (1965) derivó la fórmula que describe las variaciones 
azimutales de velocidad de la onda P en el plano horizontal xy 
(x1x2 en la fig 3. 7) cuando se tiene un sólido con anisotropia débil 
( <107. ) de cualquier tipo. Esta ecuación se deriva de la solución del 
sitema de ecuaciones que expresa la propagación de ondas de cuerpo en 
la dirección x1 en un medio elástico anisotrópico (Crampin, 1977) : 

( T - pc2 I ) a = O 

con T
3

x
3
= c

1111 
para i, j =l,2,3 

p densidad c = velocidad 1 = matriz identidad 

La solución de este problema de valores propios tiene tres 
ralees positivas para pc2 con vectores propios ortogonales a. Estos 
corresponden a tres ondas de cuerpo (qP, qSl y qS2) que se propagan en 
cada dirección con velocidad diferente y polarizaciones ortogonales. 
Si la anisotropla es débil, los elementos fuera de la diagonal de la 
matriz T son pequeños y la velocidad de las ondas de cuerpo está dada 
por 

pc2
1 

= c + X 
1111 

c + Z 
3131 

donde c
1

, c
2 

y c
3 

son las velocidades qP, qSI y qS2 y X, Y,Z son 

términos de segundo orden en los elementos fuera de la diagonal 
principal. La variación de Ja velocidad con el azimut se obtiene 
rotando el tensor elástico con respecto al eje vertical X3. Para la 
onda P la variación azimutal de velocidad puede expresarse en 
términos de coeficientes que son combinaciones lineales de 6 
constantes elásticas y es la siguiente : 

p Vp2= (3c +3c +2(c +2c )(l/B)+(c -c )(1/2) cos 29 
1111 2222 1122 1212 1111 2222 

+ (c
2111 

+c
1222

J sin 29 + (e 
1111 

+c
2222

-2(c
1122

+2c
1212

J)(l/8Jcos 49 

+ (c -c )(112) sin 49 
2111 1222 

con 9 = azimuth medido desde la dirección x 1 
p = densidad 
vp = velocidad de la onda P 
c11k¡= constantes elásticas 
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Fig: 3. 7 Sistema coordenado cartesiano utilizado por Backus 
(1965) para derivar la expresión de las variaciones angulares de 
velocidad en un medio debilmente anisotrópico. 
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Fig. 3.8 Velocidad aparente contra azimut en rocas de facies 
granulita del bloque Arunta en Australia Central . El patrón 

circular testifica una anlsotropla slsmica de 5 7.. La 
dirección de mAxima anisotropla coincide con la dirección 
predominante (rumbo) de Ja foliación del gneiss aflorante 

( tomada de Greenhaigh et al., 1990 ). 
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Cuando se asume que la estructura contiene un plano de 
simetrla vertical, la cual es una suposición razonable para muchas 
estructuras geológicas, la ecuación anterior se simplifica asl 
(Crampin y Bamford, 1977) : 

P vl= (3cuu + 3c2222 + 2(c1122 +2 c1212 ))(1/8) + 

+ ( c - c )(1/2) cos 2 9 + 
llll 2222 

+ (cuu +c2222 -2(c1122 +2c1212))(l/8) cos 49 3.2 

donde 9 se mide a partir del plano de simetrla. 

En la litósfera continental se han realizado pocos estudios 
para investigar variaciones azimutales de velocidad relacionadas con 
la anisotropla. Bamford (1973) determinó anisotropla de velocidad en 
el manto superior continental de 8 7. en el sur de Alemania a través 
del análisis de varios sondeos profundos de refracción. Greenhalgh et 
al.,(1990) determinaron un 57. de anisotropla para rocas metamórficas 
de facies granulita que constituyen un complejo aflorante en Australia 
(fig. 3.8). Se considera que dado que las presiones y temperaturas en 
el manto superior continental son mas altas que en el manto oceánico, 
es mayor la factibilidad de alineación de minerales de olivino en el 
basamento continental ( Fuchs, 1977). 

En la corteza continental las variaciones azimutales 
armónicas de velocidad debidas a anisotropla no son tan comunes como 
bajo los océanos. Esto se debe a la naturaleza heterogénea de la mayor 
parte de la corteza continental, donde se tienen variaciones 
verticales y laterales de velocidad. En estas condiciones, la 
principal causa de anisotropla, generalmente local, en la parte 
superior de la corteza terrestre (10 a 20 km) son las fracturas de 
las rocas alineadas por el esfuerzo (Crampin, 1985) asl como la 
presencia de complejos metamórficos (Greenhalgh et al., 1990; Brocher 
y Christensen, 1991). Por otra parte, para la corteza inferior, se ha 
indicado la posibilidad de que se produzcan ah! deformaciones 
horizontales de corte de gran magnitud que causarlan anisotropla 
(Meissner y Kuznir, 1987). 
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4. B!RREFRINGENCIA DE ONDAS S EN REGISTROS SISMOLOGICOS 

La birrefringencia de ondas S en los registros sismológicos 
se ha analizado tradicionalmente con diagramas de movimiento de 
partlcula. Sin embargo el gran volumen de información slsmlca hace 
necesario el desarrollo de métodos automáticos o semiautomáticos para 
agilizar la Interpretación. Algunos de los métodos que se han 
utilizado para analizar la birrefringencia de ondas S, en especial el 
método de la matriz de covarlanzas, están basados en un análisis 
general de los registros slsmlcos de tres componentes el cual se 
conoce como Análisis de Polarización (Kanasewich, 1983, Jurkevics, 
1988). Las bases teóricas de dicho análisis se discuten en el apéndice 
111. 

4.1 Condiciones para la observación de anisotropla en registros 
simológicos y hodogramas. La ventana de ondas S. 

La detección de birrefrlngencia en registros sismológicos, 
c.aracterizada fundamentalmente por el retraso entre las dos ondas S, 
requiere de varias condiciones para su clara observación en 
slsmogramas y hodogramas. La identificación de este fenómeno será más 
clara a medida que las condiciones de observación se acerquen más a 
las condiciones ideales que son : 

- Incidencia del tren de ondas S en la superficie terrestre 
dentro de la llamada ventana de ondas S, representada por un 
cono regular bajo la estación. Fuera de este cono la onda S 
sufre serias distorsiones y cambios de fase. Mediante el 
cálculo de hodogramas de sismogramas sintéticos generados por 
una fuente de 6 Hz, Booth y Crampin (1985) determinaron que 
para una onda plana que se propaga en un medio con una relación 
de Poisson igual a 0.25, la ventana de ondas S está dada por : 

e = asen ( Vs/Vp J < 35• 

Sin embargo, dado que normalmente existe 
lntemperismo, la cual tiene el efecto 
trayectorias hacia la vertical, este ángulo 
normalmente hasta unos 45• . 

una capa de 
de curvar las 
puede ampliarse 

- Ausencia de variaciones en la topografla de la zona. 
La presencia de fuertes irregularidades topográficas puede 
enfocar ocasionalmente ondas SP en el sitio del registro y 
aparecer como un arribo en la componente radial. Aunque esta 
onda pueden identificarse rotando las componentes 
horizontales y as( distinguirla de la onda S, pueden darse 
casos en que la onda SP sea enfocada por más de un accidente 
topográfico y origine dos arribos SP (Crampin, 1990b). 

- Un medio anisotrópico de suficiente espesor. 
El retraso en tiempo entre las dos ondas S debe ser 
aproximadamente mayor que el periodo de la sella!, lo cual 
produce hodogramas cruciformes; en caso contrario tiene lugar 
un movimiento aproximadamente ellptico. El limite inferior a 
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partir del cual el efecto de la anisotropla puede observarse 
en sismogramas sintéticos ha sido establecido en 0.25 del 
periodo T ( Navllle, 1986 ). La fig. 4.1 muestra un modelo 
sintético de hodogramas obtenidos para diferentes retrasos. 

Podrlan presentarse algunas dificultades en la identificación 
de la onda S por las conversiones de S a P o P a S, las que se 
or1gman en las discontinuidades y producen precursores para la fase 
S. Cuando el ángulo de incidencia es pequefio, las amplitudes de la 
fase S convertida a P (SP) son mucho mayores en la componente vertical 
que en las horizontales ( Kanasewich, 1973 ). Por otro lado la onda P 
convertida a S (PS) llegará antes que la fase S directa y su 
reconocimiento podr!a requerir el uso de slsmogramas sintéticos 
(Bowman y Ando, 1987). 

En los últimos 15 afies se han venido desarrollando algunas 
técnicas automáticas para la detección de birrefringencia de ondas S, 
principalmente aplicadas al perfil slsmico vertical (VSP). Esta 
metodologla de observación, por ser de fuente controlada y realizarse 
en el subsuelo, permite probar diferentes algoritmos de detección con 
sismogramas sintéticos, ya que se evita as! la distorsión del pulso 
slsmico causada por la superficie terrestre. 

En el caso de Ja sismologla se carece de control sobre la 
fuente y su posición, las mediciones se realizan usualmente en la 
superficie y se tiene la influencia de heterogeneidades; esto hace 
difícil la aplicación directa de los algoritmos diseñados para la 
exploración slsmica. Sin embargo, se han hecho algunos intentos para 
llevar a cabo el cálculo del retraso entre ondas S en forma automática 
como se verá más adelante. Dado que los algoritmos automáticos aún no 
son muy confiables, en Ja mayorla de Jos estudios locales de 
anisotropla en zonas con potencial slsmico ( Crampln, 1987, Kaneshima 
y Ando, 1989), el análisis de los hodogramas se ha venido realizando 
en forma visual. A continuación se describe el procedimiento sugerido 
por Chen et al. (1987) para distinguir entre polarización real de 
ondas S y polarización aparente debida a ondas convertidas y ruido. 
Este procedimiento puede resumirse de la siguiente forma : 

- Rotación azimuta 1 de los sismogramas en componentes radial 
y transversal. 

- Graficaclón de los hodogramas en sucesivas ventanas de tiempo 
de corta duración y con amplitudes escaladas de acuerdo a 
la máxima amplitud en cada ventana. 

- Exámen detallado de cualquier primer arribo aparente de una 
onda S con polarización predominantemente radial ya que 
podrla tratarse de una onda S convertida a P. 

- Los primeros arrivos de la onda S pueden reconocerse en el 
hodograma como segmentos lineales o curvas con pequefia 
elipticidad. La segunda onda 3 puede reconocerse a partir de 
un cambio abrupto en la dirección de polarización. 

- Determinación de la dirección de polarización de la onda S 
rápida de los hodogramas. Normalmente se tiene algo de ruido 
debido a la coda de la onda P antes del arrivo de la S. Si la 
amplitud de este ruido es mayor que el movimiento de partlcula 
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Fig. 4.2 Cálculo del retraso entre ondas S teleslsmicas utilizando 
correlación cruzada de las componentes horizontales. 

( tomada de Bowman y Ando, 1987 J. 
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- El movimiento de partlcula de la primera onda S podrla ser 
ligeramente ellptico. En este caso se elige una dirección de 
polarización promedio. Los eventos que muestran una 
polarización ellptica fuerte se descartan. 

Por otra parte es necesario hacer notar que la identificación 
de la onda S puede verse complicada por la interferencia de energla 
dispersada en ta corteza, la cual puede arribar antes o después de la 
onda S directa, Jo que es particularmente Importante para arribos 
nodales ( Ebel, 1989 ). Este autor analizó el efecto de la dispersión 
en la corteza sobre arribos directos que atraviesan la corteza con 
ángulos precrlticos y llega a la conclusión de que cualquier estudio 
que pretenda analizar la anlsotropla slsmica a partir de las 
diferencias de tiempo entre arribos SV y SH debe asegurar que las 
diferencias de tiempo observadas no son producto de la dispersión. 
En el caso de tener una sola estación, la observación de varios 
registros de buena calidad permitirá cuantificar en que rango de 
magnitud se encuentran los retrasos y as! decidir si el retraso 
observado en un sismograma ruidoso tiene una magnitud comparable. 
Asimismo la similitud entre las trazas horizontales en una ventana de 
tiempo que contenga el arribo S, dada por la función de coherencia 
puede ayudar a discriminar la señal del ruido. En el caso de contar 
con varias estaciones cercanas, la comparación de los arribos de cada 
estación ayudará a resolver si se trata de un efecto local de 
difracción. 

¡\ continuación se describen algunos métodos automáticos para 
la detección de birrefringencia en registros sismológicos, comenzando 
por los utilizados para eventos teleslsmicos que son los que presentan 
menos dificultades. 

4. 2 Métodos de correlación cruzada. 

Estos métodos se han aplicado con mayor efectividad a 
registros de periodo intermedio y largo (Bowman y Ando, 1987; 
lannacone y Deschamps, 1989). Dada la relativa simplicidad de dichos 
sismogramas, Bowman y Ando (1987) mencionan los siguientes 
procedimientos : 

ler. Método ( fig. 4.2a) : 
l. Medición de la orientación del Ier. movimiento S del 

diagrama de movimiento de partlcula horizontal. 
2. Rotación de las dos componentes de acuerdo al ángulo medido. 
3. Cálculo del coeficiente de correlación cruzada entre las 

trazas rotadas. 
4. El incremento lit que produce el máximo o mlnimo coeficiente 

de correlación se considera una medida del "splittlng" o 
retraso entre las dos ondas S. 

5. La componente lenta qS2 se incrementa con respecto a Ja 
componente rápida el tiempo .lit. 

6. Las trazas se rotan de nuevo a un sistema norte-sur y se 
graflca el movimiento de partlcula corregido, el cual 

muestra una mayor linealidad. 
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2o. Método (fig. 4.2b) : 
J. Rotar los dos slsmograrnas cada 5 grados, de O• a 90•. 
2. Se encuentran los coeficientes de correlación cruzada máximo 

y mlnlmo para el conjunto de ángulos de rotación y su 
correspondiente retraso lit. 

3. El ángulo de polarización correcto es el que produce el 
máximo coeficiente de correlación y el retraso entre ondas S 
es el Incremento lit correspondiente. 

4.3 Discriminantes del movimiento de partfcula. 

Estos discriminantes consisten en alguna medida del 
movimiento rectillneo, cálculo del máximo desplazamiento vectorial o 
la proyección del movimiento en alguna componente (Macbeth y Crampln, 
1990). De estos métodos los más utlllzados han sido los siguientes : 

- Método de Shi, Meyer y Schneider (1990). 

Este método está disel'iado para determinar la dirección de 
polarización de una onda slsmica en un geófono de tres componentes a 
través de la maxlmizaclón del cociente de la suma de las proyecciones 
de los desplazamientos relativos en direcciones ortogonales ( x-y ) 
en el plano horizontal como función del ángulo 4' entre estos ejes y 
un sistema de referencia fijo X-Y (flg. 4.3). Esta función tiene la 
siguiente forma : 

F( 4' l = ¿ di cos(</J - €h) / ¿ di sen ( o!> - 9i) 

con 91 = ángulo entre el eje Y y el vector definido por las muestras 
i e ( i+l ) 

d1 =magnitud del vector 

4.1 

Para la correcta aplicación de este método, la ventana de 
tiempo del sismograma debe incluir solamente la onda S rápida y ser 
menor que el retraso entre las dos ondas S. 

El ángulo de polarización se determina rotando los 
sismogramas horizontales con respecto al eje vertical hasta que F( </J ) 
es máxima. El retraso se obtiene por correlación cruzada de las dos 
componentes rotadas. 

- Método de Aster, Shearer y Berger (1990). 

Este método también está diseñado para un solo geófono de 
tres componentes. La función de linealidad que utiliza es de la forma: 

F = ( ;\¡ - ;\2 )/ ;\, 4.2 

donde ;\¡ y ;\2 son los valores propios mayor e intermedio de 
la matriz de covarianzas 

y ;\a = ;\¡ + ;\2 + ;\3 
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X 

Fig. 4.3 Sistema fijo X, Y y sistema de referencia rotatorio x,y. 
cjJ es el ángulo entre los dos sistemas. e es el ángulo que forma 
el vector definido por las muestra i e (i+I) con el eje Y. 

( tomada de Macbeth y Crampin, 1990 ) 
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Como en el caso de la llnealldad definida por Kanasewich 
(Apéndice llI, ec. Ill.18), esta función tiene el valor de 1 para un 
movimiento totalmente lineal y cero si la función es no llneal. Con el 
objetivo de estabilizar esta función se proyecta la dirección del 
movimiento lineal en una dirección especifica (que usualmente es la 
dirección de polarización inicial de la onda S), de lo cual se puede 
examinar la persistencia de esta dirección de polarización en ventanas 
consecutivas de tiempo en el sismograma. Con este objetivo, la función 
de linealldad toma la forma : 

;\.. 
e. a )2 

1 

con e
1 
= vector propio correspondiente al valor propio mayor 

a = dirección inicial de polarización 
el Indice F se refiere a la onda rápida 

4.3 

'Este método detecta el retraso por medio de la observación 

del cambio en la función de linealidad L'Ctl a medida que la ventana 
de tiempo recorre el slsmograma. 

Para proporcionar evidencia de la onda S lenta en . el 
sismograma, la función de linealidad puede redeflnirse de la siguiente 
manera: 

;\.¡ - ;\.2 

Lº(t) u · a 1
2 4.4 

;\.s 

con u = vector en el plano horizontal, perpendicular a e 
1

• 

El Indice s se refiere a la onda S lenta 

Basados en estas mediciones de linealidad, Aster et al. 
(1990) volvieron a analizar datos slsmlcos de Ja red de Anza, 
Callfornla, en los cuales Crampln et al (1990) dicen haber observado 
un Incremento en los retrasos entre ondas S antes de un sismo de 
magnitud 6.2. Sin embargo una posterior confrontación de los mismos 
datos sismológicos con el algoritmo de detección demostró que éste 
fallaba considerablemente en algunos casos en que el splltting era 
evidente a simple vista en los sismogramas (Crampln et al., 1991) 

4.4 Empleo del espectro cruzado para la estimación del 
retraso entre ondas S. 

El espectro cruzado es una función que se ha aplicado a 
eventos muy similares que han ocurrido casi en la misma localización 
(sismos dobles), para detectar posibles cambios en la velocidad 
slsmica del medio (Poupinet, 1984) as! como para calcular tiempos de 
arribo con gran precisión Oto, 1985). En el presente trabajo se 
propone la aplicación de esta función a las trazas horizontales de un 
mismo evento, las cuales han sido previamente rotadas en la dirección 
de polarización del primer arribo de la onda S. 



El espectro cruzado de dos sel\ales fa y fb está definido de 
la siguiente manera : 

Fa(f) Fb(f) • 
Sc(f) ------ = K(f) - IQ(f) 

T 

donde Fa y Fb son las transformadas de Fourier de fa y fb 
• indica el complejo conjugado 
T = longitud de la ventana de tiempo 
K(f) = parte real del espectro 
Q(f) = parte imaginaria del espectro 

Dos funciones derivadas de esta función 
importancia (!to, 1985) : 

1 Sc(f) ¡ 2 

i) La coherencia : Coh2 Cf) = 
Sa(f) Sb(f) 

son de 

donde Sa( f) y Sb( f) representan el espectro de potencia de fa y fb. 

~.5 

gran 

4.6 

Esta función indica el grado de asociación entre dos sef\ales 
en la banda de frecuencias centrada en f (Kanasewich, 1983) y por lo 
tanto indica que tan similares son dos sel\ales. SI dos sel\ales son 
idénticas en forma pero tienen diferente amplitud Coh =l. 

-1[-Q(f)J 
iil El espectro de fase : tf> (f) = tan ----

K(f) 
4.7 

Para el caso de señales idénticas con diferentes amplitudes, 
esta función tiene la forma: 

tf>(fl = 2 Tr f • 4.8 

donde T es el defasamiento en tiempo entre las dos sel\ales. 

En caso de que la sella! contenga ruido aleatorio, el espectro 
conserva la misma forma (!to, 1985). Como este espectro es una función 
continua de la frecuencia, es posible detectar diferencias en tiempo 
menores que el intervalo de muestreo, proporcionando una gran 
precisión en la estimación de los tiempos de arribo (Poupinet,1984). 

En forma general, para cualquier proceso estacionarlo puede 
definirse un retraso que es función de la frecuencia 

T(w) = - d tf>(w)/dw 4.9 

el cual se denomina retraso de grupo o retraso de envolvente 
(Priestley, 1981). 

El espectro cruzado está relacionado a la correlación cruzada 
a través de la transformada de Fourier. Si fa y fb son dos funciones 
estacionarias y ergódicas se cumple 
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Sc(f) ¡ Rab (t) e -lwt 4.10 

con Rab = lim {l/T) T ... ~s: fa(t) fb(t+ -r) dt 

De la ecuación 4.8 puede observarse que la pendlent~ de la 
fase del espectro cruzado de dos señales fa y fb permite estimar la 
diferencia en tiempo entre las mismas. Si en lugar de utilizar eventos 
dobles se utilizan las componentes horizontales de un mismo evento, 
rotadas de acuerdo a la dirección de polarización del primer arribo de 
la onda S, y si hay partición de la onda S (splltting), en la traza 
perpendicular al primer arribo de S, estará minimizada su energla, 
pero estará presente la energla de la segunda onda S que tiende a 
polarizarse perpendicularmente a la primera. Las proyecciones 
horizontales de una onda S que ha sufrido birrefrlngencla al 
propagarse en un medio con fracturas verticales solo son ortogonales 
para rayos estrictamente verticales (Booth y Crampin, 1985). Con la 
fase del espectro cruzado se podrla calcular entonces la diferencia 
en el tiempo de arribo de las dos ondas S. En base a lo anterior, 
esta función se aplicó a 4 sismogramas teóricos al mismo tiempo que 
la correlación cruzada ( flg. 4.4 ) para poder comparar las 
estimaciones del retraso. Como puede observarse en la siguiente tabla, 
los resultados son prácticament~ iguales para sismogramas sin ruido. 
Sin embargo puede observarse que aún en este caso la fase del espectro 
cruzado no es perfectamente lineal y la mayor distorsión ocurre para 
el menor retraso (gráfica (c) para la señal número 4). 

Señal 

1 
2 
3 
4 

RETRASOS 

Correlación cruzada 
( ms) 
100 
118 
112 
40 

1/5 

Espectro cruzado 
( ms) 
99 
lll 
113 
39 
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Fig. 4.4 Determinación del retraso entre ondas S en cuatro 
sismogramas teóricos. Cada grupo de figuras (1, 2, 3 y 4) 
corresponde al análisis de un sismograma. Las figuras (a) y 
(b) corresponden a las trazas horizontales del sismograma 
teórico. La gráfica (c) es el espectro cruzado de ambas 
componentes. Las gráficas (d) y (e) corresponden a la 
correlación cruzada de (a) con (b), y de (b) con (a) 
respectivamente. 
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S. ANALISIS DE DATOS. 

La información slsmlca de la Brecha de Guerrero que se utlllzó 
en este trabajo consistió de slsmogramas digitales registrados entre 
1987 y 1992. En primer lugar se analiza Ja sismlcidad en términos de la 
distribución azimutal de velocidades en el área para encontrar 
posibles evidencias de anisotropla lateral en la zona de estudio. En 
segundo lugar, se analiza la información que proviene de temblores 
localizados dentro de la ventana de ondas S para determinar la 
dirección principal de polarización asl como inferir en una primera 
aproximación los llmites a profundidad de una zona de anisotropla. 

5.1 Instrumentación, condiciones de operación y selección de datos. 

La red telemétrica de Guerrero, cuya instalación comenzó después 
del sismo de Michoacán de 1985 terminó de instalarse en septiembre de 
1987. Consta de 9 sismógrafos marca Mark Products modelo LHC : una 
estación de tres componentes y 8 sismómetros verticales con frecuencia 
natural de l Hz (Solls, 1987). La estación central, localizada en 
Tetltlán (TET) es la única estación de la red equipada con un sensor de 
tres componentes Mark L3D. Esta red ha registrado la microslsmicidad 
en la costa de Guerrero ( eventos con magnitud 1.5 < Md < 4 J durante 
periodos de 4, 3 y 4 meses durante 1987, 1988 y 1989 respectivamente, y 
de una manera más regular desde 1990. De 1987 a 1990 la sel'ial slsmica 
se grababa en cinta magnética y de alll era muestreada por un 
convertidor analógico digital a 75 Hz. A partir de 1991 Jos sismos son 
discriminados automáticamente y almacenados directamente en forma 
digital con un muestreo de 100 Hz. El sistema analógico continua en 
operación para registrar sismos de mediana y gran magnitud. Con el 
sistema digital se han podido registrar sismos que pasaban 
desapercibidos en el sistema analógico debido a su pequeña magnitud 
{hasta Md = 1.3). La curva teórica de respuesta de los instrumentos de 
la red tiende a ser constante desde Jos 6 Hz. La fidelidad de los 
sismogramas registrados por la red ha sido variable a lo largo de su 
operación pero ha mejorado notablemente con la instalación del sistema 
digital de adquisición de datos. Por otro lado la interferencia de 
ruidos electromagnéticos, como radios de banda civil, pueden dal'iar la 
calidad de los sismogramas. 

La figura 5.1 muestra una sección transversal a la costa cercana 
a la estación de Tetitlán con hipocentros localizados dentro de la 
ventana de ondas S bajo la estación para el periodo 1987-1989. Estos 
eventos tienen un error de localización total menor a 2. 8 Km y sus 
registros muestran bajo nivel de ruido. Las condiciones anteriores 
decrementan considerablemente el número de eventos útiles para el 
análisis de birrefringencla. 

so 
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Fig. 5.1 a) Sección transversal de hipocentros cerca de la estación 
TET. Solo están indicados los eventos bajo la estación dentro de la ventana 
de ondas S con error de localización menor a 2.8 Km. El buzamiento de la 
placa subducida es de aproximadamente !Jo (Burbach et al., 1984; Suárez et 
al., 1990) y se indica con linea punteada. 

b) Distribución azimutal de epicentros alrededor de la estación 
central TET. Las curvas batimétricas se indican cada 400 m. La linea 
punteada Indica los llmites aproximados de la brecha de Guerrero. 
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Los datos obtenidos de la red sismológica de Guerrero que se 
analizan en el presente trabajo son los siguientes 

- Localización de microslsmlcldad durante 1987, 1988, 1989 y 
1990 registrada en la estación central de Tetltlán. Esta 
información fué procesada con el programa HYP071 ( Lee y Lahr, 
1975 ) para obtener la localización de los hipocentros. Estos 
datos se utilizaron para calcular tiempos teóricos de viaje en 
base a un modelo de velocidad, lo que permitió el cálculo de 
velocidades aparentes y medias alrededor de la estación de 
Tetitlán. Las velocidades teóricas asl obtenidas se compararon 
con las observadas para determinar si eran eran notables los 
efectos debidos a anlsotropla. 

Información digital seleccionada 37 sismogramas de tres 
componentes registrados en la estación central de Tetltlán, con 
un muestreo de 75 Hz registrados en el periodo 1987-1990 ; 
23 slsmogramas de tres componentes con un muestreo de 100 Hz 
registrados en el periodo 1991-1992. Los eventos digitales se 
analizaron para determinar la polarización de la onda S rápida y 
retrasos entre las dos ondas S. Algunos ejemplos de sismogramas 
se muestran en el Apéndice IV). 

Los resultados del análisis de los datos mencionados 
anteriormente se encuentran limitados por la precisión en las 
localizaciones epicentrales asi como por la calidad de los sismogramas 
y su frecuencia de muestreo. Estas limitaciones intrlnsecas a los datos 
as! como el efecto del modelo de velocidad utilizado se discuten en el 
próximo capitulo (sección 6.2). 

Los eventos digitales seleccionados para el análisis de 
birrefringencia tienen las siguientes caracterlsticas 

1.- Localización dentro de la ventana de ondas S. 
2.- Error total de localización menor a 2.8 Km. 
3.- Bajo nivel de ruido. 
4.- Azimut de arribo en un rango para el cual el retraso entre las 

dos ondas S no depende sustancialmente del mismo, de acuerdo a la 
hipótesis de fracturas verticales alineadas por el esfuerzo (Crampin, 
1987). Esta hipótesis se consideró valida en base a los resultados 
preliminares para el periodo 1987-1989 (Vázquez et al., 1993) que 
indican una fuerte correlación de la dirección de la polarización 
principal de la onda S con la dirección del esfuerzo compresivo 
máximo. 
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Con el objetivo de asegurar que los arribos de los eventos 
grabados digitalmente, y que fueron utilizados para el análisis de 
birrefringencia, correspondlan a arribos de ondas S directas y no 
refractadas crlticamente se graficó un diagrama de distancia 
hipocentral contra tiempo de arribo y se ajustó a uni\ recta por medio 
de mlnimos cuadrados (Fig. 5.2). Como puede observarse, los datos 
indican una velocidad del medio que varia entre 3.1 y 4 Km/s, pero la 
mayorla se ajusta a una recta con velocidad promedio de 3.63 Km/s que 
concuerda con el valor de velocidad promedio hasta los 34 Km de 
profundidad (3.57 Km/s) de acuerdo al modelo de velocidad más reciente 
(ver sección 2.1). 

La fig. 5.3 muestra una gráfica de tiempo de arribo de 
la onda P contra la distancia directa hipocentro-estación para los 
eventos seleccionados de entre la microsismicidad ocurrida entre 
1987 y 1990. Los puntos muestran poca dispersión de valores para 
distancias hipocentrales menores a 30 Km, con una velocidad promedio de 
onda P, ajustada por minimos cuadrados, de 6.2 Km/s. Para distancias 
mayores, la velocidad promedio varia entre 5.8 y 7.0 Km/s, lo que 
indicarla que para dichas distancias también se tienen ondas 
refractadas además de las directas. Posteriormente se determinó 
mediante trazado de rayos en un modelo de capas planas que considera 
la subducción, que pocos ( < !O 7.) de los arribos corresponden a ondas 
refractadas crlticamente. 

5.1. 2 Análisis de ruido. 

El estado de la calibración de las tres componentes de la 
estación central durante los cinco años de operación interrumpida entre 
1987 y 1992 se desconoce. En Julio de 1991 se realizó una calibración 
de la respuesta del equipo de monitoreo utilizando el osciloscopio y un 
generador de sefiales senoidaies que se utilizaron como patrón. Las 
resistencias del sensor no se han modificado desde su instalación. El 
posible ruido que introduce en los sismogramas la operación de un 
generador localizado en la caseta de la estación, que asegura el 
suministro de energla eléctrica en caso de falla, se ha observado a 
veces como armónicos de frecuencia menor a 60 Hz. En los sismogramas 
utilizados en este estudio no se observan dichos armónicos, sino un 
ruido de baja frecuencia y baja amplitud constante que parece ser de 
origen instrumental (i.e. interferencia en el cableado, amplificador, 
etc). La amplitud de este ruido es un orden de magnitud menor que la 
sefial de la onda P y su contenido de frecuencia es muy variable con 
picos a diferentes frecuencias. 

· Sin embargo, es necesario estimar el grado de calibración de las 
componentes horizontales de la estación para asegurar un mlnimo de 
confiabilidad en la interpretación de los diagramas de movimiento de 
part!cula (hodogramas). Respuestas instrumentales bastante diferentes 
distorsionarlan la forma de las ondas S dando lugar a falsas 
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Fig; 5.2 Diagrama tiempo-distancia hipocentral para los primeros 
arribos de la onda S, correspondientes a hipocentros localizados dentro de 
la ventana de ondas S bajo la estación Tetitlán. Los errores de 
localización se indican con barras. La alineación de los e·:entos con una 
recta que pasa por el origen indica que muy probablemente se trata de ondas . 
directas. La velocidad promedio es de 3.63 Km/s. Las lineas punteadas 
Indican las desviaciones máximas respecto a la velocidad promedio. 
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Fig. 5.3 Diagrama tiempo-distancia hipocentral para los primeros 
arribos de onda P, correspondientes a hipocentros localizados alrededor de 
la estación de Tetitlán entre 1987 y 1991, con error de localización menor 
a 2.8 Km. 
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estimaciones de la dirección de polarización y del retraso entre las 
mismas. Aunque actualmente se trabaja en la calibración de las tres 
componentes del sensor de la estación de Tetitlán, esto no puede 
asegurar que la respuesta actual del sensor haya permanecido inalterada 
durante el transcurso del tiempo desde su instalación. El sensor podrla 
haber estado sujeto a influencias de temperatura, interferencias 
electrónicas, etc. En lugar de considerar las curvas actuales de 
calibración es posible realizar diferentes estadlsticas que den una 
Idea de la similitud o diferencia en las condiciones de operación de 
las componentes. 

Siguiendo una metodoiogla propuesta por Shih y Meyer (1990), 
se calculó una función de transferencia relativa de las dos 
componentes horizontales utilizando ruido, el cual se asume que es 
dlrecclonalmente aleatorio. Esta hipótesis se prueba graficando la 
función de transferencia contra el azimuth. Dicha función se 
define de la siguiente manera 

rms 

donde rms 

rms ns - rms 

rms ns + rms 

valor cuadrático medio de la amplitud del 
sismograma de velocidad. 
ns = norte-sur ew = este-oeste 

La fig. 5.4 muestra los valores de RMS calculados para los 
eventos localizados dentro de la ventana de ondas S. Como puede 
observarse, la mayorla de las variaciones para et ruido antes del 
arribo de S se encuentran en una banda de ± 0.15. El ruido que precede 
al arribo de P, aunque de amplitud mucho menor al ruido que precede al 
arribo de S, muestra una dispersión mayor, debida a alguna 
interferencia electrónica con la forma de pulsos cuadrados. Sin 
embargo, dado que lo que interesa en este trabajo es el arribo de las 
fases S, la fig. 5.4b indica que para la mayorla de los eventos, la 
sensibilidad de las componentes horizontales es similar y no depende 
del azimut, además de que la media del ruido que precede al arribo de 
S es cercana a cero (-0.017). 

5.2 Análisis de anisotropla azimutal de velocidad. 

Un estudio detallado de tas variaciones de velocidad en el área 
puede proporcionar información útil referente a posibles direcciones 
preferenciaies de propagación asociadas a estructuras geológicas y/o 
debidas a anisotropla. La existencia de anisotropla lateral o azimutal 
en la velocidad de la onda P en la corteza terrestre ha sido comprobada 
por medio de lineas de refracción que cruzan la misma zona en 
diferentes direcciones en el óceano (Shearer y Orcut, ! 985) asl como en 
el continente (Bamford, 1977). En lo que respecta a las ondas S hasta 
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Fig. 5.4 Función de transferencia del valor cuadrático medio 
CRMS) de la amplitud de los sismogramas para una ventana de ruido de 2 
segundos antes de los arribos de onda P (a) y onda S (b) para los 
eventos localizados dentro de la ventana de ondas S en función del 
azimut de arribo. El ruido antes del arribo S es aproximadamente 
similar para todos los eventos. Los datos corresponden al periodo 
1987-1989. 
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hoy se han publicado muy pocos estudios de campo que comprueben la 
anisotror1fa aziniiltal de la corteza terrestre (Bezgodkov y Yegorkina, 
1984). Uno de los principales problemas que conciernen a estas 
mediciones es q·.'Je, debido a la insuficiencia de datos, no siempre es 
posible distingnir entre anisotropla azimutal y heterogeneidad lateral 
en un medio i5otrópico. 

Para el análisis de las variaciones azimutales de velocidad se 
utilizaron únicamente eventos con errores de localización horizontal y 
vertical menores a 2 Km. En base a este criterio se seleccionó un 
total de 250 temblores : 96 para 1987, 53 para 1988, 48 para 1989 y 53 
para 1990. Se calcularon las velocidades aparentes de las ondas P y S 
asociadas a cada evento, as! como velocidades promedio P suponiendo 
trayectorias rectas entre fuente y estación. Lo anterior se hizo con el 
fin de determinar cual era la contribución de la estructura de 
velocidad a las variaciones azimutales de velocidad observadas. 

En un principio se buscaron posibles indicios de anisotropla 
azimutal considerando 6 direcciones geográficas principales que 
corresponden a la bisectriz de cada uno de los sectores de 30• de un 
circulo cuyo centro es la estación de Tetitlán, como se indica en la 
parte superior de la fig. S.S, y calculando las velocidades medias para 
los eventos de 1987 a 1989 en función del ángulo de incidencia. A 
partir de experimentos de laboratorio, se sabe que la velocidad aumenta 
en la dirección del esfuerzo compresivo máximo (Engelhard, 1988). Por 
otro lado, la mayorla de los modelos de subducción indican que es muy 
probable que el campo de esfuerzos en la región de prearco de la placa 
suprayacente sea compresiona! y subhorizontal, en concordancia con las 
observaciones de eventos inversos interplaca, dirección y magnitud de 
la convergencia de placas y la presencia de prismas acrecionados al 
continente (Apperson, 1991). En la zona de Wadati-Benioff de la brecha 
de Guerrero, dado el bajo ángulo de la subducción (13• como máximo) el 
esfuerzo principal debe ser compresivo en la dirección de la subducción 
(fig. 2.1). Por lo tanto, en este caso, independientemente de que los 
epicentros se encuentren en, o arriba de la zona de Wadati-Benioff, 
cabria esperar velocidades mayores en la dirección noreste, en 
particular en el sector II que corresponde a la dirección de la 
subducción (Me Nally y Mlnster, 1981; DeMets, 1990). La figura S.S 
muestra las velocidades promedio de la onda S calculadas en los 6 
sectores como función del ángulo de incidencia. Como puede observarse, 
no son evidentes valores mayores en el sector 11 con respecto a los 
demás sectores. Los valores medios de velocidad promedio para cada 
sector se calcularon en dos rangos con respecto al ángulo de 
incidencia: de 20 a 40• y de 40• en adelante considerando que se 
observan dos poblaciones de eventos con medias diferentes. Los 
resultados se indican en la siguiente tabla : 
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Fig. 5.5 Variación de la velocidad media con la dirección y el 
ángulo de incidencia 9 para eventos con error de localización total 
menor a 2.8 Km. Las seis direcciones geográficas están indicadas para 
cada gráfica (sectores del 1 al VI) y se muestran en la parte superior 
de la figura. Las barras verticales indican el error en la estimación 
de la velocidad media. 
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Tabla 5.1.- Velocidades medias para sectores de 30• en función 
del ángulo de incidencia q,. 

q,: 20• - 40• q, : 40. 90• 
Sector media No. Ptos media No. Ptos. 

1 3.613 ± 0.167 9 
11 3.588 ± 0.153 10 3.384 ± 0.083 10 
lil 3.568 ± 0.160 7 3.624 ± 0.141 14 
IV 3.440 ± 0.083 8 3.407 ± 0.137 41 
V 3.552 ± 0.150 5 3.557 ± 0.105 23 
VI 3.604 ± 0.067 8 3.580 ± 0.014 2 

Las velocidades medias no difieren significativamente para 
ángulos de incidencia entre 20• y 40•. Para el grupo de eventos con 
ángulo de incidencia mayor a 40• se observa que el sector 111 muestra 
la mayor velocidad prom€'dio; la diferencia en la media de la 
velocidad es significativa con respecto a los sectores U y IV al 95 7. 
de confianza de acuerdo a la prueba estadfstica de la "t" de student. 
La dirección del sector 111 no se correlaciona ni con la dirección de 
la subducción ni con la dirección de los principales sistemas de 
fracturamiento en el área. Lo más probable es que este máximo este 
asociado a la composición litológica de la corteza, (particularmente a 
la presencia de extensos afloramientos de gneiss al este de la estación 
Tetitlán) ya que dichas trayectorias corresponden en general a 
epicentros más regionales. Esta roca puede alcanzar velocidades de 
propagación altas ( de 5. 73 a 8.54 Km/s para la onda P ) mientras que 
el llmite superior de velocidad del granito es mucho menor (variación 
de 5.81 a 6.61 Km/s), (Babuska y Cara, 1991). El granito se presenta 
como batolitos que afloran preponderantemente hacia el N y NW. Esta 
hipótesis se reforzó al analizar las variaciones azimutales de los 
residuales de tiempo P como se discutirá más adelante. 

Los modelos teóricos de Backus (1965) y Crampin & Bamford (1977) 
se han utilizado para Interpretar las variaciones azimutales de 
velocidad compresiona! observadas en el óceano, donde la homogeneidad 
de la placa oceánica, constituida por cristales de olivino, permite 
encontrar los ejes de anisotropfa y relacionarla al flujo del magma en 
la dorsal océanica. En el continente las heterogeneidades verticales y 
laterales pueden enmascarar las variaciones azimutales debidas a 
anisotropfa. En nuestro caso no fué posible comparar las observaciones 
con las fórmulas de Backus (1965) y Crampin y Bamford (1977) debido a 
que estas son válidas únicamente para ondas que viajan sobre la 
superficie de un sólido anisotrópico, es decir ondas refractadas 
crlticamente, mientras que la gran mayorla de nuestras observaciones 
corresponden a ondas directas. Sin embargo, con el objeto de comparar 
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con las velocidades aparentes observadas, se calcularon las variaciones 
teóricas de velocidad aparente que se tendrlan en un medio de capas 
isotróplcas y una estructura buzante como es caracterlstlca en zonas de 
subducción. De este modo, se calcularon por trazado de rayos los 
tiempos de viaje teóricos de la onda P asl como velocidades aparentes y 
medias para la misma distribución de hipocentros en distancia y 
profundidad que la de los eventos elegidos entre 1987 y 1990. El 
cálculo de estos parámetros se llevó a cabo con el modelo de velocidad 
más reciente para la zona de la costa de Guerrero (Suárez et al., 
1992; Pardo, comun. personal) y modificado por el efecto de la 
subducción. Para cada sector de !So se construyó un modelo de 4 capas 
sobre un semiespaclo, con los dos últimos contactos inclinados un 
ángulo variable entre Qo y 13• de acuerdo al azimut del perfil ( fig. 
5.6 J. Una diferencia significativa entre el rango de variación 
azimutal de las velocidades calculadas y las observadas podrla 
constituir una indicación de anisotropla. La figura 5.7 muestra las 
variaciones azimutales de velocidad observada para la onda P. Como 
puede verse, las velocidades calculadas reproducen prácticamente las 
observadas, aunque la variación máxima observada es ligeramente mayor 
que la. teórica. 

En un medio anisotrópico donde los elementos causantes de la 
anlsotropla son fracturas verticales, la variación azimutal de 
velocidades de las ondas directas dependen del ángulo entre la normal 
a las fracturas y la dirección de propagación y por lo tanto del 
azimut (Crampin, 1987). En este caso, dada la existencia de un plano 
de simetrla vertical, existirá periodicidad de 180- para las 
velocidades de las ondas directas. Por lo tanto, dependiendo de la 
distribución de hipocentros en la zona de estudio, y considerando que 
la corteza en el área se aproxima a un medio anisotróplco de ese tipo, 
es factible que se observe un patrón azimutal de tipo senoidal con 
máximos separados 180- para las ondas directas. La figura 5.8 muestra 
la variación azimutal de las velocidades medias . Aunque el patrón de 
variación parece ser de tipo senoidal, el hecho de que los máximos no 
estén separados 180- sino aproximadamente 270• indica el efecto 
preponderante de la estructura de velocidad en el patrón de variación 
(fig.5.6). La similitud entre las velocidades medias observadas y 
calculadas también es notoria en este caso. Las velocidades medias 
tienen valores máximos en dos rangos de azimuts: entre 30 y 60•, que 
es la dirección de mayor pendiente de Ja placa subducida y corresponde 
a eventos con profundidades entre 30 y 45 Km ; y en el rango entre 315 
y 330• y que corresponde a eventos con profundidades entre 30 y 45.5 
Km. En los demás azimuts no se localizaron eventos con profundidades 
mayores a 30 Km, los que tienen por tanto velocidades menores. Lo 
anterior explica la forma aparentemente senoldal del patrón de 
velocidades medias. 
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eventos en el rango 
de azimuts 95 º- 105 º 

TET 

8.0 Krn/s • • • 

Fig. 5.6. Modelo de velocidad utilizado para calcular tiempos 
teóricos de viaje de la onda P y S en el sector correspondiente a 
azimuts entre 90° y 105 º. 
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Con el objetivo de resaltar el efecto de la anlsotropla 
lntrlnseca por sobre el efecto estructural, se procedió a graficar las 
variaciones azimutales de los residuales de velocidad media. Dichos 
residuales resultan de restar las velocidades teóricas promedio de las 
velocidades promedio observadas (fig. 5.9). La gráfica muestra 
algunas diferencias importantes para los residuales en los rangos de 
azimut 90-120. y 270•-300•. Cuando se graficaron estos residuales en 
dos grupos de eventos de acuerdo a su profundidad h (mayores y menores 
de 25 Km) se observaron residuales negativos en el rango de azimut 
220-270., separado de residuales en su mayorla positivos y con azimut 
en el rango 270--300. para el grupo de eventos con h < 25 Km, lo que 
pudiera atribuirse a anisotropla. Sin embargo, el primer rango de 
azimuts, corresponderla casi totalmente a eventos fuera de la costa, 
dada la cercanla de la estación con el litoral. Los residuales en el 
rango 220-270• indican que las velocidades observadas son mayores que 
las teóricas y que por lo tanto debe considerarse un modelo con 
velocidades mayores o tal vez con mayor espesor de la segunda capa. 
También es posible que el modelo no sea el más adecuado para esta zona 
por tratarse de corteza oceánica con una distribución diferente de 
velocidades. Por otro lado, los residuales en el rango de 270• a 300• 
indican que las velocidades observadas son menores que las teóricas 
y que por lo tanto deberla reducirse la velocidad del modelo o 
modificar el mismo. Al parecer en este caso se trata del efecto del 
espesor de la tercera capa del modelo que tienen un contacto inferior 
buzante y que tiende a adelgazarse hacia el NW. 

Adicionalmente, se graficaron las variaciones azimutales de la 
velocidad promedio de ondas S, Vs, en representación polar para dos 
grupos de epicentros : (a) profundidad h < 25 Km y (b) h > 25 Km, 
(fig. 5.10). Esto se hizo con el objetivo de observar si existla 
anisotropia azimutal de velocidad en el área relacionada con la 
dirección del esfuerzo compresivo máximo o de sistemas de fracturas 
como se ha observado en otras partes de la corteza (fig. 1.5). La 
frontera de 25 Km se eligió tomando en cuenta la distribución de la 
sismicidad con la profundidad discutida en el capitulo 2. Se observa 
que los eventos con h< 25 Km, en la dirección NW-SE casi paralela a 
la costa tienen velocidades mayores que los eventos localizados mar 
adentro, lo que es de esperarse por tratarse en el último caso de 
materiales correspondientes a corteza oceánica. El tamaño de la 
muestra de eventos en el cuadrante N-E impiden una comparación 
confiable con los demás eventos continentales as! como una posible 
correlación de los sistemas de fractura existentes en el área (flg. 
1.6). Para el grupo con h > 25 Km, se nota una ligera tendencia hacia 
el NNE, indicada por algunos puntos con velocidad superior a los 4 
Km/s, aunque dicho incremento de velocidad, mayor en la dirección de 
la subducción, podrla explicarse por ocurrir alll eventos de mayor 
profundidad. 
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Fig. 5. 9 Gráficas de residuales de velocidad promedio Vp contra 
azimut : a) todos los eventos; b) eventos con h < 25 km; c) eventos 
con h > 25 km. 
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La localización de los hipocentros se realizó con el programa 
fn'.P071 (Lee y Lahr, 1975) y es función de un modelo de capas planas, 
por lo que una estructura de capas inclinadas como en el caso de la 
subducción puede causar una variación azimutal en los residuales de los 
tiempos de arribo (fig. 5.11) . Sin embargo se ha observado que en 
zonas de subducción los eventos con profundidades menores a 50 Km 
tienen errores de localización pequel\os debido a que los rayos pasan en 
un tiempo corto la zona de velocidad anómala correspondiente a la 
placa subducida (McLaren y Frohlich (1985). Estos autores modelan el 
efecto de una placa subducida con un ángulo de 3Qo en la localización 
de eventos intraplaca utilizando una red local, siendo el error máximo 
de localización lateral menor a 5.5 Km para eventos arriba de 50 Km de 
profundidad. En el presente estudio puede observarse que los residuales 
de tiempo de eventos localizados con el programa HYP071 y que tienen un 
azimut entre 30Qo y 36Qo tienden a concentrarse alrededor del valor 
cero, indicando el mejor ajuste con el modelo de capas planas. De 
acuerdo al modelo de subducción utilizado, este rango de azimuts 
corresponde a un echado de la placa entre ()o y 9-. En los azimuts 
diametralmente opuestos, es decir entre 120o y 180o, aunque hay menor 
número de datos, la dispersión es mayor, lo que podrla indicar que el 
ajuste del lado oceánico no es tan bueno por corresponder a corteza 
oceánica y no continental, aunque también se puede deber a la falta de 
cobertura de la red. Al tomar en consideración la localización de la 
estación TET, cercana a los limites de dos formaciones geológicas (fig. 
1.4), se observa que existe una correlación entre las variaciones 
azimutales de las residuales de tiempo P y dichas formaciones. La 
dispersión de valores hacia el W y NW de la estación TET corresponde a 
rocas intrusivas calcoalcalinas (granitos y granodioritas) y es menor 
que la dispersión hacia el E y SE que corresponde a rocas meta:nórficas 
(gneissesl. Dicha correlación se comprobó al graficar las velocidades 
promedio de la onda P en función del ángulo de incidencia en 
direcciones NW y SE respecto de la estación de Tetitlán ( fig. 5.12 ). 
Como puede observarse en dicha figura, los patrones de dispersión 
de velocidades medias son muy diferentes, siendo mayor la dispersión 
hacia el SE. Esta hipótesis se ve apoyada por los datos public.ados de 
velocidad compresiona! y anisotropla libre de fracturas para rocas 
tlpicas de la corteza (Babuska y Cara, 1991). De acuerdo a estos 
autores el granito tiene una velocidad promedio de 6.4 Km/s y un rango 
de variación de 5.81 a 6.61 Km/s mientras que el gneiss tiene una 
velocidad promedio de 6.43 Km/s pero un rango de variación de 5. 73 a 
8.54 Km/s. Por otro lado, la anisotropla promedio de onda P para el 
granito es de 1.6 7. y para el gneiss de 6. 7 7. a 1 GPa de presión 
hidrostática. 
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Fig. S.11 Variación azimutal de los residuales de tiempo 
calculados con el programa HYP071, para eventos con error total de 
localización menor a 2. 8 Km. Se observa una mayor dispersión de 
valores hacia el E y SE, en los azimuts comprendidos entre 90- y 
135- ( r = 0.0349 ± 0.184 ) en comparación a los valores 
provenientes del W y NW, en los azimuts comprendidos entre 270- y 
315- ( r 0.0347 ± 0.157 ). Esto se correlaciona con la 
localización de la estación TET en los limites de dos formaciones 
geológicas. Hacia el SW afloran principalmente rocas metamórficas 
y hacia el NW rocas intrusivas calcoalcalinas. 
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Fig. 5.12 Variación de la velocidad media P con el ángulo de 
incidencia para dos sectores de 30' situados al NW (a) y al SE (b) de 
la estación Tetitlán. Nótese la gran diferencia en la dispersión de 
valores de velocidad media. 
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5.3 Análisis de polarización para la determinación de 
birrefringencia. 

El análisis de polarización tiene diferentes aplicaciones como se 
mencionó en el Capitulo 4. Sin embargo el principal objetivo de 
este trabajo es caracterizar la anisotropla en la zona de la brecha 
de Guerrero y su situación. De acuerdo a esto, dicho análisis se aplicó 
a eventos localizados dentro de la ventana de ondas S bajo la estación 
Tetltlán. 

Los métodos más comunes para el análisis de polarización con el 
objetivo de Identificar fases slsmlcas han sido los que usan la matriz 
de covarianzas (Kanasewlch, 1983; Jurkevics, 1988) y las técnicas de 
correlación (Bowman y Ando, 1987). En esta sección se utiliza una 
adaptación del método de mlnimos cuadrados descrito en el Apéndice 111 
para calcular la linealidad de correlación (RC), azimut e Inclinación 
en su representación convencional y por medio de la proyeccción 
esférica completa ( Moritz, 1990 ). Este es un método simple en 
comparación con el método de la matriz de covarianzas que requiere el 
cálculo de valores y vectores propios. El método de mlnimos cuadrados 
es de efectividad ligeramente menor en el cálculo del azimut y la 
inclinación, aunque no en la determinación de la linealidad como se 
verá más adelante. 

5.3.J Evaluación de Atributos de Polarización. 

Con el objetivo de determinar si era posible la detección de 
los parámetros que caracterizan la birrefringencia de Ja onda S 
(polarización de la onda rápida y el retraso entre las dos ondas S), se 
llevó a cabo el cálculo de los atributos de polarización descritos en 
el Apéndice III en 15 sismogramas de 3 componentes. Estos registros 
muestran diferente calidad, Ja cual se evalua de acuerdo a un cociente 
o relación de sel'ial a ruido "RSR" en función de la energla como se 
indica en el Apéndice IV. La amplitud promedio de tres componentes (A), 
la función de linealidad (RC), el azimut ;\. y el ángulo de Incidencia 
t/> fueron los parámetros calculados de acuerdo a las técnicas descritas 
en el apéndice III. En el 80 7. de los eventos procesados se observó que 
el arribo de la primera onda S se correlaciona principalmente con los 
cambios en los parámetros de azimut e inclinación. La linealidad RC 
asl como la amplitud promedio de las tres componentes se correlacionan 
en ocasiones con el arribo de la primera onda S. Dicha correlación se 
observa por el inicio simultáneo del aumento en magnitud de dichos 
parámetros. La detección de la onda S lenta a través de los parámetros 
de polarización no pudo realizarse ya que no se observaron cambios 
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simultáneos en los parámetros después del arribo de la primera onda S a 
pesar de que se utilizó la longitud de ventana recomendada de 1 a 1 
1/2 longitudes de onda para realizar el análisis de polarización 
(Kanasewich, 1983, Cliet y Dubesset, 1987). El parámetro que mejor se 
correlaciona con el posible arribo de la segunda onda S es el de 
azimut cuando hay poco ruido (relación sei\al a ruido en energia "RSR" 
mayor de 12). 

La Figura 5.13 muestra un ejemplo del análisis de polarización 
llevado a cabo para el slsmograma 89-8. Dicho evento muestra una 
correlación relativamente buena del primer arribo de la onda S rápida 
(SI, indicada por una flecha en el sismograma, fig. 5.13a,b) con un 
nivel aproximadamente constante en los valores de azimut ( i\ l e 
Inclinación ( tf> ) a partir de, o un poco antes del arribo de la onda 
SI. Por otro lado, la amplitud de tres componentes A y la linealidad 
por correlación RC comienzan a Incrementar su magnitud antes del 
arribo de SI. A la derecha de la figura se muestra el movimiento de 
particula en el plano horizontal de una ventana de tiempo centrada en 
el arribo de Si (indicada con linea continua en las trazas Hl y H2) 
para comparar su dirección de polarización y tiempo de arribo con el 
proporcionado por el análisis de polarización. La Figura 5.13c muestra 
la proyección esférica completa de los puntos de la ventana mencionada 
con anterioridad, en donde azimut e inclinación son graficados 
simultáneamente. Como puede observarse, es más dificil reconocer el 
arribo de la onda S en tales diagramas que observando la gráficas de 
los parámetros independientemente. Esto se debe al corto intervalo 
de tiempo en que dichos parámetros se mantienen aproximadamente 
constantes. 

5.3.2 Efecto del filtrado. 

Con el objeto de determinar el efecto del filtrado sobre los 
parámetros de polarización, las trazas horizontales de 7 eventos se 
filtraron en una banda de 4 a 20 Hz, elegida en base a la frecuencias 
representativas de la amplitud del espectro cruzado. Se eligieron 
para esta prueba 2 eventos de buena calidad (RSR>l2), 3 de calidad 
media ( 7<RSR<l2 ) y 2 de mala calidad (RSR<7l. Pudo observarse que en 
general, los rasgos de los atributos que se asocian al arribo de la 
onda S rápida en los sismogramas originales, en los sismogramas 
filtrados aparecen en tiempos bastante similares cuando no hay 
demasiado ruido. Sin embargo, se constató que en general los parámetros 
de los sismogramas filtrados muestran una menor correlación con el 
primer arribo de la onda S como puede observarse en la fig. 5.13b y 
5.14b. Se observó que la Identificación del primer arribo de la onda S 
es correlacionable con una relativa estabilidad del a z lmut e 
inclinación asignados a los indices de tiempo que siguen a este 
arribo. Por otro lado nuestros experimentos indican que no es posible 
la identificación del segundo arribo de la onda S por medio de los 
parámetros del análisis de polarización ya sea utilizando sismogramas 
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Fig. 5.13 al Análisis de polarización para el evento 89-8. Hl y H2 
son las componentes horizontales y Z la vertical. A es la amplitud de 
tres componentes, RC es la linealidad por correlación, ;\. es el azimuth 
y ~ la inclinación. A la derecha se muestra el hodograma en el plano 
horizontal para la ventana de tiempo Indicada por las llneas 
verticales en los slsmogramas a la Izquierda. El arribo de la onda SI 
se Indica por una pequella flecha en el slsmograma. 

b) Análisis de polarización para el evento 89-8 filtrado de 4 a 20 
Hz. El hodograma horizontal correspondiente se muestra a la derecha. 
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EVENTO 89-8 

o 

s 
Fig. 5.13 c) Representación conjunta de los parámetros de azimuth e 

inclinación para el evento 89-8 mostrado en a). Cada punto corresponde al 
análisis de una ventana móvil de tiempo de 0.083 seg. El punto inicial del 
análisis es el 1 y el punto 8 corresponde con el arribo de la onda S marcado 
con la flecha en 5.J3a. Los puntos del diagrama están unidos para indicar la 
variación temporal de los parámetros. 

evento 89-8 

~;~~: 
-S.B7 L-""-'.._..""-'._.~.._.-10~0..._._..~~~ ........ .,,2'::'00~~~~ 

TIEMPO lms) 

Linealidad RL !Kanasewich, 1983) 

o~¿~¡-..4-~~--<>-++:;!:"'..._.._. ....... .._.":t:::!:::'-:"~+-+...,.:.'i 

r~~l""--"-+::~=::~::=;±±~.,.....':::t:::+-+-+>~ 

w = longitud de ven1ana en puntos 

s = suavizamiento en puntos 

w = 7 s = s 
w = 8 s = 3 

w = 6 s = 4 

w=6 s = s 
w = 6 s=3 

Flg. 5.13 d) Ejemplo de prueba de linealidad RL para el evento 
89-8 mostrado en la parte superior con diferentes longitudes de 
ventana y suavizamiento. 
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originales o filtrados, Independientemente de su calidad. 

Las figuras 5.13b y 5.14b muestran los resultados para los 
eventos 89-8 y 89-7 a los que se aplicó un filtro de 4 a 20 Hz. Como 
puede observarse es dificil reconocer el primer arribo de la onda S en 
base a los parámetros del análisis de polarización. La Inclinación, que 
era el parámetro que más claramente deflnla el arribo de Sl en el 
evento original resulta distorsionado. Sin embargo, el azimut o la 
dirección de polarización (en los hodogramas) determinados en los 
slsmogramas filtrados es coherente con la observada en los slsmogramas 
originales (flg. 5.13 y 5.14). 

5.3.3. Función de linealidad. 

La función de linealidad RL tal como la define Kanasewlch (1983): 

con ;\min, ;\max = valores propios mlnlmo y máximo de la matriz de 
covarianzas 

fué utilizada con los valores n=0.5, j=l que se consideran adecuados 
para el análisis de polarización ya que constituye un filtro no-lineal 
que al aplicarse a un registro slsmico Incrementa la relación sel'ial a 
ruido de las fases P y S ( Montalbetti y Kanasewich, 1970 ). Dicha 
función se aplicó a algunos sismogramas para diferentes anchos (w) de 
una ventana móvil y longitud de suavlzamiento (s) para determinar que 
valores de estos parámetros eran los que mejor se correlacionaban con 
el arribo de la onda SI. Este an{lllsls se llevó a cabo con el programa 
PITSJ1 (Scherbaum, 1991), que es un paquete de análisis sismológico 
interactivo. Se observó que un ancho de ventaría entre 6 y 8 puntos y 
un suavlzamiento de 3 a 5 puntos proporcionan la mejor correlación 
entre el máximo de la función de linealidad RL con el arribo de la 
onda S rápida (fig. 5.13d). Para la onda S tlplca de los slsmogramas 
analizados en este caso, con un espectro de amplitud centrado en 12 Hz 
y una frecuencia de muestreo de 75 Hz, esto significa una ventana de 
tiempo aproximadamente Igual o ligeramente mayor que el periodo 
dominante. 

Ya que el análisis de polarización no permitió la Identificación 
del arribo de la onda S lenta y por lo tanto del retraso, se eligieron 
las técnicas de correlación cruzada y de espectro cruzado en 
combinación con la Inspección visual de los sismogramas para dicha 
estimación. La correlación cruzada se ha empleado en la determinación 
de retrasos con eventos regionales y teleslsmlcos mientras que, de 
acuerdo a lo discutido en el Capitulo 4, es factible utilizar el 
espectro cruzado con el mismo fin. En la Sección 5.5 se discutirán los 
resultados de ambos métodos. 
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Fig. S.14 Aúlisis de polarización para el evento 89-7. 
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5.4 Birrefringencla de ondas S. 

Para llevar a cabo el análisis de birrefringencla, se graficaron 
los hodogramas de los eventos digitales seleccionados para varias 
ventanas de tiempo adyacentes y se siguió el procedimiento descrito en 
el capitulo 4 para determinar las direcciones de polarización del 
primer arribo de la onda S y el retraso entre las dos ondas S. 

5.4.1 Polarización de ondas S. 

La dirección de la polarización de la onda S rápida se estimó 
para los 60 eventos analizados para el periodo 1987-1992 (Apéndice V). 
Los sectores de la roseta de polarización se calcularon cada 20.. La 
mayor!a de las polarizaciones de los eventos (26.6 3) tienen una 
dirección NE-SW en el rango de 40• a 60• (fig. 5.15a). Esta dirección 
está cercana al azimut promedio del esfuerzo compresivo máximo que se 
ha estimado de la solución de mecanismos focales en N 37• E (Me Nally 
& Minster, 1981; LeFevre and Me Nally, 1985). El segundo grupo más 
importante de direcciones de polarización tiene un azimuth entre 
20• y 40°. 

Con el objeto de buscar posibles diferencias en la Listribución 
de las direcciones de polarización en los dos niveles principales de 
sismicidad, arriba de 25 Km y abajo de esta profundidad, se graficaron 
diagramas de rosas para ambos grupos (figuras 5.15b y 5.15c). Como 
puede observarse, la dirección preferencial de polarización se conserva 
con la profundidad, aún para el segundo grupo más importante de 
direcciones de polarización. Sin embargo, el grupo de eventos más 
profundos ( h>25 Km ) muestra mayor dispersión en las direcciones de 
polarización. Lo anterior parece reflejar que a profundidad los 
elementos causantes de la anisotropla, sean microfracturas alineadas 
por el esfuerzo o granos minerales, muestran menor uniformidad en su 
alineación que las microfracturas situadas arriba de los 25 Km. El 
principal sistema de fracturamlento en el área (fig. 1.6) afecta sobre 
todo los extensos batolitos granlticos que ahl se encuentran y tiene un 
azimut entre 52• y 590, el cual se correlaciona con el grupo más 
importante de direcciones de polarización. Por otro lado, los gneises 
aflorantes en la zona de estudio muestran una foliación en dirección 
NW-SE (fig. 1.6). 

La correlación entre la dirección de polarización del arribo de 
la primera onda S y la dirección del esfuerzo compresivo máximo apoya 
la interpretación de que la anlsotropla en la brecha de Guerrero es 
causada principalmente por la distribución de fracturas, microfracturas 
y espacios porosos que están alineados por el campo de esfuerzos actual 
en el área (Vázquez et al., 1993). 
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Fig. 5.15 Rosetas de la dirección de polarización para los eventos 
localizados dentro de la ventana de ondas S para el periodo 1987-1992 : 
al todos los eventos bl eventos con h < 25 Km c) eventos con h > 25 Km. 
Las amplitudes de los sectores de 20. son proporcionales a la ralz cuadrada 
del número de eventos (en total 60). 
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. Los slsmogramas correspondientes al periodo 1987-1989, con un 
muestreo de 75 Hz se filtraron con un filtro de Butterworth de 4 a 20 
Hz, que es la banda de frecuencias más significativa de su espectro 
cruzado. Esto se efectuó para Investigar si la birrefringencla de ondas 
S podla observarse más facllmente en los hodogramas filtrados. Asimismo 
para tratar de determinar con mayor precisión la magnitud de cualquier 
cambio en la dirección de polarización de la onda S rápida. La 
diferencia en la dirección de polarización entre el hodograma filtrado 
y el original se midió para estos eventos. La diferencia absoluta 
promedio es de 4.4•, la cual es estadlstlcamente Insignificante 
cons: :erando la resolución de la dirección de polarización en sectores 
de 20• según la Figura 5.15. 

5.4.2 Observaciones de blrrefrlngencla en el plano vertical­
transversal. 

De acuerdo a Tsvankln y Chesnokov (1990), la blrrefrlngencla de 
ondas S también puede observarse en el plano vertical transversal para 
un medio con simetrla hexagonal (lsotropla transversa) u ortorrómbica. 
Su modelado sintético para un semiespacio anisotrópico con dichas 
simetrlas indica que la blrrefringencla de las ondas S puede observarse 
en el hodograma vertical - transversal en los limites de la ventana de 
ondas S, y fuera de ella hasta ángulos de Incidencia de 55• - 60•. Los 
hodogramas verticales-transversales se compararon con los horizontales 
para los sismogramas del periodo 1987-1989 con el objeto de comprobar 
los resultados teóricos. Sin embargo se encontraron pocos ejemplos 
donde la birrefrlngencia sea evidente en el plano vertical transversal. 
Dos ejemplos se muestran en la fig. 5.16 en donde se han graficado los 
hodogramas de tres ventanas de tiempo, que corresponden a las marcas 
verticales Indicadas sobr·e los sismogramas. En ambos casos el arribo de 
la onda S rápida se localiza en la segunda ventana. En la parte 
Inferior de cada caso se muestran los slsmogramas filtrados y rotados 
en las direcciones paralela y ortogonal a la polarización del primer 
arribo de la onda S, las cuales están indicadas por los ejes 1 y 2 
respectivamente. Puede observarse que después de filtrado, el hodograma 
del sismograma 87-9 en el plano vertlcal-tranversal muestra una mayor 
similitud con el hodograma horizontal lo que Indica que el filtro 
utilizado fué el correcto ya que se logró una mayor coherencia entre 
las componentes horizontales y la vertical. Sin embargo en el caso del 
evento 87-11, los hodogramas de los sismogramas originales ya mostraban 
practicamente el mismo patrón, que en este caso particular fué 
distorsionado por el filtrado. La onda lenta 52 se Identificó por un 
cambio brusco en la dirección de la polarización, el cual coincide con 
la terminación del movimiento rectillneo iniciado por el arribo de 
la fase rápida o Sl. 
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Fig. 5.16 Comparación de hodogramas en el plano horizontal y en el 
vertical-transversal para dos eventos 89-7 (a) y 87-11 (b) que 
muestran birrefringencia (sus localizaciones se Indican en el Apéndice V). 
Los slsmogramas originales han sido filtrados en la banda de 4 a 20 Hz y 
rotados en la dirección de SI en la parte Inferior de cada Inciso. Se han 
graficado los hodogramas de tres ventanas de tiempo, que corresponden a las 
marcas verticales indicadas sobre los sismogramas. El primer renglón de 
ventanas corresponde a hodogramas en el plano vertical-transversal, que 
indican el movimiento vertical arriba-abajo (U-Dl y a la Izquierda o 
derecha (L-R) de la dirección de la fuente. El segundo renglón corresponde 
a los hodogramas en el plano horizontal, con el eje radial hacia-lejos de 
la fuente (A-Tl en sentido vertical y el eje transversal Izquierda-derecha 
(L-R) en sentido horizontal. 
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5.4.3 Retrasos entre ondas S. 

Los retrasos entre las ondas S rápida y lenta obtenidos del 
análisis visual de los hodogramas asl como los retrasos normalizados 
(con respecto a la distancia fuente-estación) se graflcaron contra la 
profundidad para los eventos 1987-1992 (Figs. 5.17). Los retrasos entre 
ondas S dependen del azimut y del ángulo de incidencia del rayo en el 
medio anisotróplco asl como de la longitud de la trayectoria a través 
de él. Es por ello que para Investigar la variación del retraso con la 
profundidad es necesario restringir la orientación de las trayectorias 
a limites preestablecidos. En esta Investigación hemos supuesto la 
presencia de fracturas tipo EDA o debidas a dllatancia eictensiva 
(Crampln, 1987) en base a la evidencia proporcionada por los 
alineamientos de la polarización descritos anteriormente. El Intervalo 
angular más grande dentro de la ventana de ondas S, donde los retrasos 
de tiempo de ondas S que se propagan a través de fracturas tipo EDA 
muestran la menor variación con respecto a la orientación del rayo, 
corresponde a trayectorias que forman un ángulo mayor de 75• con 
respecto a las normales de las fracturas (Crampin, 1987). De acuerdo a 
esto se restringieron las observaciones a aquellas que correspondian a 
rayos que forman ángulos mayores de 75• con las normales de planos 
verticales de fracturas que tienen un rumbo en la dirección de la 
polarización promedio N 40• E. 

Si el medio anisotrópico se eictiende hasta el sitio de la fuente 
más profunda,. los retrasos no normalizados deberian aumentar con la 
profundidad. Sin embargo, si la zona de anisotropia es más somera que 
la fuente más distante, los retrasos normalizados con la distancia 
deberian disminuir a medida que nos alejamos de la superficie 
terrestre. Comparando las figuras 5.17a y 5.17b, parece probable un 
decremento de los retrasos normalizados con la profundidad. Esto se 
confirma por el coeficiente de correlación mayor para los retrasos 
normalizados (-0.42). Para el caso no normalizado la correlación es 
prácticamente nula· (0.038). Lo anterior indica que la zona de mayor 
anlsotropia no abarca la totalidad de eventos y debe estar limitada en 
profundidad (arriba de 45 Km que es el evento más profundo). Es posible 
que esta zona de mayor anisotropla se encuentre arriba de los 25 Km de 
profundidad si se considera que los histogramas de frecuencia contra 
profundidad indican una concentración de la slsmicidad entre los 20 y 
25 Km y luego un brusco descenso de la misma (lo que puede estar 
asociado a un cambio litológico importante). Sin embargo, el hecho de 
que solo 9 de los 42 retrasos analizados se locallzen arriba de ese 
nivel y dado el error en los datos, los limites de la zona de mayor 
anlsotropia no pueden determinarse con eicactitud. 
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Fig. 5.17 (a) Gráfica de retraso entre ondas S contra 
profundidad. La recta indica el ajuste de mínimos cuadrados. 
(b) retraso normalizado (con respecto a la trayectoria del rayo) 
contra profundidad. 
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Para la mayorla de los eventos localizados (46) se estimó un 
cociente del retraso entre ondas S y el tiempo de arribo (dT/Ts) el 
cual es un Indice de anisotropla suponiendo que toda la longitud de la 
trayectoria contribuye al retraso observado (Savage et al., 1989). Este 
parámetro se graficó contra la profundidad (fig. 5.18). El ajuste de 
estos datos a una recta de mlnimos cuadrados muestra una correlación 
negativa con un coeficiente de correlación de -0.415. Lo anterior 
parece confirmar que la anisotropla disminuye con la profundidad y que 
la mayor anisotropla se encuentra limitada hasta un nivel de 
profundidad que se desconoce. Tentativamente se eligió el nivel de 25 
Km por las razones expuestas anteriormente. Para los eventos 
localizados hasta esta profundidad, la anlsotropla promedio calculada 
en base al cociente dT/Ts es de 6.36 ± 2.28 7.. Este valor es mayor que 
la anisotropla de onda S reportada para el granito (5 7.) y menor que la 
del gneiss (entre 12 y 38 7.), en ambos casos en condiciones 
atmosféricas (Schon, 1983) y refleja la composición litológica de la 
corteza superior que superficialmente se caracteriza por afloramientos 
de gneiss y rocas granodióriticas. Por otro lado, las gráficas de 
retraso, retraso normalizado y cociente dT/Ts (figs. 5.17 y 5.18) 
indican una brusca disminución de la mayorla de los valores de dichos 
parámetros entre los 35 y 40 Km de profundidad la que corresponde a 
eventos con azimuts entre 20 y 60•. De acuerdo al modelo de subducción 
utilizado, la mayor inclinación de la placa subducida tiene una 
dirección N 37• E y pertenece a ese rango de azimuts. A las 
profundidades citadas la velocidad de la onda P es de unos 8 Km/s y 
corresponde a rocas ultramáficas. Es decir que este mlnimo parece estar 
asociado a la dirección de mayor inclinación de la placa y parece 
indicar que buena parte de las trayectorias de dichos eventos 
atraviesan rocas ultramáficas con un grado de anisotropla bajo as! como 
rocas granlticas, las que tienen una anisotropla relativamente pequeña 
en comparación a las rocas metamórficas y rocas superficiales 
fracturadas. 

5.4.4 Relación entre los retrasos de la onda S y la magnitud. 

Un factor que podrla afectar el intervalo de linealidad que 
caracteriza la polarización de la onda S es la variación en la función 
de fuente del evento. Aster et al. (1990) han sugerido que una función 
de fuente mayor o efectos de directividad debidos a la propagación de 
la ruptura darlan lugar a un pulso directo de larga duración en la 
estación de registro, lo que producirla un intervalo de linealidad 
mayor. En general un incremento en la duración de la función de fuente 
está asociada a una mayor magnitud. Es debido a· lo anterior que en un 
análisis de birrefringencla deberlan utilizarse solo eventos dentro de 
un rango de magnitud de tal modo que las diferencias en magnitud no 
causen diferencias en los intervalos de linealidad de las señales 
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observadas. Por otra parte, se sabe que existe una relación reciproca 
entre anisotropla de velocidad y anisotropla de atenuación. En la 
direcciones en que la velocidad es alta, la atenuación es baja y en 
direcciones en que la velocidad es baja, la atenuación es alta. 
Asimismo la onda rápida se atenua menos que la onda lenta (Crampin, 
1991). Hasta la fecha no se han publicado estudios que utilizen la 
atenuación como un parámetro de la anisotropla. En un estudio de 
anisotropla sísmica de la región de Anza, California, utilizando 
microsismos con Md < 3.5, Aster et al.(1990) observaron que parecla 
existir una correlación positiva un tanto gruesa entre el momento 
slsmico y el retraso entre las ondas S correspondiente. 

Para los eventos estudiados en el presente trabajo, que también 
son microslsmos con magnitudes similares a las del estudio de Anza 
(Aster et al., 1990), se graflcó el retraso y el retraso normalizado 
entre ondas S contra la magnitud para determinar alguna dependencia 
entre estos parámetros (Fig. 5.19). Nuestras observaciones no muestran 
una correlación clara entre el retraso y la magnitud de los eventos, 
aun cuando existe una ligera tendencia de correlación negativa para 
magnitudes entre l. 7 y 3. Es posible que errores en la estimación del 
retraso debidas a ruido en las componentes horizontales debidas a 
difracciones causadas por inhomogeneidades impidan observar una 
proporcionalidad directa entre retraso y magnitud. Sin embargo hay que 
tomar en cuenta que dicha hipótesis no puede considerarse 
suficientemente fundamentada dada la gran dispersión en los datos de 
Anza, en los que inclusive no se estimó el coeficiente de correlación y 
por otra parte la falta de más observaciones que incluyan además 
magnitudes mayores a 3. 

5.4.5 Variaciones temporales del retraso entre ondas S. 

Las variaciones temporales del retraso entre ondas S han sido 
asociadas a cambios premonitorios de sismos de moderada magnitud en 
dos casos en Anza, California para un sismo de magnitud 6.3 
(Crampin et al., 1989) y para un sismo de Enola, Arkansas de magnitud 
3.8 (Booth et al., 1989). En ambos casos se observó un aumento de los 
retrasos antes del sismo y una disminución después del mismo. Sin 
embargo existe controversia en cuanto a la validez de dichas 
interpretaciones debido a la escasez de ejemplos y a que el número de 
retrasos utilizado era insuficiente para definir un cambio 
significativo en la magnitud del retraso. Por lo tanto hasta el 
presente las variaciones temporales del retraso entre ondas S no han 
sido consideradas en la lista de precursores aprobados por la comunidad 
sismológica (Wyss, 1991). A pesar de lo anterior y de que en nuestro 
caso el número de datos es pequeño, es importante tener un registro de 
dichas variaciones temporales como referencia para futuros estudios. La 
figura 5.20 muestra las variaciones temporales del retraso y del 
retraso normalizado entre ondas S para los eventos analizados en el 
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periodo 1987-1992 en varios segmentos : de septiembre de 87 a marzo de 
88; de abril de 89 a diciembre de 89; de marzo de 90 a mayo de 91 y de 
enero a mayo de 1992. El valor medio total estimado para el retraso 
durante este periodo completo es 0.044 ± 0.022 seg y del retraso 
normalizado por la trayectoria es 1.142 ± 0.742 ms/Km. Los valores 
medios del retraso y el retraso normalizado por año son los siguientes: 

Tabla 5.2 Retrasos por año 

Año Retraso Retraso normalizado No. muestras 
(seg) (ms/Km) 

1987 0.046 ± 0.018 l. 202 ± 0.469 6 
1988 0.058 ± 0.020 1.717 ± 0.657 7 
1989 0.050 ± 0.029 1.284 ± 0.683 6 
1990 0.064 ± 0.023 1.661 ± o. 959 8 
1991 0.031 ± 0.008 0.875 ± 0.489 9 
1992 0.029 ± 0.010 0.592 ± 0.211 7 

Los datos entre 1987 y 1990 está.n muy irregularmente espaciados y 
existen grandes lapsos de tiempo sin información. Considerando el 
agrupamiento de puntos del periodo 1987-1988 y 1989-1990 se tiene la 
siguiente estadlstlca : 

Periodo 

1987-1988 
1989-1990 

Retraso 
(seg) 

0.055 ± 0.021 
o. 046 ± o. 022 

Retraso normalizado 
(ms/Km) 
1.459 ± o. 712 
1.484 ± 0.860 

No. muestras 

13 
14 

De la tablas anteriores puede observarse una disminución notable 
de la magnitud del retraso para los años 1991 y 1992 con respecto a los 
años anteriores. Con el objetivo de comprobar si esta disminución es 
significativa se llevó a cabo una prueba "t" de student para años 
consecutivos, encontrá.ndose que únicamente para la transición de 1990 
a 1991 las medias difieren significativamente al 95 7. de confianza. 
Este brusco descenso en el valor del retraso coincide con el m1<:10 

del año 1991. En otros estudios, dichos cambios bruscos en la magnitud 
del retraso han sido asociados a un evento con magnitud 
significativamente mayor que la sismicidad de fondo del á.rea (Booth et 
al., 1989). Sin embargo ninguno de los eventos localizados dentro de la 
ventana de ondas S durante esa transición tuvo una magnitud mayor a 3 
(el má.ximo fué de 2.9). Debido a lo anterior no se pudo asociar dicho 
cambio a un evento en particular. Por otra parte, el valor promedio 
menor que se observa para todo el periodo 1991-1992 requiere de una 
hipótesis má.s global para explicar dicho comportamiento. Inicialmente 
se pensó en comparar la variación temporal de los retrasos con la curva 
de frecuencia acumulativa de la actividad slsmica detectada en al á.rea 
(fig. 5.21). El objetivo era ver si se detectaban vaclos en la 
actividad slsmica que pudieran correlacionarse aun de manera 
cualitativa. con la acumulación de esfuerzos en el á.rea. Sin embargo el 
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Fig. 5.20 Variación temporal del retraso entre ondas S (a) y del 
retraso normalizado (b) durante el periodo 1987-1992. Las lineas punteadas 
indican los promedios ponderados de los retrasos para cada alfo. 

88 



a) 

0000 

4000 
. .. 
5 e 
l!l 3000 

~ 
:> 

'" :> 
u 
.. 2000 

i. 

1000 

o 
87 

b) 
SISlllCIDAD (18117-1882) 

.t1 Nt%>: 
,·: 

30 ~ 
"'~ 1990 

·~ 'N 

20 . 
'º .. 

~ /j ~ - .... Md 
1 1 4 

1 N(%) 

1 30 

1 
20 

1 
1 'º 1 Md 
1 
1 N(%) 
1 30 
1 
1 20 

1 
IO 1 

1 ~ Md 

4 ... .. 01 92 93 
nDIPO 

Fig. 5.21 a) Frecuencia acumulativa de la actividad sísmica en la 
brecha de Guerrero para el periodo 1988-1992 (cortesía de D. 
Escobedo). Se incluyen todos los eventos registrados. De 1988 a 1990 la 
red sismológica funcionó irregularmente. b) Histogramas anuales de 
magnitud para el periodo 1990-1992; se indica el número de eventos 
registrados y su frecuencia relativa. 
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n<u:nero de datos de retraso ( 49) es limitado en comparación a los 4500 
que tiene la curva de frecuencia acumulativa e Impide una correlación 
confiable entre las dos serles de datos. Serla necesario un monitoreo 
digital continuo en el área con estaciones de tres componentes y 
separadas entre si unos cuantos kilómetros ( :'.": 5 Km), para poder llevar 
a cabo una comparación. 

5.5 Determinación del retraso entre ondas S con métodos 
semi-automáticos. 

Los métodos automáticos de detección de blrrefringencla se han 
aplicado en forma limitada a la slsmologla dada la complejidad del 
fenómeno y la incertidumbre de los métodos. El éxito ha sido parcial ya 
que unos algoritmos funcionan solo bajo determinadas condiciones. Lo 
anterior ha dado como resultado que un paquete de análisis de ondas S 
para exploración petrolera como SWAP (Wild, 1991) contenga hasta 15 
técnicas diferentes para estimar los parámetros de la birrefringenc!a 
de ondas S. En este estudio se aplicaron algunas herramientas 
matemáticas como auxiliares en la determinación del retraso entre ondas 
S. Las funciones de correlación cruzada y de espectro cruzado descritas 
en el Capitulo 4 se aplicaron a las componentes horizontales rotadas de 
los eventos localizados dentro de la ventana de ondas S en el periodo 
1987-1992. La rotación de los sismogramas se llevó a cabo de acuerdo a 
la dirección de arribo de la primera onda S observada en el hodograma 
horizontal de cada evento. 

La función de correlación cruzada ha sido utilizada para analizar 
la birrefringencia de ondas S de eventos de periodo Intermedio y largo 
provenientes del manto (Bowman y Ando, 1987). Para eventos locales, 
cuyo contenido espectral es de mayor frecuencia, su uso ha sido 
limitado. Se argumenta que los sismos locales y el ruido asociado, 
debido a su mayor frecuencia, impiden obtener una estimación confiable 
del retraso (Crampin, 1991, comunicación personal). Por otro lado, los 
retrasos estimados por correlación son susceptibles de ser afectados 
seriamente por reverberaciones después del arribo de los pulsos 
iniciales (Kaneshima, 1989). A pesar de ello, por existir la 
posibilidad de utilizarla, se aplicó dicha función a las componentes 
horizontales para investigar su posible utilidad. La mayoria de los 
valores de retraso estimados por medio de la correlación cruzada y del 
espectro cruzado resultaron mayores (hasta casi 5 veces en el caso más 
extremo) o iguales a los obtenidos por Inspección visual. Esto podrla 
explicarse en algunos casos por el hecho de que la interferencia 
debida al ruido provoca desviaciones considerables en la linealidad 
observable en el hodograma y por lo tanto disminuye el número de 
intervalos de tiempo con polarización aproximadamente lineal que pueden 
ser considerados para cuantificar el retraso. 
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Asimismo se calculó la fase del espectro cruzado y la coherencia 
de las dos componentes horizontales para los eventos localizados dentro 
de la ventana de ondas S. La longitud de ventana utilizada para 
determinar el coeficiente de correlación y la fase del espectro 
cruzado fué la misma para un mismo evento y varió entre 200 y 500 ms, 
dependiendo de la longitud de ventana que proporcionó la mayor 
linealidad de la fase. 

Para comparar las estimaciones del retraso proporcionadas por ia 
correlación cruzada y la fase del espectro cruzado con las 
proporcionadas por los hodogramas, en sismogramas con poco ruido, se 
graficaron los cocientes Tc/dT, Tf/dT y Tf/Tc ( dT = retraso del 
hodograma, Te = retraso por correlación cruzada, Tf = retraso por 
espectro cruzado) en función de la coherencia (fig. 5.22). Se observa 
que en general, para valores altos de la coherencia (mayores de 0.9), 
los valores obtenidos tienden a Igualar los del hodograma, sobre todo 
en el caso de la correlación cruzada. 

Por último, debe observarse que las estimaciones de la 
correlación cruzada y de la fase del espectro cruzado muestran mayor 
correlación entre ellas que cuando se comparan con las estimaciones 
visuales. Lo anterior se explica por la relación de ambas funciones a 
través de la transformada de Fourier (ver Capitulo 4). Las estimaciones 
de la correlación cruzada resultaron casi siempre mayores que las de la 
fase del espectro cruzaao. Debe recordarse que una ventaja de utilizar 
la fase del espectro cruzado es que pueden determinarse diferencias de 
tiempo menores que el intervalo de muestreo Oto, 1985). Para los 
eventos analizados, nunca se tuvieron estimaciones menores al Intervalo 
de muestreo correspondiente (0.013 s o 0.010 s). 

La Figura 5.23 muestra un ejemplo de la estimación del retraso 
entre ondas S utilizando los tres métodos mencionados. En la figura 
5.23a las componentes horizontales han sido rotadas en las direcciones 
radial y transversal al epicentro; su respectivo hodograma se muestra a 
la derecha. En 5.23b las componentes horizontales se rotaron otra vez 
de acuerdo a la dirección de polarización de la primera onda S. En 
5.22c se muestran la amplitud y fase del espectro cruzado asi como la 
coherencia de las componentes horizontales correspondientes a una 
ventana de los sismogramas en (b). La fase del espectro cruzado (traza 
4) se ajustó con una recta de minimos cuadrados que pasa por el origen 
y su pendiente proporciona un valor de retraso de 62 ms. Esta ventana 
muestra una buena coherencia (traza 5) en el rango de 1 a 20 Hz que es 
el que se utilizó para el ajuste de la recta. La correlación cruzada 
de dichas trazas (fig. 5.23d) proporciona un valor de retraso de 65 ms. 
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Fig. 5.22 Comparación de las estimaciones de retrasos entre 
ondas S contra la coherencia. dT = retraso estimado del hodograma, 
Te retraso por correlación cruzada, Tf retraso por espectro 
cruzado. 
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En sismogramas con poco ruido una longitud de ventana entre 250 y 
500 ms resultó adecuada para estimar el retraso por medio de la 
pendiente de la fase, ya que ésta se comportó en forma aproximadamente 
llneal y proporcionó estimaciones similares (fig. S.24a y 5.24b). Sin 
embargo la fase del espectro cruzado puede ser muy sensible a la 
posición de la ventana y comportarse en forma no-lineal (fig. S.24c). 
SI las trazas de esta ventana de tiempo se filtran en la banda de 
frecuencias comunes a ambas trazas, dada por la amplitud de su espectro 
cruzado, la linealidad de la fase se recupera (fig. 5.23d). En este 
caso se aplicó un filtro pasabandas de 1 a 27 Hz. 

En sismogramas ruidosos puede resultar problemá.tlca la 
determinación del retraso utilizando únicamente los diagramas de 
movimiento de partlcula. Por otro lado, en estos casos, la correlación 
cruzada proporciona por regla general estimaciones poco confiables por 
la presencia de varios máximos que pueden atribuirse al ruido. En tal 
caso un análisis detallado de la fase del espectro cruzado aplicado a 
ventanas móviles del sismograma puede proporcionar buenos resultados 
como se verá a continuación. 

La figura 5.25 muestra un ejemplo de sismograma ruidoso, en el 
cual puede determinarse aproximadamente el tiempo de arribo de la onda 
S pero no el retraso entre la fase rápida y la lenta. Las componentes 
horizontales del evento 92-17 han sido rotadas de acuerdo a la 
dirección de polarización aproximada de la onda SI, según se interpretó 
del hodograma (fig. 5.25a). Se eligió una ventana de análisis, marcada 
con l!neas verticales en el sismograma, la cual ha sido expandida en la 
parte inferior (fig. 5.25b). Este segmento fué barrido con ventanas 
móviles de diferente longitud. En este caso se utilizaron ventanas 
traslapadas de 1000, 500, 400, 300 y 150 ms localizadas en torno al 
arribo de la onda Sl (figs 5.25b, c, d). Antes de llevar a cabo el 
cálculo del espectro cruzado de las componentes horizontales, se aplicó 
a cada ventana de tiempo un "taper" de tipo cosenoidal con 207. de 
suavizamiento. Los puntos de la fase del espectro se ajustaron a una 
recta con intersección en el origen y se calcularon tres parámetros : 

- pendiente de la recta ajustada. 
- coeficiente de correlación lineal de los datos de fase 

con respecto a la frecuencia. 
- error cuadrático medio (ecm) del ajuste de los datos a la recta. 

Es necesario indicar que el coeficiente de correlación lineal no 
tiene relación con la recta ajustada que pasa por el origen. Es decir, 
la fase podrla tener un alto coeficiente de correlación pero un mal 
ajuste con respecto a la recta. Aquella pendiente correspondiente a la 
ventana con el mayor coeficiente de correlación y el menor error 
cuadrático medio se consideró como la más apropiada para llevar a cabo 
la estimación del retraso. 
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Los resultados mostraron que ventanas muy grandes, desde 1 seg 
hasta 400 ms, fallaban en reconocer el retraso por medio de la fase, 
proporcionando estimaciones muy grandes en compraración a las 
determinadas con eventos no ruidosos de similar profundidad. Por otro 
lado fueron muy pocas las ventanas con longitud en dicho rango que 
mostraron linealidad, la cual por otra parte, no se conservaba en 
ventanas sucesivas. Por ejemplo pudo comprobarse que un retraso 
aparente de 130 ms para una ventana de 1 segundo ( tercera grflflca de 
la fase del espectro cruzado, fig. 5. 25b ) correspondla a porciones de 
la coda de la onda S con frecuencias fundamentales cercanas y formas 
muy similares en ambas componentes horizontales, las cuales estan 
separadas ese intervalo de tiempo Con las ventanas de 300 ms y 150 ms 
se tuvieron estimaciones del retraso que son coherentes con las 
esperadas, tanto en signo como en magnitud y que se conservan en 
ventanas consecutivas (figs. 5.25c y 5.25d). En conclusión puede 
decirse que en sismogramas con un cociente de sei\al a ruido muy bajo es 
recomendable utilizar ventanas móviles pequei\as para estimar el 
retraso. En este caso, la longitud de 150 ms corresponde a un poco 
menos de 2 longitudes de onda, de acuerdo a la fecuencia 
caracterlstica observada de 12 Hz (T=0.083 seg) para la onda S. 
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6. DISCUSION DE RESULTADOS Y CONCLUSIONES. 

6.1 Discusión de resultados. 

El estudio llevado a cabo indicó que la causa mas probable de 
anisotrop!a en la brecha de Guerrero es el alineamiento de 
mlcrofracturas, inducido por el esfuerzo compresivo máximo en la zona 
as! como un sistema de fracturamiento estrechamente correlacionado al 
mismo. Las otras causas de anisotrop!a en zonas de subducción 
analizadas por Shih et al., (1991) y que se mencionan en la 
introducción (alineamiento mineral fósil y reorientación mineral 
inducida por esfuerzos generados en el manto) son caracter!sticas 
de condiciones litosféricas muy profundas que no corresponden a la zona 
de estudio y por lo tanto se descartan. 

En el caso de la brecha de Guerrero la sismicidad registrada 
corresponde principalmente a eventos localizados en la zona de contacto 
entre placas y a eventos más someros que dicha zona. En general la 

sismicidad intraplaca en la brecha de Guerrero corresponde a eventos 
con profundidades mayores a los 40 Km (Dewey y Suárez, 1991). Del total 
de 60 eventos analizados dentro de la ventana de ondas S, solo un 25 7. 
tiene profundidades mayores a 40 Km. Aunque no existen mediciones 
directas del estado de esfuerzos en el área, se considera que la 
dirección probable del esfuerzo compresivo máximo debe ser 
perpendicular a la trinchera (Suter, 1990; Moore y Shipley, 1988). La 
solución de mecanismos focales someros en la Brecha de Guerrero 
(Pardo, comunicación personal) indica una orientación constante del eje 
de compresión de N 35• E de los 13 hasta los 25 Km de profundidad, la 
cual concuerda con la dirección del esfuerzo compresivo en el área 
estimada por otros autores (Me Nally y Minster, 1981, DeMets, 1990) 
también en base a la solución de los mecanismos focales. La dirección 
de polarización preferencial de la onda S rápida corresponde a un 
azimut entre 4Qo y 60. con media de SI.So, es decir 16• de diferencia 
con respecto a la orientación del esfuerzo compresivo máximo, mientras 
que el segundo grupo más importante de direcciones de polarización 
(fig. 5.15) coincide con la dirección de dicho esfuerzo. La orientación 
paralela o subparalela de la polarización de la onda S rápida respecto 
al esfuerzo compresivo máximo se ha observado en otras partes del mundo 
(Crampin, 1987; Kaneshima y Ando, 1989). Por otro lado, el principal 
sistema de fracturas en la zona tiene una dirección oblicua a la 
trinchera con azimut cercano a 50•, existiendo otro sistema de menor 
importancia que es aproximadamente perpendicular al sistema principal y 
semiparalelo a la costa (ver flg. 1.6). Es posible que en este caso el 
sistema de fracturamiento principal influya preferencialmente en la 
polarización de las ondas S y otros sistemas de fracturamiento y/o 
foliación en la detección de otras direcciones de polarización. Al 
respecto cabe recordar que en una estación cercana a la falla de San 
Jacinto en Anza, California se ha observado que las polarizaciones de 
la onda S eran paralelas a la falla y no al esfuerzo compresivo máximo 
determinado con mediciones geodésicas (Crampin et al., 1990). Se han 
reportado otros casos donde la anisotropla observada es debida más 
probablemente a fracturas paralelas a las fallas que a microfracturas 
alineadas por el esfuerzo (Leary et al., 1987; Savage et al., 1990). 
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En 88 7. de los sismogramas de los eventos localizados dentro de 
la ventana de ondas S pudo Identificarse la blrrefrlngencla de ondas S 
en los diagramas de movimiento de partlcula en el plano horizontal. 
25· 7. de los sismogramas analizados muestran claramente el arribo de 
las dos ondas S en los slmogramas rotados. Solamente en algunos de los 
eventos donde se analizó el movimiento de partlcula en el plano 
vertical-transversal (9 de 27) fué posible identificar la presencia de 
birrefringencia, siendo los hodogramas similares a los del plano 
horizontal. Esto puede explicarse por la mayor Interferencia del ruido 
proveniente de difracciones y reverberaciones con la componente 
vertical (Crampln, 1990b). Sin embargo el hecho de que es posible 
identificar la blrrefrlngencia en el plano V-T confirma que la simetrla 
del medio se aproxima a la de un medio transversalmente isotrópico u 
ortorrómbico que son las simetrlas para las cuales Tsvankin y Chesnokov 
(1990) encuentran el patrón de blrrefrlngencia en el plano 
vertical-transversal. En este caso la hipótesis de la existencia de 
mlcrofracturas verticales alineadas por el esfuerzo (fracturas de 
dilatancla extensiva o EDA), las cuales tienen simetrla 
transversalmente isotrópica con el eje de simetrla horizontal, se ve 
reforzada. 

El análisis de los retrasos entre ondas S y los retrasos 
normalizados por la trayectoria en función de la profundidad Indican 
que la zona de mayor anisotropla no se extiende hasta la fuente más 
profunda. Por otro lado, el cociente del retraso sobre el tiempo de 
arribo S indica una tendencia decreciente de la anisotropla con la 
profundidad, lo que es de esperarse ya que las fracturas y 
microfracturas tienden a cerrarse con el esfuerzo litostático. El 
pequeño número de muestras impide determinar hasta que nivel de 
profundidad se encuentra limitada la zona que origina el mayor 
porcentaje de · anisotropia. Tomando como un limite tentativo el nivel de 
25 Km y haciendo el cálculo para los eventos localizados hasta esa 
profundidad (9 de un total de 43) y considerando que toda la 
trayectoria contribuye a la anlsotropia, se tiene que el valor promedio 
de la anisotropla de la onda S es de 6.36 ± 2. 9 7. y refleja la 
constitución litológica de la corteza superior en la zona, constituida 
tanto por rocas metamórficas como granlticas. 

El valor promedio del cociente del retraso sobre el tiempo de 
arribo S (dT/Ts) para los eventos localizados a más de 25 Km de 
profundidad fué de 3. 68 7. ± l. 8. Aunque este valor está fuertemente 
afectado por la anisotropla de la corteza superior, no se puede 
descartar la presencia de anisotropla a profundidades mayores a los 
25 Km si consideramos las posibles litologlas del basamento del 
complejo Xolapa. Este complejo presenta afloramientos de rocas 
granlticas hasta en un 507. del área (Morán Zenteno, 1991) y el resto lo 
constituyen rocas metamórficas, las cuales están constituidas 
principalmente por gneises, esquistos de blotita, mármol y pegmatitas. 
De acuerdo a lo anterior, se podrla considerar como modelo de la zona 
una corteza formada por un complejo granitico y gnéisico. El granito, a 
pesar de estar constituido por minerales que pueden ser altamente 
anisotrópicos presenta una anisotropla de onda P de solo 1.6 7. (Babuska 
y Cara, 1991) a presiones de 1000 MPa (correspondientes a unos 37 Km de 
profundidad tomando un gradiente promedio de 27 MPa/Km). Para la onda S 
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se ha reportado un valor medio de anlsotropla del granito de 57. en 
condiciones atmosféricas (Schon, 1983). Por otro lado, para el gneiss, 
a presiones de 1000 MPa se ha reportado una anlsotropla promedio de 
onda P de 3.5 y 6.77. para dos localidades (Babuska y Cara, 1991). Para 
la propagación de la onda S en gneiss, en condiciones atmosféricas, se 
ha reportado una anlsotropla variable entre 12 y 387. (Schon, 1983). De 
acuerdo a lo anterior, lo más probable es que la anlsotropla residual, 
a más de 25 Km de profundidad, se deba a una corteza inferior formada 
por rocas con valores de anisotropla similares a los del granito pero 
de composición más máflca (dado el alto valor de velocidad de onda P de 
7.4 a 8 km/s). Por otro lado, debe considerarse que las diferencias en 
velocidad debidas a variaciones mineralógicas de las rocas lgneas y 
metamórficas son mucho mayores que las debidas a la anisotropla 
intrlnseca para un tipo de roca (Babuska y Cara, 1991). Es decir que 
las variaciones observadas de la anisotropla pueden deberse en parte a 
variaciones en la composición mineralógica. 

La detección de la anisotropla por medio de las variaciones 
azimutales de velocidad resultó ser una tarea que amerita estudios 
adicionales, en otras zonas de la brecha de Guerrero, además de 
Tetitlán, donde exista una mayor homogeneidad lateral en la geologla y 
donde actualmente no se cuenta con estaciones de tres componentes. Las 
variaciones debidas a la anlsotropla del medio se ven enmascaradas por 
el efecto estructural de la subducclón, ya que un modelo puramente 
isotrópico con una estructura buzante reproduce casi totalmente dichas 
variaciones. Sin embargo las variaciones azimutales de los residuales 
de tiempo de la onda P (tiempos observados menos teóricos, (fig. 5.11) 
y de la velocidad media contra ángulo de incidencia (flg. 5.12) 
muestran cualitativamente una buena correlación con la heterogeneidad 
del medio debida al contacto de rocas lgneºas intrusivas con rocas 
metamórficas del complejo Xolapa. Varias fuentes de error contribuyen a 
dificultar una comparación confiable de las velocidades observadas y 
las calculadas y poder separar el efecto de la anlsotropla. En primer 
lugar la complejidad del medio debido al contacto lateral de diferentes 
cuerpos geológicos limita naturalmente el modelo de velocidad y, en 
segundo lugar los errores debidos a la localización de los epicentros. 
Las fuentes de error en los datos se discuten más ampliamente en la 
sección 6.2. Una posible alternativa para estudios a futuro es utilizar 
el trazado de rayos en tres dimensiones, técnica que al ser aplicada a 
modelos de subducción e involucrar la geometrla de la red slsmica local 
permite evaluar con mayor presición los errores de localización 
debidas a las condiciones particulares de un área (McLaren y Frohlich, 
1985). 

Los métodos de correlación cruzada y espectro cruzado 
proporcionaron evidencia indirecta de la presencia de birrefrlngencla 
de ondas S en la zona de estudio. Estos métodos deben considerarse como 
herramientas que conviene utilizar adicionalmente al análisis visual de 
hodogramas para la detección de birrefrlngencla, ya que proporcionan 
otros criterios para cuantificar el retraso con mayor precisión y 
ayudan a evitar errores en la interpretación. En este trabajo se aplica 
la técnica del espectro cruzado al análisis de anisotropla por primera 
vez. En el mejor de los casos, cuando se tiene sismogramas con poco 
ruido (Coherencia ;,: O. 9 entre las componentes horizontales) las tres 
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técnicas proporcionan estimaciones similares. Sin embargo deben tenerse 
en cuenta las limitaciones de cada método. Asi por ejemplo, la 
correlación cruzada puede ser susceptible a reverberaciones cuando se 
considera una ventana de tiempo mayor al arribo de los pulsos Iniciales 
(Kaneshima y Ando, 1989). En slsmogramas ruidosos, en los que es 
imposible identificar a simple vista el tiempo de arribo de la onda S, 
la determinación del retraso por medio del analisis de la fase del 
espectro cruzado en ventanas de tiempo móviles proporciona un criterio 
confiable para determinar dicho retraso. Lo anterior es válido 
suponiendo que el retraso entre ondas S ha sido observado claramente 
para otros eventos en la misma estación. 

En lo que respecta a las variaciones temporales de los retrasos 
en la estación Tetitlán se observa una disminución notable del valor 
medio del retraso para 1991 (0.031 s) y 1992 (0.029 sl en comparación 
al periodo de 1987 a 1990 ( 0.046, 0.058, 0.055 y 0.064 s, 
respectivamente ). El brusco descenso en los valores de retraso 
coincide con el inicio del ai\o 1991. Para poder llevar a cabo una 
correlación de las variaciones temporales de los retrasos con un 
incremento del estado de esfuerzos antes de un sismo, es necesario 
examinar registros de tres componentes grabados cerca del epicentro del 
evento · principal el cual es significativamente mayor que la sismicidad 
de fondo del área (Booth et al, 1989). Todos los eventos analizados 
dentro de la ventana de ondas S, incluidos los que correspondían a la 
transición de 1990 a 1991 tuvieron una magnitud menor a 3 (2.9), es 
decir no habla un evento principal, por lo que Inicialmente no se pudo 
asociar dicho cambio en magnitud del retraso a un evento en particular. 
Sin embargo,al revisar todo el registro de sismicidad para los 10 
últimos dlas de 1990 y los 10 primeros dlas de 1991 se encontró que el 
evento de mayor magnitud (Md = 3.8) tuvo lugar el 29 de Diciembre de 
1990 (18:19:47), localizado a 17.4 Km de profundidad y fuera de la 
ventana de onda S (ángulo de incidencia aproximado de 67•), pero a una 
distancia epicentral relativamente corta (39.8 Km al oeste de la 
estación de Tetitlán). El mecanismo focal de este evento es de tipo 
normal. Cabe mencionar que hubo otros 8 eventos de magnitud mayor a 3 
durante los 10 últimos dlas de 1990 y 5 durante los 10 primeros dlas de 
1991 pero todos localizados a más de 92 Km de distancia (media de 136 
Km). Es factible que dicho evento sea el responsable de la brusca calda 
en la magnitud del retraso al Iniciar el ai\o 1991. Cabe recordar que 
Booth et al. (1989) observó cambios significativos en la magnitud de 
los retrasos con una red de estaciones espaciadas 2 o 3 Km, y asoció 
dichos cambios a un evento de magnitud 3.8 localizado dentro de ·la 
ventana de ondas S. En tal caso el cambio en los retrasos se atribuyó a 
un abombamiento de las microfractoras causado por la acumulación de 
esfuerzos antes del sismo y su posterior adelgazamiento. El valor 
promedio menor del retraso que se observa para el todo el periodo 
1991-1992 requiere de una hipótesis más global para explicar el 
fenómeno. La inexistencia de mediciones directas del estado de esfuerzo 
en el área y el número limitado de datos de retraso (49) comparado con 
el volumen de datos de la curva de frecuencia acumulativa de la 
actividad sismica (4500) dificultan por el momento plantear dicha 
hipótesis. Sin embargo, el hecho de que el número de eventos con 
magnitud entre 3 y 4 fué 5 veces mayor en 1991 en comparación a 1990, 
sugiere que el cambio en el nivel medio del retraso podria estar 
relacionado con un cambio significativo en el nivel de esfuerzos. 
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6.2 Limitaciones del modelo de velocidad y los datos empleados 
en el presente trabajo 

Los efectos del modelo de velocidad, calidad de las 
localizaciones hlpocentrales y calidad de los registros sismológicos en 
ia determinación de varios parámetros anallzados en este trabajo con el 
objetivo de caracterizar la anlsotropla en la zona de estudio se 
ennumeran en la Tabla 6.1. 

El modelo de velocidad en la zona de estudio influye de manera 
directa en el calculo de las variaciones azimutales teóricas de 
velocidad y de manera indirecta en la determinación de los parámetros 
de blrrefrlngencla ya que la localización de los eventos es función de 
un modelo en particular. El modelo de capas planas para la zona de 
Guerrero, originalmente propuesto por Valdés (1982) ha sido mejorado 
por Suárez et al., (1992) y por Pardo (comunicación personal) quien 
utlllzó además una red temporal para locallzar microtemblores con mayor 
precisión en la zona. Este último modelo (con los dos últimos contactos 
inclinados entre O y 13•) fué el utlllzado para calcular las 
velocidades aparentes y medias teóricas. La velocidad de onda P de la 
primera capa de 5.0 Km/s es la única diferencia en relación al modelo 
de Suárez (5.8 Km/s). Al comparar las velocidades medias y aparentes 
(calculadas por trazado de rayos) de este modelo con el de Pardo se 
observó que son mayores en un 4 a 9 7. para los eventos a profundidades 
menores a 20 Km (20 7. de los datos) y entre 2 y 5 7. para los eventos 
con profundidades mayores a los 20 Km (80 7. de los datos). Por lo 
anterior, la forma general de la curva no se modifica sustancialmente 
al utilizar cu°alquiera de los dos modelos. Por otra parte, se estimó el 
efecto que tendrla utilizar una velocidad de 5.0 Km/s para la primera 
capa en lugar de 5.8 Km/s sobre la locallzación de los eventos, lo que 
afecta indirectamente los parámetros de la blrrefrlngencla. Para los 
eventos situados dentro de la ventana de ondas S en el periodo 
1987-1992, se llevó a cabo una relocalizaclón utilizando el programa 
HYP071. La diferencia en la localización epicentral entre los dos 
modelos es : 

t.R = 1.747 ± 0.969 Km 

siendo los parámetros promedio de los eventos relocallzados los 
siguientes : 

GAP = 180. 7• ± 51. 97• 
rms = 0.095 ± 0.047 seg 
erh = 1.03 ± 0.70 Km 
erz = 0.99 ± 0.63 Km 
ADJ = 0.252 ± 0.235 Km 

GAP = separación azimutal mayor en grados entre estaciones 
rms = error cuadrático medio de los residuales de tiempo 
erh = error horizontal de localización 
erz = error vertical de localización 
ADJ = último ajuste en la locallzaclón eplcentral 
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DATOS 

Localización de 
microsismicidad 
1987-1992 

Sismogramas 
de eventos 
1987-1992 

TABLA 6.1 
ERRORES INTRINSECOS A LOS DATOS EN EL ANALISIS DE ANISOTROPIA 

ERRORES y PARAMETRO MEJORAS 
LIMITACIONES AFECTADO 

Localización Tiempo de arribo y Modelo 
hipocentral curva de variación modificado 
Modelo de capas azimutal de velocidad con capas 
horizontales derivada inclinadas 

Localización Dirección de polarización . 
epicentral Secundariamente el 

retraso entre ondas S 

No afectan los parámetros 
Profundidad de anisotropía en 

si, solo la interpretación 
en termines del espesor 
de la zona de anisotropía 

Ruido que _interfiere Magnitud del retraso Filtrado en 
el arribo de onda S frecuencia 

Secundariamente la 
polarización 

Frecuencia de Retraso determinado por Empleo del 
muestreo hodogramas o correlación espectro 

cruzada cruzado y 
filtrado en 
frecuencia 

CONTROLES 

Errores de 
localización 
menor a 2 Km 

Eventos dentro 
de 
la ventana de 
ondas S . 
Cobertura 
uniforme 
de la red. 
Eventos directos. 



La diferencia promedio en valor absoluto entre los azimuts 
Inversos, calculados a partir de las localizaciones derivadas con los 
dos modelos, es AG = 6.19o ± 15.67•, sin embargo para el 94 7. de los 
datos se tiene AG = 2. 76• ± 2.480. Ya que esta diferencia en el azimut 
inverso es mlnima, la rotación de los slsmogramas necesaria para el 
cálculo de la dirección de polarización y el retraso producirán por 
lo tanto resultados muy parecidos en la gran mayorla de los casos. 

Aunque la subducción es de ángulo bajo y no afecta demasiado 
la mayorla de los tiempos de arribo estimados ( 4.5 7. en promedio para 
una muestra de 15 eventos entre 20 y 44 Km de profundidad ) se 
consideró un modelo de capas inclinadas derivado del modelo anterior ya 
que compensa parcialmente el error de utlllzar un modelo de capas 
horizontales. Aunque este no es el mejor modelo posible se justifica su 
aplicación ya que la localización rutinaria de la microsismlcldad 
registrada por la red de Guerrero desde su Instalación se ha realizado 
con el mismo modelo y en este sentido todas las localizaciones que se 
utilizaron en este trabajo tienen un tratamiento homogéneo .. 

En la determinación de los parámetros de la birrefringencla la 
localización de los eventos influye de la siguiente manera : 

al Dirección de polarización. Aunque todos los eventos 
localizados dentro de la ventana de ondas S tienen buena cobertura, un 
error grande en la localización afectará mayormente el cálculo de la 
dirección de polarización sobre todo si se trata de eventos muy 
cercanos a la estación. Considerando el evento más cercano y el más 
lejano analizados, se tiene que un error de localización de ± 2 Km 
produce un error en azimuth de 260 para una distancia epicentral de 4 
Km y un error de 3° para una distancia epicentral de 37 Km. Aunque no 
pueden descartarse algunos errores relativamente grandes en el cálculo 
de la dirección de polarización debidos a una mala localización, el 
hecho de que exista una dirección preferencial de polarización 
claramente definida correlacionada con la dirección del esfuerzo 
compresivo máximo en el área, indica que dichos errores no influyen 
mucho en los resultados finales. Por otra parte la rotación de las 
trazas horizontales en las direcciones radial y transversal permiten ~--­
eliminar fases polarizadas en la dirección radial debidas a _ondas -S-­
convertidas a P. 

b) Retraso entre ondas S.- Este parámetro se calculó por medio 
de tres técnicas: una visual (hodograma) y dos matemáticas 
(correlación cruzada y espectro cruzado). Puesto que es necesario 
llevar a cabo la rotación de las componentes horizontales en las 
direcciones radial y transversal para utilizar los dos últimos métodos, 
la localización epicentral influirá en el cálculo del retraso, aunque 
de manera secundaria a través de la forma de onda. La correcta 
determinación de la profundidad hipocentral no influye en el cálculo 
del retraso, solo en la interpretación que se hace del mismo, ya que 
como se mencionó en el capitulo 3 el espesor del material anisotrópico 
es proporcional a la magnitud del retraso. 
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Por otro lado la frecuencia de muestreo de los sismogramas (75 
y ·100 Hz) determinan un limite Inferior en la magnitud del retraso 
observable. En el análisis de los sismogramas se consideró que cuando 
menos 3 muestras (dos intervalos de muestreo) deflnlan un retraso (20 
ms para f=lOO Hz). Sin embargo la técnica del espectro cruzado, como se 
menciona en el capitulo 4, permite determinar retrasos menores que la 
frecuencia de muestreo. En el presente anállsls solo en el 77. de los 
casos se determinaron retrasos menores a 20 ms. 

6.3 Perspectivas futuras para otros estudios de anisotropla en 
la zona. 

Un mejor conocimiento de la anisotropla de la zona de estudio y 
su diferenciación de efectos debidos a inhomogeneidades que pudieran 
generar una birrefringencia aparente requiere de un mayor número de 
estaciones de tres componentes en la zona. El estudio de la anisotropla 
de la onda S y P con una red de estaciones de tres componentes en la 
costa de Guerrero podrla proporcionar información más exacta sobre los 
limites entre los terrenos tectonoestratigráflcos. En Europa Central se 
ha logrado definir los limites aproximados entre terrenos acrecionados 
a partir de los residuos de tiempo de arribo P para eventos 
teleslsmicos graficados en la red estereográfica (Babuska y Plomerova, 
1989). 

Serla conveniente la instalación de cuando menos otra estación 
de tres componentes en la brecha de Guerrero, aprovechando la 
existencia de · infraestructura en los sitios de la red telemétrica, que 
solo tienen estaciones de componente vertical. La estación La Florida 
(FLO) localizada 5 Km al NE de Atoyac de Alvarez serla una buena opción 
ya que está localizada en el continente, dentro del terreno Xolapa, 
sobre un afloramiento de roca firme (rocas intrusivas granlticas). Por 
otro lado, la distribución espacial de los epicentros registrados en la 
brecha de Guerrero durante 1991 ( Domlnguez, comunicación personal), 
indica una actividad slsmlca considerable alrededor de esta estación, 
mucho mayor que en el caso de Tetitlán. 

En lo que respecta a la adquisición de datos a futuro, serla 
conveniente grabar los registros slsmicos de tres componentes a una 
frecuencia mayor que la actual, por ejemplo 200 Hz ya que esto 
posiblemente permitirla obtener hodogramas de mayor calidad que 
aseguren una mayor confiabilidad en la estimación de la dirección de 
polarización y del retraso entre ondas S, sobre todo cuando éste último 
es de pequefla magnitud.. Con los datos del presente estudio no se 
observó una diferencia significativa en la apariencia de los hodogramas 
de registros grabados a una frecuencia de 75 Hz con aquellos grabados a 
una frecuencia de 100 Hz. 
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6.4 Conclusiones. 

Del análisis de la slsmlcldad local (250 eventos seleccionados 
del periodo 1987-1990) y de los 60 registros slsmlcos de tres 
componentes grabados durante el periodo 1987-1992, dentro de la 
ventana de ondas S, bajo la estación central de Tetltlán se desprenden 
las siguientes conclusiones : 

1) Los hodogramas horizontales muestran una polarización 
preferencial de la onda S en un rango de azimuts caracterlsticos (20 a 
60o) y un subsecuente cambio s(Jblto de dirección. Asimismo se observa 
una diferencia en el tiempos de arribo de la onda S en las dos 
componentes horizontales en el 25 7. de los sismogramas analizados, 
sobre todo si están rotados. Estas son evidencias de anlsotropla 
slsmlca alrededor de la estación de Tetltlán, en el gap de Guerrero. 

2) Las variaciones azimutales de velocidad no proporcionan 
evidencias de una anlsotropla uniforme en la zona que muestre un 
comportamiento armónico de tipo senoldal como el observado en el manto 
oceánico. El efecto de las heterogeneidades del medio geológico 
enmascara el efecto de la anlsotropla lntrlnseca de las rocas. Un 
modelo de subducclón puramente lsotróplco reproduce casi totalmente las 
variaciones de velocidad observadas. 

3) La dispersión en la variación azimutal de los residuales de 
tiempo P, asl como de los valores de velocidad promedio P observados en 
dos sectores de 30. al NW y SE de la estación de Tetltlán muestran 
diferencias notables que se correlacionan con las formaciones 
geológicas aflorantes rocas calcoalcallnas al W y NW y rocas 
metamórficas al E y SE. 

4) Las causas más probable de la anisotropla s1smlca observadas 
en la brecha de Guerrero son la alineación de micofracturas inducidas 
por esfuerzos, asl como la existencia de Importantes sistemas de 
fracturamiento en la zona. 

5) El grupo más importante de direcciones de polarización (277.) 
con azimuths entre 40 y 60o tiene una media de SI.So la cual se 
correlaciona con la dirección del principal sistema de fracturamlento 
en la zona obtenido de la Interpretación de fotograf1as aéreas de la 
zona CINEGI, 1985), que tiene azimuts entre 52 y 59-. El segundo grupo 
más Importante de direcciones de polarización (177.) con azimuts entre 
20 y 40• tiene una media de 30.4o y se correlaciona con la dirección 
del esfuerzo compresivo máximo de N 37• E estimada en la zona por 
varios autores (Me Nally y Minster, 1981; DeMets, 1990). 

6) La mayor contribución a la anlsotropla en el área parece 
corresponder a la parte mas somera de la corteza y no a la zona mas 
profunda de la misma. Esto se concluye en base al análisis de la 
variación con la profundidad de los siguientes parámetros : a) tiempos 
de retraso entre ondas S ; bl retrasos normalizados por la trayectoria 
y el cocientes de retraso y tiempo de arribo S. El análisis de los 
datos anteriores no es suficiente sin embargo para establecer los 
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limites de la zona de mayor anisotropla. La concentración de actividad 
slsmlca entre 20 y 25 Km de profundidad y la brusca disminución de 
actividad entre 25 y 30 Km que indica el histograma de frecuencia 
(flg.2.3) sugiere que el limite inferior de dicha zona podrla estar 
cercano a los 25 Km. 

7) El valor promedio de anlsotropla de onda S hasta los 25 Km 
de profundidad, en base a 9 eventos, es de 6.36 ± 2.8 %. No es posible 
una comparación directa con los pocos valores publicados de anisotropla 
de ondas S de las rocas, los que además dependen de la presión 
confinante. Sin embargo se observa que es un valor mayor que el 
reportado para el granito (5 %) y menor que el del gnelss (entre 12 y 
38 7.), ambos en condiciones atmosféricas (Schon, 1983). Lo anterior 
parece indicar la presencia tanto de rocas lgneas granltlcas como de 
rocas metamórficas como componentes principales de la corteza superior 
en el área, lo cual es reafirmado por la geologla superficial de la 
zona de estudio. 

8) La blrrefrlngencia de ondas S pudo observarse en el plano 
vertical transversal en 307. de los casos analizados y corresponden a 
sismogramas de buena y regular calidad (RSR>7l. El patrón de 
blrrefringencia vertical es muy similar al observado en los hodogramas 
horizon:ales. Estas observaciones corroboran las observaciones 
realizadas por Tsvankin y Chesnokov (1990) en hodogramas de slsmogramas 
sintéticos e indican que la slmetrla del medio se acerca a la de un 
medio transversalmente isotrópico u ortorrómbico. 

9) El espectro cruzado es un método confiable en el análisis de 
anisotropla ·utilizando registros slsmicos de tres componentes. Esta 
metodologla se aplica por primera vez en el marco de la sismologla para 
evaluar el retraso entre ondas S. En simogramas con un nivel de 
coherencia mayor a 0.9 entre sus componentes horizontales esta función 
proporciona valores similares a los obtenidos a partir del análisis 
visual de los sismogramas y la correlación cruzada. En el análisis de 
eventos muy ruidosos en los que no se aprecia el instante en que arriba 
la onda S, la aplicación del espectro cruzado a ventanas de tiempo 
traslapadas proporcionó una evaluación confiable del retraso entre 
ondas S. 

10) Los métodos automáticos no siempre proporcionan una buena 
estimación de los parámetros de la birrefrlngencia de ondas S ya que su 
eficiencia depende de las condiciones estructurales y de anlsotropla de 
la zona. Esta desventaja se acentúa cuando estos métodos se aplican a 
sismos por la relativa escasez de algoritmos especialmente dlsei'iados 
para su análisis en comparación a los utilizados en experimentos de 
fuente controlada. En base a lo anterior se considera conveniente 
utilizar algunos algoritmos sismológicos en combinación con el análisis 
visual de hodogramas. Es fundamental la buena calidad de los registros 
para obtener mejores evaluaciones. 
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11) El filtrado de sismogramas ruidosos es útil para reconocer 
el · arribo de la onda S rápida y su dirección de polarización cuando el 
el filtro está centrado alrededor de la frecuencia dominante de la onda 
S. Sin embargo la dispersión causada por !homogeneidades laterales 
podrla producir ruido de la misma frecuencia que la sefial y afectar 
principalmente a una de las componentes, en cuyo caso se tendrla un 
arribo espúreo y el filtrado no serla efectivo. La dirección de 
polarización observada no se ve alterada sustancialmente con dicho 
filtrado (variación de ± So) La amplitud del espectro cruzado de las 
componentes horizontales y su coherencia, estimadas en una ventana de 
tiempo centrada en el arribo de la onda S, proporcionan un criterio 
para la elección del filtro pasabandas más adecuado. 

12) No se observa ninguna dependencia de la magnitud del 
retraso entre ondas S con respecto a la magnitud de los eventos 
analizados, los cuales son microsismos con Md < 3.5. 

13) Se observó una disminución temporal significativa de los 
valores promedios de la magnitud del retraso (33 ms) entre ondas S para 
la transición de 1990 a 1991. Este brusco descenso, que coincide con el 
inicio de 1991 parece estar asociado al sismo del 29 de Diciembre de 
1990 (18:19:47) de magnitud 3.8 localizado 38 Km al oeste de Tetitlán. 
Este evento es el único que se localiza a una distancia relativamente 
cercana y que tiene una magnitud significativamente mayor que la 
sismicidad de fondo en un intervalo de 20 dias centrado en el Inicio 
del afio 1991. 
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APENDICE l. 

ANISOTIWPIA INDUCIDA POR ESF"UERZOS 

Los materiales sometidos a grandes esfuerzos sufren cambios 
en sus propiedades meci'lnlcas y eléctricas Farnell, 1978 ). La 
anisotropla en la velocidad de propagación de las ondas slsmlcas es 
uno de los efectos más Importantes del esfuerzo sobre los materiales. 
Este efecto fué estudiado por primera vez en concretos (Jones, 19S2) y 
en rocas lgneas de baja porosidad (Nur y Simmons, 1969, Lockner et al, 
19nl con muestras sometidas a esfuerzo compresivo uniaxial. 
Posteriormente las muestras han sido sometidas a presión hidrostátlca. 
Actualmente las mediciones de anlsotropla de ondas S inducida por 
esfuerzos constituyen una t~cnlca bien establecida para la estimación 
de los esfuerzos Internos en materiales ingenieriles a trav~ del 
patrón de interferencia de ondas de corte ultrasónicas (Blum et al., 
1982). Similarmente, el modelo fotoelástico de una roca porosa se basa 
en el hecho de que ciertos vidrios y plásticos que son isotrópicos en 
estado natural, se hacen birrefringentes cuando son sometidos a 
esfuerzo y forman patrones especlficos que pueden observarse con luz 
polarizada (Fyfe et al., 1978). 

En los últimos allos, la observación de birrefringencia de 
ondas S en registros sismológicos ha incrementado el interés de 
utilizar este fenómeno para estimar el campo de esfuerzos tectónico. 
El esfuerzo tectónico, especialmente en zonas slsmicas podrla ser un 
factor adicional importante dentro de las causas de la anisotropla de 
velocidad observada. Sin embargo, la estimación del esfuerzo tectónico 
a través de variaciones de velocidad es una tarea muy dificil debido a 
la limitación de direcciones en que es posible realizar las mediciones 
y a la influeneia de otros factores como causa de anisotropla de 
velocidad. 

1.1 Influencia del esfuerzo en !a velocidad de ondas P y S. 

Las primeras expresiones matemáticas de la propagación de 
ondas en un medio elástico sometido a esfuerzos se debe a Biot (1940). 
Hughes y Keily 0953) derivaron relaciones entre la velocidad de ondas 
de cuerpo y esfuerzo basándose en e! modelo de Murnagham (1950 quien 
introdujo tres nuevas constantes (1, m y nl para modelar la 
propagación de ondas elásticas en el caso de una deformación finita. 

Dahlen (1972) derivó expresiones para la velocidad de ondas 
planas P en presencia de una carga estática inicial y encontró que, en 
una aproximación de primer orden, esta velocidad permanece sin cambio. 
Un planteamiento posterior del problema debido a Nlkitln y Chesnokov 
(1984) demostró que que esta suposición es válida unlcamente si el 
material es isotrópico inicialmente. 

La anisotropla inducida por esfuerzos implica la influencia 
de un esfuerzo estático (invariante en el tiempo) lo suficientemente 

¿, grande tal que produzca un cambio en !a velocidad. Al considerar los 
grandes esfuerzos estáticos como la presión iitostática y el esfuerzo 
tectónico en la propagación de las ondas slsmlcas, se hace necesario 
tomar en cuenta la elasticidad no linea! de! medio, con lo que se 
modifica la ley de Hooke (Engelhard, 1988). 
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La relación esfuerzo-deformación en un sólido inicialmente 
lsotrópico sometido a un esfuerzo estático elevado puede expresarse 
simbólicamente de la siguiente manera (Engelhard, 1988) : 

cr = F1(il.,µ)c + Fz(i,m,nlc2 

donde cr = tensor de esfuerzos il., µ = ctes. de Lamé 
e = tensor de deformaciones 
F1 = tensor de constantes elásticas lineales 
Fz = tensor de módulos elásticos cuadráticos. 

Para un medio que es homogéneo e isotróplco antes de la 
aplicación del esfuerzo estático, la función Fz contiene tres 
parámetros independientes : l,m,n (Murnaghan, 1951). 

En este caso, la ecuación de onda puede escribirse en la 
siguiente forma simbólica en el orden más bajo de la no linealidad 
(Enge!hard, 1988) 

8
2
u 

p _._._d_ 
º 8 t2 

8
2 

u 
(f(il.. ,µ.)) d 

8 x2 

donde f(il..,µ.J = f
1
(il.,µ) + f (il.,µ,l,m,nl (8 u/ 8 x) 

2 s 

cJn u = desplazamiento, p = densidad, cr = esfuerzo estático 
y los sublndices d = dinámico y s = estático 

I.1 

8cr 
1 
k/ 8xk representa Ja divergencia de Ja parte estática del campo 

total de esfuerzos 

f(il.•, µ•) representa Ja pendiente de la curva esfuerzo­
deformación en el valor de la carga estática es decir : 

Hughes y Kelly (1953) derivaron velocidades de ondas de 
cuerpo para un sólido bajo esfuerzo resolviendo la ecuación de onda 
inhomogénea mencionada en términos de los parámetros de Murnaghan 
1,m,n para un esfuerzo compresivo axial perpendicular a Ja dirección 
de propagación 

C1' 21 
p Vp2= ( il. + 2 µ 21 ( 2 µ + >. + m )) I.2a 

o 
3k µ 

C1' µ + il. 
p Vs~ = µ - ( m - 2il. - n l I.2b 

o 3k 2µ 
C1' il. 

2 ( il. + 2 µ + n ) I.2c Po Vsll = µ m+ 
3k 4µ 

Jos slmbolos J_ y 11 Indican si la polarización de la onda S es 
perpendicular o paralela al esfuerzo. 
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Como puede observarse, las ecuaciones I.2b y I.2c son dos 
rectas con pendientes diferentes y predicen el aumento del retraso 
entre las ondas S a medida que aumenta el esfuerzo asl como una 
velocidad mayor para la onda que está polarizada en la dirección del 
esfuerzo. 

Bach y Askegaard (1979) derivaron expresiones para la 
velocidad de las ondas S en presencia de un campo de esfuerzos 
homogéneo que demuestran que para esfuerzos bi- o triaxiales también 
existe una proporcionalidad entre la diferencia de esfuerzos 
mutuamente perpendiculares en el plano normal a la dirección de 
propapagaclón de la onda y la diferencia en velocidad entre dos ondas 
S que se propagan en la dirección del esfuerzo principal y que están 
polarizadas en la dirección de los otros dos esfuerzos. Dicha 
proporcionalidad se comprobó experimentalmente en una placa de acero. 

Las constantes de Murnaghan l,m y n son conocidas únicamente 
para algunos materiales y algunos minerales y rocas ( ver Tabla !.!). 
El orden de magnitud de estas constantes es de 5 a JO veces la 
magnitud de las constantes de Lamé para metales e inclusive mayor 
para las rocas, (Engelhard, 1988). 

La clase de sistema anisotrópico que resulta de la aplicación 
de esfuerzo a un material depende de la dirección del esfuerzo en 
relación con las direcciones principales de la anisotropla inicial. 
Para una roca, esto dependerá de la distribución de los minerales, 
granos y fracturas. La Tabla 1.2 muestra la dependencia de la 
anisotropla de velocidad con respecto al sistema inicial de simetrla y 
al tipo de esfuerzo aplicado (Paterson y Weiss, 1961). Por ejemplo, si 
se aplica un esfuerzo uniaxial a un material inicialmente isotróplco, 
éste se transforma en un material con lsotropla transversa ( Nikitln y 
Chesnokov, 1984 ). 

1.2. Mediciones de laboratorio. 

Se han llevado a cabo mediciones de laboratorio para 
determinar los cambios de velocidad en muestras de roca bajo 
esfuerzos. Para las ondas P, la máxima velocidad se observa en la 
dirección paralela al esfuerzo (uniaxial) aplicado y la mlnima en la 
dirección perpendicular (Nur, 1987). Para las ondas S la velocidad 
depende también de la dirección de polarización. La onda S que se 
encuentra polarizada en la dirección del esfuerzo muestra variaciones 
grandes de velocidad con la dirección de propagación, mientras que la 
onda que está polarizada perpendicularmente a la dirección del 
esfuerzo es independiente del azimuth de propagación ( Nur, 1987 ). El 
tiempo de retraso de la onda S lenta se Incrementa a medida que 
aumenta el esfuerzo como lo predice la teorla (ecs. !.lb y !.Je). El 
estudio de Aggson (1978) permite tener una idea de los cambios de 
velocidad S esperados en la corteza. Este autor realizó mediciones de 
birrefringencia de onda S inducida por esfuerzos en granito y encontró 
una variación de la velocidad S paralela a la dirección de carga axial 
dada por : 

AV / A<r = 9.2 m/s / MPa 
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.. .. n • • 
Material 

GPa GPa CPa Cpa Gpa gr/an GPa 

~i;~s: ~~-;,; ;;;----i: i6 .. --is :;e--:; 600--:;s;o---:;; oo-:---; :;s----·:;:;o-
{ seco> 
Granito Barre 
(aojado) 
Granito 
Gi;.anito Sone­
Mountain 
Polystyrene 
Vidrio Pirex 
Hierro Armco 
Hierro 
Cobre 
Acero 

29. 7 

4.0 
2.89 
13.5 
110 
113 
105 
115.8 

25.3 

15.4 
1.38 
27 .5 
82 
81 
47 
79.8 

-4800 -8,400 , ~25000. 

-19 
+14 
-348 
-167 
-157 
248 

-13 
+92 
-1030 
-755 
-608 
-623 

-10 
+t20 
.. 1100 
-1490 
-1560 
-714 

2.66 

2.614 
1.056 

-4.86 

-4.495 

-0.293 
+O. 088 
+O. 027 
-o. 022 
-0.078 
-0.008 

Tabla 1.1 Constantes de Mumaghan y constante de birefringencia de 
ondas S inducida por esfuerzos para algunos materiales. 

( tomada de Tonnies, 1986 ) 

Simetría de 
del si stemai 
inicial de 
fractures 

Esfuerzo 
aplicado 

Aleatoria hidrost&.tico 
uniaxial 
triAXial 

Axial hidrost4tico 
uniaxial 

uniaxial 

uniaxial 
tri axial 

Orientac:i6n 
del esfuerzo 
aplicado 

paralelo al 
eje de simet. 
nonnal al 
eje de simo?t. 
inclinado 
p¿sralelo al 
eje de simct. 

triaxiol inclinado 
Ortorróa\bico hidrost4tico 

uniaxiol paralelo al 

uniaxial 

uniaxial 
tri.axial 

triaxiol 

tri.axial 

eje de simet. 
inclinado en 
eje de si.met. 
inclinado 
paralelo al 
eje de sin.et. 
inclinado en 
plano de simet. 
inclinado 

Simetría 
de la anisot. 
de velocidad 

isotrópica 
axial 
ortorrómbico 
axial 

axial 

ortorrómbico 

monoclínico 
ortorrómbico 

monoclínico 
ortorrómbico 
ortorrómbico 

monoclínico 

triclínico 
ortorrómbieo 

monoclínico 

triclínico 

T:ibla .r.2 Dependencia de la sinletrfa de la anisotropía de velocidad 
mducida respecto a la distribución inicial de fracturas, esfuerzo 
aplicado y· orientación. ( tomada de Paterson y Weiss, 1961 ) 
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es decir que para "' = 30 bares, se tendrla un cambio de velocidad S de 
27.5 ·m/s y para C1' = 100 bares se tendrla un cambio de velocidad de 92 
m/s. 

Para algunos materiales se ha calculado una constante llamada 
de birrefringencla inducida o:s ( Tonnies, 1986, Tabla I.1 ). Esta 
cantidad relaciona el esfuerzo uniaxial y el retraso observado entre 
las ondas paralela ( 11 ) y perpendicular (J_) al esfuerzo : 

At /to = a cr • 
donde to tiempo de viaje promedio de las ondas de corte 

At = retraso de tiempo = ( X / V11 ) - ( X / V.!. ) 

1.3 

Las velocidades slsmicas de algunas rocas son muy sensibles 
al esfuerzo o a la presión de confinamiento; esto se debe en general a 
que las fracturas tienden a cerrarse con el esfuerzo. Cuando las 
fracturas en una roca se encuentran aleatoriamente distribuidas y se 
encuentran sometidas a presión hidrostátlca, el incremento en 
velocidad· es isotrópico. Sin embargo, si las fracturas tienen una 
distribución no aleatoria, la velocidad será anlsotrópica ( Nur, 
1987, Nur y Simmons, 1969). 

El efecto del <:sfuerzo uniaxial sobre las velocidades depende 
de la orientación de las fracturas. Hay un decremento en la velocidad 
en la dirección perpendicular a las fracturas hasta que se vence la 
resistencia a la ruptura. Sin embargo, las velocidades paralelas a las 
fracturas permanecen relativamente constantes (Todd et al., 1973). La 
fig. 1.1 muestra la anisotropla de velocidad para ondas P, SH y SV 
medidas en un cilindro de granito sujeto a esfuerzo uniaxial en una 
prensa simple (Nur y Simmons, 1969). 

Adicionalmente, las velocidades slsmicas se ven afectadas por 
!a presión confinante, la presión de poro y la saturación. Para rocas 
secas las velocidades P y S se incrementan notablemente con la presión 
litostática mientras que la presión de poro contraresta el efecto de 
la presión litostática. La mayor dependencia de la velocidad en 
función de la presión confinante y la saturación se limita a presiones 
Iitostáticas menores a 1 o 2 Kb (Nur, 1987). La fig. l.2 muestra el 
efecto de la presión confinante sobre las velocidades slsmicas Vp 
y Vs de caliza seca. 

Durante un experimento llevado a cabo en granito Westerly 
(Lockner et al., 1977) la muestra fué deformada hasta la falla al 
someterse a presión confinante de 500 bars seguida de una carga axial 
que se Iba incrementando con el tiempo. La onda S , polarizada 
paralelamente al eje de máxima compresión y viajando en la dirección 
de este eje mostró un incremento en amplitud durante el experimento 
hasta la falla ( fig. 1.3 ). 

La tabla l. 3 presenta algunos valores de anisotropla de ondas 
P en rocas de la corteza y el manto superior a altas presiones y 
temperatura ambiente ( Kern y Wenk, 1985 ). De estos experimentos se 
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fig. 1.1.- Dependencia de la velocidad compresiona! y de las 
. dos velocidades de corte según la dirección de propagación 
relativa a la dirección del esfuerzo aplicado ( e = O ). Las 

variaciones direccionales Implican que el esfuerzo ha 
inducido anisotropla de velocidad, y la diferencia entre SV 
y SH implica que la birrefringencia de velocidad también es 
inducida ( según Nur y Simmons, 1969b ). 
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fig. 1.2.- Dependencia tlpica de 
Vp y Vs en roca seca como función 
de la presión de confinamiento ( o 
litostfltica ), El gran incremento 
de las velocidades se debe al 
cierre de la mayorla de las partes 
desacopladas del espacio poroso de 
la roca bajo presión externa 
( según Nur y Simmons, 1969a ), 
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Fig. 1.3.- Cociente de amplitudes 
para los primeros y segundos 
picos de ondas P, S transversal y 

S paralela al esfuerzo como una 
función de la resistencia de 
falla. Ao es la amplitud del pico 
apropiado a · presión hidrostática. 
(de Lockner et al, .1977). 
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Fig. 1.4.- Anisotropfa de velocidad compresional A en rocas 
de la corteza y manto terrestre como función de la presión P 
a temperatura ambiente (a) y como función de la temperatura 
T a 6 Kb (600 MPa) de pesión confinante (según Kem y Wenk, 
1985). 
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Roca Densidad Presión Vpmax Vpmin A Referencia 
(gr/cm ) .(Hpa) (Jan/al !Km/al (\) -------------------------------------------------------------.. ------------

Dunita (A) 3.291 1000 8.76' '7.96 10 Chi-isteósen 
'l'Win Sisters USA :'·{ Y.Ramanan-

" 
toandro :(1971 

Dunita (B) 3.343 1000 9.15 7.83 16 la anterior 
Twin Sisters USA 
Bronzitita, 3.290 1000 8.14. 7.67 - . 6 Babi.is ka (1972) 
Stillwater USA 
Serpentinita 2. 78 600 7.77 6.13 24 -. Kern y ·Richte:-

., 11981) 
Anfibolita 3 .106 600 7 .27 6.47 11 ~~- anterior 
Karasjok, Noruega 

". Chí-iStensen Esquisto de 2. 76 1000 6.82 617 ·10. ' 
granate, Thomaston USA 11965) 
Gneis&, 2. 76 1000 6.65 5.99 . ,10" :la anterior 
Goshen USA 

5;48 Cuarzita 2. 735 600 5.83 Kern y Richter 
Baviera RFA (1981 J 
Cuarzita- 2. 68 100 6.53 5.25 21 Jones y ·:ur 
Mylonita 11982) 
Winters Pass USA 
Pizarra, 2. 76 100 6.37 5.09 23' Christensen 
Poultney USA 1000 6.66 5.59 17 11965) 
Mylonita de 2.71 20-60 7 .l 6.05 16 Kim lcom. 
mármol, Palm (personal) 
Canyon USA 

Tabla 1.3 Anisotropfa de velocidad (A) de la onda compresiona! Vp en 
rocas de la corteza y manto a elevadas presiones y temperatura 
ambiente. ( tomada de Kem y Wenk, 1985 ) 
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ha observado que los valores mayores de anisotropla se observan a 
bajas presiones ( flg. 1.4 l y se ha concluido que las microfracturas 
orientadas constituyen la principal causa de anlsotropla a presiones 
menores a los 200 MPa ( 2 Kb ) punto en el cual se cierran casi 
totalmente las fracturas. Por otro lado se ha observado que la 
velocidad de onda P disminuye con la temperatura. Sin embargo el 
efecto combinado de presión y temperatura no es sencillo de predecir, 
por ejemplo a una presión confinante de 600 MPa, la anisotropla de 
rocas del manto no se ve afectada significativamente por la 
temperatura sino hasta los 600. C. 

1.3 Ejemplos de campo. 

Varios experimentos de laboratorio han demostrado que la 
anlsotropla de esfuerzos causa anisotropla de velocidad en muestras de 
roca. Sin embargo los ejemplos de campo son menos comunes debido a las 
escalas mayores utilizadas y la cantidad de mediciones que son 
necesarias para compensar las numerosas fuentes de ruido. Por ejemplo, 
Turchaninov et al. (1977) determinaron las direcciones principales 
del esfuerzo por medio de un análisis estadlstico de 5000 mediciones 
de velocidades Vp y Vs en minas. La comparación de estas velocidades 
con las mediciones de esfuerzo in situ mostraron una coincidencia de 
las direcciones de la máxima y mlnima velocidades con los esfuerzos 
horizontales máximo y mlnlmo ( fig. 1.5 ). Li et al. (1988) dedujo 
la dirección del esfuerzo compresivo máximo a partir de la 
observación de birrefringencia de ondas S en mediciones de pozo. Sin 
embargo· Ja estimación directa del esfuerzo a partir de las mediciones 
de velocidad continúa siendo un problema de diflcll solución. 
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Fig. I.5.- Velocidades Vp y Vsv se muestran como función del 
azimut y se comparan con el esfuerzo compresivo para .rocas 
del. masivo rocoso Khibyni ( según Turchaninov: et al, 1977). 
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Apéndice 11 

IDENTIFICACION DE LOS DIFERENTES TIPOS DE ANISOTROPIA 

11.1 Anisotropía mineral y de fracturamiento. 

En una serie de mediciones de velocidad de onda S sobre 
granito Chelmsford, sometido a diversas presiones, en direcciones 
paralela y perpendicular a los granos minerales, Todd et al. (1973) 
lograron diferenciar la anlsotropía mineral de la debida al 
fracturamiento. Estos Investigadores sugieren que para una misma 
unidad litológica, existe una anisotropía que no varía con la 
profundidad y es de origen mineral y que cualquier anisotropía a una 
profundidad donde la presión es mayor de 1 o 2 Kb seguramente es de 
origen mineral ya que para tales presiones, la mayoría de las 
frac:uras se encuentran cerradas. Estudios más recientes (Siegesmud y 
Vollbrecht, 1991) indican que a pr·esiones de 200 a 300 MPa (2 a 3 Kb, 
que corresponden a profundidades entre 7.5 y 11 Km para un gradiente 
de 27 MPa/Km) la contribución de la anlsotropía es casi totalmente de 
origen mineral. 

lf.2 Anlsotropía inherente e inducida por esfuerzos. 

Las c:ompcmentes inherentes de anisotropia sísmica de la roca 
son las debidas a su arreglo cristalino y alineamiento de granos así 
como a la disposición de sus fracturas y microfracturas y poros. 
Lograr distinguir la contribución a la anisotropía debida a estos 
factores de la debida a esfuerzos sería una contribución importante 
hacia la estimación de esfuerzos tectónicos. Sin embargo las 
mediciones de laboratorio predicen un cambio en velocidad S 
relativamente pequef\o (del orden del 57.) para la magnitud de las 
caídas de esfuerzo normales en la corteza terrestre como se vló en el 
apéndice l. 

El caso más sencillo de analizar para encontrar una 
metodología que separare Ja anisotropía inducida de Ja Inherente 
consiste en analizar la diferencia en comportamiento en dos casos 
generales (Tonnies, 1986) : 

a) ur: material anisotrópico sin esfuerzo 
b) un material isotrópico P.n condiciones de preesfuerzo. 

Utilizando los parámetros de Murnaghan, Pste autor derivó 
relaciones generales de segundo orden entre velocidad y esfuerzo para 
•rn material isotrópico, estas son las siguientes : 

1 A 
,\ + 2µ + ---( a)ls;\ + JOµ + 21 + 4m + 4-(;>.+m))+ 

3?.+2µ µ 
A 

+ (a·
2
+ ll'

3
)(-4?. + 21 - 2-(;>. + m ))) 

µ 
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1 An An 
p0v~2 = µ + --.-( cr (4;\. + 4µ + m + -) + cr

2
(A + 2µ + m + -) + 

3A+2µ 1 4µ 4µ 

n An 
--)) 11.2 

2 2µ 
1 An An 

= µ + ---( cr (4A + 4µ + 
3A + 2µ 1 

m + -l + cr (A + 2µ + m + -l 
" 4µ 3 4µ 

n An ' 
+cr

2
(-2A+m+ 

2 
)) 11.3 

2µ 

donde la dirección de propagación es la misma que la dirección del 

eje de esfuerzo principal cr 
1 

• v 
11 

corresponde a una onda P, mientras 

que v 
12 

y v 
13 

corresponden a ondas S can direcciones de propagación a 

lo largo. del eje 1 y polarizaciones en los planos definidas par los 
ejes normales ortogonales 2 y 3 respectivamente. 

La diferencia principal entre los dos casas consiste en las 
propiedades de simetrla del tensor de elasticidad A . En el primer 
caso A es igual al tensor de elasticidad anisotrópico C con un máximo 
de 21 constantes elásticas. En el casa isotrópica, A depende del 
tensor de esfuerzos T; esto es. : A = A (T) y A no tiene más las 
propiedades de simetrla de C. Cuando se intercambia el Indice 1 par el 
2 en la ecuación 11.2, se obtiene la expresión 

11.4 

donde v 
12 

y v 
21 

son las velocidades de das ondas S ortogonales en el 

mismo plana de polarización. Esta significa que en un material 
isotrópico sometida a preesfuerzo ambas velocidades son diferentes. 
Por otro lada, en el caso de dos ondas S con direcciones de 
propagación y polarización intercambiadas, debida a las propiedades de 
simetrla del tensor C, se cumple la siguiente ecuación ( Tannies, 
1986 ) : 

=c -c =O 
1212 2121 

donde n= vector unitario en la dirección de propagación 
Q(nJ= tensor acústico en la dirección n 

Q(n) = n A n A=8T/8H 

con T = tensor de esfuerzo 
H = tensor de deformación 

11.5 

Crampin (1984a) demostró con simulaciones numéricas que para 
un sistema ortarrómbica la velocidad de la onda qS polarizada en el 
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Fig. II.1 Variación de la velocidad con la dirección en cortes 
de tres planos de simetría para una simetría ortorrómbica 
(olivino). ( tomada de Crampin, 1984 .). 
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plano de simetrla horizontal es Idéntica para dos direcciones de 
propagación perpendiculares entre si (flg. 11.1). 

La ecuación 11.4 ha sido verificada experimentalmente en 
metales (Thompson et al., 1983). Sin embargo para materiales 
geológicos se han hecho pocas mediciones. Para el granito Barre, la 
teorla predice un cambio de solo 2 m/s para una diferencia de 40 Mpa 
en los esfuerzos principales, lo que serla Imposible de detectar. Sin 
embargo, de hecho se midieron diferencias en experimentos de 
laboratorio, lo que parece ser una consecuencia Indirecta del esfuerzo 
que abre y cierra fracturas distribuidas isotrópicamente ( Tonnies, 
1986 ). 

11.3 Anlsotropla inducida por fracturamiento y debida a 
microflsuras. 

Por medio del modelado flsico de medios anisotrópicos, Ebrom 
et al. (1990) observaron diferencias en el comportamiento de las ondas 
qP, qSl y qS2 en un medio fracturado y un medio laminado. El medio 
fracturado se simuló con un modelo constituido por hojas de plexiglas 
y capas delgadas de agua. El modelo de medio laminado estaba 
constituido por porciones volumétricas iguales de epoxy y aluminio. 

Se determinaron velocidades de propagación de las tres ondas 
qP, qSl y qS2 en un rango de frecuencias de 40 a 480 kHz para ambos 
medios. Se observó que en la dirección de las estructuras alineadas, 
la onda qSl es dispersiva en el medio laminado pero no en el medio 
fracturado ( fig. 11.2 ). En el caso del medio laminado, la velocidad 
de fase se calculó con la expresión : 

donde f 
t.D 

t.r/J(f} 

V(f) = 2 7t f llD I l1r/J(f} 

frecuencia 
diferencia entre dos distancias de observación 
diferencia en la fase a dos frecuencias f 

11.6 

Con el medio fracturado no pudo aplicarse la formula anterior 
debido a la fuerte anisotropla y a la falta de requerimientos técnicos 
para un buen control de las mediciones, por lo que se midieron los 
primeros arribos en el dominio del tiempo. 

En el caso del medio soldado, las tres ondas son disperslvas, 
mientras que para el medio fracturado, solo qS2 es dispersiva. Ebrom y 
colaboradores proponen que la dispersión podrla utilizarse como un 
parámetro para diferenciar la anisotropla inducida por fracturamiento 
de la anisotropla debida a microfracturas ( equivalente al medio 
laminado ). 

Como puede verse la identificación de las causas de la 
anisotropla slsmica en los materiales geológicos es una tarea compleja 
que requiere de experimentos de laboratorio y de campo, as! como su 
formulación en términos de la teorla matemática. Los resultados de 
estas investigaciones están proporcionando nuevos enfoques en la 
interpretación de la anisotropla slsmica observada en la Tierra. 
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Fig. II.2 a) Curvas de dispersión en un medio laminado. La velocidad LWA 
(long wavelength aproximation) se calculó utilizando la teoría de Backus. 
Las barras verticales indican +/- una desviación estándar. 

b) Curvas de dispersión en un medio fracturado .. La velocidad del 
primer arribo es la velocidad en el dominio del tiempo para este modelo 
físico. La curva en la gráfica 82/Sl es el porcentaje en el cual VSl es 
mayor que VS2. ( tomada de Ebrom et al, 1990 ). 
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Apéndice 111 

BASES TEORICAS DEL ANALISIS DE POLARIZACION 

El análisis de polarización ha sido utilizado en la 
sismologla y la geoflslca aplicada en los últimos 20 afies para 
reconocer diferentes fases slsmlcas y analizar la polarización de 
ondas electromagnéticas. El procesamiento digital puede Incluir dos o 
tres componentes, en el dominio del tiempo o la frecuencia. Diferentes 
metodologlas se han utilizado en la sismologla para llevar a cabo el 
análisis de polarización. 

111.1 Principales métodos matemáticos en el análisis de 
polarización. 

El análisis de polarización ha sido desarrollado 
principalmente para géofonos de tres componentes con sensores 
ortogonales en las direcciones N-S, E-W y Z (vertical). En la ex-Unión 
Soviética, Galperin Cl977l desarrolló el análisis de polarización 
basado en géofonos orientados en diferentes direcciones. En este 
trabajo solo se tratará el caso de sensores con componentes 
ortogonales. 

Desde el punto de vista matemático, los diferentes enfoques 
para llevar a cabo el análisis de polarización pueden clasificarse de 
la siguiente manera : 

al Producto de slsmogramas. 
bl Método de la matrlz de covarianzas. 
el Minimos cuadrados. 

al .- Producto de slsmogramas. 

El producto de 
funciones fué el primer 
polarización. En lo que 
especlficos : 

slsmogramas ponderados 
enfoque para realizar 
sigue se describirán 

con diferentes 
el análisis de 

algunos métodos 

Determinación de eventos linealmente polarizados (Mercado, 
1968l. 

Este método consiste en filtrar los datos a través de un 
filtro pasabandas angosto y después ponderarlos de acuerdo a las 
diferencias instantáneas de fase entre las componentes : 

Rou(tl = W(tl Rv(t) 111.1 
donde Rv(tl = componente verdea! 

W(tl = ces( tup(t)) u = 1,2 o x,y 
ll.PCtl = atan (z/u) z = componente vertical 
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Los cambios mayores de fase se asocian a elipticldades 
mayores; por lo tanto esta función de peso (Rou) selecciona los 
eventos llneaimente polarizados. 

- Determinación del azimut, ángulo de Incidencia aparente, 
tiempo de arribo y tipo de onda por medio de productos de slsmogramas 
(Plesinger et al., 1986). 

Los productos de slsmogramas de 3 componentes pueden 
utilizarse para estimar el azimut, el ángulo aparente de Incidencia y 
el tipo de onda por medio de la combinación de las propiedades del 
campo ondulatorio referidas al sistema cartesiano de registro y un 
sistema local de referencia de la onda. El sistema de registro es 
usualmente uno de mano derecha vertical-este-norte con vectores 
unitarios ez, eE y eN. 

El sistema local de referencia está definido por los vectores 
unitarios: 

vector unitario transversal (dirección SH) 
(O, -ccis a, -sin al 

e = vector unitario transversal (dirección SV) = e x e 
Q (sin 1, cos i sin a, cos 1 1 cos al T L 

donde 1 es el ángulo de Incidencia entre eL y ez (O•:S 1 :s 90o) 

a es el azimut Inverso (~n dirección al epicentro) , 

Sean las componentes del sismograma 
s = (sz • SE • SN ) 

y las componentes del sistema local transformado 
U = (UL , UQ , UT) 

Entonces, ambos sistemas se relacionan uno con otro por medio . 
de las siguientes ecuaciones 

[ u l [ cos 
-sin 1 sin a -sin 1 cos : l [:;] ~~ = s~n cos 1 sin a cos 1 cos 

- cosa sin a 
IIl.2 

o u·= M s 

[ s ] [ cos 
sin o 

:] [~~] s~ = -sin sin a cos sin a -cos 
sN -sin 1 cos a cos cos a sin 

. IIl.3 

o s = MT U 
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Ejemplo : Estimación 
onda P. 

del azimut del primer arribo de la 

Las componentes horizontales del sistema de medición sE y sN 

se rotan utilizando la ecuación 111.2, con 90- y azlmuth 
inverso "a" variable, con lo que se tiene : 

[ :;] =[! 
-sin a cos :] [:~] o o 111.4 
-cos a sin 

En el caso de una onda P linealmente polarizada con ángulo de 
incidencia i

0 
y azimut inverso a

0 
, las componentes transversal y 

perpendicular deben ser Iguales a cero : u T = u 
0 

= O. Por lo tanto de 

la ecuación I!l.3 tenemos : 

llf 
cos 1 o 

-sin 1 sin a o o 

-sin 1 cos a 
o o 

La sustitución de III.5 en III.4 da 

::1 =r cose::º¡: a) sin ¡º] 
vT sin (a

0 
- a) sin 1

0 

de tal manera que el producto de las dos componentes es 

u~ (t) sin (a
0 

- a) sin 1
0 

cos i
0 

u~ (t) cos (a
0 

- a) sin 1
0 

cos 1
0 

donde a es variable, mientras que a
0 

e 1
0 

son incógnitas. 

La ecuación Ill. 7 demuestra que para el azimut 
a = a

0 
, el producto v T v z debe ser cero. El cambio en signo 

m.s 

Ill.6 

Ill.7 

m.s 

de arribo 
de este 

producto 
el valor 
ecuaciones 

se utiliza para localizar el cero y determinar por lo tanto 
aproximado del azimut de arribo. En la práctica, las 

111.4 se utilizan para calcular las componentes vT (a) y 

vR(a), las cuales luego se multiplican por "z' El azimut promedio se 
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define por medio de la condición S vT (a) vz dt=O. El intervalo de 

Integración se obtiene de la duración del pulso de la componente del 
producto v R(a) v z. La flg. III. l muestra un ejemplo de este aná.lists 

para determinar el azimut del primer arribo. 

Otros operadores que se utilizan para estimar el á.ngulo de 
Incidencia, el tiempo de arribo y el tipo de onda se listan en la 
siguiente tabla : 

TABLA III.1 (según Pleslnger et al., 1986) 
Operadores para el ané.lisis de polarización 

Estimación de Tipo de onda Operador 

Azimuth a P, SV VT(a) VZ 

Ang. de incid. P v~ (a
0
,i) - v~ (a

0 
,1) =f2 uL sin(i

0
-I) 

aparente i SV v~ (a
0
,i) + v~ (a

0 
,1) =f2 uQ sln(i

0
-I) 

Tiempo de arribo p 

Duración del pulso 
------------ V (ao ) V 

sv R z 

Tipo de onda SH V (ao) 
T 

v ~ y v ~ y v ~ son las componentes del slsmograma en un sistema rotado y se 

obtienen utilizando a =a e 11 = 1 + 45• en la ecuación 111.2 : 
o 

[ :f l = [ :: :: ::: :: :: ::1 
v; -SE cos ªo+ SN sin ªo 

donde v R = -sin a
0 

sE - cos a
0 

sN 

Asl, para calcular el á.ngulo de Incidencia aparente t
0

, con un valor 

fijo de a
0

, se utilizan diferentes valores de 1 y se calcula la 

diferencia v ' - v' 
L Q 
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Fig. Ill.1 a) Hodogramas horizontales en intervalos consecutivos de 
13.4 seg para la onda P de un evento en la reglón de Hokkaldo. Los triangulas 
marcan el inicio de los intervalos. La linea punteada es la dirección del gran 
circulo hacia el epicentro. Las flechas indican los arribos de los pulsos 
marcados en la traza RZ en la parte Inferior de b). En b) se muestran Jos 
productos de trazas vT(aÍ vz para la determinación de los azimuts promedio a 

de los pulsos indicados, usando la condición J vT(a) vz= O . 

Los intervalos de Integración, indicados por las áreas achuradas, se obtienen 
del producto RZ graflcado para el azimut a • 41•. 

(toma~ de Pleslnger et al, 1986) 

Z(I) 

y\t) 

~ ~. 
~-----------•(!) 

11/0 

Fig. III.2 Elipsoide promedio de movimiento. 
u(t) es el vector de movimiento de partícula. 

( tomado de Crampin, 1990 ) 



b) Método de Ja matriz de covarlanzas. 

La matriz de covarianzas ha sido el enfoque más utilizado 
para el análisis de registros de tres componentes en el dominio del 
tiempo y la frecuencia (Means, 1972, Kanasewlch, 1983, Jurkevlcs, 
1988) En sismologla se aplica normalmente en el dominio del tiempo. 
Este método proporciona estimaciones de varios parámetros como son 
azimut, ángulo de Incidencia, linealidad, planaridad y otros. 
Considérese una ventana de tiempo de un registro slsmlco de tres 
componentes (x,y,z), siendo N el nómero de muestras por componente. 
Entonces la matriz de covarlanzas es una matriz real simétrica de 3x3 
elementos de Ja siguiente forma : 

1 [ I:(x1-mx)
2 

c --- I:(y1-my)(x1-mx) 
N I:(z1-mz)(x1-mz) 

I:(x1-mx)~y1- llly) 
I:(y1-my) 
I:(z1-mz)(y1- my) 

I:(x1-my)(z1-mz) 
I:(y1-my)~z1-mz) 
I:(z1-mz) ] 

III.10 

con medias mx = 0/N) I:x1 my = (1/N) I:y1 mz = (l/N) I:z1 1 :s 1 :s N 

Utilizando la convención del slmbolo CIJ para 
covarianza entre dos variables, la matriz se escribe asl : 

cu = [ g;: 
Czx 

Cxy 
Cyy 
Czy 

Cxz] Cyz 
Czz 

Indicar la 

Ill.11 

En algunos casos se supone que Ja media de cada componente es 
igual a cero ya que esto simplifica y agiliza Jos cálculos (Jurkevlcs, 
1988), pero deben considerarse ventanas con suficiente nómero de 
muestras de tal modo que Ja media sea cercana a cero. En tal caso, si 
representamos por X la matriz de N datos con componentes 1,2 y 3 en la 
ventana de tiempo, la matriz de covarlanzas se simplifica de Ja 
siguiente manera : 

CJk Ill.12 
N N 

con N = No. de muestras 
X = XIJ es Ja matriz de datos en la ventana de tiempo con 

=1,N y j,k = 1,3 (No. de componente) 

La matriz de covarlanzas es la matriz de coeficientes de una 
ecuación cuya superficie representa un elipsoide promedio de 
movimiento (Jurkevics, 1988). En dos dimensiones por ejemplo, un campo 
de ondas perfectamente polarizadas (ondas monocromáticas e Invariables 
en el tiempo) tiene una ecuación que representa una elipse y su 
representación matricial es del tipo (Wolf, 1959) 

E S ET = constante 
con E = vector de componentes de movimiento = ( Ex, Ey ) 

Ex = Ax cos( T + if¡x ) Ey = Ay ces( T + if¡y ) 
S = matriz real simétrica con traza dada por las amplitudf's de las 

componentes al cuadrado 
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-AxAy cos(~ 
Ex) 

[ 

Ax 2 

- ;x~] [Ey] = Ax2Ay2sen2 (;y - ;xl 
IU.13 

ventana 
promedio 

-AxAy cos(;y - ;xl Ay Ex 

Las magnitudes de los valores propios de la matriz C en la 
de tiempo reflejan los tamal'ios relativos del elipsoide 
de movimiento de partlcula ( flg.111.2 ). 

Cuando un valor propio es mucho mayor que los otros dos, el 
movimiento es predominantemente lineal, en otro caso prevalece un 
movimiento circular o elipsoidal. Por lo general los tres valores 
caracterlsticos son diferentes de cero y la polarización es 
elipsoidal. 

Si los términos que no pertenecen a la diagonal principal de 
la matriz de covarianzas son pequel'ios en relación a ésta, entonces la 
longitud de los ejes principales de polarización corresponden a los 
valores máximos de la diagonal y el vector propio correspondiente a la 
dirección del eje principal tendrá su componente mayor también en esa 
dirección ( flg. 111.3 ) 

Los vectores propios u
1

, u
2 

y u
3 

forman un sistema coordenado 

propio rotado llamado también trihedro propio. El vector u 
1 

se denomina Radial R y es el semieje mayor de la elipse de 
polarización; u

2 
se denomina Normal N y constituye el semieje menor; 

el vector u 
3 

se denomina Blnormal B y es normal al plano principal de 

polarización (Cliet y Dubesset, 1985). 

Azimut y ángulo de incidencia aparente para la onda P son las 
caracterlsticas que más comunmente se determinan en el análisis de 
polarización a partir de los vectores propios . El azimut viene dado 
por Ja orientación del movimiento rectlllneo en el plano horizontal 
del vector propio u

1 
correspondiente al máximo valor propio : 

Ap =tan-
1

[ ::: ] 
Ill.14 

uJ,l j=l,3 son los cosenos directores del vector propio u
1 

El ángulo de Incidencia aparente se obtiene del coseno 
director vertical del máximo valor propio : 

1 = cos-1
( u ] 

p 11 

La efectividad del análisis de polarización 
una adecuada elección del ancho de ventana ya que en 

1112 

111.15 

depende de 
general los 



'• 
V.=l-1.317. ·0.2371 
· . ·0.237 26.510J 
p = 0.040 

FCA
1
.l.

2
l, = ll.950 

· E·= (·0.009. 0.999) 

.. 

. ··. 

y.=[ 13.75. 11.7561 
. . . · 11.756 12.519 1 
p = 0.895 -

F~1.A,) = 0.945 

E = \0.726. 0.6891 
----!!"--'-"'- llo 

.· 
,., .... :·· ~·· . 

:;. -··~· "1 

#
·:·."·'·,·.:'! 

. 
. .. 

. . 
. . 

V = [ 2.416 0.2211 
0.221 3.426] 

p = 0.077 
F(A1.l.,) = 0.318 

E = (0.205. 0.9079) +
x. 

. 
. '· 

V = [ 2.803 0.420 l 
0.420 3.085 J 

p = 0.143 
F(X

1
).,) = 0.262 

E = (0.584. 0.812) 

Fig. 111.3 Ejemplos de la matriz de covarianzas, coeficiente de 
correlación p , función de linealidad F( i\

1 
, i\

2 
) para 

n=i, y el vector propio E del eje principal para grupos de 20 
puntos en dos dimensiones. (tomada de Kanasewlch, 1983) 

~·ti· ' .. 
X 

t=0.502 
V? 1·0.139.01901 

:· ·.~.1. 

Tc0,,06 
V? 1-0. m.o 3571 

ZL .. 
. ' -i ' 

t=0.917 
¡;¡; 10.005.10001 

+ 
. . . 

X 

. . 

T•0.969 
y¡; 10.683.0.7291 

Fig. 111.4 Ejemplos de ané.lisis de polarización utilizando el 
coeficiente global de polarización T • VP es el primer vector 
propio con sus dos coordenadas. ( de Benhama et al., 1988 ). 
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parámetros son muy sensibles a las variaciones de la longitud de la 
ventana (Ortega Rulz, 1991). Esto se debe a que si se consideran 
ventana muy amplias se pierde resolución en la estimación de los 
parámetros; mientras que si se elige una ventana pequella existen 
problemas de lnstabilidad numérica (Morltz, 1990). Por otro lado, la 
calidad de la Información extralda del análisis depende en gran parte 
de la relación sella! a ruido y de situar la ventana en el movimiento 
de partlcula correspondiente a las diferentes fases, las que 
generalmente son de corta duración ( Jurkevlcs, 1988 ). En el análisis 
de polarización propuesto por Jurkevics (1988), la sei'ial se filtra con 
diferentes filtros pasa-banda y para cada fase slsmlca se calculan los 
atributos de polarización a partir de los vectores propios. Jurkevics 
(1988) argumenta que la elección del tamai'io de ventana y del intervalo 
de frecuencia adecuados puede llevarse a cabo por prueba y error a 
partir de los resultados de los mismos atributos de polarización. Del 
mismo modo, se sugiere que las amplitudes de los atributos de 
polarización se examinen para varias bandas de frecuencia y se 
comparen con el nivel de ruido de dichas bandas. De este modo se elige 
el intervalo de frecuencia para el cual la relación sei'ial a ruido sea 
la mayor· o esté por encima de cierto umbral. En el caso de fases tipo 
P, Suteau-Henson (1990), propone elegir el ancho de la ventana que 
proporcione la mayor linealidad seg(m la fórmula III.18 dada por 
Kanasewich (1983). 

Para la detección de las diferentes fases por medio de la 
función linealidad, Kanasewich (1983), sugiere utilizar uno o dos 
ciclos del periodo dominante de la sei'ial. Otros autores ( Cliet & 
Dubesset, 1985; Moritz, 1990 ) encuentran que un ancho de ventana 
entre 1 y 1 1/2 longitudes de onda de la sei'ial constituye un 
compromiso adecuado entre inestabilidad numérica y resolución en 
tiempo. 

La relación señal a ruido es fundamental para obtener 
resultados adecuados del análisis de polarización. Para un registro 
slsmico de tres componentes se ha utilizado la siguiente definición 
(Suteau-Henson, 1990) : 

máxima amplitud de la sei'ial de 3-C 
3-C SNR 111.16 

amplitud promedio del ruido de 3-C 

donde 3-C = tres componentes y SNR cociente de sei'ial a ruido 

Para un cociente de sei'ial a ruido abajo de 2, estP autor 
encuentra que la dispersión en los valores estimados de azimut y 
lentitud es muy grande, siendo este último parámetro sobreestimado. 

Parámetros de polarizaciün derivados de los valores propios. 

Algunas caracterlsticas del movimiento de partlcula 
registrado por tres componentes ortogonales pueden caracterizarse en 
función de los valores propios de la matriz de covarianzas C. De este 
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modo se definen las siguientes caracterlstlcas (Jurkevics, 1988): 

- Movimiento rectillneo ;\1 # O ;\2 ,;\3 = O 
- Polarización ellptlca pura ;\1 ,;\2 ,¡. O ;\3 = O 
- Grado de linealidad.- Este parámetro ha sido definido de 

varias maneras, una de ellas está dada por la expresión : 

1 - (( ;\2 + ;\3 )/2 ;\1 ) IIl.17 

Este parámetro vale 1 cuando solamente un valor propio es 
diferente de cero como en el caso de las ondas de cuerpo (Jurevlcs, 
1988). 

Por otro lado, para caracterizar la linealidad, Kanasewlch 
(1983) propone una función de la forma : 

F( ;\1 ,;\2 l = 1 -( ;\2 / ;l.1 l" III.18 

donde ;l.1 es el 
Esta función 
linealidad es 
ejes principales 

valor propio mayor y ;\2 el valor propio Intermedio. 
tiene un valor cercano a 1 cuando la 

alta ( ;\1 » ;\2 ) y cercana a cero cuando los dos 
de movimiento se aproximan en magnitud ( flg. III.3 ) 

- Grado de planaridad ( Jurkevlcs 1988 

1 - (2 ;\3 /( ;\1 + ;\2 ) ) III.19 

Esta función se acerca a 1 mientras más plano es el elipsoide 
promedio de movimiento y a cero mientras más se acerca a una esfera. 

La determinación de los valores propios ;\¡ de la matriz de 
covarlanzas permite una estimación cuantitativa de la polarización por 
medio de los siguientes parámetros de forma ( Benhama et al., 1988 ) : 

- elipticldad mayor : e = ( ;\2 /;\l ¡
112 

- elipticidad intermedia : e = ( ;1.3 /;\1 ¡112 

- elipticldad transversal : e = ( ;\3 /;\2 ¡
112 

- coeficiente global de polarización ( Samson, 1977 ) 

3( traza c 2 
) - ( traza e )2 

2 ( traza e )2 

(l-c2 ¡2 + CI-c2 )2 +(e _ c2 ¡2 
21 31 21 31 

2 ( 1 + c~ 1 + c~1 ) 
2 

III.20 

Este coeficiente siempre tiene valores entre cero y uno. 
Cuando 'la polarización es nula (por ejemplo una esferal es igual a 
cero y se aproxima a 1 cuando la polarización se acerca al movimiento 
lineal ( Benhama et al., 1988 ). La flg. III.4 muestra cuatro 
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ejemplos de análisis de polarización donde se utilizó el coeficiente 
global de polarización. 

- planaridad : 

p 
i'Xi+f"X2-2fE 

!'Xi+ fX2 + fE 

3 c
2 

=1- ------- 111.21 

Este coeficiente también varia entre cero y uno. Para una 
esfera vale cero y para cualquier trayectoria contenida en un plano 
vale l. 

c) Mlnimos cuadrados ( Morltz, 1990 ). 

Este método es matemáticamente sencillo, pero proporciona 
parámetros de polarización muy semejantes a los que se obtienen con Ja 
matriz de covarianzas como lo demostró Moritz (1990). Mediciones 
hechas por Delacre (1985) demostraron que debido al ruido que siempre 
está presente en los sismogramas, el segundo y tercer vector propio de 
la matriz de covarlanzas muestran variaciones muy grandes en 
comparación ·con el primer vector propio. Es por ello que en el método 
de mlnlmos cuadrados se obtiene únicamente en la dirección principal 
de polarización. Este objetivo se logra proyectando la ventana de 
datos tridimensionales en cada uno de los planos de un sistema 
cartesiano de mano derecha y luego ajustando una recta de m!nimos 
cuadrados a los datos (fig. III.5). Para cada plano cartesiano se 
calculan los ángulos entre la recta de mlnimos cuadrados y los ejes 
positivos cartesianos (<f>xy, t/lxz, tf¡yz) as! como los coeficientes de 
correlación de los puntos proyectados ( pxy, pxz, pyz ). 

El azimut se calcula a partir del ajuste de la recta de 
mlnimos cuadrados de los puntos pr:oyectados en el plano x-y. 

azimut ;\. </>xy III.22 

La inclinación es una función de los ángulos derivados del 
ajuste de m!nlmos cuadrados en los tres planos 

tan t/lxy tan tf¡yz sen 21/lxy III.23 
tan</> ± 

2 

Estos parámetros estan limitados a variaciones desde -900 
hasta 900, 

El cálculo de sumas y productos I:x, I:y, I:z, I:xy, etc 
permite calcular también los siguientes parámetros : 

- Amplitud promedio R : 

R=J(l/L} I: ( xz + Yz +zz) 
J J J 

=j mz + mz + 
X y 

2 
m 

z 
III.24 

donde m = valor promedio de la amplitud de cada componente 
La observación de este parámetro· permite reconocer el arribo de fases 
slsmicas. 
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z. '. 

'· p 

--- -- -

Fig. 111.S al Ajuste de mlnlmos cuadrados de la proyección de la 
ventana de datos tridimensionales en el plano xy. 
bl sistema de referencia, A = azimut, if> = lncllnaclón. 

Hl 

_,vll.,;\·VV1j\NwVv-MMJW\JwVlfvw"\ H 2 

----""-v~~,\J~".v1JW'1''·"-·""'~~/'J\~.._ z 

1000 uoo lC.:JO UOO lOOO 2200 
lnC•a i 

a)~ ~R 

b) ~;!~d-- -------~ª~~~~tiJ-OD¡_; A 

----~----º-- ---------- --- ------------1: ____________ _ 
e) ! ~I 1 Al! s l "' --- q> 

- _L ~~_p_c:: __ --~ ----- _":'.": 
d) .....'=- ~cf'VV.,, ~~ RL 

~-(l)-·-+-<»·-+-(3)--+-- -- ~ -(4)- - -- - - -~())~ 
1'00 1'00 '""' 2000 2200 "'º lndn i 

Fig. 111.6 Ejemplo de análisis de polarización. R amplitud 
promedio, A = azimut., if> = Inclinación, RL = linealidad. 

( tomada de Moritz, 1990 ). 
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-Linealidad RC. Este se define como el producto de los tres 
factores de correlación : 

RC = rl • F2 • r3 III.25 

cada factor es una función del coeficiente de correlación lineal en 
cada plano, el cual se define de la siguiente manera : 

i = 1,2,3 o i = xy,xz,yz llI.26 

p coeficiente de correlación 
p ' coeficiente de correlación de los datos rotados 45o 

Esta rotación es necesaria, para elegir el valor mruclmo del 
coeficiente de correlación, ya que este depende no solo de la forma 
del hodograma sino también de su orientación con respecto al sistema 
coordenado. El producto RL varia de O a !. Los valores cercanos a uno 
indican un arribo altamente polarizado; valores cercanos a cero 
indican una polarización lineal baja. 

De la misma manera que en el caso de la matriz de 
covarianzas, es necesario escoger una ventana de tiempo entre 1 y 1 
1/2 longitudes de onda de la señal. Este valor constituye un 
compromiso entre la inestabilidad numérica y la resolución en tiempo 
( Montalbetti y Kanasewich, 1970; Cliet y Dubesset, 1985 ). 

El análisis de los parámetros de polarización, linealidad, 
azimut e inclinación se representan normalmente como una función del 
tiempo ( fig. Ill.6 ). 

Adicionalmente se ha empleado recientemente una 
representación simultánea de los parámetros azimut e inclinación sin 
la amplitud en una proyección esférica completa ( Morltz, 1990 ). En 
esta proyección el hemisferio inferior es una proyección esférica 
común de igual área ( estereográfica ), mientras que el hemisferio 
superior se construye de acuerdo a un método de proyección propuesto 
por Jong (1959) y que se muestra en la fig. IJl.7a. El diagrama polar 
modificado se muestra en la fig. IJI. 7b . Este consiste de dos zonas : 
una zona circular interior para Inclinaciones entre O• y -90• y un 
anillo exterior para inclinaciones entre O• y 90• . La linea de 
inclinación cero se indica con linea continua y los contornos con 
inclinaciones de 45• y -45• se indican con linea punteada en la fig. 
III. 7b. 

Un punto en la superficie de la esfera unitaria con 
coordenadas 

P = (xo ·Yo ,zo) 

con x
0 

= cos r/> cos ;\ o!> = Inclinación 
y

0 
cos r/> sin;\ ;\ = azimut 

z
0 

= sin r/> 

tiene las siguientes coordenadas en el plano ecuatorial 
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+ 2 zo 

J1 x' XO = cos ;\. + 2 sin ~ 
2 - z 

IIJ.27 

o 

+ 2z 
y' =Yo 

o 
2 

- z 
sin;\. 1 + 2 sin ~ 111.28 

o 

para puntos en el hemisferio superior ( z 2:: O, ~ 2:: Qo) y 

X cos ~ cos ;\. 

x' o Ill.29 
- z 1 - sin ~ o 

Yo cos ;\. sin ;\. 

y' 111.30 
- z o 1 - sin;\. 

para puntos en el hemisferio Inferior ( z :s O, ~ :S Oo), 

La proyección esférica completa tiene algunas ventajas en la 
representación de datos de tres componentes ( Morltz, 1990 ) : 

- Representación de los valores angulares para los hemisferios 
Inferior y superior. 

- La variación de los valores de azimut e inclinación pueden 
analizarse de forma rápida. 

- El azimut del arribo puede leerse directamente ( ;\. = y/x ). La 
Inclinación puede estimarse aproximadamente. 

Además se puede analizar las condiciones del sistema de 
medición. Por ejemplo, se puede Identificar la resonancia de los 
geófonos. En tal caso los puntos proyectados forman dos grupos 
claramente separados con azimut opuesto (fig. 111.8). 
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b) 

Zenit 
a) 

Nadir 
Y' 

.... · ..... -- ~·- - .,,,. 

Fig. ill.7 a) Construcción de la proyección del hemisferio superior 
en el diagrama estereográfico según el método de Jong (1959). 
b) Diagrama polar mofificado para la proyección esférica completa 
Los círculos continuos corresponden a las inclinaciones O y 90º 
y los punteados a -45º y 45 de adentro hacia afuera. 

s 

( tomada de 
0

Moritz, 1990) 

t 
1 

-..(])..,¡..,I ,,___,¡.. =-= r ~·· 
1 

1 

Fig. m.8 Proyección esférica completa y hodogramas de los 
sismogramas mostrados en III.6. La concentración de puntos en 
azimuths diametralmente opuestos indica resonaíÍcia en los 
geófonos ( tomada de Mmitz, 1990 ). 
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Apéndice IV 

EJEMPLOS DE SISMOGRAMAS 

Las siguientes figuras muestran varios ejemplos de 
mlcroslsmos registrados en Ja estación de Tetltlán. Las tres 
primeras trazas corresponden a las componentes este, norte y 
vertical . La cuarta y quinta trazas de cada evento corresponden a 
las componentes horizontales rotadas en las direcciones radial y 
transversal respectivamente. Se Indican Jos siguientes parámetros 
h = profundidad, d = distancia eplcentral, c:t = ángulo de Incidencia 
y RSR = relación seflal a ruido. Los slsmogramas filtrados con un 
filtro pasabandas de 4 a 20 Hz se muestran al final del ápendlce. 

Se muestran sismogramas de calidad buena (A), regular (B) 
y mala (C) determinada en base en base a un cociente o relación de 
señal a ruido definido como : 

RSR = rll rr2 . . 
donde rr2 = varianza de la sella( . y a-2 = varianza del ruido 

• 
determinada en cada componente horizontal. Las varianzas se calculan 
en dos ventanas de 130 ms antes y después del arribo de Ja onda S. 
El valor promedio del cociente de seflal a ruidu de las dos 
componentes horizontales se asigna a cada evento para su 
clasificación. En base 1 Ja comparación visual de Jos sismogramas, 
se asignaron los siguientes rangos de calidad 

Calidad 

A 
B 
e 

Rango de RSR 

> 12 
7 - 12 

< 7 
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llT ... 'IGllM' 

llT-c·-

o 

T!T... '!AST' 

Tff-c IRlfll. 

J!f-c 

o 

Siamo BB·2 RSR • 12 
h • 30.3 Km 
d • 3.98 Km 
a • 194• 

"··-~-· .,,.,,,.,._ .. , ......----

. - 2 

2 

4 

Si1mo 89-7 RSR•14.5 
h • 37.91 Km 
d - 19.88 Km 
a• 224º 

4 
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6 seg. 



TET~ • 

'l!T-<: 

o 

TET-t11 'ERST' 

TET-. 'tll'Tli' 

JET-e NIJHl. 

o 

SI'""' 87-9 RSR • 10 
h • 37.4 Km 
d • 111.99 Km 

2 

Sismo 87·4 RSR = 7 .4 
ha 23 Km 

· d = 15.58 Km 
a= 2ee• 

2 

4 6 seg. 

4 6 seg. 

153 



o 

Tf.f-tQ 'EAST' 

ttT... 'ICltTH' 

TIT-c von IOL 

o 

Sismo 89-8 RSR = 6.4 
h = 18.71 Km 
d = 14 Km 
a = 224º 

6 seg. 

'~ 

4 6 
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Slamo 88-2 f: 4-20 Hz 
h • 30.3 Km 
d • 3.911 Km 
a - uu· TET-A . 't:.QST' 

TET-e ''""'"' 

. TET-c V!llTICll. 

TET-c 11111Z-1 

o 2 4 6 

Sismo 89-7 1: 4-20 Hz 
h = 37.91 Km • 
d = 19.88 Km 

TET-R 'ERST' 

TET-e •Nlft!H' 

TET-c mm 

TET-c HClllZ-1 

o 2 4 6 seg. 
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o 

TET-R '!.AST' 

Slano 87·9 
h • 37.4 Km 
d • 111.99 Km 
a• 30" 

2 

1: 4-20 Hz 

Sismo 97.4 1: 4-20 Hz 
h • 23 Km 
d • 15.58 Km 

TET-A 'EAST' a• 288" 

TET-c Vf!ITICA.. 

TET-c Hll'IZ-1 

TET-c Hll'tl-2 

o 2 

4 6 seg. 

4 6 seg. 
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1: 4-20 Hz 

TET-R 'tAST' 

TET-e ·1111111· 

TET-c 11111z-1 

TET-c: 11111z-2 

o 2 4 6 seg. 

TET-R 'EAST' 

TET-e ·t111111• 

TE T -e YOITJDL 

TET-c t1111z-2 

o 2 4 6 seg. 
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Apendlce V 

EVENTOS UTILIZADOS PARA EL ANALISIS DE BIRREFRINGENCIA 

Even, 

87-2 
87-3 
87-4 
87-5 
87-6 
87-8 
87-9 
87-1 o 
87-11 
88-1 
88-2 
88-3 
88-4 
88-5 
88-6 
88-7 
88-8 
88-9 
88-1 o 
88-11 
89-1 
89-2 
89-3 
89-6 
89-7 
89-8 
89-9 
89-1 o 
89-11 
89-1 2 
90-2 
90-4 
90-b 
90-8 
90-1 o 
90-11 
90-15 
90-16 
91-1 
91-2 
91-4 
91-5 
91-7 
91-8 
91-9 
91-1 o 
91-12 
91-1 3 
91-1 4 

92-1 
92-2 
92-3 
92-7 
92-8 
92-9 
92-1 o 
92-11 

~~=!~ 
92-15 
92-16 

' 

Fecha 

87-9-14 
87-9-22 
87-9-25 
87-10-2 
87-10-3 
87-10-10 
87-10-12 

Hi:f8:l~ 
88-1-1 
8 8-1-2 

n:1:1 
8 8-1-6 
88-1-9 
88-1-16 
88-1-21 
88-2-25 
88-3-1 s 
88-3-16 
89-4-14 
89-4-15 
89-4-19 
8 9-6-1 3 
89-b-20 
89-6-21 
89-6-25 
89-7-26 
89-7-28 
89-7-28 
90-3-22 
9 o-s- 1 6 
90-b-27 
90-7-21 
90-7-28 
90-8-15 
90-11-28 
90-12-24 
9 1-1-3 
9 1-1-3 
9 1-1-8 
91-1-23 
q 1-2-3 
9 1-4-1 7 
9 1-4- 1 9 
91-4-21 
9 1 -5- b 
91-b-28 
91-12-30 

92-1-1 b 
9 2-2- 1 
92-2-13 
9 2-3-9 
92-4-17 
9 2-5- 9 
9 2-5-1 4 
92-3-15 
92-b-22 
9 2-7- 1 1 
92-7-20 
92-7-23 

Hora 

04:05 
11: 25 
05:04 

H;H 
3g;H 
02:45 
00: 14 

68;8~ 
00:47 
Ob:35 
o 1: 3 1 o 1: 05 
Ob:07 
14:49 
15: 20 
2 1: 5 9 
02:21 ºº: 13 Ob: 31 
1 o: 20 
07: o 1 
08: 31 
03:07 
03;08 
20:00 
08:08 
1o:41 
03:57 
o o: 1 1 
09:02 
06:48 o 4: 1 3 
l 6: o 9 
o 1: 22 
05:03 
1 8: 1 o 
18:44 
1 4: 4 o 
00: 1 3 
Ob:03 

8Z; lb 
22:43 
O B: 36 
23:32 
23: 1 4 

12: 05 
03:00 
Jo: 1 2 
22 :•I 9 
09:44 
O 8 :.O 6 
17:;13 

8~ i'Y~ 
1 6 :1 S 2 
13: 19 
1b:35 

Lat, 

17. 30 
17. 07 
I~. 20 
h:3g 
17. 28 
17. 29 
17. 1 o 
17. 20 
17. 38 
1~. 12 1 • 31 
1 • 34 

H:n 
17. 1 o 
17. 03 
17. 31 
17. 30 
17. 23 
17. 3 1 
17. 25 
17. 13 
17. 25 
17. 3 4 
17. o7· 
17. 31 
16. 97 
17. 22 
17. 25 
17. 4 o 
17. 1 o 
17. 25 
17. 1 4 
17. 3g 

11: ~7 
17. o 8 
17. 30 
17. o 5 
17. 31 
17. 3 4 
17. 1 o 
17. 25 
17. 05 
17. 31 
17. 1 1 
17. 35 
17. 3b 

17. 33 
17. 20 
17. 3 5 
17. 3 1 
17. 2 8 
17 •. 28 
17. 3 5 
17. o 9 
17. 30 
17. 18 
17. 31 
17. 3b 

Lon. 

1OO.5 5 
100,70 
100.77 
100.52 
100.57 

18Ua 
1ºº·5 4 
1OO.7 4 
1 OO. to 
1 ºº· 4 
1 ºº· 3 1 OO.b2 
1OO.b4 
100.61 
1ºº·b1 
1OO.52 
1 OO. 5 o 
l OO. 5 8 
1ºº·74 
1OO.32 
1 ºº· 4 o 1OO.41 
1ºº·30 
1OO.65 
100.72 
1ºº·b7 
1OO.64 
1 OO. 27 
1OO.57 
1ºº·5 7 
100.87 
1 OO. SO 
1OO.63 
1OO.53 
1OO.57 
1ºº·44 
l ºº· 71 
1 ºº· 52 
100.73 
1ºº·53 
1OO.45 
1 ºº· 67 
1 ºº· 4 4 
1OO.76 
1OO.41 
1ºº·57 
1OO.52 
1OO.52 

1OO.5 b 
1OO.6 4 
100.41 
100.53 
1OO.4 6 
100. 51 
1OO.3 4 
1OO.6 8 
1ºº·56 
100. 59 
1OO.5 4 
1 00.5 2 

Pror. 

35.81 
21.61 
23.09 
35.40 

38:4g 
3;ui . ~u~ 
20.30 
36.31 
40.80 
32.53 
38.07 
21.29 
21.67 
44.28 
43.17 
20.94 

3U~ 
21.53 
45.20 
37.91 
18.71 
33.74 
22.21 
36.43 
34.93 
42.45 
17.98 
35.42 
23.14 
37.58 
34.51 
38.90 
25.84 
33.97 
18.40 
35.35 
3b.54 
20.04 
42.14 
21.39 
3b.81 
18.8& 
42.90 
38. lb 

36.91 
30.47 
43.80 
43.00 
40.78 
39.59 
41.4& 
20.9z 

~~:~9 
35.15 
45.21 

Mag. 

2.1 
1.3 
1.2 
1.9 
1 .2 
1. 4 
1.7 
0.9 

u 
1 .3 
2.0 
2.2 
1.8 
1 .s 
1 .9 
2.3 
2.5 
2.4 
1 .7 
1.8 
1 .b 
1 .7 
2.4 
1.5 
1.9 
1 .9 
2.5 
2.1 
2.5 
2.2 
l. 7 
1.5 
1 .3 
1 .b 
1.9 
1.8 
1 .9 
1.7 
l.b 
2.2 
1 .9 
1 .9 
1 .8 
1.7 
1 .8 
2.8 
3.0 
2.3 

2.5 
1 .8 
2.5 
2.9 
2.1 
2.0 
2.3 
2.5 
2.8 
2.3 u 

28 
222 
285 
38 
18 
352 
32 
122 

~H 
204 
53 

3s5 
b 
1 64 H5 
20 
307 
b5 
70 
99 
7b 
354 
225 
344 
185 
80 

B 
225 
54 
200 
27 
29 
58 
228 
3b 
223 
34 
42 
218 
63 
232 
55 
222 
30 
29 

22 
b2 
49 
31 

u 
5b 
204 
23 55 
29 
27 

111 
21 
48 
170 
176 
17b 
60 
4 1 
351 

~~¡ 
1 4 8 
355 

223 
1 87 
230 
237 
23 
207 
23b 
58 
2b6 
1 1 4 
58 
1 21 
284 
55 
2 59 
300 
38 
2 25 
3 1 
150 
1 9 
8 1 
99 
215 
45 
236 
2 28 
330 
5 
245 
21b 
301 
1 90 
270 

1 61 
35 
2 28 
251 
132 
1 1 5 
145 
144 
1 9b 
2 85 
182 
50 

26 

80 
40 
40 
53 

40 

27 
93 
53 

53 
b7 
53 

66 
54 

IOb 
27 

i~ 
27 

48 
35 
90 
64 

ib 
b3 
105 
32 
lb 
41 
30 
3b 
34 
20 
30 
40 
22 
17 

30 
29 
30 
50 
23 
21 

~8 
19 
15 
58 
50 

Az. In.= azlmuth Inverso respecto a la. csta.cJon Tetltlan (TET) 
Poi. = Dlrecclon de polarlzaclon de la onda SI 
Retraso= retraso en tiempo entre las dos ondas S 

17 • ¡57a 
l ºº .629ª 
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