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RESUMEN

En este trabajo se analiza la actividad microsfsmica bajo la
estacién central de Tetitldn de la red telemétrica de Guerrero durante
el perlodo de 1987 a 1992 con €l objeto de determinar la anisotropia
en la Brecha de Guerrero. La dependencia de la velocidad sfsmica con
el azimut en al 4rea se analiza con el objetivo de encontrar
evidencias de anisotropia 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
direcciéon media de polarizacién de la onda S réapida se correlaciona
con la direccién del principal sistema de fracturamiento en la zona y
con la del esfuerzo compresivo mé&ximo. El anélisis de los tiempos de
retraso y del porcentaje de anisotropia relativo a las dos fases S con
respecto a la profundidad permite asignar la zona mdas anisotr6pica a
la parte m&s somera de la corteza terrestre. El efecto del filtrado de
sismogramas en la estimacién de la polarizacién de la onda S réapida
asf como en la determinacién 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 direccién de polarizacién de
las ondas S siempre que el filtro esté centrado en la frecuencia
central de la sefal. Asimismo, el filtrado puede restituir la
linealidad de 1la fase del espectro cruzado de las componentes
horizontales, lo cual permite estimar el retraso entre ondas S. Por
otro lado, las técnicas del analisis de polarizacién méas utilizadas en
la sismologfa se discuten y se propone la utilizacién del espectro
cruzado de las dos componentes horizontales como una herramienta para
incrementar la confiabilidad en la interpretacién de los parametros de
la birefringencia de ondas S. Se observé una disminucién temporal
significativa de los valores promedio del retraso entre ondas S (33
ms) para la transicion 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 ftnico evento
importante relativamente cercano (38 Km) en un periodo de 20 dias

centrado en el inicio de 1991,



ABSTRACT

Microseismic activity in the period 1987-1992 under the Tetitlan
central station of the Guerrero telemetric network is analyzed in this
work in order to characterize the anisotropy in the Guerrero Gap. The
azimuthal dependence of the seismic velocity in the studied area is
analyzed in order to find evidence for anisotropy in the Earth's crust.
Seismograms corresponding to events located inside the shear-wave window
showevidence of birrefringence in the hodograms of the horizontal plane,
and sometimes in the vertical-transverse plane. The mean shear-wave
polarization direction of the fast wave correlates well with the
direction of the most important fracture system in the studied area as
well as with the main compressive stress direction. The analysis of
delay times and of the percentage of anisotropy asscciated 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, although
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 for 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 linearity of the cross-spectrum of the horizontal components,
allowing the shear-wave delay 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 increase 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 (Mc =3.8),
which is the only important event relatively nearby (38 Km) during a

period of 20 days centered in the beginning of 1991,



INTRODUCCION

El andlisis de la anisotropfa sismica estd adquiriendo cada
vez mayor importancia en la sismologfa debido al creciente nimero de
observaciones que indican que el comportamiento de los materiales que
conforman la corteza y el manto terrestre presentan caracterfsticas
que se desvian de lo esperado para un medio puramente isotrépice.

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

La anisotropfa s{smica asociada a la acumulacién de esfuerzos
es uno de los aspectos que ha despertado més interés por sus
aplicaciones potenciales a la prediccién sismica (Gupta, 1973, Crampin
et al.,, 1990). Es un hecho comprobado en el laboratorio que la
aplicacién de un esfuerzo compresivo en una direccién determinada
sobre un material se traduce en anisotropfa de velocidad (Dahlen 1972,
Engelhard, 1988). Sin embargo la aplicacion de estos estudios a la
sismologia, se encuentran en una etapa inicial debido a la falta de
observaciones que apoyen la teorfa de la dilatancia extensiva
(Crampin, 1985), asi como a las complejas condiciones de la corteza
terrestre y las diferentes caracteristicas de los sismos que pudieran
influir en la precisién de las mediciones de los pardmetros con los
que se puede cuantificar la anisotropfa. Es por ello que existe mucha
controversia en cuanto a la posibilidad de observar efectos
premonitorios a un temblor por medio del andlisis que hasta hoy se ha
hecho de dichos parémetros (Aster et al., 1990, Wyss, 1991). Por otro
lado adn no ha sido desarrollada una teorfa que involucre directamente
las observaciones a la teorfa de la prediccién.

La instalacién de sensores de tres componentes en algunas
redes sfsmicas del mundo ha permitido el estudio de la anisotropfa
sfsmica a través del fendémeno de birrefringencia de ondas S. Las
ondas S son mas sensibles a la anisotropia sfsmica que la onda P y
ademds permiten estudiar este fenémeno con una sola estacién, Debido a
que el fendémeno de birrefringencia de ondas § no solo se observa en
materiales intrinsecamente anisotrépicos como los cristales de las
rocas del manto, sino en todo tipo de rocas con granos y fracturas o
microfracturas alineadas por los procesos geodindmicos y/o la
gravedad, sus aplicaciones potenciales a las ciencias de la Tierra son
muy numerosas.



Las aplicaciones de la anisotropfa de ondas P y S a la
caractemzacxén geologica y geofisica del medio terresire han tenido
mayor éxito que el aspecto de la prediccién, tanto a nivel regional
como de estudios locales (p. ej. de yacimientos petroleros). Por medio
del analisis de la anisotropia de la onda P en varias estaciones ha
sido posible delimitar provincias tecténicas subcrustales en Europa
Central (Babuska y Plomerova, 1989). Por otro lado, las aplicaciones
mas comunes de los estudios de birrefringencia de ondas S a las zonas
sismicamente activas han sido la correlacion de las direcciones de
polarizacién de la onda S y los retrasos entre ondas § con las
condiciones tecténicos de la zona, por ejemplo con la direcién de los
esfuerzos principales, existencia de zonas de f{ractura y delimitacién
de zonas de anisotropfa 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
identificacién de zonas fracturadas (Liu et al., 1991) asi como la
estimacion de parametros como densidad de fracturamiento y densidad
de pores y su relacién con la permeabilidad (Brodov et al., 1991).

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

Debido al volumen cada vez mayor de registros sismicos de
tres componentes que se registra en las zonas sismicamente activas del
mundo es necesario desarrollar una metodologia prdctica y confiable
para medir los pardmetros de la birrefringencia de ondas S. Las
caracterfsticas complejas del fenémeno de generacién de sismos han
impedido hasta hoy encontrar un algoritmo de deteccién aplicable a
todos los casos. Sin embargo, como se demuestra en el presente
trabajo, el uso combinado de varias herramientas matematicas permite
una estimacién mas confiable de los pardmetros de la anisotropia.



1 GEOLOGIA DEL AREA
1% Introduccién.

La Brecha Sismica de Guerrero es una porcién de la costa del
estado del mismo nombre situada entre Acapulco y Petlatédn. Debide a la
generacién 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
‘geologia y sismicidad de esta zona ya que se espera que all{ se genere
un sismo de gran magnitud en un fyturo préximo como resultado del
proceso de subduccibn de la Placa de Cocos bajo la Placa
Norteamericana  (Nishenko y Singh, 1987; Sudrez et al., 1990). El
conocimiento de la geologfa estructural y la litologia de Guerrero, en
especial de la reglén costera es bdasico para la interpretacién
sismotecténica y para la mejor comprensién de los mecanismos de
transmisién y atenuacién de la energfa sfsmica de la costa hacla el
continente, efectos de anisotropfa de velocidad, etc. Las formaciones
geoldgicas presentes en el drea de estudio, en su mayor parte de tipo
volcanosedimentarias y metamérficas intrusionadas por batolitos,
influyen directamente sobre los pardmetros sfsmicos a través de sus
caracterfsticas como son : densidad, direccién de lincamientos, edad,
ete., asf como su situacién espacial y contactos.

1.2 Marco geclégico regional.

El marco geolégico regional de la brecha de Guerrero lo
constituye la porcion central de la Sierra Madre del Sur. Dicha
porcién limita al oriente, a la altura de la linea Ixtapan de la
Sal-Taxco-Iguala, con la plataforma Guerrero-Morelos, enclavada dentro
del Eje Neovolcinico (Fig. 1.1). En dicha plataforma se depositaron
potentes sedimentos marinos de edad principalmente cretdcica ( Fries,
1960 ). En la siguiente tabla se resume la litologfa y ambiente
geolégico de la Sierra Madre del Sur.

TABLA 1.1 SIERRA MADRE DEL SUR

AREA LITOLOGIA DOMINIO EDAD
Norte : sedimentos plataforma Mesozoico
Colima,
Norte de volc. -sedim. arco insular Mesozoico
Guerrero volcanico-mar
marginal
Central :
NW de Gro., volc.-sedim. arco insular- Jur. y Cret.
W. de Edomex., mar marginal '
S. de Mich.
volcénicas y continental Cenozoico
sedimentarias
Sur : metamérficas raices de un Mesozoico
S. de Guerrero arco magmadtico
Oaxaca )
batolitos Terciario



Durante el Jurasico Superior (210-145 ma) y principalmente
durante el Cretacico Inferior (140-95 ma) se desarrollan en la porcién
centro~meridional de  México, dos  dominios geolégicos bien
diferenciados: al occidente se desarrolla un sistema de arcos
volcdnicos  cuyos productos son secuencias sedimentarias, volcanicas
y volcanaclasticas; al oriente se forma un sistema de cuencas y
plataformas donde se depositan principalmente sedimentos calcdreos
( Moran Zenteno, 1986 ). El estudio detallado de las unidades
vulcanosedimentarias y metamérficas 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 volcénicos
y eventos magmdticos intrusivos de edades diferentes, de diferencias
en la polaridad de la subduccion asf como de terrenos
tectonoestratigraficos.

Un terreno se define como un area que tiene caracteristicas
tectonicas y estratigréficas similares que la diferencian
sustancialmente de las regiones vecinas. El registro estratigrafico
define la homogeneidad espacio-temporal del terreno. Los limites entre
terrenos vienen dados por grandes fallas tecténicas y por
discontinuidades abruptas en la estratigraffa que no pueden explicarse
como cambios de facies o inconformidades. En el caso del sur de
México, todos los terrenocs tienen Iimites tectonicos con basamentos
aparentemente diferentes, pudiendo tener cubiertas sedimentarias
comunes ( Campa y Coney, 1983 ).

Aunque la zona de estudio del presente trabajo se localiza
totalmente dentro del terreno Xolapa, dada la cercanfa del drea con el
terreno Guerrero, ambos terrenos se discutirdn a continuacién. La
Figura 1.2 muestra la extensién de dichos terrenos,

1.1.1 El Terreno Guerrero.

El Terreno Guerrero ocupa gran parte del occidente de México
y abarca entre otras regiones el estado de Michoacdn y el noroeste de
Guerrero. En la costa del Pacifico se extiende desde Bahfa de Banderas
en Jalisco hasta la regién de Zihuatanejo.

Esta unidad es un terreno compuesto ya que muestra gran
variedad de litologias, estratigraffas y estilos estructurales. Campa
y Coney (1983) lo subdividen en tres secuencias separadas o
subterrenos, por sus diferencias en estratigrafia, grado de
metamorfismo y estilo deformacional. Sin embarge todos estin
compuestos por secuencias volcdnicas submarinas y  sedimentarias,
siendo su edad cuando menos del Jurdsico tardfo al Cretdcico Medio.
L.os subterrenos identificados hasta hoy en este complejo son :

1) Teloloapan-Ixtapan
2) Zihuatanejo
3) Huetamo



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

El subterreno Teloloapan-Ixtapan estd -constituido por una
secuencia volcanica y volcanocldstica andesitica interestratificada
con calizas, Iutitas y areniscas ( Campa y Coney, 1983 ). En
diferentes localidades se ha observado que 1la 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 desarrollé6 sobre una corteza de tipo
granitico ( Vidal, 1991a ). El limite oriental del terreno, en el
estado de Guerrero, estd marcado por una falla inversa con orientacién
hacia el este, localizada sobre calizas de plataforma cretécicas,
pertenecientes al terreno Mixteco.

El subterreno Huetamo se conoce bien en el estado de
Michoacdn, donde estd constituido por sedimentos vulcanocldsticos
marinos del Jurdsico 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 MichoacAn. Estd constituido principalmente
por rocas volcdnicas andesfticas, calizas con fauna del! Albiano
interestratificadas y algunas lutitas, areniscas y conglomerado
(Campa y Coney, 1983).

En base a la litologfa de los subterrenos mencionados, se ha
interpretado la geologia del terreno Guerrero como e! productc de la
evolucién de arcos insulares que formaron la Sierra Madre del Sur
{Campa y Ramirez, 1979; Urrutia y Valencio, 1986 ; Ortiz et al.,
1991) Una interpretacién alternativa es que este terreno se formé a
partir de la actividad volcdnica de arcos continentales ( Vidal,
1991b ). Mientras que los subterrenos Zihuatanejo y Teloloapan
muestran secuencias vulcanosedimentarias y lavas andesiticas, as{ como
calizas, lutitas y areniscas, la regién de Huetamo, localizada entre
ellos, no presenta lavas  andesiticas, aunque si  sedimentos
volcanoclasticos, por lo que se le considera una zona de transicién
entre arcos volcdnicos. Los afloramientos vocénico-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 transicién
(Campa y Ramirez, 1979). Segin este modelo, el arco jurdsico de
Teloloapan migré en su actividad hacia el occidente durante el
Cretdcico, formando el arco de Zihuatanejo. Otros autores han

7



i \ EJE NEOVOLCANICO
xtapan
delaSal =

Taxco \. Plataforma
Guerrero-Mcrelos

- Fig. 1.1 Marco geol6gico regional de la brecha de Guerrero. v
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(tomada de Campa y Coney, 1983)
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propuesto que durante el Jurdsico 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 volcdnico entre Huetamo y Teloloapan (Urrutia y
Valencio, 1986). -

Tomando en cuenta la historia comin de deformacién y
metamorfismo, Ramirez et al., (1991) consideran que la regién de
Teloloapan-Arcelia constituye un arco magmético y que Zihuatanejo y
Huetamo probablemente estén asociados entre si pues ambos muestran
influencia continental en sus productos volednicos. Por otro lado, en
Palmar Chico, Michoacdn, 42 Km al NW de Arcelia, se han encontrado
secuencias de rocas ultramaficas que han sido identificadas como
ofiolitas. Dichas rocas parecen ser caracteristicas de mares
marginales (Pearce, 1980), lo que indicaria que la cuenca marginal de
Arcelia se extiende por lo menos hasta esta zona.

El terreno Guerrero se originé muy probablemente como
producto del volcanismo, plutonismo y sedimentacién en un dominio de
arcos de islas asociado a un limite convergente de placas que después
fueron acresionados a la margen continental ( Campa y Ramirez, 1979;
Damon et al., 1981). Por otro lado, Carfantan (1981) propone que las
secuencias volcanosedimentarias del terreno Guerrerc 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  hipétesis, basada en estudios paleomagneticos, que
podria explicar la presencia de terrenos aléctonos en la costa
suroccidental de México, es la de un transporte tecténico hacia el
norte de fragmentos del borde continental de la margen occidental de
Norteamérica y México durante el Cretdcico Tardie y el Paleoceno
(Beck et al., 1981). Esta hip6tesis es compatible con la presencia de
la placa de Kula frente al margen occidental de Norteamérica, cuyo
avance hacia el norte podria haber producido convergencia oblicua
entre placas y el arrastre de fragmentos del borde continental. Otros
estudios palecmagnéticos mdas recientes con datos locales (Bohnel et
al.,, 1989) indican que el terreno Guerrero no sufrié rotaciones
aparentes significativas ni tampoco desplazamientos  considerables en
latitud desde el Cretacico Medio.

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

1.1.2 El Terrenc Xolapa.

Este terreno estd compuesto de varias unidades cristalinas
constituidas por rocas metamoérficas y plutones graniticos, lo que se
denomina Complejo Xolapa, asi como de algunos cuerpos sedimentarios
que las sobreyacen ( De Cserna, 1965 ). El terrenc Xolapa ocupa la
porcién pacifica del sur de Guerrero, desde la region vecina al norte
de Acapulco y se continua por toda la costa de Oaxaca. A este complejo
se le asigna un espesor minimo de 10 km, una longitud minima de 500 km
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y una anchura maxima de 75 km (Ortega Gutiérrez, 1981). En general
este complejo est4d constituldo por migmatitas, gneises y esquistos de
facies anfibolita que son el resultado del metamorfismo tanto de
rocas fgneas como de rocas sedimentarias (Ortega Gutiérrez, 1981,
Morén Zenteno, 1986 ). Los gneises de este complejo tienemn un rumbo
dominante noroeste-sureste con lineaciones en la misma direccién e
inclinaciones al noreste y suroeste { Kesler, 1973).

Los cuerpos cristalinos del terreno Xolapa se formaron en dos
etapas de magmatismo de acuerdo a fechamientos isot6picos de Rb ~ Sr
( Moran Zenteno, 1991 ) :

: 1) Emplazamiento de plutones deformados, relacionados
probablemente con el metamorfismo regional y anatexis del complejo
Xolapa desde el Jurasico hasta el Cretdcico Temprano (144 a 128 ma).

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

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

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

- Al norte de Ayutla se encuentra otra 2zona milonftica
subvertical y rumbo WNW-ESE que limita con el terreno Mixteco.

- En Oaxaca, al norte de Puerto Escondido se encuentra la
falla de Juchatengo con orientacién paralela al borde continental que
pone en contacto el terreno Xolapa con el Mixteco. En el Area de
Juchatengo tiene una orientacién 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 lineamiento de
Colotepec (Ortega Gutiérrez et al, 1986).

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

La edad del complejo Xolapa no se conoce con certeza debido a
la inconsistencia de los fechamientos isotépicos que arrojan edades
desde el Cambrico hasta el Terciario. Guerrero et al. (1978) indican
que el evento termal mas antiguo aconteci6 durante el Jurédsico en base
a los métodos de U-Pb (165 % 3 ma) 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 imdégenes de satélite
y fotograffas aéreas (INEGI, 1985). Algunos de estos lineamientos
geoloégicos también aparecen en la carta tecténica de México que solo
toma en cuenta informacién apoyada con trabajos de campo bien
documentados (Padilla et al., 1989). La Figura 1.6 muestra los
sistemas de fallas interpretados a partir de fotografias aéreas de la
zona de estudio durante la presente investigacion. En este mapa se
observa que el principal sistema de fracturamientoc en la zona de
Guerrero tiene un rumbo NE-SW que se correlaciona con la direccién de
la subducci6n. Otro sistema de menor Importancia es oblicuo al
primero y subparalelo a la costa. De Cserna (1965) reporté varias
fallas observadas e Inferidas en la parte centro-meridional del estado
de Guerrero, la mayorfa de las cuales mostraban una tendencia
general N 23: E.

En otras zonas sismicas del mundo (p. ej. norte de Chile),
existen fallas de rumbo asociadas a la subduccién cuande el esfuerzo
horizontal mé&ximo es aproximadamente perpendicular a la trinchera
ocednica (Jarrard, 1983). Sin embargo en el caso de México donde la
direccién de la subduccién forma un &ngulo de aproximadamente 70 con
la trinchera, la actividad sismica no parece estar correlacionada a
este tipo de fallas, pues no se observan mecanismos focales de falla
transcurrente ni  alineacién de epicentros asociados a fallas
regionales de rumbo. En base a la interpretacién de fotografias
LANDSAT, Johnson y Harrison (1990) proponen la existencia de una gran
falla denominada Chapala-Oaxaca, pasando al norte de la presa de
Infiernillo y Chilpancingo y continuande hasta Oaxaca, la que junto
con la trinchera de Acapulco constituirfa el par de fallas
transformadas asociadas a la subduccién. A pesar de que no existen
evidencias pgeolégicas en el campo de dicha falla, se han observado
algunas alineaciones de réplicas que estarfian localizadas sobre dicha
falla como por ejemplo en el caso del sismo de Petatlan Ms=7.6
ocurrido el 14 de marzo de 1979 (Valdés, 1993).
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Fig. 1.6 Fracturamiento en el drea de Tecpan de Galeana, Guerrero

interpretado a partir de fotografias aéreas de la zona. Las rocas
granodiorfticas (Gr-Gd) muestran un sistema preferencial de
fracturas en la direccién NE-SW, mientras que los lineamientos en
el gneiss (Gn) que tienen una direccién NW-SE han sido
interpretados como foliacién. La litologfa fué tomada de la carta
geologica de Zihuatanejo E 14~7-10 (INEGI, 1985),
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2. SISMOTECTONICA DEL AREA

La zona de subduccién mexicana, en especial la parte central
de Guerrero ha sido objeto de varios estudios sobre sismicidad y
tecténica para conocer mejor la geometria de la placa, el proceso de
generacioén de grandes sismos en el 4drea y evaluar el riesgo sismico.
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 (Sudrez et al., 1990).

2.1 Marco tecténico regional.

El rasgo tecténico 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 area 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 unién entre
estas placas no estd bien establecido, pero probabiemente se localiza
en el Golfo de Tehuantepec conformando no un punto, sino una zona de
deformacién (Guzmén-Speziale et al., 1989).

La zona de subduccién de la placa de Cocos bajo la placa de
Norteamérica abarca la linea de costa que va de 15 a 20 de latitud
Norte y de los 92 a los 105- de longitud Oeste (Burbach et al, 1984).
Los principales rasgos fisiogrdficos que delimitan la =zona de
subduccién mexicana son la Trinchera de Acapulco, la zona de falla de
Orozco, y la Cordillera de Tehuantepec (fig.2.1). Estos dos ultimos
rasgos topograficos esté&n orientados casi paralelamente a la direccién
de la subduccién, estando sujetos al mismo proceso. La Trinchera de
Acapulco es una depresién paralela a la costa con profundidades que
alcanzan los 5290 m, con una diferencia de nivel entre la profundidad
méxima 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
cafiones submarinos, mientras gque al SE la margen continental es amplia
con cuencas de arco volcdnico (Shipley et al., 1980). La subduccién
de la placa de Cocos bajo la placa Norteamericana desde la regién de
Michoacdn hasta Oaxaca es de 4ngulo bajo, mientras que al SW de la
dorsal de Tehuantepec, la subduccién bajo la placa del Caribe tiene un
angulo 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 regién de Jalisco hay un
cambio rédpido en la inclinacién de la subduccién 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 sismicos marinos y mediciones
gravimétricas y magnetométricas (Couch and Woodcock, 1981). Por otro
lado, el espesor maximo de la corteza continental en la zona de
subduccién se ha estimado en 50 Km (Suarez et al., 1990).
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Para la zona de Guerrero, Suarez et al.,, (1992) han estimado
un niodelo de corteza con un espesor total de 34 km y una velocidad
promedio de onda P de 6.75 km/s, en base al an&lisis de primeros
arribos de ondas refractadas, utilizando el principio de Velocidad
Aparente Minima (Matumoto et al.,, 1977). Este modelo es una
modificacién del modelo inicial de la costa de Guerrero derivado por
Valdés (1982) en base a las réplicas del temblor de Petatlan. El
modelo anterior ha sido mejorado recientemente por Parde
(comunicacién personal) quien utiliz6 ademas una red temporal entre
Acapulco y Zihuatanejo. Este modelo es el siguiente :

Vp/Vs = 175
vp (km/s) H (km)
S.0 0.0
6.5 10.14
7.1 18.36
7.4 23.42
8.0 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 subduccién.

2.2 - Caracteristicas de la subduccién.

La geometrfa de la subduccién a profundidad, se encuentra
claramente marcada en el &rea por la actividad sismica de la zona de
Wadati-Beniof f. El echado de la Placa de Cocos varfa, incrementandose
hacia el sur. En el &rea de Michoacdn es de unos 9, en Guerrero de
unos 12, en Oaxaca de unos 14« y en el &rea de Tehuantepec de unos
45. (Novelo-Casanova, 1980; Burbach et al., 1984; LeFevre y McNally,
1985). Este cambio en la inclinacién 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 méaxima 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 segmentacién menor
cerca de los 99 W, donde la trinchera se intersecta con la zona de
fractura de O'Gorman (Singh y Mortera, 1992). Estos autores indican
que el cociente de momentos sismicos 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 caracteristicas de la interfase de la placa relacionadas con la
mayor edad de la placa al SW de los 992 W. Al oceste de los 96 W,
limite de la dorsal de Tehuantepec, los sismos llegan hasta los 100 Km
de profundidad (Jiménez y Ponce, 1978; Burbach et al., 1984), pero el
borde inferior de la zona de Wadati-Benioff se localiza alrededor de
los 75 km de profundidad (Dewey and Suarez, 1991). El pequefio angulo
de la subduccién en la zona de Guerrero refleja probablemente que la
placa litosferica ocednica subducida es joven (Bevis and Isacks,
1984); la edad de la subduccién 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/afio en Colima a 7.7 cm/afio en Oaxaca,
siendo de 6.5 cm/afio para la zona de Guerrero con una direccién
N 37« E (McNally y Minster, 1981; DeMets et al., 1990).

Por otro lado, en la mayorfa de las zonas de subduccién en el
mundo existen cinturones volcanicos paralelos a la trinchera a
‘distancias de Ja misma correspondlentes a profundidades de la placa
subducente entre los 100 y 150 km; tal es el caso de la cadena de
volcanes en Centroamérica (Cross y Pliger, 1982). En México el
Cinturén Volcdnico Transmexicano tiene una direccién oblicua a la
trinchera y la actividad sismica es practicamente nula en la regién
oriental y occldental de dicho cinturén, aunque la poca cobertura de
estaciones sfsmicas en estas zonas posiblemente sean responsables de
esta observacién (Sudrez, 1990). Aunque se ha propuesto en varios
estudios la relaciébn de este arco volcanico con la subduccién (Mooser,
1972; Demant y Robin, 1975), existen otras teorias para explicar su
formacién, entre ellas una que lo explica en términos de una falla de
transformacién intraplaca (Cebull y Shurbet, 1987). La presencia de
rocas calcoalcalinas tipicas de cinturones voleanicos asociados a la
subduccién asf como de rocas alcalinas tlpicas de ambientes de
apertura cortical en el occidente de México (Nelson, 1990) confirman
el origen complejo de este cinturén volcénico.

2.3 - Sismicidad regional,

. La regién costera suroccidental de México, comprendida entre

los estados de Jalisco y Oaxaca, constituye la zona sismica més activa
del pals como resultado del proceso de subduccién de la placa de
Cocos. En esta zona se libera aproximadamente el 3 7 de la energia
sismica mundial (Sudrez y Rosenblueth, 1980). La sismicidad cercana
a la trinchera es préacticamente nula hasta unos 40 a SO km de la
misma; este [enémeno esta asociado a la presencia de sedimentos
saturados y acrecionados de naturaleza plastica (Byrne et al.,
1988). Los epicentros se concentran en los estados de Michoacdn,
Guerrero y Oaxaca. Con la excepcién del gran sismo de Jalisco en
1932 de magnitud Ms = 8.2 (Eissler y Mc Nally, 1984; Singh 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 Michoacdn,
lo que puede deberse al mayor acoplamiento de la placa de Cocos
(Zufilga y Tapia, 1992). La sismicidad asociada a las réplicas de
eventos importantes con caracterfsticas de fallamiento inverso en la
zona de subduccién mexicana se concentra a profundidades menores a los
30 km (Stolte et al.,, 1986; UNAM Seismology Group, 1986). Por otro
lado, los eventos blen localizados, -a profundidades mayores de 40 km,
implican que dichos sismos ocurren dentro de la placa subducida maés
"que en la interfase de la placa y son en su mayorfa de tipo de
fallamiento normal {(Dewey y Suarez, 1991).
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- 2.3.1 Periodicidad de ocurrencia de eventos de subduccién.

A lo largo de las zonas de subduccién 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 més o menos regular, lo que se
denomina periodo de recurrencia. Las brechas sismicas 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
perfodo de recurrencia de la zona. En la zona de subduccién mexicana,
el periodo de recurrencia es de 32 a 56 afios (Singh et al., 1981),
Para la porcién norte de la Placa de Cocos, McNally (1981) propone un
periodo de recurrencia de 33 a 35 afios para temblores grandes ( Ms =
7.5 ). Las brechas de la zona de subduccion donde ne han ocurrido
sismos mayores en ese pericdo se consideran maduras. La ausencia de
sismicidad para otros segmentos de esta d4rea, en lapsos de tiempo
mayores que los periodos de recurrencia normales podrfan deberse a
rasgos topogréaficos como la Fractura de Orozco y la Dorsal de
Tehuantepec que causan una subduccién asismica en ciertas zonas
(Eisller et al.,, 1984). Al romperse las brechas por efecto de los
esfuerzos acumulados en el proceso de subduccién, se originan sismos
caracteristicos con magnitudes entre 7 y 8 La longitud de ruptura de
estos sismos se correlaciona con el tamafio de las brechas, pudiendo
variar entre 50 y 200 km en la zona de subduccién mexicana, siendo el
ancho de las 4reas de ruptura no mayor de 80 km (Suarez y Rosenblueth,
1980). :

2.4 - La brecha sismica de Guerrero.

La brecha de Guerrero se localiza entre los paralelos 16 45’
y 17 30’ N y los meridianos 99 30' y 10l W, inmediatamente al sur
de la zona de ruptura de los temblores de Petatlan (1979) y Michoacén
(1985) (fig. 2.2). Esta es una de las 5 brechas o gaps que habian sido
identificados como maduras hasta 1981, a lo largo de la =zona de
subduccién mexicana: Jaliseo, Michoacin, Guerrero, Ometepec y
Tehuantepec (Singh et al, 1981, fig.2.2). En 1985 se rompié la brecha
de Michoacan 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
sismico (Kelieher, 1973; Nishenko y Singh, 1987; Suarez et al., 1990).
El periodo de recurrencia para la zona de Acapulco-San Marcos, en el
Iimite sur del gap de Guerrero ha sido estimado en SO afios para
sismos de magnitud Ms = 7.5 ( Nishenko & Singh, 1987). Para la zona de
Guerrero Central (100 - 10ls)  Nishenko (1989) sugiere periodos de
recurrencia que varian de 50 a 70 afios para eventos con magnitud Ms
entre 7.5 y 7.8. Estas ultimas estimaciones se han realizado por
extrapolacién del comportamiento de recurrencia sismico 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 ultimos 8C afios al NW
de Acapulco (lo que constituye propiamente el gap de Guerrero), ya que
el ultimo evento ocurrié en 1911 (Ms=7.8) y mas de 30 al SE (sismo de
1957, Ms=7.7), es de esperarse que el gap de Guerrero sea el préximo
en romperse. La =zona inmediata al sureste (San Marcos) se considera
con alto potencial ya que la estimacién de su periodo de recurrencia
es de 56 afios (Nishenko y Singh, 1987).

Existen varias posibilidades en cuanto a la forma en que
se romperad 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 méds es que se genere una serie de
eventos grandes en la costa norte de Guerrero en un intervalo de
tiempo corto como ocurrié 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 dependerd de la
forma en que se acumule el esfuerzo tecténico, de la ley de friccién
que gobierna el deslizamiento de la falla y de la heterogeneidad
estructural de la regién focal, entre otros aspectos. El numero de
parametros y la incertidumbre sobre los mismos no permite la
posibilidad de determinar con mayor precisién el tiempo y probabilidad
de ocurrencia.

2.5 Sismicidad en la Brecha de Guerrero.

De acuerdo a un estudio reciente (Suarez et al., 1990) en el
que se analizd la actividad microsismica durante 20 meses, la Placa de
Cocos provoca fallamiento de tipo inverso a profundidades menores a 25
km, encontrandose 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
distribucién en profundidad (fig. 2.3) se refleja en planta como dos
bandas de simicidad muy bien definidas (fig. 2.4) :

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

-yna 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. (Sudrez et al., 1990). La solucién compuesta del
plano de falla de sismos someros indica planos de falla con echado en
la direccibn NE. Se estima que la placa se dobla a una profundidad
de unos 30 km, la cual limita la regién en que se generan los sismos
someros. La proyeccién vertical de los epicentros con profundidades
mayores de 45 km, localizados hasta 200 km de la costa, indican una
trayectoria subhorizontal de la placa subducente, llegando hasta unos
50 km de profundidad { fig. 2.5 ).
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Como ya se mencioné con anterioridad, la distribucién
epicentral ‘de la sismicidad en el gap muestra dos bandas separadas por
un vacfo de sismicidad, Con el objetivo de wverificar si esta
distribucién de epicentros se conservaba entre Petatlén y Acapulco
(Guerrero Central) y para tener mayor control de la sismicidad en el
limite norte de la Brecha de Guerrero, se instalé una red temporal de
9 estaciones en esta zona en marzo de 1991. Los resultados de dicho
estudio (Pardo, comunicacién personal) indican que el vacio de
sismicidad observado en la Brecha de Guerrero Central no es un rasgo
temporal asociado a su grado de madurez dentro del ciclo sismico de
acumulacién de esfuerzos ( Mogi, 1985), sino un rasgo tecténico de la
subduccién. Al norte de Petatlan se observa que persiste el vacio de
sismicidad pero las bandas de epicentros cambian de direccion,
siguiendo la lfnea de costa, lo que se interpreté como una barrera
geométrica.

La solucién de los mecanismos focales (Pardo, comunicacién
personal) muestra una uniformidad en la direccion de los ejes de
tension de N 35E entre los 13 y los 25 km de profundidad,
concordando con la direccién de la subduccién propuesta por DeMets et
al. (1990).de N 34o E. A profundidades mayores se tienen en su mayoria
mecanismos normales y la direccién de los ejes de tensién varia
notablemente.

El evento sismico reciente mas importante en la costa de
Guerrero ocurrié el 25 de abril de 1989 al este de la brecha de
Guerrero, en la regién 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 sinti6 fuertemente en Acapulco y
México ( intensidad de grade V ). Las réplicas de este sismo forman
una nube alrededor del evento principal y delimitan un 4rea de 780 Km
cubriendo parcialmente el area de réplicas del sismo de 1957 asf como
la zona de méxima intensidad del sismo de 1907 (Ms=7.7) (Zufiiga et
al., 1992).
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3.- ELEMENTOS DE ANISOTROPIA SISMICA.

. Un cuerpo s6lido es anisotrépico cuando la magnitud de sus
propiedades fisicas dependen de la direccién de medicién. La variacién
de la velocidad sismica con la direccién de propagacién es un efecto
que puede deberse a diversas causas, las que no siempre son
evidentes. La magnitud de esa variacién depende fundamentalmente de
la relacién entre la longitud de onda sfsmica y los componentes del
medio asi como del tipo de medio y del tipo de onda. Usualmente se
utiliza el término anisotropfa para describir las variaciones de
propledades con la direccién en cuerpos homogéneos (Winterstein,
1989}, Ya que a cierta escala ningin material es homogéneo, la
distincién entre anisotropifa y heterogeneidad es funcién de la escala.
Por ejemplo, para ondas sismicas con longitud de onda en el orden de
cientos de metros, un paquete de estratos alternados de rocas calizas
y lutitas se comportard anisotrdpicamente; sin embargo, sl el mismo
paquete se analiza con pulsos ultrasénicos, sus caracteristicas
aparecerdn como las de un medio que podria considerarse heterogéneo.
Crampin y colaboradores (1984) mencionan cinco causas principales de
anisotropia sismica en la Tierra :

a) anisotropfa cristalina causada por el arreglo atémico
cristalino.

b) anisotropfa litolégica debida al alineamiento de ios elementos
en forma de grano de la matriz de la roca.

c) anisotropfa estructural causada por capas delgadas de roca
que se repiten en ciertos ambientes sedimentarios, lo que se
conoce como anisotropfa tipo PTL ("periodic thin layer").

d) anisotropfa inducida por esfuerzos directos sobre los
constituyentes materiales intactos.

e) anisotropfa inducida por fracturamiento, debida a inclusiones
secas 0 llenas de fluido, cuyas dimensiones son menores que
una longitud de onda sismica.

La mayoria de las rocas de la corteza terrestre son
practicamente isotrépicas a la propagacién de las ondas P, siendo una
excepcién notable las lutitas, en las que la anisotropia es causada
por granos alineados (White et al., 1982). Las ondas S proporcionan
mayor informacién para caracterizar la anisotropia de velocidad en
un cuerpo que las ondas P pues aparte de la anisotropfa azimutal, el
fen6meno de birrefringencia o doble refraccién de ondas S ("shear-
wave splitting" ) puede observarse para una misma trayectoria
fuente-estacién.

La causa méas comin de anisotropia 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 anisotrépicas a la propagacién de ondas
S ( Crampin, 1984 ),

3.1 EIl fenémeno de la birrefringencia.
El efecto mas notable de la anisotropia sismica de un medio

homogéneo es la birrefringencia de ondas S, fenémeno por el cual una
onda S incidente se refracta en una interfase como dos ondas S con
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diferente polarizacién y velocidad (Winterstein, 1990). La particién
de ondas S constituye el efecto acumulativo de la birefringencia de
ondas S a lo largo de un material anisotrdpico. Las ondas S asi
generadas se denominan ¢Sl (onda S rapida) y qS2 (onda S lenta).
Similarmente la onda compresional que se propaga en el medio
anisotropico se denomina qP. Las tres ondas se propagan con la misma
direccién y tienen polarizaciones mutuamente ortogonales. El prefijo
"q" (quasi) indica que la polarizacién puede no ser exactamente radial
o transversal (Crampin, 1989). Este fenémeno puede observarse en las
dos componentes horizontales de los registros sismicos de tres
componentes. En ocasiones la rotacién de las trazas en las direcciones
radial y transversal permiten observar el retraso entre las dos ondas
S mas claramente. En la fig. 3.1a se representa este fenémeno. La onda
S de mayor velocidad se polariza en la direccion de la estructura
anisotrépica, mientras que la onda S lenta se polariza
perpendicularmente a la primera. El retraso entre las ondas S répida y
lenta es funcién del espesor del medio anisotrépico y se conserva
cuando el tren de ondas sale del mismo. Por otra parte, una onda S
polarizada paralelamente o perpendicularmente a la direccién de
anisotropfa no causard biparticién, aunque si se observard anisotropia
en la velocidad de acuerdo a la direccién de propagacién (fig. 3.1b y
c). El &ngulo formado entre el rayo incidente y la normal al plano
representado por los elementos causantes de la anisotropia influye
en la magnitud del retraso entre ondas S, siendo éste maximo para un
dngulo de 90- (Crampin y Lynn, 1987).

En las secciones siguientes se discuten fundamentalmente
los tipos de anisotropla sismica que pueden asociarse a la corteza
terrestre; mas tarde, en el Capitulo 5 se analiza la anisotropia en la
brecha de Guerrero en base a sismogramas generados por sismos locales
y registrados alrededor de la estacién de Tetitlan.

3.2 Orientacién mineral preferencial.

Los minerales que constituyen las rocas son naturalmente
anisotropicos debido a la estructura atémica caracteristica de cada
mineral, la cual determina las propiedaes elasticas de los cristales
simples asf como de los diferentes agregados minerales. Las
velocidades sismicas en los cristales varfan de acuerdo a los sistemas
de simetrfa de los minerales; éstos se caracterizan por sus planos de
simetria ( fig. 3.2 ). Un plano de simetria es un plano en el que las
propiedades elasticas tienen simetrfa de espejo (Crampin, 1989).

Sistema Planos de simetria
isotropico simetria total
hexagonal simetria cilindrica
cibico 9

tetragonal S5

ortorrémbico 3

monoclinico 1

triclinico ninguno
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_Fig. 3.1.- a) Birefringencia de ondas S en un medio fracturado.
~ La onda S rdpida s¢ polariza en la direccién de las
fracturas y la S lenta perpendicularmente :
En (b) y (c) no s¢ produce birefringencia pues la onda S
estd polarizada paralelamente (b) o  perpendicularmente
(c) a las fracturas. ( segn Crampin y Lynn, 1987 ).
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La mayorfa de los valores de anisotropia en cristales, que
son citados en la literatura se han determinado experimentalmente
utilizando vibraciones de alta frecuencia, del orden de 1 a 2 MHz o
mayores, utilizando la técnica de transmisién de pulsos ( Kern y Wenk,
1985 ). Sin embargo, a diferentes frecuencias el grado de anisotropia
puede variar (Winterstein, 1989).

A continuacién se presenta una tabla de valores de
anisotropfa de minerales constituyentes de roca (Babuska, 1981). Este
valor esta definido como 100% Vmax-~Vmin)/Vprom donde Vmax =
velocidad maxima, Vmin = velocidad minima y Vprom = velocidad promedio

Tabla 3.1
Anisotropfa de minerales constituyentes de rocas.
Datos de Babuska (1981) y Sawamoto (1984)

Mineral Simetria Porcentaje de anisotropia
P S
Olivino ortorrémbica 25 22
Granate clbica 0.6 1
Ortopiroxeno ortorrémbica 16 16
Clinopiroxeno  monocifnica 21 20
Muscovita monoclinica 58 85
Ortoclasa monoclinica 46 63
Anortita triclinica 36 52
Rutilo tetragonal 28 68
Nefelina hexagonal 24 32
Espinela cubica 12 68

En rocas masivas y sedimentarias como las areniscas la
anisotropia puede ser insignificante en rocas masivas como las
areniscas y por el contrario alcanzar grandes valores en rocas con
estructura paralela como las lutitas, con un porcentaje de anisotropfa
de hasta 30 % (White et al., 1982). El grado de anisotropia en las
rocas sedimentarias depende del grado de saturacién de fluidos y de Ila
presién de poro. En general la anisotropfa de las rocas fgneas es
pequefia a elevadas presiones hidrostaticas (entre 0.3 y 47) mientras
que las rocas metamérficas estin caracterizadas por altos coeficientes
de anisotropia, estando el valor promedio entre un 8 y 10 7 (Babuska y
Cara, 1991).

En rocas metamérficas la anisotropfa debida a la textura
mineral puede ser més importante que la anisotropfa debida al
fracturamiento. Por ejemplo, en mediciones a temperatura ambiente en
una anfibolita de clinopiroxeno (Siegismund y Vollbrecht, 1991), se
ocbservé que las microfracturas contribuyen notablemente a la
anisotropfa total a bajas presiones de confinamiento. Sin embargo, a
presiones entre 200 y 300 MPa, las microfracturas son cerradas casi
totalmente y la anisotropfa se debe casi totalmente a su estructura
interna o fébrica (fig 3.3). En otro estudio de laboratorio, Brocher y
Christensen (1991) observaron birrefringencia de ondas S en una filita
sometida a una presién de 200 MPa, pudiendose distinguir las ondas S
rapida y lenta en la misma traza sismica (fig.3.4}. La mayorfa de las
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‘vp 10 relaciopada 42
1o a fracturas Var
E ‘1o 4or .
[pa ] v,
d 0o 2 2z
2 t ?; s la foliacién
& vob dll
H )
4 ser| relacionada > iaci
] , A a la foliacién
é «w}| @ textura 26 Y % a la lineacién
. 10
v "y L. £ /i & la lineacién
0 w0 1o 300 «00 $30 $00 0 WO 200 300 <00 300 600
Presién (MPa) a Presidn (KPa)
"o
wof f ;
. relacionada
Yy s r;n a fracturas
i
- 120 relacionada . T REN]
€. a fracturas <« relacionada |
-, a trextura
"s‘ Ltaa ) pgass
" (Y o 100 200 JO0 400 300 600
% «o}|} relacicnada b PressurejuPa)
i . }f] @ textura
a0

© 00 100 X0 400 300 &RQ
Presién {MPa)

Fig. 33.- Anisotropia debida a fracturamiento y debida a la
textura mineral de ondas P y S como funcién de la presién a
temperatura ambiente. En (b) se muestra la birefringencia de
las ondas S a lo largo de la direccibn X (las ondas S estin
polarizadas en los planos XY XZ) contra la presién a
temperatura ambiente. ( de Siegismud y Vollbrecht, 1991 ).

29



rocas metamérficas tienen fabricas que estan mas cercanas .a la
simetrfa ortorrémbica (o inclusive monoclinica) que a la simetria
transversalmente isotrépica ( Babuska y Cara, 1991 ).

;.
3.3 Anisotropfa inducida por esfuerzos.

La anisotropfa inducida por esfuerzos es la variacién de la
velocidad con la direccién debida a la aplicacién de un esfuerzo
compresivo a un material. Este fenémeno ha sido ampliamente
documentado en experimentos de laboratorio, en concreto (Jones, 1952)
y en rocas igneas de baja porosidad (Nur y Simmons, 1969, Lockner et
al,, 1977). Algunas ocbservaciones de campo comprueban este fendSmeno
{Turchaninov et al,, 1977, Li et al.,, 1988). Los resultados de dichos
experimentos, su significado en el marco geolégico y la formulacién
matematica de la anisotropia inducida por esfuerzos se discuten en el
Apendice I

‘3.4  Anisotropia debida a fracturamiento y anisctropifa de
fracturamiento inducida por esfuerzos.

Como ya se mencioné anteriormente la anisotropia debida a
fracturamiento parece ser las mas comin en la corteza terrestre. Sin
embargo para que las fracturas y microfracturas causen anisotropia
deben tener un alineamiento preferencial, el cual en muchos casos es
inducido por esfuerzos tect6nicos. 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
peninsula de Kola en 1985 en Rusia, sobre el Escudo Baltico
atravesaron rocas granodioriticas 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 simetria anisotrépica determinados
fundamentalmente por el estado de esfuerzos. En la corteza terrestre
predominan las simetrias hexagonal, ortorrémbica y monoclinica en ese
orden y se observan en los siguientes casos :

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

- Sistema ortorrombico.- Se presenta en el manto superior y se
cree que la causa son los cristales ortorrémbicos del olivino
(Bowman, 1985). Se presenta también en cuencas sedimentarias como
resultado de la combinacién de fracturas verticales con un eje de
simetria horizontal y anisotropfas de capas delgadas periddicas. El
tensor de esfuerzos tiene simetrfa ortorrémbica y por ello es posible
que cualquier fen6émeno alineado por el esfuerzo tenga esta simetrfa
(Crampin, 1989 ). '
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— AVa = 0.57 Km/s

Fig. 3.4 Birrefringencia de ondas S a 200 MPa originada por la
orientacién mineral preferencial en la filita Chugach por la
propagacién de una onda S paralela a la foliacién. La onda
rdpida S1 vibra paralelamente a la foliacién, mientras que Ia
onda lenta S2 vibra normal a la foliacién.

( tomada de Brocher y Christensen, 199] )

Esfuerzos horizontales diferentes

superficial intermedio - Profundo
' tb)

Fig. 3.5.- Orientaciones  esperadas
microfracturas en la corteza terrestre

. una diferencia en la magnitud de los
horizontales ( segiin Crampin, 1990 ).

de fracturas y
como resultado de
esfuerzos principales

(-SSR YR TR T R
a

Retraso en ms/Km

Fig. 3.6 Polarizaciones y wvariacién de retrasos entre ondas S
durante S anos en la estacibn KNW de la red de Anza,
California. La linea vertical indica el evento de North Pualm
Springs de magnitud 6 ( tomado de Crampin et al, 1989 ).
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- Sistema monoclinico.~ Se presenta cuande existen dos sistemas
de fracturas paralelas no ortogonales, donde el plano de simetria es
perpendicular a la linea de intersecci6n de las dos series de fisuras.
Existe solamente muy cerca de la superficie, donde la presién
litostatica no ha cerrado las fisuras perpendiculares al esfuerzo
compresivo maximo ( Crampin, 1989 ).

El campo regional de esfuerzos tiende a orientar los poros de
la roca en direccién normal al esfuerzo compresivo minimo y paralelo
al esfuerzo compresivo maximo ( Crampin, 1987 ) Esta situacién se
muestra esquematicamente en la fig. 3.5. En muchos casos el esfuerzo
compresivo méaximo en la corteza terrestre es horizontal y las
fracturas tienen una orientacién preferencial vertical. Esta situacién
se ha comprobado en operaciones de fracturamiento hidraulico ( Zoback
y Zoback, 1980 ).

3.4.1 Dilatancia y anisotropia de diltancia extensiva (EDA).

El fen6meno de dilatancia se refiere al incremento de volumen
de roca observado en el laboratorio cuando ésta es sometida a grandes
esfuerzos de compresién. Dichos esfuerzos provocan la formacién y
propagacién 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 prediccién
sismica este fenémeno se ha asociado con la generacién de temblores
por medio de la difusién de fluidos en el &rea focal. Esto causarfa
dilatancia y posteriormente rupturas secundarias que liberan energia
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 teorfa de
la dilatancia produjo mucho interés acerca del papel que Ia
anisotropfa inducida por esfuerzos puede desempefiar en este modelo.
(Soga et al., 1978; Gupta, 1973). En experimentos de laboratoric se
obscrvé que el inicio de la dilatancia ocurre aproximadamente cuando
se alcanza el 60% de la deformacion final de falla y se nota por una
disminucién en las velocidades P y S. Sin embargo, los estudios
iniciales en zonas sismicas que parecfan confirmar las predicciones de
la teorfa de la dilatancia, se han puesto en entredicho por estudios
mas recientes, de mayor precisién, que no han podido detectar cambios
significativos de velocidad en =zonas de actividad sismica (King et
al., 1981, Leary y Malin, 1982).

Para explicar la serie de observaciones de birefringencia de
ondas § tanto en ambientes tecténicamente activos como en zonas poco
activas de muy diversas litologfas, Crampin ha propuesto el concepto
de anisotropfa de dilatancia extensiva (EDA). Esta clase de
anisotropia es causada por fracturas saturadas, microfracturas y
poros que existen en todas las rocas. Dichas estructuras estan
alineadas preferencialmente por el esfuerzo, por lo que las rocas son
efectivamente anisotrépicas a la propagacién de ondas sfsmicas. A
diferencia de la dilatancia normal, en la dilatancia extensiva, aunque
las fracturas estan alineadas por el esfuerzo, no estan directamente
inducidas por el mismo. Un esfuerzo que es uno o dos dérdenes 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 fgneas y metamérficas, las fracturas y microfracturas de
dilatancia extensiva frecuentemente se encuentran aisladas, sin
canales interconectores.

Hasta 1987 (Crampin, 1987), no se habla detectado ni antes ni
después de un sisme ningin cambio mayor en la configuracién de las
fracturas inducidas por dilatancia en cuante a direccion de
polarizacién 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 pequefio
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 reduccién gradual de la densidad de fracturas una vez que la
energia ha sido liberada por el sismo. Sin embargo los retrasos
observados muestran bastante dispersién ( Fig. 3.6 ) ¥y no es evidente
la transiciéon de un estado al otro, por lo que existe gran polémica en
cuanto a la validez del modelo (Aster et al., 1990).

3.5 Identificacién de los diferentes tipos de anisotropia.

En las mediciones de anisotropia sfsmica no siempre es claro
el origen de la anisotropfa. Diversos factores pueden contribuir en
forma simultanea a la anisotropfa 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 te6ricos para tratar de separar algunos de dichos
factores. Los experimentos mas significativos se discuten en el
Apéndice II.

3.6 Observaciones de anisotropfa en la litosfera.

La anisotropia en la litosfera ha sido determinada
principalmente por medio de tres clases de observaciones (Anderson,
1989) :

- birrefringencia de ondas S (splitting)

- variaciones azimutales ciclicas de velocidad P y S

~ acoplamiento de ondas Love y Rayleigh

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

En diversas. regiones de la litésfera, principalmente en el

zonas marinas se han observade variaciones azimutales de velocidad
que muestran un comportamiento arménico con periodo de 180- (Hess,
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1964; Morris et al.,, 1969; Shearer y Orcutt, 1986). Las variaciones
azimutales de velocidad en la litésfera ocednica son consecuencia de
la orientacién preferencial de los cristales de olivino, los cuales
se alinean perpendicularmente a las dorsales, siguiendo la direccién
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 anisotropia de velocidad para dichas ondas
compilada de varios estudios en el oceano Pacifico e Indico varia
entre 3 y 107% (Christensen, 1984). Este es un fenémeno bastante
sistemdatico y extendido en la litésfera oceanica (Bibee y Shori, 1976).

Backus (1965) derivé la férmula 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 sélido con anisotropia débil
( <10% ) de cualquier tipo. Esta ecuacién se deriva de la solucién del
sitema de ecuaciones que expresa la propagacién de ondas de cuerpo en
la direccién x1 en un medio eldstico anisotrépico (Crampin, 1977) :

(T-p’l)a=0

con T3x3= cml para i, j =1,2,3

p = densidad ¢ = velocidad I = matriz identidad

La solucion de este problema de valores propios tiene tres
rafces positivas para pc” con vectores propios ortogonales a. Estos
corresponden a tres ondas de cuerpo (qP, qS1 y gS2) que se propagan en
cada direccién con  velocidad diferente y polarizaciones ortogonales.
Si la anisotropfa es débil, los elementos fuera de la diagonal de la
matriz T son pequefios y la velocidad de las ondas de cuerpo est& dada
por :

Cz—C +
P = Cin

2 2
= Y c_ = C
X PCy = Sy * Py = Cgp * 2

donde C,» €, ¥ ¢, 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 variacién de Ja velocidad con el azimut se obtiene
rotando el tensor elastico con respecto al eje vertical x3. Para la
onda P la variacién azimutal de velocidad puede expresarse en
términos de coeficientes que son  combinaciones lineales de 6
constantes elasticas y es la siguiente :

p vp2= (3

c”"~!-302222+2(c“22 +2°1212 )(1/8)+(clm-c2222)(1/2) cos 26
+ (czu|+c1222) sin 20 + (cl111+02222~2(c“22+2c1212))(l/8)cos 40
+ (czm—c1222 )(1/2) sin 40 3.1
con © = azimuth medido desde la direcci6én x,

p = densidad

vp = velocidad de la onda P

cmd: constantes elasticas
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- Fig: 3.7 Sistema coordenado cartesiano utilizado por Backus
(1965) para derivar la expresién de las variaciones angulares de
velocidad en un medio debilmente anisotrépico.

Rango de distancias (Xal
e X<g
4 IQX<H
—_ + WWCX<20 R
] .
E 7} x X>20 R .
K]
]
T
o &}
(o]
—
U
o>
s ] ] - |
0 906 180 270 360

Azimut (grados)

Fig. 3.8 Velocidad aparente contra azimut en rocas de facies
granulita del bloque Arunta en Australia Central . EI patrén
circular testifica una anisotropfa sismica de S 7. La
direccién de maxima anisotropfa coincide con la direccién
predominante (rumbo) de la foliacién del gneiss aflorante

( tomada de Greenhalgh et al., 1990 ).
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Cuando se asume que la estructura contiene un plano de
simetria vertical, la cual es una suposicién razonable para muchas
estructuras geolégicas, la ecuacién anterior se simplifica asf
(Crampin y Bamford, 1977) :

p vp2= (3C1111+ 3c2222 * 2(01122 *2 1212 nassy +
+(c ™ € 2222)(1/2) cos 2 0 +
+ ( 2( 2¢ _ ))N1/8) cos 40 3.2

[ +C -2l(c +
i 22z2 1122 1212

donde © se mide a partir del plano de simetria.

En la litosfera continental se han realizado pocos estudios
para investigar variaciones azimutales de velocidad relacionadas con
la anisotropfa. Bamford (1973) determiné anisotropia de velocidad en
el manto superior continental de 8 % en el sur de Alemania a través
del andlisis de varios sondeos profundos de refraccién. Greenhalgh et
al., (1990} determinaron un 57 de anisotropfa para rocas metamoérficas
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 oceénico,
es mayor la factibilidad de alineacién de minerales de olivino en el
basamento continental ( Fuchs, 1977).

En la corteza continental las variaciones azimutales
armoénicas de velocidad debidas a anisotropfa 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 anisotropia, generalmente l!ocal, en la parte
superior de la corteza terrestre (10 a 20 km) son las fracturas de
las rocas alineadas por el esfuerzo ({(Crampin, 1985) asi como la
presencia de complejos metamérficos (Greenhalgh et al., 1990; Brocher
y Christensen, 1991). Por otra parte, para la corteza inferior, se ha
indicado la posibilidad de que se produzcan ahi deformaciones
horizontales de corte de gran magnitud que causarfan anisotropfa
(Meissner y Kuznir, 1987).
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4. BIRREFRINGENCIA DE ONDAS S EN REGISTROS SISMOLOGICOS

La birrefringencia de ondas S en los registros sismolégicos
se ha analizado tradicionalmente con diagramas de movimiento de
partfcula. Sin embargo el gran volumen de informacién sismica hace
necesario el desarrollo de métodos automaticos o semiautomaticos para
agilizar la interpretacién. Algunos de los métodos que se han
utilizado para analizar la birrefringencia de ondas S, en especial el
método de la matrjz de covarlanzas, estdn basados en un analisis
general de los registros sismicos de tres componentes el cual se
conoce como Andlisis de Polarizacién (Kanasewich, 1983, Jurkevics,
1988). Las bases te6ricas de dicho analisis se discuten en el apéndice
1118

4.1 Condiciones para la observacién de anisotropia en registros
simolégicos y hodogramas. La ventana de ondas S.

La deteccién de birrefringencia en registros sismolégicos,
caracterizada fundamentalmente por el retraso entre las dos ondas S,
requiere de varias condiclones para su clara observacién en
sismogramas y hodogramas. La identificacién de este fenémeno seré mas
clara a medida que las condiciones de observacién se acerquen mas 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 estacién. Fuera de este cono la onda $
sufre serias distorsiones y cambios de fase. Mediante el
célculo de hodogramas de sismogramas sintéticos generados por
una fuente de 6 Hz, Booth y Crampin (1985) determinaron gque
para una onda plana que se propaga en un medio con una relacién
de Poisson igual a 0.25, la ventana de ondas S esta dada por :

6 = asen ( Vs/Vp ) < 35

Sin embargo, dado que normalmente existe una capa de
intemperismo, la cual tiene el efecto de curvar Ilas
trayectorias hacia la vertical, este d&ngulo puede ampliarse
normalmente hasta unos 45e .

- Ausencia de variaciones en la topografia de la =zona.
La presencia de fuertes irregularidades topograficas 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 mis de un accidente
topografico y origine dos arribos SP (Crampin, 1990b).

- Un medio anisotrépico de suficiente espesor.
El retraso en tiempo entre las dos ondas S debe ser
aproximadamente mayor que el periodo de la sefial, lo cual
produce hodogramas cruciformes; en caso contrario tiene lugar
un movimiento aproximadamente elfptico. ElI limite inferjor 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 ( Naville, 1986 ). La fig. 4.1 muestra un modelo
sintético de hodogramas obtenidos para diferentes retrasos.

Podrian presentarse algunas dificultades en la identificacién
de la onda S por las conversiones de S a P o P a S, las que se
originan en las discontinuidades y producen precursores para la fase
S. Cuando el &ngulo 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) llegar4 antes que la fase S directa y su
reconocimiento podria requerir el wuso de sismogramas sintéticos
(Bowman y Ando, 1987).

En los dultimos 15 afios se han venido desarrollando algunas
técnicas automaticas para la deteccién de birrefringencia de ondas S,
principalmente aplicadas al perfil sismico vertical (VSP). Esta
metodologia de observacion, por ser de fuente controlada y realizarse
en el subsuelo, permite probar diferentes algoritmos de deteccién con
sismogramas sintéticos, ya que se evita asf la distorsién del pulso
sismico causada por la superficie terrestre.

En el caso de la sismologia se carece de control sobre la
fuente y su posicién, las mediciones se realizan usualmente en Ia
superficie y se tiene la influencia de heterogeneidades; esto hace
diffcil la aplicacién directa de los algoritmos disefiados para la
exploracién sfsmica. Sin embargo, se han hecho algunos intentos para
llevar a cabo el calculo del retraso entre ondas S en forma automética
como se verd méas adelante. Dado que los algoritmos automé&ticos atn no
son muy confiables, en la mayoria de los estudios locales de
anisotropfa en zonas con potencial sismico ( Crampin, 1987, Kaneshima
y Ando, 1989), el anilisis de los hodogramas se ha venido realizando
en forma visual. A continuacién se describe el proccdimiento sugerido
por Chen et al. (1987) para distinguir entre polarizacién real de
ondas S§ y polarizacién aparente debida a ondas convertidas y ruido.
Este procedimiento puede resumirse de la siguiente forma :

~ Rotacién azimutal de los sismogramas en componentes radial
y transversal.

- Graficacién de los hodogramas en sucesivas ventanas de tiempo
de corta duracién y con amplitudes escaladas de acuerdo a
la maxima amplitud en cada ventana.

- Examen detallado de cualquier primer arribo aparente de una
onda S con polarizacion predominantemente radial ya que
podria 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 direccién de polarizaciéon.

~ Determinaci6én de la direccién de polarizacion de la onda S
rapida 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 particula
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correlacién cruzada de las componentes horizontales,
( tomada de Bowman y Ando, 1987 ).
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- El movimiento de particula de la primera onda S podria ser
ligeramente eliptico. En este caso se elige una direccién de
polarizacién  promedioc. Los eventos que muestran una
polarizacién eliptica fuerte se descartan.

Por otra parte es necesario hacer notar que la identificacién
de la onda S puede verse complicada por la interferencia de energia
dispersada en 'a corteza, la cual puede arribar antes o después de la
onda S directa, lo que es particularmente importante para arribos
nodales ( Ebel, 1989 ). Este autor analizé el efecto de la dispersién
en la corteza sobre arribos directos que atraviesan la corteza con
angulos precriticos y llega a la conclusién de que cualquier estudio
que pretenda analizar la anisotropia sfsmica 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 dispersion.
En el caso de tener una sola estacién, la observacién de varios
registros de buena calidad permitird cuantificar en que rango de
magnitud se encuentran los retrasos y asi decidir st 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 funcién de coherencia
puede ayudar a discriminar la sefial del ruido. En el caso de contar
con varias estaciones cercanas, la comparacién de los arribos de cada
estacion ayudard a resolver si se trata de un efecto local de
difraccién.

A continuacion se describen algunos métodos autométicos para
la deteccién de birrefringencia en registros sismolégicos, comenzando
por los utilizadés para eventos telesismicos que son los que presentan
menos dificultades.

4.2 Métodos de correlacién  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) :
1. Medicibn de la orientacién del ler. movimiento S del
diagrama de movimiento de particula herizontal.
2. Rotaci6én de las dos componentes de acuerdo al angulo medido.
3. Célculo del coeficiente de correlacién cruzada entre las
trazas rotadas,
4, El incremento At que produce el méximo o minimo coeficiente
de correlacién se considera una medida del “splitting” o
retraso entre las dos ondas S.
5. La componente lenta qS2 se incrementa con respecto a la
componente rapida el tiempo At.
6. Las trazas se rotan de nuevo a un sistema norte-sur y se
grafica el movimiento de partfcula corregido, el cual
muestra una mayor linealidad.
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20, Método (fig. 4.2b) :
- 1. Rotar los dos sismogramas cada 5 grados, de 0> a 90-.
2. Se encuentran los coeficientes de correlacién cruzada méximo
y minimo para el conjunto de &angulos de rotacién y su

correspondiente retraso At.

3. El angulo de polarizacién correcto es el que produce el

" maximo coeficiente de correlacién y el retraso entre ondas S
es el incremento At correspondiente.

4.3 Discriminantes del movimiento de particula.

Estos discriminantes consisten en alguna medida del
movimiento rectilineo, cdalculo del maximo desplazamiento vectorial o
la proyeccién del movimiento en alguna componente (Macbeth y Crampin,
1990). De estos métodos los mas utilizados han sido los siguientes :

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

Este método estd diseflado para determinar la direccién de
polarizacién de una onda sismica en un ge6fono de tres componentes a
través de la maximizacién del cociente de la suma de las proyecciones
de los desplazamientos relativos en direcciones ortogonales ( x=y )
en el plano horizontal como funcién del &4ngulo ¢ entre estos ejes y
un sistema de referencia fijo X-Y (fig. 4.3). Esta funcién tiene la
siguiente forma :

Flp)=2 dicosfpg ~91)/Z di sen( ® - o1) 4.1
con 01 = angulo entre el eje Y y el vector definido por las muestras

i e (i+l)

di =magnitud del vector

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

El  4ngulo de polarizacién se determina rotando los
sismogramas horizontales con respecto al eje vertical hasta que F( ¢ )
es maxima. El retraso se obtiene por correlacién cruzada de las dos
componentes rotadas.

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

Este método también estd disefiado para un solo geéfono de
tres componentes. La funcién de linealidad que utiliza es de la forma:

F=(Aa1 =Az)/ As 4.2

donde A1 y A2 son los valores propios mayor e intermedio de
la matriz de covarianzas

Y As = Al + A2 + A3
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Fig. 4.3 Sistema fijo X,Y y sistema de referencia rotatorio x,y.
¢ es el dngulo entre los dos sistemas. € es el dngulo que fomm
el vector definido por las muestra i e (i+1) con el eje Y.

( tomada de Macbeth y Crampin, 1990 )
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Como en el caso de la linealidad definida por Kanasewich
(Apéndice III, ec. IIL18), esta funcién tiene el valor de 1 para un
movimiento totalmente lineal y cero sl la funcién es no lineal. Con el
objetivo de estabilizar esta funcién se proyecta la direccién del
movimiento lineal en una direccién especifica (que usualmente es la
direccién de polarizacién inicial de la onda S), de lo cual se puede
examinar la persistencia de esta direccién de polarizacién en ventanas
consecutivas de tiempo en el sismograma. Con este objetivo, la funcién
de linealidad toma la forma :

Al- A2
LFtt) = (

) Ceqa » 4.3

As
con e = vector propio correspondiente al valor propio mayor

a = direcci6n inicial de polarizacion
el indice F se refiere a la onda réapida

‘Este método detecta el retraso por medio de la observacién

del cambio en la funcién de linealidad LT(t) a medida que la ventana
de tiempo recorre el sismograma.

Para proporcionar evidencia de la onda S lenta en .el
sismograma, la funci6n de linealidad puede redefinirse de la siguiente
manera:

- Al - A2
L) = ——(u-a)? 4.4
AS

con u = vector en el plano horizontal, perpendicular a e.
El indice s se refiere a la onda S lenta

Basados en estas mediciones de linealidad, Aster et al.
(1990) volvieron a analizar datos sismicos de la red de Anza,
California, en los cuales Crampin 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 confrontacién de los mismos
datos sismolégicos con el algoritmo de deteccién demostré que éste
fallaba considerablemente en algunos casos en que el splitting era
evidente a simple vista en los sismogramas (Crampin et al., 1991)

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

El espectro cruzado es una funcién que se ha aplicado a
eventos muy similares que han ocurrido casi en la misma localizacién
(sismos dobles), para detectar posibles cambios en la velocidad
sfsmica del medio (Poupinet, 1984} asi como para calcular tiempos de
arribo con gran precisién (Ito, 1985). En el presente trabajo se
propone la aplicacién de esta funcién a las trazas horjzontales de un
mismo evento, las cuales han sido previamente rotadas en la direccién
de polarizaci6én del primer arribo de la onda S.
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El espectro cruzado de dos sefiales fa y fb esta definido de
la siguiente manera :

Fa(f) Fb(f)"
Self) = ——————— = KI(f) - iQ(f) 4.5
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 funcibn son de gran
importancia (Ito, 1985) :
2

2 | Sc(f) I
i) La coherencia : Coh“(f) = 4.6

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

Esta funcién indica el grado de asociacién entre dos sefiales
en la banda de frecuencias centrada en f (Kanasewich, 1983) y por lo
tanto indica que tan similares son dos sefiales. Si dos sefiales son
idénticas en forma pero tienen diferente amplitud Coh =L,

-1 - Q{f)
4.7

ii) El espectro de fase : ¢ (f) = tan
: K(f)

Para el caso de sefiales idénticas con diferentes amplitudes,
esta funcién tiene la forma:

¢f)=2nf< 4.8
donde T es el defasamiento en tiempo entre las dos sefiales.

En caso de que la sefial contenga ruido aleatorio, el espectro
conserva la misma forma (Ito, 1985)., Como este espectro es una funcién
continua de la frecuencia, es posible detectar diferencias en tiempo
menores que el intervalo de muestreo, proporcionando una gran
precisién en la estimacion de los tiempos de arribo (Poupinet,1984).

En forma general, para cualquier proceso estacionario puede
definirse un retraso que es funcién de la frecuencia :

T(w) = -~ d ¢lw)/dw 4.9

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

El espectro cruzado estd relacionado a la correlacién cruzada
a través de la transformada de Fourier. Si fa y fb son dos funciones
estacionarias y ergédicas se cumple :
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Self) = J Ras (1) e 4.10

con Rab = lim (1/T) S fa(t) fblt+ ) dt
- T O

De la ecuacién 4.8 puede cobservarse que la pendiente de la
fase del espectro cruzado de dos sefiales 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 direccién de polarizacién del primer arribo de
la onda S, y si hay particién de la onda S (splitting), en la traza
perpendicular al primer arribo de S, estar& minimizada su energia,
pero estard presente la energia de la segunda onda S que tiende a
polarizarse perpendicularmente a la primera. Las proyecciones
horizontales de wuna onda S que ha sufrido birrefringencia 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 podria calcular entonces la  diferencia
en el tiempo de arribo de las dos ondas S. En base a lo anterior,
esta funcion se aplicd a 4 sismogramas teéricos al mismo tiempo que
la correlacién cruzada ( fig. 4.4 ) para poder comparar las
estimaciones del retraso. Como puede observarse en la siguiente tabla,
los resultados son practicamentg iguales para sismogramas sin ruido.
Sin embargo puede observarse que aln en este caso la fase del espectro
cruzado no es perfectamente lineal y la mayor distorsién ocurre para
el menor retraso (grafica (c) para la sefial nimero 4).

RETRASOS

Sefial Correlacion cruzada Espectro cruzado
{ ms) { ms)
1 100 99
2 118 11
3 112 13
4 40 . 39
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Fig. 4.4 Determinacién del retraso entre ondas S en cuatro
sismogramas teéricos. Cada grupo de figuras (1, 2, 3 y 4)
corresponde al andlisis de un sismograma. Las figuras (a) y
(b) correspenden a las trazas horizontales del sismograma
tedrico. La grafica (¢) es el espectro cruzado de ambas
componentes. Las grédficas (d) y (e} correspenden a la
correlacién cruzada de (a) con (b), y de (b) con (a)
respectivamente.
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S. ANALISIS DE DATOS.

La informacién sfsmica de la Brecha de Guerrero que se utilizé
en este trabajo consisti6 de sismogramas digitales registrados entre
1987 y 1992. En primer lugar se analiza la sismicidad en términos de la
distribucién azimutal de velocidades en el é&rea para encontrar
posibles evidencias de anisotropfa lateral en la zona de estudio. En
segundo lugar, se analiza la informacién que proviene de temblores
localizados dentro de la ventana de ondas S para determinar la
direccién principal de polarizacién asi como  inferir en una primera
aproximacién Jos limites a profundidad de una zona de anisotropia.

5.1 Instrumentacién, condiciones de operacién y seleccién de datos,

La red telemétrica de Guerrero, cuya instalacién comenzé después
del sismo de Michoacdn de 1985 terminé de instalarse en septiembre de
1987. Consta de 9 sismégrafos marca Mark Products modelo LHC : una
estacién de tres componentes y 8 sismémetros verticales con frecuencia
natural de 1 Hz (Solis, 1987). La estacién central, localizada en
Tetitlan (TET) es la dnica estacién de la red equipada con un sensor de
tres componentes Mark L3D. Esta red ha registrado la microsismicidad
en la costa de Guerrero ( eventos con magnitud 1.5 < Ma < 4 ) durante
periodos de 4, 3 y 4 meses durante 1987, 1988 y 1989 respectivamente, y
de una manera mdas regular desde 1990. De 1987 a 1990 la sefial sismica
se grababa en cinta magnética y de alli era muestreada por un
convertidor analégico digital a 75 Hz. A partir de 1991 los sismos son
discriminados - automaticamente y almacenados directamente en forma
digital con un muestreo de 100 Hz. El sistema anal6gico continua en
operacién para registrar sismos de mediana y gran magnitud. Con el
sistemna digital se han podido registrar sismos que pasaban
desapercibidos en el sistema analégico debido a su pequefia magnitud
{hasta Md = 1.3). La curva teérica de respuesta de los instrumentos de
la red tiende a ser constante desde los 6 Hz. La fidelidad de los
sismogramas registrados por la red ha sido variable a lo largo de su
operacién pero ha mejorado notablemente con la instalacién del sistema
digital de adquisicién de datos., Por otro lado la interferencia de
ruidos electromagnéticos, como radios de banda civil, pueden dafiar la
calidad de los sismogramas.

La figura 5.1 muestra una seccién transversal a la costa cercana
a la estacibn de Tetitldn con hipocentros localizados dentro de la
ventana de ondas $§ bajo la estacién para el periodo 1987-1989. Estos
eventos tienen un error de localizacién total menor a 2.8 Km y sus
registros muestran bajo nivel de ruido. Las condiciones anteriores
decrementan considerablemente el ntmero de eventos fGtiles para el
anélisis de birrefringencia. '
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Fig. 5.1 a) Secci6bn transversal de hipocentros cerca de la estacién
TET. Solo estan indicados los eventos bajo la estacién dentro de la ventana
de ondas S con error de localizacién menor a 2.8 Km. El buzamiento de la
placa subducida es de aproximadamente 13 (Burbach et al., 1984; Sudrez et
al., 1990) y se indica con linea punteada.

b) Distribucién azimutal de epicentros alrededor de la estacién
central TET. Las curvas batimétricas se indican cada 400 m. La linea
punteada indica los limites aproximados de la brecha de Guerrero.
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Los datos obtenidos de la red sismol6gica de Guerrero que se
'7 analizan en el presente trabajo son los siguientes :

~ Localizacién de microsismicidad durante 1987, 1988, 1989 y
1990 registrada en la estacibn central de Tetitldn. Esta
informacién fué procesada con el programa HYPO71 ( Lee y Lahr,
1975 ) para obtener la localizacién de los hipocentros. Estos
datos se utilizaron para calcular tiempos teéricos de viaje en
base a un modelo de velocidad, lo que permiti6 el célculo de
velocidades aparentes y medias alrededor de la estacién de
Tetitlan. Las velocidades teéricas as{ obtenidas se compararon
con las observadas para determinar si eran eran notables los
efectos debidos a anisotropia.

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

Los resultados del analisis de los datos mencionados
anteriormente se encuentran limitados por la precisién en las
localizaciones epicentrales asi como por la calidad de los sismogramas
¥y su frecuencia de muestreo. Estas limitaciones intrinsecas a los datos
asf como el efecto del modelo de velocidad utilizado se discuten en el
préximo capitulo (seccién 6.2).

Los eventos digitales seleccionados para el andlisis de
birrefringencia tienen las siguientes caracteristicas :

1.~ Localizacién dentro de la ventana de ondas S.

2.- Error total de localizacion menor a 2.8 Km,

3.~ Bajo nivel de ruide.

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
hip6tesis de fracturas verticales alineadas por el esfuerzo (Crampin,
1987). Esta hipétesis se consideré valida en base a los resultados
preliminares para el periodo 1987-1989 (VAzquez et al.,, 1993) que
indican una fuerte correlacién de la direccién de la polarizacién
principal de la onda S con la direccién del esfuerzo compresivo
méaximo.

52



Con el objetivo de asegurar que los arribos de los eventos
grabados digitalmente, y que fueron utilizados para el analisis de
birrefringencia, correspondfan a arribos de ondas S directas y no
refractadas criticamente se grafic6 un diagrama de distancia
hipocentral contra tiempo de arribo y se ajusté a und recta por medio
de minimos 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
mayorifa 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 mas reciente
(ver seccién 2.1).

La fig. 5.3 muestra una grafica de tiempo de arribo de
la onda P contra la distancia directa hipocentro-estacién para los
eventos seleccionados de entre la  microsismicidad ocurrida entre
1987 y 1990. Los puntos muestran poca dispersién 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
indicarfa que para dichas distancias también se tienen ondas
refractadas ademas de las directas. Posteriormente se determind
mediante trazado de rayos en un modelo de capas planas que considera
la subduccién, que pocos (< 10 %) de los arribos corresponden a ondas
refractadas criticamente.

5.1.2 Analisis de ruido.

El estado de la calibracién de las tres componentes de la
estacién central durante los cinco afios de operacién interrumpida entre
1987 y 1992 se desconoce. En Julio de 1991 se realizé una calibracion
de la respuesta del equipo de monitoreo utilizando el osciloscopio y un
generador de sefiales senoidales que se utilizaron como patrén. Las
resistencias del sensor no se han modificado desde su instalaci6n. El
posible ruido que introduce en los sismogramas la operacién de un
generador localizado en la caseta de la estacién, que asegura el
suministro de energia eléctrica en caso de falla, se ha observado a
veces como armoénicos de frecuencia menor a 60 Hz, En los sismogramas
utilizados en este estudio no se observan dichos armoénicos, 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 calibracién de las
componentes horizontales de la estacién para asegurar un minimo de
confiabilidad en la interpretacién de los diagramas de movimiento de
partfcula (hodogramas). Respuestas instrumentales bastante diferentes
distorsionarfan 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 estacién Tetitlan. Los errores de
localizacién se indican con barras. La alineacién de los eventos 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 maximas 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 estacién de Tetitlan entre 1987 y 1991, econ error de localizacién menor
a 2.8 Km.
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estimaciones de la  direccién de polarizacién y del retraso entre las
mismas. Aunque actualmente se trabaja en la calibracién de las tres
componentes del sensor de la estacién de Tetitldn, esto no puede
asegurar que la respuesta actual del sensor haya permanecido inalterada
durante el transcurso del tiempo desde su instalacién. ElI sensor podria
haber estado sujeto a influencias de temperatura, interferencias
electrénicas, etc. En lugar de considerar las curvas actuales de
calibracién es posible realizar diferentes estadisticas que den wuna
idea de la similitud o diferencia en las condiciones de operacién de
las componentes.

Siguiendo una metodologia propuesta por Shih y Meyer (1990),
se calculé una funcibn de transferencia relativa de las dos
componentes horizontales utilizando ruido, el cual se asume que es
direccionalmente aleatorio. Esta hipétesis se prueba graficando la
funcién de transferencia contra el azimuth. Dicha funcién se
define de la siguiente manera :

rms ns — I'ms ew

rms =
r'ms ns + 'ms ew
donde rms = valor cuadratico 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 mayorfa de las variaciones para el 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 dispersién mayor, debida a alguna
interferencia electrénica 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 mayoria de los eventos, la
sensibilidad de las componentes horizontales es similar y no depende
del azimut, ademas de que la media del ruido que precede al arribo de
S es cercana a cero (-0.017).

5.2 Analisis de anisotropfa azimuta! de velocidad.

Un estudio detallado de las variaciones de velocidad en el area
puede proporcionar informacién util referente a posibles direcciones
preferenciales de propagacién asociadas a estructuras geolégicas y/o
debidas a anisotropia. La existencia de anisotropia lateral o azimutal
en la velocidad de la onda P en la corteza terrestre ha sido comprobada
por medio de lineas de refraccién que cruzan la misma 2zona en
diferentes direcciones en el 6ceano (Shearer y Orcut, 1985) asf como en
el continente (Bamford, 1977). En lo que respecta a las ondas S hasta
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Fig. 5.4 Funcién de transferencia del valor cuadratico medio
(RMS) 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 funcién del
azimut de arribo. El ruido antes del arribo § 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
anisotronfa azimital de la corteza terrestre (Bezgodkov y Yegorkina,
1984). Uno de los principales problemas que conciernen a estas
mediciones es que, debido a la insuficiencia de datos, no siempre es
posible distinguir entre  anisotropfa azimutal y heterogeneidad lateral
en un medio isotrépico.

Para el andlisis de las variaciones azimutales de velocidad se
utilizaron uUnicamente eventos con errores de localizacién horizontal y
vertical menores a 2 Km. En base a este criterio se seleccioné 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 estacién. Lo anterior se hizo con el
fin de determinar cual era la contribucion de la estructura de
velocidad a las variaciones azimutales de velocidad observadas.

En un principio se buscaron posibles indicios de anisotropia
azimutal considerando 6 direcciones geogréaficas principales que
corresponden a la bisectriz de cada uno de los sectores de 30 de un
circulo cuyo centro es la estacion de Tetitlan, como se indica en la
parte superior de la fig. 5.5, y calculando las velocidades medias para
los eventos de 1987 a 1989 en funcién del 4angulo de incidencia. A
partir de experimentos de laboratorio, se sabe que la velocidad aumenta
en la direccion del esfuerzo compresivo méximo (Engelhard, 1988). Por
otro lado, la mayorfa de los modelos de subduccién indican que es muy
probable que el campo de esfuerzos en la regién de prearco de la placa
suprayacente sea compresional y subhorizontal, en concordancia con las
observaciones de eventos inversos interplaca, direccién 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 angulo de la subduccion (13> como méximo) el
esfuerzo principal debe ser compresivo en la direccién de la subduccion
(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,
cabrfa esperar velocidades mayores en la direccién noreste, en
particular en el sector II que corresponde a la direccién de la
subduecién (Mc Nally y Minster, 1981; DeMets, 1990). La figura 5.5
muestra las velocidades promedio de la onda S calculadas en los 6
sectores como funcién del angulo de incidencia. Como puede observarse,
no son evidentes valores mayores en el sector II con respecto a los
demés sectores. Los valores medios de velocidad promedio para cada
sector se calcularon en dos rangos con respecto al é4ngulo 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 :

57



m N
2 w
n/1 E
S
SECTOR 1 SECTOR O SECTOR I
NNE - SSE NE - SW ENE - WSW
vig {km/s) j Vg (km/s) st {kmis} *
as{ 18 \ a8
351 ‘ 361 ’ \\‘ ‘ { 36 ‘
A TR M \ \ “ 3 \
321 3.2 324
r—r— T e v - > - T T
20° L0° 80° 0* €0° 60 a0° 20 w0e e 80*
6 = angulo de incidencia
SECTOR I . . SECTOR ¥ SECTOR M
ESE ~ WNW L0 t NW - SE ﬂ‘ SSE - NNE
Irvl ) Vg l 1 g )
281 km/s s (kemis) { ae (kmg
38 q } 36 I s
224 l ’ Li'h } ) l * 3 2.4
4 1 .
1 ‘] 3.1 3.21
- — l > - > 8 ——————r—T—1> 6
20* 400 0 80° 20 w0 60° 20°  <0°  60°

Fig. 5.5 Variacién de la velocidad media con la direccién y el
angulo de incidencia © para eventos con error de localizacién total
menor a 2.8 Km. Las seis direcciones geograficas estan indicadas para
cada grafica (sectores del I al VI) y se muestran en la parte superior

de la figura. Las barras verticales indican el error en la estimacién
de la velocidad media.
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Tabla 5.1.- Velocidades medias para sectores de 30- en funcién
: del angulo de incidencia ¢,

¢ 200 - 400 ¢ : 40 ~ 90

Sector media No. Ptos media No. Ptos.
I 3.613 + 0.167 9 -

11 3.588 + 0.153 10 3.384 £ 0.083 10

nr 3.568 * 0.160 7 3.624 £ 0.141 14

v 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

angulos de incidencia entre 20 y 40, Para el grupo de eventos con
dngulo de incidencia mayor a 40- se observa que el sector III muestra
la mayor velocidad promedio; la diferencia en la media de la
velocidad es significativa con respecto a los sectores II y IV al 95 7%
de confianza de acuerdo a la prueba estadistica de la "t" de student.
La direccién del sector III no se correlaciona ni con la direccién de
la subduccién ni con la direccibn de los principales sistemas de
fracturamiento en el 4rea, Lo més probable es que este maximo este
asociado a la composicién litolégica de la corteza, (particularmente a
la presencia de extensos afloramientos de gneiss al este de la estacién
Tetitlan) ya que dichas 1irayectorias corresponden en general a
epicentros mas regionales. Esta roca puede alcanzar velocidades de
propagacién altas ( de 5.73 a 854 Km/s para la onda P ) mientras que
el limite superior de velocidad del granito es mucho menor (variacién
de 5.81 a 6.61 Km/s), (Babuska y Cara, 1991). El granito se presenta
como batolitos que afloran preponderantemente hacia ¢l N y NW. Esta
hipétesis se reforzé al analizar las variaciones . azimutales de los
residuales de tiempo P como se discutira mas adelante.

Los modelos teéricos de Backus (1965) y Crampin & Bamford (1977)
se han utilizado para interpretar las variaciones azimutales de
velocidad compresional observadas en el &ceano, donde la homogeneidad
de la placa oceénica, constituida por cristales de olivino, permite
encontrar los ejes de anisotropia 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
anisotropifa. En nuestro caso no fué posible comparar las observaciones
con las férmulas de Backus (1965) y Crampin y Bamford (1977) debido a
que estas son validas Gnicamente para ondas que viajan sobre la
superficie de un so6lido anisotropico, es decir ondas refractadas
criticamente, mientras que la gran mayoria 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
te¢ricas de velocidad aparente que se tendrfan en un medio de capas
isotrépicas y una estructura buzante como es caracteristica en zonas de
subduccién. De este modo, se calcularon por trazado de rayos los
tiempos de viaje teéricos de la onda P asi como velocidades aparentes y
medias para la misma distribucién de hipocentros en distancia y
profundidad que la de los eventos elegidos entre 1987 y 1990. El
célculo de estos parametros se llevé a cabo con el modelo de velocidad
mas reciente para la zona de la costa de Guerrero (Suarez et al.,
1992; Pardo, comun. personal) y modificado por el efecto de la
subduccién. Para cada sector de 15 se construyé un modelo de 4 capas
sobre un semiespacio, con los dos ltimos contactos inclinados un
4ngulo variable entre O» y 13: de acuerdo al azimut del perfil { fig.
5.6 ). Una diferencia significativa entre el rango de variacién
azimutal de las velocidades calculadas y las observadas podria
constituir una indicacién de anisotropfa. La figura 5.7 muestra las
variaciones azimutales de velocidad observada para la onda P. Como
puede verse, las velocidades calculadas reproducen practicamente las
observadas, aunque la variacibn méxima observada es ligeramente mayor
que la.teérica.

En un medio anisotrépico donde los elementos causantes de la
anisotropia son fracturas verticales, la variacién azimutal de
velocidades de las ondas directas dependen del &ngulo entre la normal
a las fracturas y la direccién de propagacién y por lo tanto del
azimut (Crampin, 1987). En este caso, dada la existencia de un plano
de simetria  vertical, existird periodicidad de 180 para las
velocidades de las ondas directas, Por lo tanto, dependiendo de la
distribucién de hipocentros en la zona de estudio, y considerando que
la corteza en el 4rea se aproxima a un medio anisotrépico de ese tipo,
es factible que se observe un patrdn azimutal de tipo senoidal con
maximos separados 180- para las ondas directas. La figura 5.8 muestra
la variacién azimutal de las velocidades medias . Aunque el patrén de
variacién parece ser de tipo senoidal, el hecho de que los maximos no
estén separados 180+ sino aproximadamente 270- indica el efecto
preponderante de la estructura de velocidad en el patrén de variacién
(fig.5.6). La similitud entre las velocidades medias observadas y
calculadas también es notoria en este caso. Las velocidades medias
tienen valores maximos en dos rangos de azimuts: entre 30 y 60, que
es la direccibn de mayor pendiente de la 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 demas azimuts no se localizaron eventos con profundidades
mayores a 30 Km, los que tienen por tanto velocidades menores. Lo
anterior explica la forma aparentemente senoidal del patrén de
velocidades medias.
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eventos en el rango
de azimuts 95°- 105°

Fig. 5.6, Modelo de velocidad utilizado para calcular tiempos
tedricos de viaje de la onda P y S en el sector correspondiente a
azimuts entre 90°y 105°
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. Con el objetivo de resaltar el efecto de la anisotropia
intrinseca por sobre el efecto estructural, se procedié a graficar las
varjaciones azimutales de los residuales de velocidad media, Dichos
residuales resultan de restar las velocidades teéricas promedio de las
velocidades promedio observadas (fig. 5.9). La grafica muestra
algunas diferencias importantes para los residuales en lcs rangos de
azimut 90e-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 rangoe de azimut
220270+, separado de residuales en su mayorfa positivos y con azimut
en el rango 270+~300- para el grupo de eventos con h < 25 Km, lo que
pudiera atribuirse a anisotropia. Sin embargo, el primer rango de
azimuts, corresponderfa casi totalmente a eventos fuera de la costa,
dada la cercanfa de la estacién con el litoral. Los residuales en el
rango 220--270- indican que las velocidades observadas son mayores que
las te6ricas 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 mas adecuado para esta zona
por tratarse de corteza ocednica con una distribucién diferente de
velocidades. Por otro lado, los residuales en el rango de 270- a 300e
indican que las velocidades observadas son menores que las teéricas
y que por lo tanto deberia 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 representacién polar para dos
grupos de epicentros : (a) profundidad h < 25 Km y (b) h > 25 Km,
(fig. S.10). Esto se hizo con el objetivo de observar si existia
anisotropia azimutal de velocidad en el é&rea relacionada con la
direccion del esfuerzo compresivo maximo o de sistemas de fracturas
como se ha observado en otras partes de la corteza (fig. 1.5). La
frontera de 25 Km se eligié tomando en cuenta la distribucién de la
sismicidad con la profundidad discutida en el capitulo 2. Se observa
que los eventos con h< 25 Km, en la direccion 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 ultimo caso de
materiales correspondientes a corteza ocednica. El tamafio de la
muestra de eventos en el cuadrante N-E impiden una comparacion
confiable con los demas eventos continentales asl como una posible
correlacién de los sistemas de fractura existentes en el area (fig.
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 direccién de
la subduccién, podria explicarse por ocurrir allf eventos de mayor
profundidad.
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La localizacién de los hipocentros se realizé6 con el programa
HYPO7! (Lee y Lahr, 1975) y es funcién de un modelo de capas planas,
por lo que una estructura de capas inclinadas como en el caso de la
subduccién puede causar una variacion azimutal en los residuales de los
tiempos de arribo (fig. S.11) . Sin embargo se ha observado que en
zonas de subduccién los eventos con profundidades menores a SO Km
tienen errores de localizacién pequefios debido a que los rayos pasan en
un tiempo corto la zona de velocidad andémala correspondiente a la
placa subducida (McLaren y Frohlich (1985). Estos autores modelan el
efecto de una placa subducida con un &ngulo de 30¢ en la localizacién
de eventos intraplaca utilizande una red local, siendo el error maximo
de localizacién 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 HYPO7! y que tienen un
azimut entre 30C. y 360- tienden a concentrarse alrededor del valor
cero, indicando el mejor ajuste con el modelo de capas planas. De
acuerdo al modelo de subduccién utilizado, este rango de azimuts
corresponde a un echado de la placa entre O« y 9. En los azimuts
diametralmente opuestos, es decir entre 120- y 180, aunque hay menor
numero de datos, la dispersion es mayor, lo que podria indicar que el
ajuste del lado oceanico no es tan bueno por corresponder a corteza
ocednica y no continental, aunque también se puede deber a la falta de
cobertura de la red. Al tomar en consideracién la localizacién de la
estacién TET, cercana a los limites de dos formacicnes geol6gicas (fig.
1.4), se observa que existe una correlacién entre las variaciones
azimutales de las residuales de tiempo P y dichas formaciones. La
dispersion de valores hacia el W y NW de la estacion TET corresponde a
rocas intrusivas calcoalcalinas (granitos y granodioritas) y es menor
que la dispersion hacia el E y SE que corresponde a rocas metamoérficas
(gneisses). Dicha correlacién se comprobé al graficar las velocidades
promedio de la onda P en funcién del 4&ngulo de incidencia en
direcciones NW y SE respecto de la estacién de Tetitlan ( fig. 5.12 ).
Como puede observarse en dicha figura, los patrones de dispersion
de velocidades medias son muy diferentes, siendo mayor la dispersién
hacia el SE. Esta hipétesis se ve apoyada por los datos publicados de
velocidad compresional y anisotropia libre de fracturas para rocas
tipicas 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 variacién 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 variacién de 5.73 a
8.54 Km/s. Por otro lado, la anisotropia promedio de onda P para el
granito es de 1.6 % y para el gneiss de 6.7 % a 1 GPa de presién
hidrostatica.
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Fig. S.11 Varjacién azimutal de los residuales de tiempo
calculados con el programa HYPO7l, para eventos con error total de
localizacion menor a 2.8 Km. Se observa una mayor dispersién de
valores hacia el E y SE, en los azimuts comprendidos entre 90- y

135 ( r = 0.0349 * 0.184 ) en comparacién a los valores
provenientes del W y NW, en los azimuts comprendidos entre 270 y
315 ( r = 0.0347 % 0.157 ). Esto sc correlaciona con 1la

localizacién de la estacién TET en los limites de dos formaciones
geol6gicas. Hacia el SW afloran principalmente rocas metamérficas
y hacia el NW rocas intrusivas calcoalcalinas.
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‘ 5.3 Andlisis de polarizacién para la determinacién de
birrefringencia.

El analisis de polarizacién tiene diferentes aplicaciones como se
mencioné en el Capitulo 4. Sin embargo el principal objetivo de
este trabajo es caracterizar la anisotropfa en la zona de la brecha
de Guerrero y su situacién. De acuerdo a esto, dicho analisis se aplicé
a eventos localizados dentro de la ventana de ondas $ bajo la estacién
Tetitlan.

Los métodos mdas comunes para el anAlisis de polarizacién con el
objetivo de Identificar fases sismicas han sido los que usan la matriz
de covarianzas (Kanasewich, 1983; Jurkevics, 1988) y las técnicas de
correlacibn (Bowman y Ando, 1987). En esta seccién se utiliza una
adaptacién del método de minimos cuadrados descrito en el Apéndice III
para calcular la linealidad de correlacién (RC), azimut e inclinacién
en su representacién convencional y por medio de la proyecccidén
esférica completa ( Moritz, 1990 ). Este es un método simple en
comparacién con el método de la matriz de covarianzas que requiere el
calculo de valores y vectores propios. El método de minimos cuadrados
es de efectividad ligeramente menor en el calculo del azimut y la
inclinacién, aunque no en la determinacién de la linealidad como se
vera mas adelante.

5.3.1 Evaluaci6érn de Atributos de Polarizacién.

Con el objetivo de determinar si era posible la deteccién de
los parametros que caracterizan la birrefringencia de la onda S
(polarizacién de la onda répida y el retraso entre las dos ondas S), se
llevé a cabo el cdlculo de los atributos de polarizacién descritos en
el Apéndice III en 15 sismogramas de 3 componentes. Estos registros
muestran diferente calidad, la cual se evalua de acuerdo a un cociente
o relacién de sefial a ruido "RSR" en funcién de la energia como se
indica en el Apéndice IV. La amplitud promedio de tres componentes (A),
la funcién de linealidad (RC), el azimut A y el angulo de incidencia
¢ fueron los paradmetros calculados de acuerdo a las técnicas descritas
en el apéndice III. En el 80 7Z de los eventos procesados se observé que
el arribo de la primera onda S se correlaciona principalmente con los
cambios en los pardmetros de azimut e inclinacién. La linealidad RC
as! como la amplitud promedio de las tres componentes se correlacionan
en ocasiones con el arribo de la primera onda S. Dicha correlacién se
observa por el inicio simultdneo del aumento en magnitud de dichos
parémetros. La deteccibn de la onda S lenta a través de los parametros
de polarizacién no pudo realizarse ya que no se observaron cambios
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simultaneos en los pardmetros después del arribo de la primera onda S a
pesar de que se utiliz6 la longitud de ventana recomendada de 1 a 1
1/2 longitudes de onda para realizar el analisis de polarizacién
(Kanasewich, 1983, Cliet y Dubesset, 1987). El parametro que mejor se
correlaciona con el posible arribo de la segunda onda S es el de
azimut cuando hay poco ruido (relacion sefial a ruido en energia "RSR"
mayor de 12),

La Figura 5.13 muestra un ejemplo del analisis de polarizacién
llevado a cabo para el sismograma 89-8. Dicho evento muestra una
correlacién relativamente buena del primer arribo de la onda S répida
(S1, indicada por una flecha en el sismograma, fig. 5.13a,b) con un
nivel aproximadamente constante en los valores de azimut ( A ) e
inclinacién ( ¢ ) a partir de, o un poco antes del arribo de la onda
S1. Por otro lado, la amplitud de tres componentes A y la linealidad
por correlacién RC comienzan a incrementar su magnitud antes del
arribo de Sl. 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 S1 (indicada con linea continua en las trazas Hl y H2)
para comparar su direccién de polarizacién y tiempo de arribo con el
proporcionado por el andlisis de polarizacién. lLa Figura S5.13¢ muestra
la proyeccion esférica completa de los puntos de la ventana mencionada
con anterioridad, en donde azimut e inclinacién son graficados
simultdneamente. Como puede observarse, es mas dificil reconocer el
arribo de la onda S en tales diagramas que observando la graficas de
los parametros independientemente. Esto se debe al corto intervalo
de tiempo en que dichos parametros se mantienen aproximadamente
constantes.

5.3.2 Efecto del filtrado.

Con el objeto de determinar el efecto del filtrado sobre los
parametros de polarizacién, 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>12), 3 de calidad
media ( 7<RSR<12 ) y 2 de mala calidad (RSR(7). Pudo observarse que en
general, los rasgos de los atributos que se asocian al arribo de la
onda S rapida en los sismogramas originales, en los sismogramas
filtrados aparecen en tiempos bastante similares cuando no hay
demasiado ruido. Sin embargo, se constaté que en general los parimetros
de los sismogramas filtrados muestran una menor correlacién con el
primer arribo de la onda S como puede observarse en la fig. 5.13b y
5.14b. Se observé que la identificacién del primer arribo de la onda S
es correlacionable con una relativa estabilidad del azimut e
inclinacién asignados a los fIndices de tiempo que siguen a este
arribo. Por otro lado nuestros experimentos indican que no es posible
la identificaciébn del segundo arribo de la onda S por medio de los
pardmetros del andlisis de polarizacién ya sea utilizando sismogramas
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Fig. 5.13 a) Ané&lisis de polarizacién 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 correlacién, A es el azimuth
y ¢ la inclinacién. A la derecha se muestra el hodograma en el plano
horizontal para la ventana de tiempo indicada por las 1fneas
verticales en los sismogramas a la izquierda. El arribo de la onda SI
se indica por una pequefia flecha en €] sismograma.

b) Andlisis de polarizacién 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
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Fig. 5.13 ¢} Representacion conjunta de los pardmetros de azimuth e
inclinacién para el evento 89-8 mostrado en a). Cada punto corresponde al
andlisis de una ventana mévil de tiempo de 0.083 seg. El punto inicial del
analisis es el 1 y el punto 8 corresponde con el arribo de la onda S marcado

con la flecha en 5.13a. Los puntos del diagrama estdn unidos para indicar la
variacién temporal de los pardmetros.
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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 aplicé un filtro de 4 a 20 Hz. Como
puede observarse es dificil reconocer el primer arribo de la onda S en
base a los parametros del analisis de polarizacién. La inclinacién, que
era el pardmetro que mas claramente definfa el arribo de Sl en el
evento original resulta distorsionado. Sin embargo, el azimut o la
direccién de polarizacién (en los hodogramas) determinados en los
sismogramas filtrados es coherente con la observada en los sismogramas
originales (fig. 5.13 y 5.14).

5.3.3. Funcién de linealidad.
La funcién de linealidad RL tal como la define Kanasewich (1983):
RL (t) = ( 1~ (Amin /amax)™’

con Amin, Amax = valores propios minimo y méaximo de la matriz de
covarianzas

fué utilizada con los valores n=0.5, j=1 que se consideran adecuados
para el andlisis de polarizacién ya que constituye un filtro no-lineal
que al aplicarse a un registro sismico incrementa la relaci6n sefial a
ruido de las fases P y S ( Montalbetti y Kanasewich, 1970 ). Dicha
funcién se aplic6 a algunos sismogramas para diferentes anchos (w) de
una ventana moévil y longitud de suavizamiento (s) para determinar que
valores de estos parametros eran los que mejor se correlacionaban con
el arribo de la onda Sl. Este analisis se llev6é a cabo con el programa
PITSa (Scherbaum, 1991}, que es un paquete de andlisis sismolégico
interactivo. Se observé que un ancho de ventana entre 6 y 8 puntos y
un suavizamiento de 3 a 5 puntos proporcionan la mejor correlacién
entre el méximo de la funcién de linealidad RL con el arribo de la
onda S rapida (fig. 5.13d). Para la onda S tipica de los sismogramas
analizados en este caso, con un espectro de amplitud centrado en I2 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 andlisis de polarizacion no permitié la identificacién
del arribo de la onda S lenta y por lo tanto del retraso, se eligieron
las técnicas de correlacién cruzada y de espectro cruzado en
combinacién con la inspeccién visual de los sismogramas para dicha
estimacion, La correlacién cruzada se ha empleado en la determinacién
de retrasos con eventos regionales y telesismicos mientras que, de
acuerdo a 1o discutido en el Capftulo 4, es factible utilizar el
espectro cruzado con el mismo fin. En la Seccién 5.5 se discutiran los
resultados de ambos métodos.
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S.4 Birrefringencia de ondas S.

Para llevar a cabo el anélisis de birrefringencia, se graficaron
los hodogramas de los eventos digitales seleccionados para varias
ventanas de tiempo adyacentes y se sigui6é el procedimiento descrito en
el capitulo 4 para determinar las direcciones de polarizacién del
primer arribo de la onda S y el retraso entre las dos ondas S.

5.4.1 Polarizacién de ondas S.

La direccién de la polarizacion de la onda S réapida se estimé
para los 60 eventos analizados para el periodo 1987-1992 (Apéndice V).
Los sectores de la roseta de polarizacién se calcularon cada 20, La
mayorfa de las polarizaciones de los eventos (26.6 %) tienen una
direccion NE-SW en el rango de 40 a 60- (fig. 5.15a). Esta direccién
estd cercana al azimut promedio del esfuerzo compresivo maximo que se
ha estimado de la solucién de mecanismos focales en N 37 E (Mc Nally
& Minster, 1981; LeFevre and Mc Nally, 1985). E! segundo grupo mdés
importante de direcclones de polarizacién tiene un azimuth entre
200 y 40-.

Con el objeto de buscar posibles diferencias en la cistribucién
de las direcciones de polarizacibn 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 5.15¢). Como
puede observarse, la direccién preferencial de polarizacién se conserva
con la profundidad, atn para el segundo grupo mas importante de
direcciones de polarizacién. Sin embargo, el grupo de eventos mas
profundos ( h>25 Km ) muestra mayor dispersién en las direcciones de
polarizacién. Lo anterior parece reflejar que a profundidad los
elementos causantes de la anisotropifa, sean microfracturas alineadas
por el esfuerzo o granos minerales, muestran menor uniformidad en su
alineacién que las microfracturas situadas arriba de los 25 Km. El
principal sistema de fracturamiento en el area (fig. 1.6) afecta sobre
todo los extensos batolitos graniticos que ahf se encuentran y tiene un
azimut entre 52« y 5%, el cual se correlaciona con el grupo mas
importante de direcciones de polarizacién. Por otro Jado, los gneises
aflorantes en la zona de estudio muestran una foliaciéon en direccién
NW-SE (fig. 1.6).

La correlacién entre la direccién de polarizacién del arribo de
la primera onda $ y la direccién del esfuerzo compresive maximo apoya
la  interpretacién de que la anisotropfa en la brecha de Guerrero es
causada principalmente por la distribucién de fracturas, microfracturas
y espacios porosos que estan alineados por el campo de esfuerzos actual
en el area (Vazquez et al., 1993).
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a') todos los eventos

'b) h < 25 Km ¢) h > 25 Km

Fig. 5.15 Rosetas de la direccién de polarizacibn para los eventos
localizados dentro de la ventana de ondas S para el periodo 1987-1992 :
a) todos los eventos b) eventos con h < 25 Km ¢) eventos con h > 25 Km.
Las amplitudes de los sectores de 20- son proporcionales a la raiz cuadrada
del nimero de eventos (en total 60),
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Los sismogramas 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 mas significativa de su espectro
cruzado. Esto se efectué para investigar si la birrefringencia de ondas
S podfa observarse mas facilmente en los hodogramas filtrados. Asimismo
para tratar de determinar con mayor precisién la magnitud de cualquier
cambio en la direccién de polarizacién de la onda S rapida. La
diferencia en la direccién de polarizacién entre el hodograma filtrado
y el original se midi6 para estos eventos. La diferencia absoluta
promedio es de 4.4e, la cual es estadisticamente insignificante
cons! lerando la resolucién de la direccién de polarizacién en sectores
de 20+ segin la Figura 5.15.

5.4.2 Observaciones de birrefringencia en el plano vertical-
transversal.

De acuerdo a Tsvankin y Chesnokov (1990), la birrefringencia de
ondas S también puede observarse en el plano vertical transversal para
un medio con simetria hexagonal (isotropifa transversa) u ortorrémbica.
Su modelado sintético para un semiespacio anisotropico con dichas
simetrias indica que la birrefringencia 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 #ngulos de incidencia de S55- - 60.. Los
hodogramas verticales~-transversales se compararon con los horizontales
para los sismogramas del periodo 1987-1989 con el objeto de comprobar
los resultados teéricos. Sin embargo se encontraron pocos ejemplos
donde la birrefringencia 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 sobre los sismogramas. En ambos casos el arribo de
la onda S rédpida se localiza en la segunda ventana. En la parte
inferior de cada caso se muestran los sismogramas fiitrades y rotados
en las direcciones paralela y ortogonal a la polarizacion del primer
arribo de la onda S, las cuales esta4n indicadas por los ejes 1 y 2
respectivamente. Puede observarse que después de filtrado, el hodograma
del sismograma 87-9 en el plano vertical-tranversal muestra una mayor
similitud con el hodograma  horizontal lo que indica que el filtro
utilizado fué el correcto ya que se logré 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 patrén, que en este caso particular fué
distorsionado por el filtrado. La onda lenta S2 se identificé por un
cambio brusco en la direccién de la polarizacién, el cual coincide con
la terminacién del movimiento rectilineo iniciado por el arribo de
la fase rapida o SI.

78



ESTA TESIS MO DPBE
SAUR OF A wslidTECA

Fig. 5.16 Comparacién 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 sismogramas originales han sido filtrados en la banda de 4 a 20 Hz y
rotados en la direccién de Sl 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. E| primer renglén de
ventanas corresponde a hodogramas en el plano vertical-transversal, que
indican el movimiento vertical arriba-abajo (U-D) y a la izquierda o
derecha (L-R)} de la direccién de la fuente. El segundo renglén corresponde
a los hodogramas en el plano horizontal, con el eje radial hacia-lejos de
la fuente (A-T) 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 réapida y lenta obtenidos del
analisis visual de los hodogramas asi como los retrasos normalizados
{con respecto a la distancia fuente-estaci6bn) se graficaron contra la
profundidad para los eventos 1987-1992 (Figs. S.17). Los retrasos entre
ondas S dependen del azimut ¥y del 4ngulo de incidencia del rayo en el
medio anisotrépico as{ como de la longitud de la trayectoria a través
de él. Es por ello que para investigar la variacién del retraso con la
profundidad es necesario restringir la orientacion de las trayectorias
a limites preestablecidos. En esta Investigacién hemos supuesto Ila
presencia de fracturas tipo EDA o debidas a dilatancia extensiva
(Crampin, 1987) en base a la evidencia proporcionada por Ilos
alineamientos de la polarizacién descritos anteriormente. El intervalo
angular méds 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 variaciéon con respecto a la orientacién del rayo,
corresponde a trayectorias que forman un 4angulo 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 é&ngulos mayores de 75 con las normales de planos
verticales de fracturas que tienen un rumbo en la direccién de la
polarizacién promedio N 40 E.

Si el medio anisotrépico se extiende hasta el sitio de la fuente
méas profunda, los retrasos no normalizados deberfan aumentar con la
profundidad. Sin embargo, si la zona de anisotropifa es mas somera que
la fuente mas distante, los retrasos normalizados con la distancia
deberfan 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 correlacién mayor para los retrasos
normalizados (~0.42). Para el caso no normalizado la correlacién es
practicamente nula - (0.038). Lo anterior indica que la zona de mayor
anisotropia no abarca la totalidad de eventos y debe estar limitada en
profundidad (arriba de 45 Km que es el evento mas profundo). Es posible
que esta zona de mayor anisotropfa se encuentre arriba de los 25 Km de
profundidad si se considera que los histogramas de frecuencia contra
profundidad indican una concentracién de la sismicidad entre los 20 y
25 Km y luego un brusco descenso de la misma (lo que puede estar
asociado a un cambio litol6gico importante). Sin embargo, el hecho de
que solo 9 de los 42 retrasos analizados se localizen arriba de ese
nivel y dado el error en los datos, los limites de la zona de mayor
anisotropfa no pueden determinarse con exactitud.
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Fig. 5.17 (a) Gréfica de retraso entre ondas S contra
profundidad. La recta indica el ajuste de minimos cuadrados.
{b) retraso normalizado (con respecto a la trayectoria del rayo)
contra profundidad.
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Para la mayoria de los eventos localizados (46) se estimd un
cociente del retraso entre ondas S y el tiempo de arribo (dT/Ts) el
cual es un Indice de anisotropia suponiendo que toda la longitud de la
trayectoria contribuye al retraso observado (Savage et al., 1989). Este
parametro se graficé contra la profundidad (fig. 5.18). El ajuste de
estos datos a una recta de minimos cuadrados muestra una correlacion
negativa con un coeficiente de correlacién de -0.415. Lo anterior
parece confirmar que la anisotropfa disminuye con la profundidad y que
la mayor anisotropfa se encuentra limitada hasta un nivel de
profundidad que se desconoce. Tentativamente se eligié el nivel de 25
Km por las razones exptuestas anteriormente. Para los eventos
localizados hasta esta profundidad, la anisotropia promedio calculada
en base al cociente dT/Ts es de 6,36 + 2.28 %. Este valor es mayor que
la anisotropfa de onda S reportada para el granito (5 %) y menor que la
del gneiss (entre 12 y 38 %), en ambos casos en condiciones
atmosféricas (Schon, 1983} y refieja la composicién litolégica de la
corteza superior que superficialmente se caracteriza por afloramientos
de gneiss y rocas granodiériticas. Por otro lado, las graficas de
retraso, retraso normalizado y cociente dT/Ts (figs. 5.17 y 5.18)
indican una brusca disminucién de la mayorfa de los valores de dichos
pardmetros entre los 35 y 40 Km de profundidad la que corresponde a
eventos con azimuts entre 20 y 60-. De acuerdo al modelo de subduccién
utilizado, la mayor inclinacién de la placa subducida tiene wuna
direccibn 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 ultraméaficas. Es decir que este minimo parece estar
asociado a la direccién de mayor inclinacién de la placa y parece
indicar que buena parte de las trayectorias de dichos eventos
atraviesan rocas ultraméficas con un grado de anisotropfa bajo asf como
rocas graniticas, las que tienen una anisotropfa relativamente pequefia
en comparacién a las rocas metamoérficas y rocas superficiales
fracturadas.

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

Un factor que podria afectar el intervalo de linealidad que
caracteriza la polarizacion de la onda S es la variacién en ia funcién
de fuente del evento. Aster et al. (1990} han sugerido que una funcién
de fuente mayor o efectos de directividad debidos a la propagacion de
la ruptura darfan lugar a un pulso directo de larga duracién en Ia
estaciébn de registro, lo que producirfa un intervalo de linealidad
mayor. En general un incremento en la duracién de la funcién de fuente
estd asociada a una mayor magnitud. Es debido a lo anterior que en un
analisis de birrefringencia deberfan 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 Ias sefiales
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Fig. 5.18 - Créfica del cociente de retraso entre ondas S sobre
tiempo de arribo (dT/Ts) contra profundidad.
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observadas. Por otra parte, se sabe que existe una relacién reciproca

entre anisotropia de velocidad ¥y
direcciones en que la velocidad es
direcciones en que la velocidad
Asimismo la onda rapida se atenua

anisotropfa de atenuacién. En la
alta, la atenuacién es baja y en
es baja, la atenuacién es alta.
menos que la onda lenta (Crampin,

1991). Hasta la fecha no se han publicado estudios que utilizen la
atenuacién como un parametro de la anisotropifa, En un estudio de
anisotropfa sismica de la regién de Anza, California, utilizando
microsismos con Md < 3.5, Aster et al.(1990) observaron que parecia
existir una correlacién positiva un tanto gruesa entre el momento

sismico y el retraso entre las ondas S correspondiente.

Para los eventes estudiados en el presente trabajo, que también
son microsismos con magnitudes similares a las del estudio de Anza
{Aster et al.,, 1990), se graficé el retraso y el retraso normalizado
entre ondas S contra la magnitud para determinar alguna dependencia
entre estos paradmetros (Fig. 5.19). Nuestras observaciones no muestran
una correlacién clara entre el retraso y la magnitud de los eventos,
aun cuando existe una ligera tendencia de correlacién negativa para
magnitudes entre 1.7 y 3. Es posible que errores en la estimacién 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 hip6tesis no puede considerarse
suficientemente fundamentada dada la gran dispersién en los datos de
Anza, en los que inclusive no se estimé el coeficiente de correlacién y
por otra parte la falta de mAs observaciones que incluyan ademas
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, Californla 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 observé un aumento de los
retrasos antes del sismo y una disminucién 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 numero de
retrasos utilizado era insuficiente para  definir un cambio
significativo en la magnitud de! 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
sismolégica (Wyss, 1991), A pesar de lo anterior y de que en nuestro

caso el nimero de datos es pequefio, 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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Fig. 65.19 (a) Grafica de retraso entre ondas S contra magnitud
de coda (b) gréfica de retraso normalizado { con respecto a la
trayectoria ) contra magnitud de coda.
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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 afic son los siguientes:

Tabla 5.2 Retrasos por afio

Afio Retraso Retraso normalizado No. muestras
(seg) (ms/Km)
1987 0.046 % 0,018 1.202 % 0.469 6
1988 0.058 £ 0.020 1717 £ 0.657 7
1989 0.050 * 0.029 1.284 * 0.683 6
1990 0.064 t 0.023 1.661 * 0.959 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 estdn muy irregularmente espaciados y
existen grandes lapsos de tiempo sin informacién. Considerando el
agrupamiento de puntos del periodo 1987-1988 y 1989-1990 se tiene la
siguiente estadistica :

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

1987-1988 0.055 % 0.021 1.459 % 0.712 13

1989-1990 0.046 & 0.022 1.484 * 0.860 14

De la tablas anteriores puede observarse una disminucién notable
de la magnitud del retraso para los afios 1991 y 1992 con respecto a los
afios anteriores. Con el objetivo de comprobar si esta disminucién es
significativa se llevé a cabo una prueba "t" de student para afios
consecutivos, encontrandose que uUnicamente para la transicién de 19350
a 1991 las medias difieren significativamente al 95 % de confianza.
Este brusco descenso en el valor del retraso coincide con el inicio
del afio 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 4rea (Booth et
al,, 1989). Sin embargo ninguno de los eventos localizados dentro de la
ventana de ondas $ durante esa transicién tuvo una magnitud mayor a 3
(el maximo 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
hipétesis més global para explicar dicho comportamiento. Inicialmente
se pensé en comparar la variacién temporal de los retrasos con la curva
de frecuencia acumulativa de la actividad sismica detectada en al &rea
(fig. 5.21). El! objetivo era ver si se detectaban vacios en la
actividad sismica que pudieran correlacionarse aun de manera
cualitativa. con la acumulacién de esfuerzos en el Area. Sin embargo el
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Fig. 5.20 Variacién 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 afio.
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Fig. 5.21 a) Frecuencia acumulativa de la actividad sismica en la
brecha de Guerrero para el periodo 1988-1992 ({(cortesia de D.
Escobedo). Se incluyen todos los eventos registrados. De 1988 a 1990 la
red sismolégica funcioné irregularmente. b} Histogramas anuales de
magnitud para el periodo 1990-1992; se indica el nimero de eventos
registrados y su frecuencia relativa.
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ntmero de datos de retraso (49) es limitado en comparacién a los 4500
. que tiene la curva de frecuencia acumulativa e impide una correlacién
confiable entre las dos series de datos. Serfa necesario un monitoreo
digital continuo en el 4rea con estaciones de tres componentes y
separadas entre si unos cuantos kilémetros (= 5 Km), para poder llevar
a cabo una comparacién.

5.5 Determinacién del retraso entre ondas S con métodos
semi-automdticos.

Los métodos automaticos de deteccién de birrefringencia se han
aplicado en forma limitada a la sismologia dada la complejidad del
fenémeno 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 anélisis de ondas §
para exploracién petrolera como SWAP (Wild, 1991) contenga hasta 15
técnicas diferentes para estimar los pardmetros de la  birrefringencia
de ondas S. En este estudio se aplicaron algunas herramientas
matemAticas como auxiliares en la determinacién del retraso entre ondas
S. Las funciones de correlacién 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 perjodo
1987-1992, La rotacién de los sismogramas se llevé a cabo de acuerdo a
la direccién de arribo de la primera onda S observada en el hodograma
horizontal de cada evento.

La funcién de correlacién 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 estimacién confiable
del retrase (Crampin, 1991, comunicacién personal). Por otro lado, los
retrasos estimados por correlacién 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 aplic6é dicha funcién a las componentes
horizontales para investigar su posible utilidad. La mayoria de los
valores de retraso estimados por medio de la correlaciéon cruzada y del
espectro cruzado resultaron mayores (hasta casi 5 veces en el caso mas
extremo) o iguales a los obtenidos por inspeccién visual. Esto podria
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 nGmero de
intervalos de tiempo con polarizacién aproximadamente lineal que pueden
ser considerados para cuantificar el retraso.
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Asimismo se calculé 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 correlacion y la fase del espectro
cruzado fué la misma para un mismo evento y varié entre 200 y 500 ms,
dependiendo de la longitud de ventana que proporcions la mayor
linealidad de la fase.

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

Por itimo, debe observarse que las estimaciones de la
correlacion cruzada y de la fase del espectro cruzado muestran mayor
correlacién entre ellas que cuando se comparan con las estimaciones
visuales. Lo anterior se explica por la relacién de ambas funciones a
través de la transformada de Fourier (ver Capitulo 4). Las estimaciones
de la correlacién cruzada resultaron casi siempre mayores que las de la
fase del espectro cruzago. 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 (Ito, 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 muesira un cjemplo de la estimacién del retraso
entre ondas $ 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 direccién de polarizacion de la primera onda S. En
5.22c se muestran la amplitud y fase del espectro cruzado asf{ como la
coherencia de las componentes horizontales correspondientes a una
ventana de los sismogramas en (b). La fase del espectro cruzado (traza
4) se ajust6 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 utiliz6 para el ajuste de la recta. La correlacién cruzada
de dichas trazas (fig. 5.23d) proporciona un valor de retraso de 65 ms.
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En sismogramas con poco ruido una longitud de ventana entre 250 y
S00 ms resulté adecuada para estimar el retraso por medio de la
pendiente de la fase, ya que ésta se comportS en forma aproximadamente
lineal y  proporciond estimaciones similares (fig. 5.24a y 5.24b). Sin
embargo la fase del espectro cruzado puede ser muy sensible a la
posicién de la ventana y comportarse en forma no-lineal (fig. 5.24c).
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 aplicé un filtro pasabandas de | a 27 Hz.

En sismogramas ruidosos puede resultar problematica Ia
determinacién del retraso utilizando Unicamente los diagramas de
movimiento de particula. Por otro lado, en estos casos, la correlacién
cruzada proporciona por regla general estimaciones poco confiables por
la presencia de varios maximos que pueden atribuirse al ruido. En tal
caso un anélisis detallado de la fase del espectro cruzado aplicado a
ventanas moviles del sismograma puede proporcionar buenos resultados
come se verd a continuacién,

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 réapida y la lenta. Las componentes
horizontales del evento 92-17 han sido rotadas de acuerdo a la
direccién de polarizacién aproximada de la onda S1, segGn se interpreté
del hodograma (fig. 5.25a). Se eligi6 una ventana de analisis, marcada
con lineas verticales en el sismograma, la cual ha sido expandida en la
parte inferior (fig. 5.25b). Este segmento fué barrido con ventanas
moéviles 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, ¢, d). Antes de llevar a cabo el
cdlculo del espectro cruzado de las componentes horizontales, se aplico
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 intersecci6n en el origen y se calcularon tres parametros :

- pendiente de Jla recta ajustada.

- coeficiente de correlacién lineal de los datos de fase
con respecto a la frecuencia.

- error cuadratico medio (ecm) del ajuste de los datos a la recta.

Es necesario indicar que el coeficiente de correlacién lineal no
tiene relacién con la recta ajustada que pasa por el origen. Es decir,
la fase podrfa tener un alto coeficiente de correlacién pero un mal
ajuste con respecto a la recta. Aquella pendiente correspondiente a la
ventana con el mayor coeficiente de correlacién y el menor error
cuadratico medio se consideré como la mas apropiada para llevar a cabo
la estimacién 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 compraracién a las
determinadas con eventos no ruidosos de similar profundidad. Por otro
lado fueron muy pocas las ventanas con longitud en diche 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 grafica de
la fase del espectro cruzado, fig. 5.25b ) correspondia 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. 5.25¢ y 5.25d). En conclusién puede
decirse que en sismogramas con un cociente de sefial a ruido muy bajo es
recomendable utilizar ventanas méviles pequefias 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
caracteristica observada de 12 Hz (T=0.083 seg) para la onda S.
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6. DISCUSION DE RESULTADOS Y CONCLUSIONES.

6.1 Discusién de resultados.

El estudio llevado a cabo indicé que la causa mas probable de
anisotropfa en Jla brecha de Guerrero es el alineamiento de
microfracturas, inducido por el esfuerzo compresivo maximo en la zona
asf como un sistema de fracturamiento estrechamente correlacionado al
mismo. Las otras causas de anisotropfa en zonas de subduccion
analizadas por Shih et al.,, (1991) y que se mencionan en la
introduccién (alineamiento mineral fdésil y reorientacién mineral
inducida por esfuerzos generados en el manto) son caracteristicas
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 mas 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 Suarez, 1991). Del total
de 60 eventos analizados dentro de la ventana de ondas S, solo un 25 %
tiene profundidades mayores a 40 Km. Aunque no existen mediciones
directas del estado de esfuerzos en el 4&rea, se considera que la
direccién  probable del esfuerzo compresive maximo debe ser
perpendicular a la trinchera (Suter, 1990; Moore y Shipley, 1988). La
solucién de mecanismos focales someros en la Brecha de Guerrero
(Pardo, comunicacién personal) indica una orientacién constante del eje
de compresién de N 35- E de los 13 hasta los 25 Km de profundidad, la
cual concuerda con la direccibn del esfuerze compresivo en el 4rea
estimada por otros autores (Mc Nally y Minster, 1981, DeMets, 1990)
también en base a la solucién de los mecanismos focales. La direccién
de polarizacién preferencial de la onda S rapida corresponde a un
azimut entre 40- y 60- con media de 51.5,, es decir 16+ de diferencia
con respecto a la orientacién del esfuerzo compresivo méximo, mientras
que el segundo grupo mds importante de direcciones de polarizacién
(fig. 5.15) coincide con la direccién de dicho esfuerzo. La orientacion
paralela o subparalela de la polarizacion de la onda S rapida respecto
al esfuerzo compresivo maximo 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 direccién oblicua a la
trinchera con azimut cercano a 50¢, existiendo otro sistema de menor
importancia que es aproximadamente perpendicular al sistema principal y
semiparalelc a la costa (ver fig. 1.6). Es posible que en este caso el
sistema de fracturamiento principal influya preferencialmente en la
polarizacién de las ondas S y otros sistemas de fracturamiento y/o
foliacién en la deteccion de otras direcciones de polarizacion. Al
respecto cabe recordar que en una estacién 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 maximo
determinado con mediciones geodésicas (Crampin et al.,, 1990). Se han
reportado otros casos donde la anisotropia observada es debida méas
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 birrefringencia de ondas S
en los diagramas de movimiento de particula en el plano horizontal.
25 7% de los sismogramas analizados muestran claramente el arribo de
las dos ondas S en los simogramas rotados. Solamente en algunos de los
eventos donde se analizé el movimiento de particula 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 (Crampin, 1990b). Sin embargo el hecho de que es posible
identificar la birrefringencia en el plano V-T confirma que la simetria
del medioc se aproxima a la de un medio transversalmente isotrépico u
ortorrémbico que son las simetrfas para las cuales Tsvankin y Chesnokov
(1990) encuentran el patrén de Dbirrefringencia en el plano
vertical-transversal. En este caso la hip6tesis de la existencia de
microfracturas verticales alineadas por el esfuerzo (fracturas de
dilatancia extensiva [+ EDA), las cuales tienen simetria
transversalmente isotrépica con el eje de simetrfa horizontal, se ve
reforzada.

El analisis de los retrasos entre ondas S y los retrasos
normalizados por la trayectoria en funcién de la profundidad indican
que la zona de mayor anisotropfa no se extiende hasta la fuente més
profunda. Por otro lado, el cociente del retraso sobre el tiempo de
arribo S indica una tendencia decreciente de la anisotropfa con la
profundidad, lo que es de esperarse ya que las fracturas Yy
microfracturas tienden a cerrarse con el esfuerzo litostatico, EIl
pequefio niémero 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 calculo para los eventos localizados hasta esa
profundidad (9 de un total de 43) y considerando que toda la
trayectoria contribuye a la anisotropfa, se tiene que el valor promedio
de ia anisotropfa dec la onda S es de 636 £ 2.9 Z y refleja la
constitucién litolégica de la corteza superior en la zona, constituida
tanto por rocas metamérficas como granfticas.

El valor promedio del cociente del retraso sobre el tiempo de
arribo S (dT/Ts) para los eventos localizados a mas de 25 Km de
profundidad fué de 3.68 7Z + 1.8. Aunque este valor estd fuertemente
afectado por la anisotropia de la corteza superior, no se puede
descartar la presencia de anisotropfa a profundidades mayores a los
25 Km si consideramos las posibles litologias del basamento del
complejo Xolapa. Este complejo presenta afloramientos de rocas
granfticas hasta en un 507 del &rea (Mor&n Zenteno, 1991) y el resto lo
constituyen rocas metamoérficas, las cuales estian constituidas
principalmente por gneises, esquistos de biotita, marmol y pegmatitas.
De acuerdo a lo anterior, se podria 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
anisotr6picos presenta una anisotropfa 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 anisotropfa del granito de 57 en
condiciones atmosféricas (Schon, 1983). Por otro lado, para el gneiss,
a presiones de 1000 MPa se ha reportado una anisotropia promedio de
onda P de 3.5 y 6.7% para dos localidades (Babuska y Cara, 1991). Para
la propagacién de la onda S en gneiss, en condiciones atmosféricas, se
ha reportado una anisotropfa variable entre 12 y 387 (Schon, 1983). De
acuerdec a lo anterior, lo més probable es que la anisotropia residual,
a mas de 25 Km de profundidad, se deba a una corteza inferior formada
por rocas con valores de anisotropfa similares a los del granito pero
de composicion mas mafica (dado el alto valor de velocidad de onda P de
7.4 a 8 kmrs). Por otro lado, debe considerarse que las diferencias en
velocidad debidas a variaciones mineralégicas de las rocas Igneas y
metamérficas son mucho mayores que las debidas a Ja anisotropia
intrinseca para un tipo de roca (Babuska y Cara, 1991). Es decir que
las wvariaciones observadas de la anisotropia pueden deberse en parte a
variaciones en la composicién mineralégica.

La deteccién de la anisotropfa por medio de las variaciones
azimutales de velocidad result6 ser una tarea que amerita estudios
adicionales, en otras zonas de la brecha de Guerrero, ademés de
Tetitldn, donde exista una mayor homogeneidad lateral en la geologia y
donde actualmente no se cuenta con estaciones de tres componentes. Las
variaciones debidas a la anisotropfa del medio se ven enmascaradas por
el efecto estructural de la subduccién, ya que un modelo puramente
isotrépico 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 teéricos, (fig. 5.11)
y de la velocidad media contra 4ngulo de incidencia (fig. 5.12)
muestran  cualitativamente una buena correlacién con la heterogeneidad
del medio debida al contacto de rocas fgneas intrusivas con rocas
metamérficas del complejo Xolapa, Varias fuentes de error contribuyen a
dificultar una comparacién confiable de las velocidades observadas y
las calculadas y poder separar el efecto de la anisotropfa. En primer
lugar la complejidad del medio debido al contacto lateral de diferentes
cuerpos geoldgicos limita naturalmente el modelo de velocidad y, en
segundo lugar los errores debidos a la localizacién de los epicentros.
Las fuentes de error en los datos se discuten mAs ampliamente en la
seccién 6.2. Una posible alternativa para estudios a futuro es utilizar
el trazade de rayos en tres dimensiones, técnica que al ser aplicada a
modelos de subduccién e involucrar la geometria de la red sismica local
permite evaluar con mayor presicién los errores de localizacién
debidas a las condiciones particulares de un &rea (McLaren y Frohlich,
1985).

Los métodos de correlacibn cruzada y espectro cruzado
proporcionaron evidencia indirecta de Ila presencia de birrefringencia
de ondas S en la zona de estudio. Estos métodos deben considerarse como
herramientas que conviene utilizar adicionalmente al analisis visual de
hodogramas para la deteccién de birrefringencia, ya que proporcionan
otros criterios para cuantificar el retraso con mayor precisién y
ayudan a evitar errores en la interpretacién. En este trabajo se aplica
la técnica del espectro cruzado al analisis de anisotropia por primera
vez. En el mejor de los casos, cuando se tiene sismogramas con poco
ruido (Coherencia = 0.9 entre las componentes horijzontales) las tres
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técnicas proporcionan estimaciones similares. Sin embargo deben tenerse
en cuenta las limitaciones de cada método. Asi por ejemplo, Ila
correlaci6én 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 sismogramas ruidosos, en los que es
imposible identificar a simple vista el tiempo de arribo de la onda §,
la determinacién del retraso por medio del analisis de la fase del
espectro cruzado en ventanas de tiempo méviles proporciona un criterio
confiable para determinar dicho retraso. Lo anterior es valido
suponiendo que el retraso entre ondas S ha sido observado claramente
para otros eventos en la misma estacion.

En lo que respecta a las variaciones temporales de los retrasos
en la estacion Tetitldn se observa una disminucién notable del wvalor
medio del retraso para 1991 (0.031 s) y 1992 (0.029 s) en comparacién
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 afio 1991. Para poder llevar a cabo wuna
correlacién de las varlaciones 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 éarea {Booth et al, 1989). Todos los eventos analizados
dentro de la ventana de ondas S, incluidos los que correspondian a la
transicion de 199C a 1991 tuvieron una magnitud menor a 3 (2.9), es
decir no habfa 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
altimos dias de 1990 y los 10 primeros dfas de 1991 se encontré 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 (angulo de incidencia aproximado de 67¢), pero a una
distancia epicentral relativamente corta (39.8 Km al oeste de la
estacion de Tetitlan). 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 ultimos dias de 1990 y 5 durante los 10 primeros dias de
1991 pero todos localizados a mas de 92 Km de distancia (media de 136
Km). Es factible que dicho evento sea el responsable de la brusca caida
en la magnitud del retraso al iniciar el afio 1991. Cabe recordar que
Booth et al. (1989) observé cambios significativos en la magnitud de
los retrasos con una red de estaciones espaciadas 2 o 3 Km, y asocié
dichos cambios a un evento de magnitud 3.8 localizado dentro de la
ventana de ondas S. En tal casc el cambio en los retrasos se atribuyé a
un abombamiento de las microfractoras causado por la acumulacién de
esfuerzos antes del sismo y su posterior adelgazamiento. El valor
promedio menor del retrasc que se observa para el todo el periodo
1991-1992 requiere de una hipétesis mas global para explicar el
fenémeno. La inexistencia de mediciones directas del estado de esfuerzo
en el 4drea y el nGmero limitado de datos de retraso (49) comparado con
el volumen de datos de la curva de frecuencia acumulativa de la
actividad sfsmica (4500) dificultan por el momento plantear dicha
hip6tesis. Sin embargo, el hecho de que el nimero de eventos con
magnitud entre 3 y 4 fué 5 veces mayor en 1991 en comparacién 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, calidlad de las
localizaciones hipocentrales y calidad de los registros sismol6gicos en
la determinacién de varios parametros analizados en este trabajo con el
objetivo de caracterizar la anisotropfa en la 2ona 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 tefricas de
velocidad y de manera indirecta en la determinacién de los parametros
de birrefringencia ya que la localizacién de los eventos es funcién de
un modelo en particular, El modelo de capas planas para la zona de
- Guerrero, originalmente propuesto por Valdés (1982) ha side mejorado
por Suérez et al, (1992} y por Pardo (comunicacién personal) quien
utiliz6 ademas una red temporal para localizar microtemblores con mayor
precisién en la zona. Este ultimo modelo (con los dos Gltimos contactos
inclinados entre O y 132) fué el wutilizado para calcular las
velocidades aparentes y medias teéricas. La velocidad de onda P de la
primera capa de 5.0 Km/s es la tnica diferencia en relacién al modelo
de Sudrez (5.8 Km/s). Al comparar las velocidades medias y aparentes
(calculadas por trazado de rayos) de este modelo con el de Pardo se
observé que son mayores en un 4 a 9 % para los eventos a profundidades
menores a 20 Km (20 % de los datos) y entre 2 y 5 % para los eventos
con profundidades mayores a los 20 Km (80 % de los dates). Por lo
anterior, la forma general de la curva no se modifica sustancialmente
al utilizar cualquiera de los dos modelos. Por otra parte, se estim6 el
efecto que tendrfa utllizar una velocidad de 5.0 Km/s para la primera
capa en lugar de 5.8 Km/s sobre la localizacién de los eventos, lo que
afecta indirectamente los parametros de la birrefringencia. Para los
eventos situados dentro de la ventana de ondas S en el periodo
1987-1992, se llevé a cabo una relocalizacién utilizando el programa
HYPO7l. La diferencla en la localizacién epicentral entre los dos
modelos es :

AR = 1.747 % 0.969 Km

siendo los pardametros promedio de los eventos relocalizados 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 = separacién azimutal mayor en grados entre estaciones
rms = error cuadratico medio de los residuales de tiempo
erh = error horizontal de localizacién
erz = error vertical de localizacién
ADJ = altimo ajuste en la localizaci6n epicentral
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701

ERRORES INTRINSECOS A LOS DATOS EN EL ANALISIS DE ANISOTROPIA

TABLA 6.1

DATOS ERRORES Y PARAMETRO MEJORAS CONTROLES
LIMITACIONES AFECTADO
Localizacién de Localizacién Tiempo de arribo y Modelo Errores de
microsismicidad | hipocentral curva de variacion modificado localizacién
1987-1992 Modelo de capas azimutal de velocidad con capas menor a 2 Km
horizontales derivada inclinadas
Sismogramas Localizacién Direccién de polarizacidn . Eventos dentro
de eventos epicentral Secundariamente el de
1987-1992 retraso entre ondas S la ventana de
ondas S.
No afectan los parédmetros Cobertura
Profundidad de anisotropia en uniforme
si, solo la interpretacion de la red.
en terminos del espesor Eventos directos.
de la zona de anisotropia
Ruido que interfiere Magnitud del retraso Filtrado en
el arribo de onda S frecuencia
Secundariamente la
polarizacién
Frecuencia de Retraso determinado por Empleo del
muestreo hodogramas o correlacién espectro
cruzada cruzado y
filtrado en

frecuencia




La diferencia promedio en valor absoluto entre los azimuts
inversos, calculados a partir de las localizaciones derivadas con los
dos modelos, es AG = 6.19« % 15.67-, sin embargo para el 94 % de los
datos se tiene AG = 2.76° * 2.48. Ya que esta diferencia en el azimut
inverso es minima, la rotacién de los sismogramas necesaria para el
cdlculo de la direccién de polarizacién y el retraso producirdn por
lo tanto resultados muy parecidos en la gran mayorfa de los casos.

Aunque la subduccién es de éngulo bajo y no afecta demasiado
la mayoria de los tiempos de arribo estimados { 4.5 % en promedio para
una muestra de 15 eventos entre 20 y 44 Km de profundidad ) se
consideré un modeio de capas inclnadas derivado del modelo anterior ya
que compensa parcialmente el error de utillzar un madelo de capas
horizontales. Aunque este no es el mejor modelo posible se justifica su
aplicacién ya que la localizacién rutinaria de la microsismicidad
registrada por la red de Guerrero desde su instalacién 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 determinacién de los parametros de la birrefringencia la
localizacién de los eventos influye de la siguiente manera :

a) Direccibn de polarizacién. Aunque todos los eventos
localizados dentro de la ventana de ondas S tienen buena cobertura, un
error grande en la localizaci6n afectar4& mayormente el calculo de ia
direccién de polarizacién sobre todo si se trata de eventos muy
cercanos a la estaci6én. Considerando el evento méas cercano y el méas
lejano analizados, se tiene que un error de localizaciébn de * 2 Km
produce un error en azimuth de 26- 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 céalculo
de la direccién de polarizacién debidos a una mala localizacién, el
hecho de que exista una direccién preferencial de polarizacién
claramente definida correlacionada con la direccién del esfuerzo
compresivo maximo en el 4rea, indica que dichos errores no influyen
mucho en los resultados finales. Por otra parte la rotacién de las
trazas horizontales en las direcciones radial y transversal permiten ~——
eliminar fases polarizadas en la direccién radial debidas a _ondas ‘S/
convertidas a P.

b) Retraso entre ondas S.—- Este pardmetro se calculé por medio
de tres técnicas: una visual (hodograma) y dos mateméticas
(correlacién cruzada y espectro cruzade). Puesto que es necesario
llevar a cabo la rotacién de las componentes horizontales en las
direcciones radial y transversal para utilizar los dos altimos métodos,
la localizacién epicentral influird en el cdlculo del retraso, aungue
de manera secundaria a través de la forma de onda. La correcta
determinacién de la profundidad hipocentral no influye en el célculo
del retraso, solo en la interpretacién que se hace del mismo, ya que
comoc se menciond en el capitulo 3 el espesor del material anisotrdpico
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 anilisis de los sismogramas se consideré que cuando
menos 3 muestras (dos intervalos de muestreo) definfan un retraso (20
ms para =100 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 analisis solo en el 7% de los
casos se determinaron retrasos menores a 20 ms.

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

Un mejor conocimiento de la anisotropia de la zona de estudio y
su diferenciacién de efectos debidos a inhomogeneidades que pudieran
generar una birrefringencia aparente requiere de un mayor nimero de
estaciones de tres componentes en la zona. El estudio de la anisotropia
de la onda S y P con una red de estaciones de tres componentes en la
costa de Guerrero podria proporcionar informacién mas exacta sobre los
limites entre los terrenos tectonoestratigraficos. 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
telesfsmicos graficados en la red estereografica (Babuska y Plomerova,
1989).

Serfa conveniente la instalacién de cuando menos otra estacion
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 estacién La Florida
(FLO) localizada 5 Km al NE de Atoyac de Alvarez serfa una buena opcién
ya que estd localizada en el continente, dentro del terreno Xolapa,
sobre un afloramiento de roca firme (rocas intrusivas graniticas). Por
otro lado, la distribucién espacial de los epicentros registrados en la
brecha de Guerrero durante 1951 ( Dominguez, comunicacién personall,
indica una actividad sismica considerable alrededor de esta estaci6n,
mucho mayor que en el caso de Tetitlan.

En lo que respecta a la adquisicién de datos a futuro, serfa
conveniente grabar los registros sismicos de tres componentes a una
frecuencia mayor que la actual, por ejemplo 200 Hz ya que esto
posiblemente permitirfa obtener hodogramas de mayor calidad que
aseguren una mayor confiabilidad en la estimacién de la direccién de
polarizacién y del retraso entre ondas S, sobre todo cuando éste ultimo
es de pequefia magnitud.. Con los datos del presente estudio no se
observ6é 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 analisis de la sismicidad local (250 eventos seleccionados
del periodo 1987-1990) y de los 60 registros sfsmicos de tres
componentes grabados durante el periodo 1987-1992, dentro de la
ventana de ondas S, bajo la estacion central de Tetitlan se desprenden
las siguientes conclusiones :

1) Los hodogramas horizontales muestran una polarizacién
preferencial de la onda § en un rango de azimuts caracteristicos (20 a
60-) y un subsecuente cambio sabito de direcci6n. 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 estan rotados. Estas son evidencias de anisotropfa
sfsmica alrededor de la estacién de Tetitldn, en el gap de Guerrero.

2) Las variaciones azimutales de velocidad no proporcionan
evidencias de una anisotropfa uniforme en la zona que muestre un
comportamiento arménico de tipo sencidal como el observado en el manto
oceadnico. El efecto de las heterogeneidades del medio geolégico
enmascara el efecto de la anisotropia intrinseca de las rocas. Un
modelo de subduccién puramente isotrépico reproduce casi totalmente las
variaciones de velocidad observadas,

3) La dispersién en la variacién azimutal de los residuales de
tiempo P, as{ como de los valores de velocidad promedio P observados en
* dos sectores de 30- al NW y SE de la estacién de Tetitldn muestran
diferencias notables que se correlacionan con las formaciones
geol6gicas aflorantes : rocas calcoalcalinas al W y NW y rocas
metamérficas al E y SE,

4) Las causas mas probable de la anisotropia si{smica observadas
en la brecha de Guerrero son la alineacién de micofracturas inducidas
por esfuerzos, asfi como la existencia de importantes sistemas de
fracturamiento en la zona.

5) El grupe mas importante de direcciones de polarizacién (277%)
con azimuths entre 40 y 60< tiene una media de 51.5¢ la cual se
correlaciona con la direccién det principal sistema de fracturamiento
en la zona obtenido de la Interpretacién de fotografias aéreas de la
zona (INEGI, 1985), que tiene azimuts entre 52 y 59%. El segundo grupo
mas importante de direcciones de polarizacién (172) con azimuts entre
20 y 40« tiene una media de 30.4 y se correlaciona con la direccién
del esfuerzo compresive méximo de N 37« E estimada en la zona por
varios autores (Mc Nally y Minster, 1981; DeMets, 1990).

6) La mayor contribucién a la anisotropfa en el &area 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 analisis de la
variacién con la profundidad de los siguientes pardmetros : a) tiempos
de retraso entre ondas S ; b) retrasos normalizados por la trayectoria
¥y c) cocientes de retraso y tiempo de arribo S. El andlisis de los
datos anteriores no es suficiente sin embargo para establecer los
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limites de la zona de mayor anisotropfa. La concentracién de actividad
sfamica entre 20 y 25 Km de profundidad y la brusca disminucién de
actividad entre 25 y 30 Km que indica el histograma de frecuencia
(fig.2.3) suglere que el Iimite iInferior de dicha 2zona podria estar
cercano a los 25 Km. ,

7) El valor promedio de anisotropla de onda S hasta los 25 Km
de profundidad, en base a 9 eventos, es de 6.36 = 2.8 %. No es posible
una comparacién directa con los pocos valores publicados de anisotropia
de ondas S de las rocas, los que ademés dependen de la presién
confinante. Sin embargo se observa que es un valor mayor que el
reportado para el granito (5 %) y menor que el del gneiss (entre 12 y
38 7), ambos en condiciones atmosféricas (Schon, 1983). Lo anterior
parece indicar la presencla tanto de rocas igneas graniticas como de
rocas metamérficas como componentes principales de la corteza superior
en el 4rea, lo cual es reafirmado por la geologia superficial de la
zona de estudio.

8) La birrefringencia 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>7). El patrén de
birrefringencia vertical es muy similar al observado en los hodogramas
horizontales. Estas  observaciones corroboran las  observaciones
realizadas por Tsvankin y Chesnokov (1990) en hodogramas de sismogramas
sintéticos e indican que la simetria del medio se acerca a la de un
medio transversalmente isotrépico u ortorrémbico.

9) El espectro cruzado es un método confiable en el analisis de
anisotropia ‘utilizando registros sfsmicos de tres componentes. Esta
metodologfa se aplica per primera vez en el marco de la sismologia para
evaluar el retraso entre ondas S. En simogramas con un nivel de
coherencia mayor a 0.9 entre sus componentes horizontales esta funcién
proporciona valores similares a los obtenidos a partir del analisis
visual de los sismogramas y la correlacién cruzada. En el analisis de
eventos muy ruidosos en los que no se aprecia el instante en que arriba
la onda S, la aplicacién del espectro cruzado a ventanas de tiempo
traslapadas proporcioné una evaluacién confiable del retraso entre
ondas S.

10) Los métodos autométicos no siempre proporcionan una buena
estimacién de los parametros de la birrefringencia de ondas S ya que su
eficiencia depende de las condiclones estructurales y de anisotropfa de
la zona. Esta desventaja se acentia cuando estos métodos se aplican a
sismos por la relativa escasez de algoritmos especialmente disefiados
para su analisis en comparacién a los utilizados en experimentos de
fuente controlada. En base a lo anterior se considera conveniente
utilizar algunos algoritmos sismolégicos en combinacién con el analisis
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 util para reconocer
el -arribo de la onda S rapida y su direccién de polarizacién cuando el
el filtro estd centrado alrededor de la frecuencia dominante de la onda
S. Sin embargo la dispersién causada por ihomogeneidades laterales
podria producir ruido de la misma frecuencia que la sefial y afectar
principalmente a una de las componentes, en cuyo caso se tendria un
arribo espireo y el filtrado no serfa efectivo. La direccién de
polarizaciébn observada no se ve alterada sustancialmente con dicho
filtrado (variacion de  50) 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 elecci6én del filtro pasabandas méas 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 observé una disminucién temporal significativa de los
valores promedios de la magnitud del retraso (33 ms) entre ondas S para
la transicién de 1990 a 1991. Este brusco descenso, que coincide con el
inicio de 1991 parece estar asoclado al sismo del 29 de Diciembre de
1990 (18:19:47) de magnitud 3.8 localizado 38 Km al oeste de Tetitlan.
Este evento es el Gnico 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 1.
ANISQTRGPIA INDUCIDA POR ESFUERZOS

Los materiales sometidos a grandes esfuerzos sufren cambios
en sus propiedades mecénicas y eléctricas ( Farnell, 1978 ). La
anisotropla en la velocidad de propagacién de las ondas sismicas es
uno de los efectos mas importantes del esfuerzo sobre los materiales.
Este efecto fué estudiado por primera vez en concretos (Jones, 1952) y
en rocas Igneas de baja porosidad (Nur y Simmons, 1969, Lockner et al,
1977) con muestras sometidas a esfuerzo compresivo uniaxial.
Posteriormente las muestras han sido sometidas a presién hidrostatica.
Actualmente las mediciones de anisotropla de ondas S inducida por
esfuerzos constituyen una técnica bien establecida para la estimacién
de .los esfuerzos internos en materiales ingenierfles a través del
patrén de interferencia de ondas de corte ultrasénicas (Blum et al.,
1982). Similarmente, el modelo fotoelastico de una roca porosa se basa
en el hecho de que ciertos vidrios y plasticos que son isotrépicos en
estado natural, se hacen birrefringentes cuando son sometidos a
esfuerzo y forman patrones especificos que pueden observarse con luz
polarizada (Fyfe et al., 1978).

En los gltimos afios, la observacién de birrefringencia de
ondas S en registros sismolégicos ha incrementado el interés de
utilizar este fendémeno para estimar el campo de esfuerzos tect6nico.
El esfuerzo tectfnico, especialmente en 2zonas sfismicas podria ser un
factor adicional importante dentro de las causas de la anisotropia de
velocidad observada. Sin embargo, la estimaci6én del esfuerzo tect6nico
a través de variaciones de velocidad es una tarea muy dificil debido a
la limitacién de direcciones en que es posible realizar las mediciones
y a la influencia de otros factores como causa de anisotropfa de
velocidad.

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

Las primeras expresiones matemiticas de la propagacién de
ondas en un medio elastico sometido a esfuerzos se debe a Biot (1940).
Hughes y Kelly (1953) derivaron relaciones entre la velocidad de ondas
de cuerpo y esfuerzo basandose en el modelo de Murnagham (1951) quien
introdujo tres nuevas constantes (I, m y n) para modelar la
propagacién de ondas eldsticas en el caso de una deformacién finita.

Dahlen (1972) derivé expresiones para la velocidad de ondas
planas P en presencia de una carga estatica inicial y encontrd que, en
una aproximacién de primer orden, esta velocidad permanece sin cambio.
Un planteamiento posterior del problema debido a Nikitin y Chesnokov
(1984) demostré que que esta suposicién es valida unicamente si el
material es isotrépico inicialmente.

La anisotropia inducida por esfuerzos implica la influencia
de un esfuerzo estdtico (invariante en el tiempo) lo suficientemente
grande tal que preduzca un cambio en la velocidad. Al considerar los
grandes esfuerzos estdticos como la presion litostatica y el esfuerzo
tecténico en la propagacién de las ondas sismicas, se hace necesario
tomar en cuenta la elasticidad no lineal del medio, con lo que se
modifica la ley de Hooke (Engelhard, 1988).
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La relaciéon esfuerzo-deformaciéon en un solido inicialmente
isotrépico sometido a un esfuerzo estatico elevado puede expresarse
simbblicamente de la siguiente manera (Engelhard, 1988) :

o = Fi(A,p)e + l—‘z(l,m,n)t:z

donde ¢ = tensor de esfuerzos A, p = ctes. de Lamé
£ = tensor de deformaciones
F1 = tensor de constantes elasticas lineales
Fz = tensor de médulos elasticos cuadraticos.

Para un medio que es homogéneo e isotrépico antes de la
aplicacién del esfuerzo estatico, la funclén F2 contiene tres
pardmetros independientes : l,m,n (Murnaghan, 1951).

En este caso, la ecuacién de onda puede escribirse en la
siguiente forma simbblica en el orden mas bajo de la no linealidad
(Engelhard, 1988) :

2 2 2
8"u 8" u dc 8" u
== ety —te — L e — L1
at a x a X, 4 x

donde f(h'.u-) = f‘l(h.u) +f‘z(7\,u,l,m.n) €] usla x)

Py

con u = desplazamiento, p = densidad, ¢ = esfuerzo estéatico
y los subfndices d = dindmico y s = estdético
ao"k/ Bxk representa la divergencia de la parte estatica del campo

total de esfuerzos

fl (h.. n.) representa la pendiente de la curva esfuerzo-
deformacién en el valor de la carga estatica es decir :

. -
f(A , p) =do / de

Hughes y Kelly (1953) derivaron velocidades de ondas de
cuerpo para un s6lido bajo esfuerzo resolviendo la ecuacién de onda
inhomogénea mencionada en términos . de los parametros de Murnaghan
l,m,n para un esfuerzo compresivo axial perpendicular a la direccién
de propagaci6n :

[ 21
- pon2=(7\+2p)——-(21-—(2p+A+m)) I.2a
[ 3k il
2 [} p+ A
pOVsJ_=p——(m-2A—~———-——n) L2b
3k 2u
2 o A
pOVs"=p-———(;\+2y.+m+ n) L.2¢c
3k ap
los simbolos .. y [l indican si la polarizacién de la onda § es

perpendicular o paralela al esfuerzo.
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Como puede observarse, las ecuaciones 1.2b y L2c son dos
rectdas con pendientes diferentes y predicen el aumento del retraso
entre las ondas S a medida que aumenta el esfuerzo asf{ como una
velocidad mayor para la onda que estd polarizada en la direccién 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 direccién de
propapagacién de la onda y la diferencia en velocidad entre dos ondas
S que se propagan en la direccién del esfuerzo principal ¥y que estan
polarizadas en la direccién de los otros dos esfuerzos. Dicha
proporcionalidad se comprob6 experimentalmente en una placa de acero.

Las constantes de Murnaghan [,m y n son conocidas Gnicamente
para algunos materiales y algunos minerales y rocas ( ver Tabla I.1).
El orden de magnitud de estas constantes es de 5 a 10 veces la
magnitud de las constantes de Lamé para metales e inclusive mayor
para las rocas, (Engethard, 1988).

La clase de sistema anisotrépico que resulta de la aplicacién
de esfuerzo a un material depende de la direccién del esfuerzo en
relacién con las direcciones principales de la anisoctropfa inicial.
Para una roca, esto dependerd de la distribucién de los minerales,
granos y fracturas. La Tabla L2 muestra la dependencia de la
anisotropfa de velocidad con respecto al sistema inicial de simetrfa y
al tipo de esfuerzo aplicado (Paterson y Weiss, 1961). Por ejemplo, si
se aplica un esfuerzo uniaxial a un material inicialmente isotrépico,
éste se transforma en un material con isotropia transversa ( Nikitin y
Chesnokov, 1984 ).

I.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 maxima velocidad se observa en la
direccién paralela al esfuerzo ({uniaxial) aplicado y la minima en la
direccién perpendicular (Nur, 1987). Para las ondas S la velocidad
depende también de la direccién de polarizacién. La onda S que se
encuentra polarizada en la direccién del esfuerzo muestra variaciones
grandes de velocidad con la direccién de propagacién, mientras que la
onda que est4 polarizada perpendicularmente a la direccién del
esfuerzo es independiente de! azimuth de propagacién ( Nur, 1987 ). El
tiempo de retraso de la onda S lenta se incrementa a medida que
aumenta el esfuerzo como lo predice la teoria (ecs. I.1b y Llc). El
estudio de Aggson (1978) permite tener una idea de los cambios de
velocidad S esperados en la corteza. Este autor realizé mediciones de
birrefringencia de onda S inducida por esfuerzos en granito y encontré
una variacién de la velocidad S paralela a la direccién de carga axial
dada por :

AV / Ac = 9.2 m/s / MPa
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A » 1 n » Py os
Material .
GPa GPa GPa Gpa Gpa gr/em GPa
Granito Bacre 1.16  18.38 -3600 -6540 -6300° 2065 ~ -2.30
o . e PR S
é:::iéo Barre  29.7 25,3 ~4B00. .-B40O ,.-25000° 2.66 ° -4.86
{mojado) . N
Grunﬁtc s 4.495
Granito Sone-
Mountain 4.0 15.4 2.614
Polystyrene 2.89 1.38  -19 -13 10 1.056 -0.293
vidrio Pirex 13.5 27.5 +14 +92 +420 +0.088
Hierro Armco 110 82 =348 -1030 <1100 +0.027
Hierro 113 81 -167 =785 -1490 -0.022
Cobre 105 47 -157 -608 -1560 -0.078
Acero 115.8 79.8 248 =623 =714 -0.008

Tabla L1 Constantes de Murnaghan y constante de birefringencia
ondas S inducida por esfuerzos

para algunos materiales.

( tomada de Tonnies, 1986 )

de

Simetria de Esfuerzo Orientacién Simetria
del sistema aplicado del esfuverzo de la anisot.
inicial de aplicado de velocidad
fracturas
Aleatoria hidrostético isotrépica
uniaxial axial
triaxial ortorrémbico
Axial hidrostético axial
uniaxial paralelo al axial
eje de simet.
uniaxial normal al ortorrémbico
eje de simet.
uniaxial inclinado monocli{nico
triaxial paralelo al ortorrémbico
eje de simet.
triaxial inclinado monoclinice
Ortorrémbico hidrostético ortorrémbico
uniaxial paralelo al ortorrémbico
eje de simet.
uniaxial inelinado en monoclinico
eje de simet.
uniaxial inclinado triclinico
triaxial paralelo al ortorrdmbico
eje de simet.
triaxial inelinado en monoelinieco
plang de simet.
triaxial inclinado triclinico
Tabla L2  Dependencia de la simetrfa de la anisotropfa de velocidad
inducida respecto a la distribucién inicial de fracturas, esfuerzo

aplicado y’ orientaci6n.

( tomada de Paterson y Weiss, 1961 )
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es decir que para ¢ = 30 bares, se tendria un cambio de velocidad S de
27.5-m/s y para ¢ = 100 bares se tendrfa un cambio de velocidad de 92
m/s.

Para algunos materiales se ha calculado una constante llamada
de birrefringencia inducida as ( Tonnies, 1986, Tabla L1 ), Esta
cantidad relaciona el esfuerzo uniaxial y el retraso observado entre
las ondas paralela (||} y perpendicular (L) al esfuerzo :

At /S to = ac L3

donde to = tiempo de viaje promedio de las ondas de corte
At = retraso de tiempo = ( x/ V, ) - ( x /V_L)

Las velocidades sismicas de algunas rocas son muy sensibles
al esfuerzo o a la presién 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 presién hidrostatica, el incremento en
velocidad" es isotrépico. Sin embargo, si las fracturas tienen una
distribucién no aleatoria, la velocidad sera anisotrépica ( Nur,
1987, Nur y Simmons, 1969).

El efecto del esfuerzo uniaxial sobre las velocidades depende
de la orientacién de las fracturas. Hay un decremento en la velocidad
en la direccién perpendicular a las fracturas hasta que se vence Ila
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 anisotropfa 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 sismicas se ven afectadas por
la presién confinante, la presiéon de poro y la saturacién. Para rocas
secas las velocidades P y S se incrementan notablemente con la presién
litostatica mientras que la presién de poro contraresta el efecto de
la presién litostdtica. La mayor dependencia de la velocidad en
funcién de la presi6n confinante y la saturacién se limita a presiones
litostaticas menores a 1 o 2 Kb (Nur, 1987). La fig. L2 muestra el
efecto de la presién confinante sobre las velocidades sismicas 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 presién confinante de 500 bars seguida de una carga axial
que se iba incrementando con e] tiempo., La onda S , polarizada
paralelamente al eje de méaxima compresién y viajando en la direcci6n
de este eje mostré un incremento en amplitud durante el experimento
hasta la falla ( fig. 1.3 ).

La tabla 1.3 presenta algunos valores de anisotropia 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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relativa a la direccién del esfuerzo aplicado ( © = 0 ). Las
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implican que el

esfuerzo ha

inducido anisotropfa de velocidad, y la diferencia entre SV
y SH implica que la birrefringencia de velocidad también es
inducida ( segin Nur y Simmons, 1969b ).
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Fig. 1.2.- Dependencia tipica de
Vp y Vs en roca seca como funcién
de la presién de confinamiento ( o
litostatica ). El gran incremento
de las velocidades se debe al
cierre de la mayorfa de las partes
desacopladas del espacio poroso de
la roca bajo presién externa
( segin Nur y Simmons, 1369a ).
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picos de ondas P, S transversal y
S paralela al esfuerzo como una
funcién de Ia resistencia de
falla. A, es la amplitud del pico
apropiado a presién hidrostdtica.
(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 funcién de la presién P *
a temperatura ambiente (a) y como funcién de la temperatura
T a 6 Kb (600 MPa) de pesi6n confinante (segiin Kern y Wenk,
1985).
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Roca Densidad  Presién Vpmax mein A’ ""Referencia
(gr/em ) . (Mpa) lm/s)  (Km/8} " (%) -

Dunita (A} 3.291 1000 8,76 Christensen
Twin Sisters USA e ;' ¥, Ramanan-

~. toandro :{1971
Punita {B) 3.343 1000 9.15. la anterior
Twin Sisters USA . L X
Bronzitita, 3.290 1000 8.1¢° Babuska (1972}
Stillwater USA o -
Serpentinita 2.78 600 7.717. _-Kern y Richter

(1981}

Anfibolita 3.106 600 7.27 la anterior
Rarasjok, Noruega . L
Esquisto de 2.76 1000 6.82 Christensen
granate, Thomaston USA .{1565)
Gneiss, 2.76 1000 6.65 ‘la anterior
Goshen USA
Cuarzita 2.735 600 5.83 Kern y Richter
Baviera RFA . {1981)
Cuarzita- 2.68 100 6.53 . Jones y “ur
Mylonita {1982)
Winters Pass USA
Pizarra, 2.76 100 6.37 5.09 23, Christensen
Poultney USA 1000 6.66 5.59 17 (1965) -
Mylonita de 2.71 20-60 7.1 6.05 16 Kim (com.
mdrmol, Palm (personal)

Canyon USA

Tabla I3 Anisotropfa de velocidad (A) de la onda compresional Vp en
rocas de la corteza y manto a elevadas presiones y temperatura
ambiente, ( tomada de Kern y Wenk, 1985 )
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ha observado que los valores mayores de anisotropfa se observan a
bajas presiones ( fig. 1.4 ) y se ha concluido que las microfracturas
orientadas constituyen la principal causa de anisotropfa 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 presion y temperatura no es sencillo de predecir,
por ejemplo a una presién confinante de 600 MPa, la anisotropia 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
anisotropia de esfuerzos causa anisotropfa 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 analisis estadistico de 5000 mediciones
de velocidades Vp y Vs en minas. La comparacién de estas velocidades
con las mediciones de esfuerzo in situ mostraron una coincidencia de
las direcciones de la méxima y minima velocidades con los esfuerzos
horizontales méximo y minimo ( fig. 1.5 ). Li et al. (1988) dedujo
la direccién del esfuerzo compresivo méximo a partir de la
observacién de birrefringencia de ondas S en mediciones de pozo. Sin
embargo la estimacién directa del esfuerzo a partir de las mediciones
de velocidad continGa siendo un problema de diffeil solucién.
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7
Vp, Vsunnysec

Fig. 1.5.- Velocidades Vp y Vsv se muestran como funéién del
azimut y se comparan con el esfuerzo compresivo para .rocas
del masivo rocoso Khibyni ( segéin Turchaninov: et al, 1977).
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Apéndice II
IDENTIFICACION DE LOS DIFERENTES TIPOS DE ANISOTROPIA
II.1 Anisotropia 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 anisotropia mineral de la debida al
fracturamiento. Estos investigadores sugieren que para una misma
unidad litolégica, existe wuna anisotropfa que no varia con la
profundidad y es de origen mineral y que cualquier anisotropia a una
profundidad donde la presién es mayor de 1 o 2 Kb seguramente es de
origen mineral ya que para tales presiones, la mayoria de las
fracturas se encuentran cerradas. Estudios mas recientes (Siegesmud y
Vollbrecht, 1991) indican que a presiones de 200 a 300 MPa (2 a 3 Kb,
que corresponden a profundidades entre 7.5 y 1l Km para un gradientc
de 27 MPa/Km) la contribucién de la anisotropia es casi totalmente de
origen mineral.

I1.2 Anisotropfa inherente e inducida por esfuerzos.

l.as componentes inherentes de anisotropia sismica de la roca
son las debidas a su arreglo cristalino y alineamiento de granos asi
como a 1a disposiciéon de sus fracturas y microfracturas y poros.
Lograr distinguir la contribucién a la anisotropfa debida a estos
factores de la debida a esfuerzos serfa una contribucién importante
hacia la estimaciéon de esfuerzos tecténicos. Sin embargo las
mediciones de laboratorio predicen un cambio en velocidad S
relativamente pequefio (del orden del 57) para la magnitud de las
caidas de esfuerzo normales en la corteza terrestre como se vi6 en el
apéndice 1.

El caso mds sencillo de analizar para encontrar una
metodologia que separare Ia anisotropia inducida de la inherente
consiste en analizar la diferencia en comportamiento en dos casos
generales (Tonnies, 1986) :

a) un material anisotrépico sin esfuerzo
b) un material isotrépico en condiciones de preesfuerzo.

Utilizando los pardametros de Murnaghan, este autor derivé
relaciones generales de segundo orden entre velocidad y esfuerzo para
un material isotrépico, estas son las siguientes :

1 A
po"f: = A+ 21+ (o,(5% + 104 + 2 + 4m + d—(+m))+
3A+2 [
A
+ (o~2+ 0'3)(-41 + 2] = 2—(A + m))) 1.1
u

1371



An An.

PV, = H* v(a‘l(4h+4p+m++-)»+02(A+2u+m+—)+
3A+2u 4n : 4u
+ &3(—2A +m - S = =) R e e L2,
2 2p NI
2 1 T CoAn T ’ : An
po.vm=p+—(o'l(47t+4p+m,+ - )+o-3(?\+2u+m+—)
B 3A + 2u ‘ U Ap au
n  Aan
+ rrz(-ZA M+ —— = e—)) : 1.3
2 2u

donde la direccién de propagaci6én es la misma que la direccién del
eje de esfuerzo principal c“ . v“ corresponde a una onda P, mientras

que v corresponden a ondas S con direcciones de propagacién a

yv
12 13
lo largo del eje 1 y polarizaciones en los planos definidos por los
ejes normales ortogonales 2 y 3 respectivamente.

La diferencia principal entre los dos casos consiste en las
propiedades de simetria del tensor de elasticidad A . En el primer
caso A es igual al tensor de elasticidad anisotrépico C con un méximo
de 21 constantes elasticas. En el caso isotrépico, A  depende del
tensor de esfuerzos T; esto es.: A = A (T) y A no tiene mas las
propiedades de simetrfa de C. Cuando se intercambia el indice 1 por el
2 en la ecuacién 11.2, se obtiene la expresién :

2 2
Po¥12 PoVar T % % 1.4

donde v _ y v
12 21

mismo plano de polarizacién. Esto significa que en un material
isotrépico sometido a preesfuerzo ambas velocidades son diferentes.
Por otro lado, en el caso de dos opdas S con direcciones de
propagacién y polarizacién intercambiadas, debide a las propiedades de
simetria del tensor C, se cumple la siguiente ecuacién ( Tonnies,
1986 ) :

son las velocidades de dos ondas S ortogonales en el

2 z _ _
R¥i~ P V™ nZQ(nl)nz le(nz)nl

=c¢c__—C =0 11.5
1212 2121

donde n= vector unitario en la direccién de propagacién
Q(n)= tensor acustico en la direccién n

Qn) =nAn A = 8T / 6H
con T = tensor de esfuerzo
H = tensor de defermacion

Crampin (1984a) demostré con simulaciones numéricas que para
un sistema ortorrombico la velocidad de la onda qS polarizada en el
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plano de simetrfa horizontal es idéntica para dos direcciones de
propagacién perpendiculares entre sf (fig. II.1).

La ecuacion I1.4 ha sido verificada experimentalmente en
metales (Thompson et al., 1983). Sin embargoe para materiales
geolégicos se han hecho pocas mediciones. Para el granito Barre, la
teorfa predice un cambio de solo 2 m/s para una diferencia de 40 Mpa
en los esfuerzos principales, lo que serfa 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 isotrépicamente ( Tonnies,
1986 ).

11.3  Anisotropfa inducida por fracturamiento y debida a
microfisuras.

Por medio del modelado fisico de medios anisotrépicos, Ebrom
et al. (1990) observaron diferencias en el comportamiento de las ondas
qP, qS! y qS2 en un medio fracturado y un medio laminado. E! medio
fracturado se simulé 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 propagacion de las tres ondas
qP, gS1 y @S2 en un rango de frecuencias de 40 a 480 kHz para ambos
medios. Se observé que en la direccibn de las estructuras alineadas,
la onda ¢Sl es dispersiva en el medio laminado pero no en el medio
fracturado { fig. I1I.2 ). En el caso del medio laminado, la velocidad
de fase se calculé con la expresién :

V(f} = 2 n £ AD 7 A¢(f) 1I.6
donde f = frecuencia
AD = diferencia entre dos distancias de observaci6n
AP(f) = diferencia en la fase a dos frecuencias T

Con el medio fracturado no pudo aplicarse la formula anterior
debido a la fuerte anisotropia 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 dispersivas,
mientras que para el medio fracturado, solo qS2 es dispersiva. Ebrom y
colaboradores proponen que la dispersién podrfa utilizarse como un
parametro para diferenciar la anisotropfa inducida por fracturamiento
de la anisotropia debida a microfracturas ( equivalente al medio
laminado ).

Como puede verse la identificacion de las causas de la
anisotropfa sismica en los materiales geolégicos es una tarea compleja
que requiere de experimentos de laboratorio y de campo, asi como su
formulacién en términos de la teoria matematica. Los resultados de
estas investigaciones estan proporcionando nuevos enfoques en la
interpretacién de la anisotropfa sismica observada en la Tierra.
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Fig. IL.2 a) Curvas de dispersién en un medio laminado. La velocidad LWA
(long wavelength aproximation) se calculé utilizando la teorfa de Backus.
Las barras verticales indican +/- una desviacién estdndar.
b) Curvas de dispersién en un medio fracturado. .La velocidad del
primer arribo es la velocidad en el dominio del tiempo para este modelo
ffsico. La curva en la grdfica S2/S1 es el porcentaje en el cual VSI es

mayor que VS2.
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Apéndice III
BASES TECRICAS DEL ANALISIS DE POLARIZACION

El anilisis de polarizacién ha sido utilizado en Ia
sismologia y la geofisica aplicada en los ultimos 20 afios para
reconocer diferentes fases sismicas y analizar la polarizacién de
ondas electromagnéticas. El procesamiento digital puede incluir dos o
tres componentes, en el dominio del tiempo o la frecuencia. Diferentes
metodologfas se han utilizado en la sismologfa para llevar a cabo el
andlisis de polarizacién.

1.1 Principales métodos mateméticos en el analisis de
polarizacién,

El anélisis de polarizacién 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-Unién
Soviética, Galperin (1977) desarrollé el anAlisis de polarizacion
basado en géofonos orientados en diferentes direcciones. En este
trabajo solo se tratard el caso de sensores con componentes
ortogonales.

Desde el punto de vista matematico, los diferentes enfoques
para llevar a cabo el andlisis de polarizacién pueden clasificarse de
la siguiente manera :

a) Producto de sismogramas.
b) Método de la matriz de covarianzas.
c) Minimos cuadrados.

a) .- Producto de sismogramas.

El producto de sismogramas ponderados con diferentes
funciones fué el primer enfoque para realizar el analisis de
polarizacién. En lo que sigue se describiran algunos métodos
especificos :

- Determinacién de eventos linealmente polarizados {(Mercado,
1968).

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

Rou{t) = W(t) Rv(t) IIL.1
donde Rv(t) = componente ver.iical

W(t) = cos( Ag(t)) u=120%xy

A¢(t) = atan (z/u) 2 = componente vertical
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Los cambios mayores de fase se asocian a elipticidades
mayores; por lo tanto esta funcién de peso (Rou) selecciona los
eventos linealmente polarizados.

- Determinacién del azimut, &angulo de incidencia aparente,
tiempo de arribo y tipo de onda por medio de productos de sismogramas
(Plesinger et al., 1986).

Los productos de sismogramas de 3 componentes pueden
utilizarse para estimar el azimut, el &ngulo aparente de incidencia y
el tipo de onda por medio de la combinacién 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 e, e.ye.

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

e = vector unitario longitudinal (direccién P)
= (cos i, ~-sin | sin a, -sin { cos a}

e, = vector unitario transversal (direccién SH)
= (0, -cos a, -sin a)
eQ = yector unitario transversal (direccién SV) = e.xe

(sin i, cos i sina, cos i i cos a)
donde i es el angulo de incidencia entre e vye, (Oos | = 900)
a es el azimut inverso (e,n direcclén al epicentro)

Sean las componentes del sismograma

s=(sz,sE,sN)
y las componentes del sistema local transformado :
u=(ul_ ,uo,uT)

Entonces, ambos sistemas se relacionan uno con otro por medio |
de las sigulentes ecuaciones :

u cosl =-sinisina =-sinicosa 5,
ul| = sin i cos | sin a cos { cos a 5. HL.2
ug o] - cos a sin a Sy

o u=Ms

cos | sin i 0 u

s,
sz = [-sin I sin a cos | sina -cos a ulo' , 1.3
5, -sin | cos a cos | cos a sin a u

o s=Mu
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Ejemplo : Estimacién del azimut del primer arribo de la
onda P.

Las componentes horizontales del sistema de medicion LIS

se rotan utilizando la ecuaciéon II.2, con I = 90 y azimuth
inverso "a" variable, con lo que se tiene :

v'z 0 -sin a cos a sz
vl = 1 o [0} Sg .4
VI 0 -CcOSs a sin a Sy

En el caso de una onda P linealmente polarizada con 4ngulo de
incidencia i0 y azimut inverso a,. las componentes transversal y

perpendicular deben ser iguales a cero : u L=y 2 = 0. Por lo tanto de

la ecuacién I11.3 tenemos :

s cos |
2 0
=] g sin a IS
S, in io i a1 UL I
s -sin i c¢os a
N o 0

La sustitucién de LS5 en 1.4 da :

Yo cos (ao - a) sin Io
vl = cos io u, IILe
v, sin (ao- a) sin io

de tal manera que el producto de las dos componentes es :

2 _ . .

VeV, = ou (t) sin (a‘J a) sin io cos i .7
3 z - .

Ve Yz T ou (t) cos (ao a) sin io cos 10 1.8

donde a es variable, mientras que ao e io son incégnitas.

La ecuacién I1.7 demuestra que para el azimut de arribo
a=a ., el producto v_r vz debe ser cero. El cambio en signo de este

producto se utiliza para localizar €l cero y determinar por lo tanto
el valor aproximado del azimut de arribo. En la practica, las
ecuaciones 1II.4 se utilizan para calcular las componentes vT (a) y

vR(a), las cuales luego se multiplican por vy El azimut promedio se
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define por medio de la condicién [ Ve (a) v, dt=0. El intervalo de

integracion se obtiene de la duracién del pulso de la componente del
producto vR(a) v, La fig. III.]1 muestra un ejemplo de este andlisis

para determinar el azimut del primer arribo.
Otros operadores que se utilizan para estimar el &ngulo de
incidencia, el tiempo de arribo y el tipo de onda se listan en la

siguiente tabla :

TABLA 1II.1 (segin Plesinger et al., 1986)
Operadores para el analisis de polarizacién

Estimacion de Tipo de onda Operador
Azimuth a P, SV v_r(a) v,
. ' e - e
Ang. de incid. P v (ao.l) Y @, i) B u sin(i -i)
. 1 H ] - { -
aparente i sV v (ao.x) + vy (ao i) —|_2 u, sin(l0 i)
Tiempo de arribo P
———————————— v (a ) v
R0 z

Duracién del pulso sV

Tipo de onda SH v (ao)

v1: y "6 y V“Ir son las componentes del sismograma en un sistema rotado y se

obtienen utilizando a = a, e i* =1 + 45- en la ecuacitn II1.2 :

v! s_ cos {'+ v_sin i'

L z R

v'! | =| s_ sini'-v cosi' L9
Q z R

v} -5 cOs a+ s sin a

T E o Sy S 3,

donde v. = =sina_s_ -
o na, s - cosa s

Asf, para calcular el angulo de incidencia aparente i o COn un valor
fijo de ao, se utilizan diferentes valores de 1 y se calcula la

. LI
diferencia v vQ
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vT(a) LV,

" HOKKAIDD ~P-WAVE MAR 23,1982 HOKXAIDD  P-wavE MAR 21, 1982
L KHC
A 1304 see

1 ——
a 02:43:59 2 10 sec b

Fig. III.1 a) Hodogramas horizontales en intervalos consecutivos de
13.4 seg para la onda P de un evento en la region de Hokkaido. Los triangulos
marcan el inicio de los intervalos. La linea punteada es la direcci6n 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 los
productos de trazas v_r(a)' v, para la determinacién de los azimuts promedio a

de los pulsos indicados, usando la condicién J v_r(a) vz= 0.

Los intervalos de integracién, indicados por las areas achuradas, se obtienen
del producto RZ graficado para el azimut a = 4l.,

(tomada de Plesinger et al, 1986)

2

< ’ Fig. I1.2 Elipsoide promedio de movimiento.
x() u(t) es el vector de movimiento de particula.
( tomado de Crampin, 1990 )
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b) Método de la matriz de covarianzas.

La matriz de covarianzas ha sido el enfoque més utilizado
para el andlisis de registros de tres componentes en el dominio del
tiempo y la frecuencia (Means, 1972, Kanasewich, 1983, Jurkevics,
1988) En sismologfa se aplica normalmente en el dominio del tiempo.
Este método proporciona estimaciones de varios pardmetros como son
azimut, &ngulo de incidencia, linealidad, planaridad y otros.
Considérese una ventana de tiempo de un registro sismico de tres
componentes (X,y,2), siendo N el nimero de muestras por componente.
Entonces la matriz de covarianzas es una matriz real simétrica de 3x3
elementos de la siguiente forma :

1 [ Sfx1-mx)® 2(x1—mx)sy|-— my) E{xi-my)(z1-mz)
C =——| Z(yi-my)(xi-mx) E(yi-my) Z(YI-my)£Zl-mz)
N | E(zi-mz)(x1-mz) Z(z21-mz)(yi1~ my) Z(zi-mz)

1IL.10
con medlas mx = (I/N) Zxi my = (I/N} &yt mz = (I/N}) £zt 1 s{ s N

Utilizando la convencién del simbolo Ciy para indicar la
covarianza entre dos variables, la matriz se escribe asf :

Cxx Cxy Cxz
Cy = Cyx Cyy Cyz 11111
Czx Czy Czz

En algunos casos se supone que la media de cada componente es
igual a cero ya que esto simplifica y agiliza los calculos (Jurkevics,
1988), pero deben considerarse ventanas con suficiente namero de
muestras de tal modo que la 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 covarianzas se simplifica de la
siguiente manera :

x x' i [
Ck = =— [ x x ] 111,12
N N 1 ik
con N = No. de muestras
X = xi) es la matriz de datos en la ventana de tiempo con

i=l,N y jk =13 (No. de componente}

La matriz de covarianzas es la matriz de coeficientes de una
ecuacién cuya superficie representa un elipsoide promedio de
movimiento (Jurkevics, 1988). En dos dimensiones por ejemplo, un campo
de ondas perfectamente polarizadas (ondas monocrométicas e invariables
en el tiempo) tiene una ecuacién que representa una elipse y su
representacién matricial es del tipo (Wolf, 1959) :

ESE® - constante
con E = vector de componentes de movimiento = ( Ex, Ey )
Ex = Ax cos( T + ¢x ) Ey = Ay cos( T + ¢y )
S = matriz real simétrica con traza dada por las amplitudes de las
componentes al cuadrado
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= AxCAyZsen(gy — ¢x)
111.13

Las magnitudes de los valores propios de la matriz C en la
ventana de tiempo reflejan los tamafios relativos del elipsoide
promedio de movimiento de partfcula ( fig.IIL.2 ).

(Ey Ex)

2l 1Ex

Ax? -AxAy cos(gy ~ ¢x}] [Ey
-AxAy cos(¢y - ¢x) Ay’

Cuando un valor propic 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
caracteristicos son diferentes de cero y la polarizaciéon es
elipsoidal. :

Si los términos que no pertenecen a la diagonal principal de
la matriz de covarianzas son pequefios en relaciéon a ésta, entonces la
longitud de los ejes principales de polarizacién corresponden a los
valores maximos de la diagonal y el vector propio correspondiente a la
direccién del eje principal tendrd su componente mayor también en esa
direccién ( fig. 1I1.3 )

Los vectores propios u, u, yu, forman un sistema coordenado
propioc rotado llamado también trihedro propio. El vector u '

se denomina Radial R y es el semieje mayor de la elipse de
polarizacion; u, se denomina Normal N y constituye el semieje menor;

el vector u, se denomina Binormal B y es normal al plano principal de
polarizacién (Cliet y Dubesset, 1985).

Azimut y 4ngulo de incidencia aparente para la onda P son las
caracteristicas que mas comunmente se determinan en el andlisis de
polarizacién a partir de los vectores propios . El azimut viene dado
por la orientacién del movimiento rectilineo en el plano horizontal
del vector propio v correspondiente al maximo valor propio :

u
Ap = tan"[ —2'——] .14

u
31

u J=1,3 son los cosenos directores del vector proplo u

1 1

E! 4ngulo de incidencia aparente se obtiene del coseno
director vertical del maximo valor propio :

-1
i, =cos [u] IIL15

La efectividad del andlisis de polarizacién depende de
una adecuada eleccién del ancho de ventana ya que en general los
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. v.=[1.317 0237 "‘ % ‘ 1335, 11756
7 1.0237 26.510 J11756°13.819
p = 0.040 , 0.895
FA, 2 ). = 0.950 i . Fo. 1) = 0945
1B = (:0.009, 0.999) St E = 0726, 0.689)
B : . SR ey
v =[ 2,416 0220 : v ;[ 2.803 0.410]
0221 3.426] . " 0420 3.085
p = 0.0677 p = 0.143
Fa ) = 0318 1. FQh ) = 0.262
= (0205, 0.9079) ——d e« E=(0584, 0812

Fig. III.3 Ejemplos de la matriz de covarianzas, coeficiente de
correlacién p , funcién de linealidad F{( Al , Az )}  para

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

o) % X
- .. Af
1006 1:0.969
VP [-0.933,0.357¢ vP [0.683,0.72%}
Fig. I1I1.4 Ejemplos de andlisis de polarizacién utilizando el

coeficiente global de polarizacién T . VP es el primer vector
propio con sus dos coordepadas. ( de Benhama et al., 1988 ).
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parametros son muy sensibles a las variaciones de la longitud de la
ventana (Ortega Ruiz, 1991). Esto se debe a que si se consideran
ventana muy amplias se pierde resolucién en la estimacién de los
parametros; mientras que si se elige una ventana pequefia existen
problemas de instabilidad numérica (Moritz, 1990). Por otro lado, la
calidad de la informacién extraida del anilisis depende en gran parte
de la relacién sefial a ruido y de situar la ventana en el movimiento
de particula correspondiente a las diferentes fases, las que
generalmente son de corta duracién ( Jurkevics, 1988 ). En el analisis
de polarizacién propuesto por Jurkevies (1988), la sefial se filtra con
diferentes filtros pasa-banda y para cada fase sfismica se calculan los
atributos de polarizacién a partir de los vectores propios. Jurkevics
(1988) argumenta que la eleccién del tamafio de ventana y del intervailo
de frecuencia adecuados puede llevarse a cabo por prueba y error a
partir de los resultados de los mismos atributos de polarizacién. Del
mismo modo, se sugiere que las amplitudes de los atributos de
polarizacién 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 relacién sefial 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 segin la  férmula Iil.18 dada por
Kanasewich (1983).

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

La relacién sefial a ruido es fundamental para obtener
resultados adecuados del analisis de polarizaciéon. Para un registro
sismico de tres componentes se ha utilizado la siguiente deflinicién
(Suteau-Henson, 1990} :

méaxima amplitud de la sefial de 3-C
3-C SNR = I11.16
amplitud promedio del ruido de 3-C

donde 3-C = tres componentes y SNR = cociente de sefial a ruido
Para un cociente de sefial a ruido abajo de 2, este autor

encuentra que la dispersién en los valores estimados de azimut y
lentitud es muy grande, siendo este Gltimo parametro sobreestimado.

Parédmetros de polarizacion derivados de los valores propios.

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

- Movimiento rectilineo A # 0 Az ,A3 =0

- Polarizaci6on eliptica pura At A2 £0 23 =0

- Grado de linealidad.~ Este pardmetro ha sido definido de
varias maneras, una de ellas esta dada por la expresién :

1 =(( A2 + 243 )/2 A1) 111.17

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

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

Fla,az)=1-(az/ a1 )" 11118

donde A1 es el valor propio mayor y Az el valor propio intermedio.
Esta funcién tiene un valor cercano a 1 cuando la
linealidad es alta ( A1 > A2z ) y cercana a cero cuando los dos
ejes principales de movimiento se aproximan en magnitud ( fig. II1.3 )

— Grado de planaridad ( Jurkevics 1988 )
1 -(2a3 7( 21+ 22)) I1.19

Esta funcién se acerca a | mientras més plano es el elipsoide
promedio de movimiento y a cero mientras méas se acerca a una esfera.

La determinacién de los valores propios Al de la matriz de
covarianzas permite una estimacién cuantitativa de la polarizacién por
medio de los siguientes parédmetros de forma ( Benhama et al., 1988 ) :

- elipticidad mayor : € = ( A2 /A1 )2

172

elipticidad intermedia : € = ( A3 /A1)

- elipticidad transversal : € = ( A3 /A2 W2

- coeficiente global de polarizacién ( Samson, 1977 ) :
3( traza c? ) - ( traza C )2

T = 11L.20
2 ( traza Cc )*

2,2 2.2 2.2
(1 221) + (l-cm) +(921- 831)

2 (1+6% +e2 )2
21 31
: Este coeficiente siempre tiene valores entre cero y uno.
Cuando la polarizacién es nula (por ejemplo una esfera) es igual a
cero y se aproxima a 1 cuando la polarizacién se acerca al movimiento
lineal ( Benhama et al.,, 1988 ). La fig. llL4 muestra cuatro
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ejemplos de anélisis de polarizacién donde se utiliz6 el coeficiente
global de polarizacién.

- planaridad :
_ [A1 + [Az - 2 [A3 3¢,

=] - IIL2%

P_
[AT+ [Az + [A3 L+e,+¢,

Este coeficiente también varia entre cero y uno. Para una
esfera vale cero y para cualquier trayectoria contenida en un plano
vale 1.

c¢) Minimos cuadrados ( Moritz, 1990 ).

Este método es matemAticamente sencillo, pero proporciona
parametros de polarizacién muy semejantes a los que se obtienen con la
matriz de covarianzas como lo demostré6 Moritz (1990). Mediciones
hechas por Delacre (1985) demostraron que debido al ruido que siempre
estd presente en los sismogramas, el segundo y tercer vector propio de
la matriz de covarianzas muestran variaclones muy grandes en
comparacién con el primer vector propio. Es por ello que en el método
de minimos cuadrados se obtiene ¢nicamente en la direccién principal
de polarizacién. 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 minimos
cuadrados a los datos (fig. IIL.5), Para cada plano cartesiano se
calculan los angulos entre la recta de mfnimos cuadrados y los ejes
positivos cartesianos (¢xy, ¢xz, ¢yz) ast como los coeficientes de
correlacién de los puntos proyectados ( pxy, pxz, pyz ).

El azimut se calcula a partir del ajuste de la recta de
minimos cuadrados de los puntos proyectados en el plano x-y.

azimut A = ¢xy NL.22

La inclinacién es una funcién de los 4ngulos derivados del
ajuste de minimos cuadrados en los tres planos :

tan ¢xy tan ¢yz sen 2¢xy 111.23

tan ¢ = %
2

Estos parametros estan limitados a variaciones desde =-90¢
hasta 90-,

El cdlculo de sumas y productos Zx, Iy, &z, IXy, etc
permite calcular también los siguientes parametros :

- Amplitud promedio R :

R=|(/L) 2 (x*+y2+2%) =| m2+m?+ m 11124
J J J x y z
donde m = valor promedio de la amplitud de cada componente
La observacién de este pardmetro' permite reconocer el arribo de fases
sismicas.
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(=31

Fig. 1II.5 a) Ajuste de minimos cuadrados de la proyeccién de la
ventana de datos tridimensionales en el plano xy.

b) sistema de referencia, A = azimut, ¢ = inclinacién.

———*—WMN\I\)V\/V\MNWMWV\/\AN\N Hi
——«n»\/V\N‘V’\«\,d,WV\AwMMN\/\/WW\/V\/\/U\/\ H2

B

J " ’ " 1 E] { W—
1 + 1

I--u)-v--]--(z)-- et T e it Fosy

—

1000 1200 1400 1600 00 | 2000 2200 2000
Index i
Fig. 1.6 Ejemplo de analisis de polarizacién. R = amplitud
promedio, A = azimut., ¢ = inclinacién, RL = linealidad.
( tomada de Moritz, 1990 ).
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-Linealidad RC. Este se define como el producto de los tres
factores de correlacién :

RC =F1 *Fz*F3 IL.25

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

Fi = max( [p]. |pl'[) i=123 oi==xyxzyz 111.26

coeficiente de correlacién
coeficiente de correlacién de los datos rotados 45

P
P

Esta rotacién es necesaria, para elegir el valor maximo del
coeficiente de correlacién, ya que este depende no solo de la forma
del hodograma sino también de su orientacién con respecto al sistema
coordenado. El producto RL. varia de O a I, Los valores cercanos a uno
indican un arribo altamente polarizado; valores cercanos a cero
indican una polarizacién 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
172 longitudes de onda de la sefial. Este valor constituye un
compromiso entre la inestabilidad numérica y la resolucién en tiempo
( Montalbetti y Kanasewich, 1970; Cliet y Dubesset, 1585 ).

El andlisis de los parametros de polarizacién, linealidad,
azimut e inclinacién se representan normalmente como una funcién del
tiempo ( fig. IIL.6 ).

Adicionalmente se ha empleado recientemente una
representacién simulténea de los pardmetros azimut e inclinacién sin
la amplitud en una proyeccién esférica completa ( Moritz, 1990 ). En
esta proyeccién el hemisferio inferior es una proyeccién esférica
comun de igual &rea ( estereografica ), mientras que el hemisferio
superior se construye de acuerdo a un método de proyeccién propuesto
por Jong (1959) y que se muestra en la fig. IIl.7a. El diagrama polar
modificadc se muestra en la fig. IIL7b . Este consiste de dos zonas :
una zona circular interior para inclinaciones entre 0o y -90¢ y un
anillo exterior para inclinaciones entre 0 y 90 . La linea de
inclinaci6bn cero se indica con linea continua y los contornos con
inclinaciones de 45. y ~45. se indican con linea punteada en la fig.
IIL70.

Un punto en la superficie de la esfera unitaria con
coordenadas :
P = (x0 WY, ,zo)

con X cos ¢ cos A d = inclinacién

o = ; :
Y, = cos ¢ sin A A = azimut
z, = sin ¢

tiene las siguientes coordenadas en el plano ecuatcrial :
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: 1+Zz°
X' =X [————=cos A [ + 2 sin ¢ 11127
] 2
1 -2z
0
l+22°
y =y =sin2 [_““1 +2sin ¢ .28
1 -2
[\

para puntos en el hemisferio superjor ( z 2 0, ¢ = 00) ¥

x, cos ¢ cos A
X = = I111.29
1 - z, 1 - sin ¢
¥, cos A sin A
y = = I11.30
1 - z, 1 - sin A

para puntos en el hemisferio Inferior ( 2 =0, ¢ = Q).

La proyecci6én esférica completa tiene algunas ventajas en la
representacién de datos de tres componentes ( Moritz, 1990 ) :

- Representacién de los valores angulares para los hemisferios
inferior y superior.

- La variacibn de los valores de azimut e inclinacién pueden
analizarse de forma répida.

~ El azimut del arribo puede leerse directamente ( A = y/x ). La
inclinacién puede estimarse aproximadamente.

Ademas se puede analizar las condiciones del sistema de
medicién. Por ejemplo, se puede identificar la resonancia de los
gedfonos. LEn tal caso los puntos proyectados forman dos grupos
claramente separados con azimut opuesto (fig. III.8).
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7%
y /I,I'.““‘ 245X A
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G Sstaaaliy

230 260. 290 290 290
Fig. TL7 a) Construccién de la proyeccién del hemisferio superior
- en el diagrama estereografico segtin 61 método de Jong (1959).
b) Diagrama polar mofificado para la proyeccién esférica complew
Los circulos continuos corresponden a las inclinaciones 0 y 90°
y los punteados a -45° y 45° de adentro hacia afuera
( tomada de Moritz, 1990)

a) - :
| |

i i los
Fig. I8 Proyeccién esférica completa y hodogramas de
l%isrnogramas xb;lostrados en III.6. La concentracién de puntos en

azimuths diametralmente opuestos indica resonaficia en los
geéfonos ( tomada de Moritz, 1990 ).
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Apéndice IV
EJEMPLOS DE SISMOGRAMAS

Las siguientes flguras muestran varios ejemplos de
microsismos registrados en la estacién de Tetitlan. 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 los sigulentes parametros
h = profundidad, d = distancla epicentral, « = &ngulo de Incldencia
y RSR = relacién seflal a ruldo. Los sismogramas filtrados con un
filtro pasabandas de 4 a 20 Hz se muestran al final del 4pendice.

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

RSR = ¢%/ o2
8 L]
donde crsz = varianza de la sefial y a-i = varianza del ruido

determinada en cada componente horizontal. Las varianzas se calculan
en dos ventanas de 130 ms antes y después del arribo de la onda S.
El valor promedio del cociente de sefial a ruido de las dos
componentes horizontales se asigna a cada evento para su
clasificacion. En base 2 la comparacién visual de los sismogramas,
se asignaron los siguientes rangos de calidad :

Calidad Rango de RSR
A > 12
B 7-12
(o] <7
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Sismo 87-9 RSR=10

h = 37.4 Km R
v d = 16.99 Km T }

a = 30°
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seg.
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Sismo 89-3 RSR = 4.1

h = 21.53 Km
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Sismo 87-9 f: 4-20 Hz
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Sismo 89-3 f: 420 Hz
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Apendice V

EVENTOS UTILIZADOS PARA EL ANALISIS DE BIRREFRINGENCIA
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