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Yo no s€ que tenga que ver septiembre.

Esto paso en septiembre. No en el septiembre de este afio sino en
el del afio pasado. O fue en el antepasado, Meliton? ‘

-No, fue el pasado.

-St, st yo me acordaba bien. Fue en septiembre del afio pasado,
por el dfa veintiuno. Oyeme, Melitén, no fue el veintiuno de
septiembre el mero dfa del temblor?

-Fue un poco antes. Tengo entendido que fue por el dieciocho.

-Tienes razén. Yo por esos dlas andaba en Tuxcacuexco,
Hasta vi cuando se derrumbaban Ias asas ......

Juan Rulfo (1953), El llano en llamas.
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Resumen

Recientemente se ha mostrado que el movimiento del suelo (debido a sismos de 1a zona
de subduccion) en el centro de pais es amplificado relativamente al movimiento del suelo
observado en la misma distancia epicentral a lo largo de la Costa del Pacifico. Tal
amplificacidn es significativa en frecuencias similares a aquellas que son destructivas en
el Valle de México. Actualmente no hay explicacién de dicha amplificacién. Con el
propésito de mejorar nuestro conocimiento de la distribucién espacial de este fenémeno,
analizamos tres tipos diferentes de datos: 1) registros de velocidad obtenidos en un
experimento de refraccion a gran escala realizado frente a las costas de Guerrero; 2)
registros de aceleracion obtenidos durante el sismo del 24 de octubre de 1993 (Ms=6.6);
y 3) datos de magnitud reportados por el Servicio Sismolégico Nacional (SSN) durante
1993, Nuestros resultados del primer juego de datos tienen la desventaja de que el
espaciamiento entre estaciones sfsmicas es demasiado grande para la banda de frecuencia
que ha sido registrada. Sin embargo, los resultados muestran claramente gran
amplificacion del tren de ondas P para distancias mayores de 140 km a partir de la costas
de Guerrero hacia la Cd. de México. Los resultados del segundo juego de datos muestran
que, para distancias mayores de 100 km el movimiento del suelo es amplificado durante
la propagacién sfsmica perpendicular a la costa. Para perfodos menores de 8 s, la
dispersién de ondas superficiales varfa significativamente del modelo promedio de
velocidad entre la Costa y la Cd. de México. Los resultados del tercer juego de datos
indican que la amplificacion regional: a) es claramente detectada por el residual de
magnitud calculado en cada estacidn, relativo al promedio de toda la red de estaciones del
SSN; b) esta parece estar relacionada a la estructura de la corteza bajo la porcién central
del Eje Volcdnico Transmexicano; c) esta probablemente relacionada a la propagacion de
ondas superficiales. Finalmente, modelacién preliminar de propagacion de ondas
(utilizando simulacién numérica de ondas SH mediante un esquema de diferencias finitas)
sugiere que, si la heterogencidad de la corteza es la causa de la amplificacion regional,
esta requiere que tanto la geometria y la distribucién de velocidad varien entre la Costa
y la Cd. de México. '



Abstract

Seismic ground motion in Central Mexico is amplified relative to ground motion observed
at the same epicentral distance along the Pacific Coast, in a frequency band that includes
destructive ground motion at Mexico City. To date there is no explanation of such
amplification. We have analyzed three different data sets with the purpose of increasing
our understanding of the spatial distribution of this phenomenon: 1) three-component
seismograms obtained during a large scale refraction experiment; 2) acceleration records
of the 10.24.93 (Ms=6.6) event that occurred in the subduction zone; and 3) coda duration
magnitude data reported by Servicio Sismoldgico Nacional (SSN) for events recorded
during 1993. Our results for data set 1 are handicapped by the fact that spacing between
stations was too large for the frequency band that was recorded. However, it is clearly
shown large amplification of the P-wave train for distances larger than 148 km from the
coast. Data set 2 shows that, for distances larger than 100 km, ground motion is amplified
during propagation perpendicular to the coast. For periods smaller than 8 s, surface wave
dispersion varies significantly from the average model between the coast and Mexico City.
Results for data set 3 indicate that regional amplification: a) is clearly detected by
magnitude residual computed at each station, relative to the average of SSN network; b)
is likely related to the crustal structure under the central portion of Transmexican Volcanic
Belt; and c) is probably related to surface wave propagation. Finally, preliminary wave
propagation modelling (using SH wave, finite difference method) suggests that, if crustal
hetetogeneity is the cause of regional amplification, it is required that both geometry and
velocity distribution vary between the coast and Mexico City.
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CAPITULO 1

Introduccion

La respuesta sismica del Valle de México es un tema que ha ocupado a un gran nimero
de investigadores durante los ultimos afios. Esto se debe a dos razones: la importancia
prictica del problema, debido a las serias y costosas consecuencias que tuvo el sismo de
Michoacin en la Ciudad de México; y por otra parte, el interés cientifico que suscitan las
caracterfsticas tan inusuales del movimiento observado en los registros de aceleracion
obtenidos durante este temblor. El objetivo de las primeras investigaciones después de los
sismos de 1985, era entender las diferencias observadas en el movimiento sismico entre
los registros obtenidos en la zona de lago y los obtenidos en la zona de lomas. Sin
émbargo, algunos resultados recientes (Singh y Ordaz, 1993; Chivez-Garcia et al., 1994;
Singh et al., 1995) sugieren que no se puede considerar aisladamente la respuesta sismica
de la zona de lago y buscar explicar las diferencias observadas entre zona de lago y zona
de lomas. Por ejemplo, Chdvez-Garcia et al., (1994), a fin de explicar los dafios y el
movimiento sismico observado en la Cd. de México, consideran que simultdneamente se
deben tomar en cuenta los efectos de fuente, trayecto y sitio. Estos autores sefialan que
posiblemente la etapa mds intensa del movimiento en el Valle de México se debe a ondas
superficiales emitidas desde la fuente, guiadas por capas profundas y que posteriormente
interaccionan con capas superficiales del suelo blando.

El desarrollo que ha tenido la instrumentacion sismica en México en afios recientes, asi
como el nimero de experimentos, han permitido realizar esfuerzos por comprender el
movimiento del suelo en el centro de México. Sin embargo, la Ciudad de México sigue
siendo fuertemente afectada por los sismos que ocurren a mds de 300 km de distancia. Las
investigaciones continian tratando de comprender los efectos de trayecto y sitio, con
objeto de explicar las observaciones que aun no han sido modeladas correctamente. Hasta
el momento, los resultados han puesto progresivamente en evidencia un fenémeno con un-
fuerte impacto en el movimiento sismico observado en el Valle de México. Se trata del
fenémeno de amplificacion regional observado en el centro de nuestro pais, que resulta
en diferencias significativas en la atenuacion de la energia sfsmica que se propaga
paralelamente a la costa del Océano Pacifico relativamente a la que se propaga
perpendicularmente a la misma. Actualmente, este fendmeno es una hipétesis adicional
para explicar las diferencias del movimiento sismico entre zona de lago y zona de lomas,
pues sugiere que no es posible disociar la respuesta sismica de las diferentes zonas
geotécnicas y tampoco es posible considerar ninguna de ellas como representativa del



movimiento incidente. Es decir, no existe en el Valle de México un sitio que podamos
caracterizar como terreno firme (Singh et al., 1995). Efectivamente, se ha mostrado que
el movimiento de! terreno en el centro de México, producido por sismos de subduccidn,
es afectado por la direccién de propagacion relativa a las costas del Pacifico (Cirdenas,
1993). Tal amplificacién (alrededor de un factor de 10) se presenta en frecuencias
similares a aquellas que son destructivas en la Cd. de México (Ordaz y Singh, 1992). Por
lo tanto, dicha amplificacién es sin duda un factor importante para considerarse en la
prediccion del movimiento del terreno para futuros eventos de subduccién no solo en la
Cd. de México, la cual cuenta con una gran cantidad de instrumentos sismicos que
permiten una mejor evaluacion del riesgo sfsmico, sino también en ofras importantes
ciudades donde la instrumentacién sismica es escasa.

Este es el problema que deseamos atacar en este trabajo. Deseamos mejorar nuestra
comprension del fendmeno de amplificacion regional (o atenuacidn diferencial segin la

trayectoria de propagacién de la energia sismica). Esperamos avanzar en dos dreas
principales:

1. Mejorar nuestro conocimiento de la distribucion espacial de este fenémeno. Esto es de
suma importancia si deseamos relacionar ¢l fendmeno con sus causas posibles, Aunque
no haya explicacidn hasta ahora, se han avanzado varias hipdtesis tales como enormes
valles de depésitos blandos, irregularidades laterales en la estructura cortical del centro del
pais, o la presencia de material fundido bajo el Valle de México.

2. Explorar cudles de las posibles causas sefialadas son las mds razonables en términos de
los datos disponibles.

El enfoque que empleamos es principalmente experimental. Hemos utilizado tres juegos
de datos. El primero, proviene de una serie de experimentos de refraccion sismica a gran
escala, realizados en 1992 y registrados con sismografos digitales. Un anilisis preliminar
de estos datos fue presentado en Cirdenas (1993). En el capitulo 3.1 analizamos con mds
detalle del alcanzado hasta el momento los registros digitales. Hasta ahora, se habia
observado tinicamente la variacion de la amplitud médxima de los registros en funcion de
la distancia y de la frecuencia. En este trabajo utilizamos técnicas de anélisis mas
completas que permiten caracterizar diferencias en la forma de propagacidn de la energia
entre pares de estaciones, tales como la identificacién de trenes de onda superficiales y
medicion e inversion de las curvas de dispersién que los caracterizan.

Un segundo juego de datos consiste en registros de aceleracion obtenidos durante el sismo
del 24 de octubre de 1993 (16.54°N, 98.98°W, Ms=6.6). Este evento fue registrado por
diversas estaciones de la red acelerogrifica mexicana situadas entre la costa de} Pacifico
y ¢l Valle de México. En el capitulo 3.2 aplicamos las técnicas similares del capitulo 3.1,
pero en este caso a los registros de aceleracion, persiguiendo los mismos objetivos. Esto
permitird determinar a qué distancia de la costa se manifiestan cambios significativos y



explorar si existe una correlacién entre las caracteristicas de propagacion de las ondas
superficiales y el mecanismo que ocasiona la amplificacién regional.

Finalmente, el tercer juego de datos proviene del Servicio Sisniolégico Nacional (SSN).
Compilamos y analizamos datos de magnitud a fin de explorar su posible contribucién
para resolver el problema planteado (capitulo 3.3). En efecto, el SSN mantiene una red
de estaciones sismoldgicas distribuidas en todo el pais. Los registros obtenidos por esta
red son interpretados cotidianamente y se elaboran reportes periédicos que resumen la
localizacion de los eventos detectados y su magnitud. La magnitud que se reporta es el
promedio de la magnitud medida en todas las estaciones. En este trabajo compilamos los
datos originales de magnitud para cada una de las estaciones y analizamos
estadisticamente la distribucion espacial de los residuos de magnitud observados en cada
estacion relativamente a la magnitud promedio calculada. Dado que hay una gran cantidad
de datos disponibles, discriminamos entre efectos relacionados con la localizacién y
magnitud de los temblores y los efectos relacionados con la amplificacion regional del
movimiento sismico.

Por otra parte, presentamos los resultados preliminares de un estudio basado en modelos
matemdticos de propagacion de ondas (capitulo 4). Mediante el uso de estos modelos,
pretendemos explorar cudles de las causas avanzadas para explicar este fendémeno
presentan una mejor correlacion con las observaciones analizadas. La meta final es reunir
nuestros resultados con los de otras investigaciones sobre el mismo tema, con objeto de
proponer modelos de la estructura del subsuelo colierentes con la informacién disponible.
Dadas las limitaciones actuales en capacidad de computo y de informacién de la estructura
del subsuelo, los modelos propuestos son en dos dimensiones (2D). Experimentamos
diferentes tipos de estructura 2D que incluyen heterogeneidades laterales relacionadas con
la estructura de la corteza producto de la subduccién de la placa de Cocos bajo la placa
de Norteamérica y la presencia del Eje Volcdnico Transmexicano. Nuestra meta es que,
al comparar resultados de modelos tedricos con observaciones experimentales, logremos
determinar cudles son las causas mds razonables (o con una mayor coherencia con las
observaciones) de entre las que se han propuesto al fenémeno.



CAPITULO 2

Antecedentes

En los dltimos 10 afios se ha puesto progresivamente en evidencia la importancia que los
efectos de trayecto tienen en el movimiento sismico, durante temblores que ocurren en la
zona de subduccién del Pacifico, en el centro del pafs. A esta amplificacion del
movimiento durante el trayecto entre la zona de subduccién a la Cd. de México se le ha
llamado amplificacién regional. A continuacién damos un resumen de las investigaciones

que se han realizado sobre dicha amplificacion (o débil atenuacién) sismica en el centro
de] pafs.

El fenémeno de amplificacién regional fue identificado debido a las diferencias que
produce en la atenuacion de la energia sismica segin la direccién en que se mide, Singh
et al., (1988) utilizando cocientes espectrales entre registros de aceleracién obtenidos
durante los sismos del 19 (Ms=8.1) y 21 (Ms=7.6) de septiembre de 1985, encuentran que
las amplitudes espectrales a lo largo de la costa son mucho menores que las amplitudes
espectrales dentro y cerca de la Cd. de México entre una banda de 0.2 a 0.5 Hz. Estos
autores sugerian que el movimiento sismico que se propaga a lo largo de la costa se
atenia mds rdpido que el que se propaga hacia el interior del continente, Singh et al.,
(1988) solo avanzan como posible explicacion diferencias en la energia liberada a
diferentes profundidades durante los dos sismos.

En un estudio sistemdtico Ordaz y Singh (1992) analizan registros acelerogréficos
obtenidos en instrumentos situados tanto a lo largo de la costa, como en el trayecto entre
la costa y el D.F, para ocho eventos ocurridos en la zona de subduccién, Estos autores
realizan una doble regresion de las amplitudes espectrales del tren de ondas S para ocho
valores de frecuencia entre .2 y 5 Hz. En la primera regresion determinan el espectro de
fuente y en la segunda obtienen leyes de atenuacién de la méaxima amplitud espectral
observada. Sus resultados muestran claramente una amplificacion del movimiento sismico
(alrededor de un factor de 10) en zonas firmes en y al sur de la Cd. de México, en una
amplia gama de frecuencias, que coincide con las frecuencias criticas para la zona del lago
(figura ). Ordaz y Singh (1992), consideran que tal amplificacién se debe a un fuerte
contraste de impedancias entre rocas sedimentarias que sobreyacen a rocas igneas, en una
cuenca que se extenderia desde Taxco, Gro., hasta la Cd. de México, sugiriendo que la
atenuacion se diferencia segin la trayectoria a distancias mayores de 200 km de la costa.



escala y datos obtenidos por estaciones acelerograficas durante e] sismo del 15 de mayo
de 1993 (Ms=5.9). Cirdenas (1993) obtiene el valor promedio de las maximas amplitudes
del paquete de ondas S entre los componentes horizontales (filtrados en varjas bandas de
frecuencia), leidas en una ventana de tiempo cuya duracién aumenta conforme crece Ia
distancia. Este autor utiliz6 la amplitud promedio para obtener, por regresion, curvas de
atenuacion de la amplitud maxima observada en funcién de la distancia y de la frecuencia.
Cérdenas (1993) encuentra que la atenuacién sismica es menor hacia e] continente que a
lo largo de la costa para cuatro bandas de frecuencia centradas en 0.5, 10,20y 5.0 Hz
(figura 2). Sus resultados sugieren que el movimiento sismico se amplifica a partir de 100

km de distancia de Ja costa, a diferencia de los resultados presentados por Ordaz y Singh
(1992).

(0.2 Hz

Fig. 1. Curvas de atenuacién de I mifxima amplitud espectral de ondas S en funcién de la
distancia para cuatro ventanas de frecuencia, Los cfrculos llenos indican estaciones situadas hacia
dentro del continente. Los circulos abiertos corresponden a estaciones situadas a lo largo de Ia
costa. Los tridngulos abiertos corresponden a estaciones en terreno firme en el Valle de México.
La lfnea continua es la curva de aenuacion promedio, mientras que las Ifneas discontinuas
corresponden a los percentiles 16 y 84. [Adaptada de Ordaz y Singh, 1992].
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Fig. 2. Curvas de atenuacion de la mdxima amplitud de ondas S en funcidn de la distancia para
cuatro ventanas de frecuencia. Los diferentes simbolos indican datos provenientes de distintos
perfiles de refraccion. Los simbolos llenos indican puntos de observacion distribuidos en perfiles
perpendicularmente a la costa. Los simbolos abiertos corresponden a puntos de observacion
distribuidos paralelamente a la costa. Las lineas continuas presentan las curvas de atenuacién
obtenidas en cada una de las dos direcciones. [Adaptada de Cardenas et al., 1995}

Una observacion adicional fue presentada por Gutiérrez y Singh (1988). Estos autores
empleando Ia amplitud pico de ondas S, en registros sismicos de papel ahumado (2 <Mc
< 4; Mc=magnitud de coda), ocurridos frente a las costas de Guerrero y Michoacén.
Encuentran que tal amplitud presenta una amplificacién promedio de 4 hacia dentro del
continente con respecto a lo largo de la costa. Sin embargo, estas observaciones no van
mis alld de 30 km a partir de la costa. Entonces, es sorprendente encontrar que las
diferencias perpendiculares y paralelas de] movimiento sismico se presenten en distancias
tan cortas de la costa. Por lo tanto, estos resultados estin en contradiccion con los
descritos en los parrafos anteriores. '

Por otra lado, Canas (1986) mediante estudios encaminados a estudiar la atenuacién
sfsmica en el Valle de México, observa que la atenuacién sfsmica (caracterizada por el
factor de atenuacién Q) en la corteza correspondiente a la parte Oriental (debajo del Valle
de México), es mucho mayor a la Central del Eje Volcinico Transmexicano (EVT).
Asimismo, encuentra que la excitacion de la coda es de un orden de magnitud mayor en
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la region Oriental que en la parte Central. Canas (1986) atribuye tal atenuacién y
excitacion de la coda a dos posibles causas: 1) un mayor fallamiento en la parte Oriental
en relacion a la parte Central del EVT, y 2) la posibilidad de que exista una mayor
concentracion de zonas magmadticas bajo la parte Oriental que bajo la parte Central.

Hasta aqui, los resultados que hemos descrito permiten avanzar dos posibles explicaciones
a la amplificacién observada en el centro del pafs. La primera propone un valle compuesto
por rocas sedimentarias del Creticico que sobreyacen a rocas igneas mds competentes,
(Ordaz y Singh, 1992). Sin embargo, las observaciones de Cirdenas (1993) en acuerdo
con las de Gutiérrez y Singh (1988), indican que las dimensiones que deberia tener este
valle son enormes. La segunda (Canas, 1986) sugiere la posibilidad de que exista una
mayor concentracion de zonas magmaticas bajo la parte Oriental que bajo la parte Central
del EVT. Esta propuesta es corroborada por los resultados de Rodriguez et al., (1995).
Estos autores investigan la atenuacion sismica bajo la cuenca de la Cd. de México
analizando el factor de calidad de ondas P de sismos regionales y coda Q obtenida de
sismos locales. Los resultados son complementados por tres perfiles gravimétricos que
cruzan la cuenca de la Cd. de México. Al igual que Canas (1986), Rodriguez et al., (1995)
sefialan que diferencias en la atenuacion sfsmica en y alrededor del Valle de México,
probablemente se deban a la existencia de material del manto en fusion parcial, hipdtesis
que relacionan a un Moho (transicion entre el manto y la corteza) que se encuentra
relativamente poco profundo bajo el centro del pais.

Adicionalmente a las dos posibles explicaciones propuestas en el parrafo anterior, existe
una tercera sugerencia propuesta por Chdvez-Garcia et al., (1994), aunque no estd apoyada
por datos concretos. Estos autores sugieren que la amplificacion regional podria estar
relacionada con heterogeneidades laterales a la escala de la corteza y relacionada con los
procesos de subduccién en las costas del Pacifico. En efecto, la estructura de la corteza
se ve complicada por la disposicién oblicua del EVT con respecto a la presencia de la
zona de subduccion del Pacifico. Al respecto, Pardo y Sudrez (1995) han mostrado que
la forma de la interfaz entre la placa subducida y la placa continental es considerablemente
irregular y que el angulo de buzamiento de la placa cambia a lo largo de la trinchera
(figura 3). Por ejemplo, consideremos los estudios de Burger et al., (1987), quienes
mostraron que existen reflexiones postcriticas de ondas S en el Moho que pueden dar
origen a grandes amplitudes en los sismogramas, Una consecuencia directa de la
irregularidad entre la placa subducida y la placa continental, mostrada en la figura 3, es
que habra diferencias en la profundidad del Moho no solo a diferentes distancias de la
costa sino también a la posicién que consideremos a lo largo de la costa.

Los estudios realizados hasta ahora han demostrado la existencia de un importante efecto
de trayecto que se ha denominado amplificacion regional. La magnitud de dicha
amplificacion, asi como el rango de frecuencias en el que se presenta, la convierte en un
factor importante del riesgo sismico que afecta el centro del pafs, y muy especialmente
a la Cd. de México.
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Fig. 3. Configuracion de la cima de la zona de Wadati-benioff de la placa ocednica subducida
bajo la placa de Norteamérica en el sur de México. Los contornos de profundidad estin trazados
cada 20 km. Las lineas punteadas indican interpolacion en zonas en las que no hay datos
hipocentrales. Los tridngulos negros indican vulcanismo Cuaternario, mientras que la zona
sombreada con cruces muestra el Eje Volcinico Transmexicano. A lo largo de la trinchera se
muestra la edad de la placa ocednica (en millones de afios antes del presente) y en paréntesis la
velocidad de convergencia (en cm/afio). [Adaptada de Pardo y Sudrez, 1995].



CAPITULO 3

Analisis de Datos

3.1 Datos de Velocidad

Con el propésito de estudiar la estructura de la corteza y mejorar nuestro conocimiento
sobre la propagacion de las ondas sismicas entre las costas de Guerrero y la Cd. de
Meéxico, se realizé un experimento de refraccién sismica a gran escala. Este experimento,
denominado Proyecto RISICO (Estudio de riesgo sismico en la Ciudad de México
asociado a la estructura de la corteza en las zonas sismicamente activas mediante perfiles
sfsmicos profundos), fue financiado por el CONACYT, la Comunidad Econdmica Europea
(CEE) y ¢l D.D.F. Dicho proyecto contd con la colaboracién del CICESE, el Instituto de
Ingenieria, el Instituto de Geofisica de la UNAM, y la Universidad Complutense de
Madrid. El proyecto RISICO se realizd durante el periodo del 24 de marzo al 10 de abril
de 1992, Se obtuvieron tres perfiles sismicos utilizando tiros de explosivos ¢n el mar; uno
de ellos paralelo a la trinchera a lo largo de la costa entre Ixtapa, Gro. y Punta Maldonado
Gro,, y los otros dos hacia el interior del continente, uno de Ixtapa, Gro. hacia la Cd. de
México y el otro de Acapulco, Gro. a la Cd. de México (figura 1).

En esta seccién analizaremos los registros de velocidad obtenidos en el proyecto RISICO,
con ¢l propdsito caracterizar las diferencias en Ia forma de propagacion de la energia entre
pares de estaciones. El andlisis de los datos de velocidad consiste en la identificacién de
trenes de onda a lo largo de todo el registro, tanto en sus tres componentes del
movimiento como entre pares de estaciones. Ademas, exploraremos las variaciones de
amplitud y energia de los registros de velocidad en el dominio del tiempo y la frecuencia
siguiendo la técnica del filtrado mltiple (Dziewonski et al., 1969). El objetivo que se
persigue es de poder determinar a que distancia de la costa se manifiestan cambios
significativos en la amplificacién de las ondas, y encontrar, si existe, una correlacion entre

las caracteristicas de propagacién sismica y el mecanismo que ocasiona la amplificacién
regional, '

3.1.1 Adquisicion

Compilamos algunos de los registros de velocidad obtenidos en el Proyecto RISICO. En
particular utilizamos los registros producidos por el tiro SC y registrados en las siete
primeras estaciones a lo largo del perfil de Ixtapa, Gro,, hacia la Ciudad de México. Las
estaciones cubren una distancia de 200 km a partir de la costa. En la figura 2 se muestran



los registros de velocidad (en el componente vertical) y la ubicacidn de las estaciones que
registraron el tiro. En esta figura, podemos observar que en el registro de la estacién 5,
los primeros arribos son de mayor amplitud que en el resto de las estaciones, incluso de
amplitud similar al de la estacién 1. Estos datos se obtuvieron mediante sismdgrafos
digitales PRS-4 de Scintrex con memoria de estado sélido. Los sensores utilizados fueron
sismdmetros Lennariz L-3D de tres componentes y periodo natural de 1 s, los cuales
fueron orientados (componente norte-sur) hacia el sitio de la explosién, por instrucciones
dadas a los operadores durante el experimento.
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Fig. 1. 1) Mapa que muestra los perfiles, puntos de tiro, sitios de registro y terrenos
tectonoestratigraficos (maodificado de Campa y Oconey, 1983). Los circulos abiertos representan
las estaciones que registraron los tiros en SB y SE para el perfil 1. Los cfrculos sélidos son las
estaciones para el tiro en SC, ubicadas sobre el perfil 2, y los tridngulos sdlidos son las
estaciones sobre el perfil 3, tiro en SD. El asterisco representa la localizacidn del sismo del 15
de mayo de 1993. Los cuadros abiertos son estaciones acelerogrificas a lo largo de la costa, y
los tridngulos abiertos son estaciones acelerogrificas usadas para un perfil perpendicular. Las
estaciones '1celerogrziﬁcas fueron operadas por el Instituto de Ingenieria UNAM, Centro Nacional
de prevencién de Desastre (CENAPRED) y el Centro de Instrumentacién y Registro Snsmlco
(CIRES) (Adaptado de Cirdenas et al., 1995).
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Hemos tratado de reunir toda la informacion necesaria para el procesamiento de los datos
de velocidad (coordenadas del tiro y de las estaciones, tiempo de inicio de la explosidn,
descripciones de la geologia superficial donde se ubicaron las estaciones, orientacién de
los sensores, etc.). Hasta el momento hemos reunido la mayor parte de la informacién, con
excepcion del tiempo de inicio de la explosidn, el cual no ha sido proporcionado por los
responsables del proyecto. Prevenios que una desventaja para el andlisis que se llevard a
cabo se presenta en la inadecuada orientacion del componente norte-sur en el sensor,
Efectivamente, hasta el momento se sabe que la orientacién del sensor no fue hacia el
norte geografico, y ms ain la orientacion del componente norte-sur fue con una vaga idea
del sitio de la explosién.

3.1.2 Procesamiento y analisis

El anilisis realizado por Cérdenas (1993) a partir de los registros de velocidad, se basé
en mediciones del decaimiento de la mdxima amplitud del paquete de ondas S en funcidn
de la distancia y la frecuencia. Con el propésito de identificar la forma de propagacion de
la energia sismica entre pares de estaciones, hemos tratado de identificar trenes de ondas
en cada uno de los registros de velocidad mediante;

1) Anilisis en tiempo y frecuencia de las variaciones de amplitud a lo largo del registro,
siguiendo a Dziewonski et al., (1969),

2) Anilisis e identificacion de trenes de onda, tanto en el paquete de ondas S como en los
primeros arribos, tratando de correlacionarlos de estacion a estacién, y

3) Andlisis de las variaciones de energfa de una sefial como una funcién de la velocidad
de grupo y la frecuencia, mediante el programa XSPMFT (Herrmann, 1987). Tales
variaciones de energfa son representadas por la envolvente de amplitud de una forma de
onda filtrada en una angosta banda de frecuencia, La continuidad de los mdximos de
envolvente (como una funcién del perfodo y la velocidad de grupo) pueden represemar
curvas de dispersion de una onda superficial. : |

Antes de proceder a analizar los registros de velocidad tratamos de recuperar la
informaci6n faltante: a) estimar el tiempo de inicio de la explosién que nos sirva para
obtener una velocidad y una posicién en el tiempo del tren de ondas a analizar, y b)
buscar el acimut adecuado para rotar los componentes horizontales a radial y transversal.
Como sabemos, la rotacion de los componentes a radial y transversal nos permite separar
en los. registros las contribuciones de ondas de Rayleigh (componentes vertical y radial)
o de ondas de Love (componente transversal).

Para obtener una estimacién del tiempo de inicio de la explosion se realiz6 una regresion
lineal, utilizando los tiempos de arribo de ondas P (medidos a partir del tiempo de inicio
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de registro en la estacion) y la distancia de la estacion a la explosion. El resultado de la
regresion es una velocidad de ondas P igual a 6.42 ki/s y tiempo de inicio de la
explosién de 13.55 s, a partir del tiempo en que empezd a registrar cada una de las
estaciones (todas las estaciones sfsmicas se programaron para que empezaran a registrar
a la misma hora, segundos antes de que ocurriera la explosion).

Con el fin de encontrar el acimut adecuado para rotar los componentes horizontales a
radial y transversal, analizamos el movimiento de particula de la onda P en los
componentes horizontales de todas las estaciones. El movimiento de la particula debe
encontrarse en el plano que forman el componente este-oeste (abcisas) y el componente
norte-sur (ordenadas). El dngulo medido entre el eje de las ordenadas y el vector resultante
del movimiento de particula es el acimut. Los acimuts encontrados muestran que la
orientacion de los sensores no fue sistemdtica, es decir, los operadores no se auxiliaron
de una brijula para encontrar la direccién del sitio de la explosién. Por ejemplo, en la
figura 3 se muestra el andlisis de movimiento de particula para las estaciones 1 y 2,
observamos que la direccién del vector de movimiento es distinto en ambos casos.
Encontramos que el vector resultante de movimiento de particula en la estacién 1 forma
un dngulo de 117° respecto al eje de las ordenadas. En la estacion 2 este dngulo es de 52°,
Esta diferencia nos indica que la orientacién del componente norte-sur de los sensores
habia sido vagamente hacia la direccion de la explosién. Una vez rotadas los componentes,
con los nuevos acimuts, verificamos que la forma y polarizacién de la onda P en el
componente vertical y radial fuera la misma. Por ello creemos que los nuevos acimuts son
los adecuados para rotar los componentes horizontales.

3.1.3 Resultados

El primer analisis consisti6 en caracterizar las variaciones de amplitud de los registros de
velocidad en el dominio del tiempo y la frecuencia, siguiendo la técnica del filtrado
miltiple (TFM) (Dziewonski et al., 1969) (apéndice). Mediante el filtrado miltiple se
pueden estudiar las variaciones de amplitud (o energia) de una sefial como una funcién
de la velocidad (o tiempo) y el periodo (o frecuencia). Dicha técnica proporciona una
representacion de la envolvente de amplitud para una forma de onda filtrada en una
angosta banda de frecuencias como una funcién de la frecuencia (o periodo) y velocidad
de grupo (o tiempo), esta representacion puede ser interpretada como modos de
propagacién de ondas superficiales. La TFM puede resolver complejas sefiales de tiempo
compuestas de varios periodos dominantes que llegan a la estacién de registro
simultineamente.

Hemos aplicado dicha técnica a todos los registros de velocidad en las tres componentes
de movimiento (vertical, radial y transversal). Esperdbamos que los méximos de amplitud
del paquete de ondas S (en las tres componentes de velocidad) se presentaran en el mismo
intervalo de frecuencia. La figura 4 muestra los resultados al aplicar el filtrado miltiple.
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Fig 4. Espectros evolutivos de los registros de velocidad obtenidos para las tres componentes del movimiento
mediante la técnica del filtrado miltiple (Dziewonski et al., 1969). En la parte superior derecha de los
componentes verticales se indica el nimero de la estacién y la distancia al sitio de fa explosidn.
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Fig 4. (Continuacién) Espectros evolutivos de los registros de velocidad obtenidos para las tres componentes
del movimiento mediante la técnica del filtrado maltiple (Dziewonski et al., 1969). En los componentes
verticales se indica el mimero de la estaci6n y la distancia al sitio de la explosion.
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Observamos que los méiximos de amplitud ocurren precisamente para el paquete de ondas
S (entre 8 y 10 s y una banda de frecuencia de 3.5 y 5.5 Hz). De manera similar, las
estaciones 2, 3, 4 y 7 presentan maximos de amplitud espectral (en el paquete de ondas
S) que se pueden correlacionar en tiempo y frecuencia. En las estaciones 5 y 6 no
observamos claramente relacidn entre los intervalos de tiempo y frecuencia, y la amplitud
espectral del paquete de ondas S. Por otra parte, observamos que en el componente
vertical y radial de las estaciones 5 y 6, los mdximos de amplitud se presentan en el
paquete de ondas P, que como se menciono anteriormente, es precisamente donde los
arribos de ondas P son de mayor amplitud que en los demds registros. Este paquete de
ondas P se caracteriza por un pulso con periodo de 0.2 s, el cual se observa mejor en las
estaciones 1,2,5,6 y 7 que en las estaciones 3 y 4. Hemnos obtenido el méximo de amplitud
de los primeros arribos, en una ventana de 4 s (aproximadamente 1 s antes y 3 s después
de la onda P), en cada una de las frecuencias utilizadas en la TFM. Posteriormente,
interpolamos estas amplitudes en el plano distancia epicentral contra tiempo con el
propésito de observar a que distancia se amplifican los primeros arribos. La figura 5
muestra la distribucién de amplitudes en el plano distancia-frecuencia en los tres
componentes del movimiento. Observamos, en el componente vertical y radial, que la
amnplitud de los primeros arribos ocurre después de los 140 km a partir del sitio de la
explosién, entre 3.5 y 6.5 Hz. En el componente transversal no se observa (al
amplificacién en los primeros arribos.

El filtrado miltiple aplicado a cada uno de los registros de velocidad proporciond
amplitudes espectrales en el dominio del tiempo y la frecuencia. Esto permitid definir
cuiles son las bandas de frecuencia donde se observan las méximas variaciones de
amplitud del paquete de ondas S. Posteriormente filtramos los registros de velocidad con
un filtro Butterworth, ¢n la banda de frecuencia obtenida para cada estacion, y analizamos
cada uno de los registros (en sus tres componentes) tratando de encontrar algin pulso
caracteristico dentro del paquete de ondas S. Adicionalmente, se exploré el tren de ondas
S mediante un andlisis el movimiento de particula entre los componentes vertical y radial.
El objetivo del anilisis de movimiento de particula es observar si el paquete de ondas S
corresponde a ondas de Rayleigh, ondas Love o si existe un pulso comiin en todos los
registros.
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del movimiento. La interpolacion se realizé para cada méximo de amplitud en la
frecuencia obtenida de 1a TFM y la distancia de la estacion al sitio de la explosion.
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En el andlisis de movimiento de particula de las estaciones 1y 2 observamos un pulso
muy bien definido con un periodo de .27 s. Este pulso tiene periodos similares en los
componentes vertical y radial. En el componente transversal el nimero de periodos del
pulso es mayor e inicia segundos antes. Al analizar el movimiento de particula del pulso
en los componentes vertical y radial se observa que es progrado y retrogrado en las
estaciones 1 y 2 respectivamente (figura 3). En el resto de las estaciones observamos un
pulso de periodo similar al que se observa en las estaciones 1y 2, con la diferencia que
su posicién en el tiempo no coincide en las tres componentes. Esperabamos que en las
estaciones 5 y 6, que se encuentran a tan solo 6 km una de la otra, existiera un tren de
ondas muy similar. Hemos analizado cuidadosamente las estaciones S y 6 y no
encontramos ninguna forma de onda similar de estacion a estacion, ademds no existe
similitud del tren de ondas analizado entre los componentes vertical y radial.

Pasemos ahora a discutir los resultados en términos de las variaciones de energfa del
paquete de ondas S como una funcién de la velocidad grupo y la frecuencia. Realizamos
un andlisis mediante el programa XSPMFT (Herrmann, 1987) para determinar el rango
de velocidad de grupo de los trenes de ondas que se encuentran en el paquete de ondas
S. Este programa aplica la técnica de filtrado multiple (Dziewonski et al., 1969), que
describimos arriba, solo que en este caso se caracterizan los mdximos de envolvente (ME)
de las amplitudes espectrales en funcién de la velocidad y la frecuencia (o periodo). Con
XSPMFT se puede correlacionar qué tren de ondas presenta la mdxima velocidad de grupo
y en qué intervalo de frecuencia se encuentra.

Utilizamos los registros de velocidad en sus tres componentes (vertical, radial y
transversal) como sefales de entrada al programa XSPMFT (Herrmann, 1987). La figura
6 muestra los resultados de los registros en su componente vertical, radial y transversal;
circulos, cuadros, diamantes y tridngulos representan los valores de ME en el paquete de
ondas S (el valor del ME disminuye en el orden que se mencionan las figuras
geométricas). La continuidad de estos ME a lo largo del eje de las frecuencias, y la
similitud de la curva que describen entre componentes (vertical y radial) asi como entre
pares de estaciones definirian la curva de dispersién de una onda superficial. Los
resultados no definen alguna curva de dispersién que pueda corresponder a un modo de
propagacién de las ondas superficiales. No es posible correlacionar los ME de un estacién
a otra, y tampoco existe similitud de estos ME entre los componentes vertical y radial.
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Fig. 6. Modos de propagacion de velocidad de grupo del paquete de ondas S en funcién
de la velocidad de grupo y la frecuencia, obtenidos mediante el programa XSPMFT
(Herrmann, 1987) para las estaciones 1, 2, 3 y 4. Las figuras geométricas circulos,
cuadros, diamantes y tridngulos representan la amplitud espectral de los ME del tren de
ondas analizado (el miximo valor corresponde a los circulos y el minimo a los tridngulos).
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Fig. 6. (Continuacién) Modos de propagacién de velocidad de grupo del paquete de ondas
S en funcién de la velocidad de grupo y la frecuencia, obtenidos mediante el programa
XSPMFT (Herrmann, 1987) para las estaciones 5, 6 y 7. Las figuras geométricas circulos,
cuadros, diamantes y tridngulos representan la amplitud espectral de los ME del tren de
ondas analizado (el méximo valor corresponde a los circulos y el minimo a los tridngulos),
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3.1.4 Conclusiones

Hemos analizados los registros de velocidad obtenidos mediante un experimento de
refraccion entre las costa del Pacifico y la Ciudad de México. Utilizamos siete estaciones
de un perfil hacia el interior del continente, las cuales cubren una distancia de 200 km a
partir de la costa. Los métodos empleados para el anilisis fueron:

1. Andlisis en tiempo y frecuencia de las variaciones de amplitud a lo largo del registro,
siguiendo a Dziewonski et al., (1969).

2. Andlisis e identificacién de trenes de onda, tanto en los primeros arribos como en el
paquete de ondas S, que se puedan correlacionar de estacién a estacion.

3. Analisis las variaciones de energia de una seiial como una funcién de la velocidad de
grupo y la frecuencia, mediante el programa XSPMFT (Herrmann, 1987).

Ante la falta del tiempo de inicio de la explosion y una inadecuada orientacién de los
sensores, hemos asignado la hora de inicio de la explosién, una velocidad promedio de
ondas P y un acimut para rotar los componentes horizontales. El tiempo de inicio se
obtuvo mediante una ajuste lineal de tiempos de arribo de ondas P y la distancia de la
estacion a la explosion. Encontramos que la explosion fue 13.55 s después de que
empezaron a registrar las estaciones, asi mismo la velocidad de ondas P fue de 6.42 km/s.
Los acimuts se encontraron mediante el andlisis de movimiento particula en la onda P
entre los componentes horizontales, el angulo formado por el vector de movimiento y el
eje del componente norte-sur es el acimut.

La TFM permiti6 obtener la banda frecuencia en la cual se pueden observar las amplitudes
espectrales (de los primeros arribos y del paquete de ondas S) en los registros de
velocidad. Hemos filtrado (en la banda de frecuencia obtenida mediante la TFM) y
analizado, tanto los primeros arribos como el paquete de ondas S, todos los registros de
velocidad en sus tres componentes.

En los primeros arribos, existe un pulso en la mayoria de las estaciones con un periodo
de 0.2 s. Mediante la interpolacidn del maximo de amplitud espectral (obtenido mediante
TFM) presente en primeros arribos, encontramos una considerable amplificacién presente
después de los 130 km a partir de la costa, entre 3.5 y 6.5 Hz. Las estaciones 5 y 6 son
las que presentan este fendmeno, a la vez se observa que el paquete de ondas S es de
menor amplitud que los primeros arribos. Creemos que esta gran amplitud del paquete de
ondas P, observado en las estaciones 5 y 6, se debe a los siguientes arribos que
acompaiian_a la onda Pn (ondas de periodo mds corto, al periodo de las ondas Pn,
denotadas P. Las ondas P se propagan a través de la corteza, usualmente tienen mayores
amplitudes que aquellas que se predicen para ondas gufa, implicando que el cambio de
velocidad tiene un gradiente finito en o debajo de una zona de transicién (Aki y Richards,
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1987). Recientemente, Rodriguez et al., (1995) observaron que también existe una gran
amplitud de primeros arribos en estaciones ubicadas en el centro del pais. Estos autores
avanzan como posible explicacion, a tal amplificacion, que bajo la parte central del EVT
existe una mayor concentracion de zonas magmdticas o un Moho que se encuentra
relativamente poco profundo.

En cuanto al paquete de ondas S, en el tren de ondas analizado hemos identificado una
onda de Rayleigh en la estacion 1 y la estacién 2. El movimiento de la particula de este
pulso es eliptico, progrado en la estacion 1 y retrogrado en la estacion 2 (figura 3).
Creemos que el tren de ondas es el mismo en ambas estaciones, y las diferencias en el
movimiento de la particula se deban a que el acimut elegido al rotar los componentes no
es el adecuado en alguna de las dos estaciones. Posiblemiente, el sentido de movimiento
de la particula solo se debe a la respuesta de fase del sensor. El tren de onda analizado
tiene un periodo de 0.27 s y la elipticidad en ambas elipses es 0.5. La onda de Rayleigh,
tiene velocidad de grupo entre la fuente y la estacion de 3.4 km/s en la estacién 1,
mientrds que de la fuente a la estacion 2 es mucho mayor que 3.5 km/s. Esto sugiere que
variaciones laterales afectan la propagacion de ondas superficiales en alta frecuencia en
distancias menores de 60 km de la costa. En el resto de las estaciones no se puede hacer
un andlisis de movimiento de particula entre los componentes vertical y radial debido a
que el tren de onda analizado no se encuentra en la misma posicién de tiempo. Sin
embargo, al filtrar cada uno de los registros de todas las estaciones si se observa un tren
de onda con un periodo de .27 s, que presenta una mixima amplitud principalmente en
los componentes radiales. Ante la falta de informacion (tiempo de inicio de la explosion)
y la incorrecta orientacién de los componentes horizontales, el andlisis del paquete de
ondas S no indica si efectivamente existen ondas superficiales de la estacién 3 a la
estacion 7. Concluimos que el acimut encontrado para rotar los componentes horizontales
atin no ha sido el adecuado en esas estaciones. Resultados similares se observan en los
modos de propagacion del andlisis de velocidad de grupo contra frecuencia. Los modos
de propagacidn no se encuentran bien definidos, los que se encuentran en los componentes
verticales no se observan en los componentes radiales, y viceversa. Ademds, estos modos
de propagacién no pueden correlacionarse entre estaciones, aiin las mds cercanas,

Como recomendacién en futuros experimentos sfsmicos, creemos que una orientacién
sistemdtica de los sensores mejorard las posibilidades de andlisis de los datos. En nuestro
caso, el juego de datos analizados no nos permite determinar con mas precisién a que
distancia se presentan cambios significativos en la amplificacion de las ondas. Una
primera aproximacion de esta distancia fue dada en Cardenas (1993), quien encuentra que
¢l movimiento sismico se amplifica después de los 100 km a partir de la costa. Mediante
un andlisis de los primeros arribos encontramos que la tal amplificacion se manifiesta
después de los 130 km. Finalmente, concluimos que entre 100 y 130 km a partir de la
costa existe un mecanismo que ocasiona que las ondas sismicas (ondas S y P
respectivamente) se amplifiquen.
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3.2 Datos de Aceleracion

Después de las consecuencias catastrdficas de los sismos de septiembre de 1985, se hizo
necesario impulsar la investigacion y la instrumentacion sismica, en especial en el Valle
de México que solo contaba con 11 acelerdgrafos de campo libre. Mediante un esfuerzo
conjunto, principalmente entre cinco instituciones, se han instrumentado las zonas de
mayor riesgo sfsmico, como lo es la Cd. de México que actualmente cuenta con mds de
200 acelerdgrafos, y las principales zonas sismicas del pais (la zona de subduccién del
Pacifico, que comprende los estados de Oaxaca, Guerrero y Michoacdn, y la parte norte
de la peninsula de Baja California). La instituciones que han participado en la
instrumentacién son: el Instituto de Ingenieria, UNAM, el Centro de Investigacién
Cientifica y Educacién Superior de Ensenada, BC (CICESE), la Comisién Federal de
Electricidad (CFE), el Centro de Investigacién y Registro Sismico (CIRES) de la
Fundacién Javier Barros Sierra, Fundacion ICA (FICA) y el Centro Nacional de
Prevencién de Desastres (CENAPRED). Actualmente, el pais cuenta con mds de 350
estaciones digitales disefiadas para registrar sismos de gran magnitud que ocurran en la
zona de subduccion de México.

Los avances de la instrumentacidn sfsmica ha permitido obtener mejores resultados en
materia de investigacion sismica. Un ejemplo de estos avances se refleja en el estado de
Guerrero, el cual es uno de los estados donde se han instalado una gran cantidad de
instrumentos de campo. Esto se debe a tres causas: 1) la enorme cantidad de sismos que
ocurren en la zona de subduccion que corresponde al estado de Guerrero; 2) la existencia
de la brecha sismica (Singh et al., 1981), zona de donde se espera que ocurra un sismo
de considerable magnitud mayor a 7; y 3) estudiar las caracteristicas de propagacion de
las ondas sismicas en su trayecto hacia el centro del pais. Los efectos producidos en la
Ciudad de México por sismos de la zona de subduccidn, son uno de los temas que mis
se han discutido. Sin embargo, las caracteristicas de propagacion de las ondas sismicas en
su trayectoria hacia el centro del pais no han sido estudiadas tan a fondo como aquellas
que ocurren en las regiones epicentrales y en el sitio donde se observan los daiios.
Actualmente el Instituto de Ingenieria y el CENAPRED mantienen una red acelerografica
entre la costa y la Ciudad de México (red de atenuacién). En este estudio aprovechamos
algunos de los registros obtenidos por la red de atenuacion. Nuestro objetivo es aplicar los
andlisis realizados con los registros de velocidad, en lo que se refiere al anlisis e
identificacion de trenes de onda, asi como caracterizar la forma de propagacién de la
energia entre pares de estaciones. Esto nos permitird mejorar el conocimiento acerca de
las caracteristicas de propagacion de las ondas sismicas entre la costa y el D.F. Nuestra
meta es poder determinar a qué distancia de la costa se manifiestan cambios significativos
en la amplificacién de las ondas.
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3.2.1 Adquisicion

De la enorme cantidad de sismos que han ocurrido en el pais (2000 temblores de 1960 a
1993, de acuerdo con el Servicio Sismoldgico Nacional), un total de 925 temblores
identificados y que produjeron al menos un acelerograma conforman un catilogo de
sismos registrados por la red acelerogréfica en el periodo 1960-1993 (Quass et al., 1993).
Para poder llevar a cabo nuestros objetivos hemos seleccionado un sismo registrado por
la mayoria de las estaciones que se encuentran entre la costa y el D.F. Adicionalmente,
se impuso la restriccion de que el movimiento sismico produjera amplitudes significativas
en los registros acelerogrificos. Finalmente seleccionamos el evento del 24 de octubre de
1993 (16.54°N, 98.98°W, Ms=6.6). Utilizamos los registros obtenidos por cuatro estaciones
del Instituto de Ingenieria y cuatro estaciones del CENAPRED. Los aceler6grafos del
Instituto de Ingenieria son Terra Technology DCA-333 y Kinemetrics PDR-1, con rango
de 2 g, rango dindmico de 72 db y frecuencia natural de 30 y 50 Hz respectivamente. Los
acelerégrafos de CENAPRED son Akashi Seisakusho SMAC-MD, con rango de 1 g,
rango dindmico de 96 db y una frecuencia natural de 30 Hz.

Los acelerdgrafos se encuentran distribuidos a lo largo de un perfil de 262 km a partir del
epicentro hacia la Cd. de México. La figura 1 muestra la ubicacién de las estaciones y el
epicentro, asi como los registros en su componente vertical filtrados mediante un filtro
Butterworth pasabajas con una frecuencia de corte de 2 Hz.

3.2.2 Procesamiento y analisis

Debido a que los datos pertenecen a dos diferentes instituciones, la velocidad de muestreo
de sus instrumentos es diferente, por lo que hemios remuestreado los registros de
aceleracién que se encontraban en 200 Hz a 100 Hz para homogeneizar los datos.
Posteriormente, asignamos un tiempo comniin a todos los registros. Para asignar el tiempo,
filtramos los componentes verticales mediante un filtro Butterworth entre 8 y 10 s y
aplicamos la transformada de Hilbert para obtener las envolventes de amplitud. Los
méximos de estas envolventes de amplitud representan la velocidad de grupo en un perfil
distancia contra tiempo. Leimos el tiempo en que ocurria cada méximo de envolvente, y
lo restamos del tiempo tedrico en que deberia llegar ese maximo de amplitud desde el
epicentro a la estacion. El tiempo tedrico es calculado a partir de la distancia epicentral
y la velocidad promedio (entre 8 y 10 s) que predice la Curva de Dispersién del Modo
Fundamental de Ondas de Rayleigh (CDMFOR), calculada a partir del Modelo de
Velocidad Promedio entre la Costa y ¢l D.F. (MVPCDF) propuesto por Campillo et al.,
(1989) (Tabla 1). La diferencia de tiempo la dividimos entre el intervalo de muestreo, con
lo que obtuvimos el numero de muestras que deberfamos aumentar o quitar al inicio del
registro. Una vez asignado un tiempo de origen comiin a todos los registros en su
componente vertical, hicimos lo mismo para las componentes horizontales (N-S y E-W)
las cuales rotamos a radial y transversal.
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Con el propdsito de identificar la forma de propagacion de la energia sismica entre pares
de estaciones, hemos recurrido a los siguientes andlisis:

a) Andlisis e identificacién de trenes de onda, filtrando los registros de aceleracion en
varias bandas de frecuencia.

b) Anilisis de las variaciones de energia de la sefial como una funcién de la velocidad de
grupo y el periodo, siguiendo la técnica del filtrado miltiple (Dziewonski et al., (1969),
Herrmann, (1987)) (apéndice 1). Tales variaciones de energia son representadas por la
envolvente de amplitud de una forma de onda filtrada en una angosta banda de frecuencia.
La continuidad de los miximos de envolvente (ME), como una funcién del periodo y la
velocidad de grupo, pueden representar curvas de dispersién de una onda superficial. Los
resultados obtenidos mediante los registros de velocidad indicaban que los (ME) no eran
similares entre los componentes vertical y radial en una misma estacién, ni de una
estacion a otra. En este capitulo utilizamos la técnica del filtrado miltiple a los registros
de aceleracion en sus componentes ortogonales (vertical, radial y transversal) siguiendo
el anilisis empleado en los registros de velocidad.

c) Andlisis de los ME obtenidos en b) al sobreponer curvas de dispersion de ondas
superficiales calculadas a partir MVPCDF. El objetivo de este andlisis es observar en qué
distancias y en qué banda de periodo los ME se aproximan a las curvas tedricas de
dispersion. Las diferencias de estas aproximaciones nos servirdn para ajustar la curva de
dispersion a los ME, a partir de modificar los pardimetros del MVPCDF.

Tabla 1. Modelo de la corteza propuesto por Campillo et al., (1989) para el sur de la Cd.
de México

15.0 5.7 3.30 2.77

15.0 6.8 4.03 3.09

15.0 7.0 4.10 3.09

- 8.2 482 3.33
3.2.3 Resultados

Hemos filtrado los componentes verticales en distintas bandas de frecuencia, con el objeto
de identificar trenes de onda similares entre pares de estaciones. Encontramos que en los
acelerogramas filtrados en la banda de 6 a 10 s existen trenes de onda similares en todos
los registros, pero la similitud del tren de ondas mejora en un pulso que se observa en la
banda de 8 a 10 s. La figura 2 muestra los componentes vertical, radial y. transversal
filtrados entre 8 y 10 s.
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Encontramos un pulso de amplitud similar entre los componentes vertical y radial con un
periodo de 9 s. En el componente transversal observamos que el pulso tiene el mismo
perfodo pero un tiempo menor de arribo. Observamos que la amplitud y forma del pulso
es muy similar entre componentes, y 1a forma y amplitud del pulso son similares en cada
una de las estaciones. La excepcion la presenta la traza 1 (POZU), donde ¢l componente
radial no es similar a la vertical. Sin embargo, si filtramos esta traza en una banda de
perfodo menor a 10 s, por ejemplo 7y 9 s, encontraremos un pulso similar en periodo y
amplitud en ambos componentes. Hemos realizado andlisis de movimiento de particula
entre el componente vertical y radial de los registros filtrados. Encontramos que en cada
estacion, el movimiento descrito por la particula es eliptico retrogrado. En lo que se refiere
a los componentes transversales, en las estaciones mds cercanas al epicentro (POZU,
OCTT y CHIL), no observamos algin pulso similar en forma y amplitud entre estas
estaciones, En el resto de las estaciones, observamos un pulso que aumenta su amplitud
en funcidn de la distancia.

La figura 3 muestra los ME del componente vertical para cada una de las estaciones
utilizadas. Los circulos indican el primer ME y los cuadrados el segundo ME.
Encontramos que entre 8 y 10's los ME en el componente vertical presentan velocidad de
grupo (VG) similar en la mayoria de las estaciones. Asimismo, existe similitud de estos
ME con aquellos del componente radial (figura 4) en el mismo intervalo de periodo. La
VG de estos ME en los componentes verticales se encuentra alrededor de 2.8 km/s,
velocidad que asignamos al imponer el tiempo comn a los registros. En los componentes
radiales observamos que los ME generalmente presentan una mayor dispersion alrededor
de 2.8 km/s. Las estaciones POZU, OCTT, MEZC, TNLP y TEAC son las que presentan
mayor seniejanza en un intervalo de periodo més grande (5 a 10 s) entre sus componentes
vertical y radial. Observando cuidadosamente los componentes verticales de IGUA y
TEAC, encontramos que en la banda de 4 a 10 s son muy similares. En periodos menores
de 5 s observamos que existen ME que no se correlacionan entre estaciones. Esto significa
que existen otra serie de arribos en el registro de aceleracién que no corresponde al pulso
que hemos descrito al filtrar los registros.

Pasemos ahora discutir los componentes transversales (figura 5). Observamos que en las
estaciones POZU, OCTT y CHIL no existe correlacién alguna entre los ME en ninguna
banda de perfodo. Estos resultados concuerdan con las observaciones anteriores en las
trazas filtradas, donde estas estaciones no presentan el pulso que si se observa en las
demds estaciones (MEZC, TNLP, IGUA, TEAC y CUER). Entre 8 y 10 s se observa que
los ME son similares en las estaciones TNLP, IGUA y TEAC. La diferencia aparece en
la estacion MEZC, donde los ME presentan mayor VG. Entre 6 y 8 s, observamos que la
velocidad que representan los ME aumenta en funcion de la distancia, desde la estacion
MEZC hasta la estacién TEAC. Finalmente, los ME de la estacion CUER presentan mayor
VG que las demds estaciones entre 6 y 8 s. Esta velocidad decrece conforme aumenta el
periodo.
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Fig. 3. . Miximos de envolvente de los registros de aceleracién en su componente vertical,
obtenidos mediante el programa XSPMFT (Herrmann, 1987). Los circulos represents el primer
miximo de envolvente y los cuadrados el segundo méximo de envolvente. La linea continua
representa la curva de dispersidn del modo fundamental de ondas de Rayleigh calculada a partir
del modelo de velocidad de Campillo et al. (1989). La linea discontinua representa la curva de
dispersi6n calculada al modificar el modelo original, a fin de ajustar los maximos de envolvente,
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Fig. .4. Miximos de envolvente de los registros de aceleracién en su componente radial,
obtenidos mediante el programa XSPMFT (Herrmann, 1987). Los circulos represeate ¢l primer.
méximo de envolvente y - los cuadrados el segundo mdximo de envolvente. La linéa continua
representa la curva de dispersién del modo fundamental de ondas de Rayleigh calculada a partir
del modelo de velocidad de Campillo e al. (1989). La linea discontinua representa la curva de

dispersion calculada al modificar el modelo original, a fin de ajustar los maximos de envolvente, -

31



TRANSVERSALES
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Fig. . .5. Miximos de envolvente de los registros de aceleracion en su componente transversal,
obtenidos mediante el programa XSPMFT (Herrmann, 1987). Los circulos representan el primer
mdximo de envolvente y los cuadrados el segundo méximo de envolvente. La linea continua
representa la curva de dispersion del modo fundamental de ondas de Love calculada a partir del
modelo de velocidad de Campillo et al. (1989). ‘
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Hemos sobrepuesto CDMFOR a los ME obtenidos en los componentes vertical y radial
de cada estacién. Nuevamente, en las figuras 3 y 4 se muestra esta curva en linea continua
para el componente vertical y radial respectivamente. Observamos que entre 8 y 10 s los
ME en componentes verticales representan la VG promedio de la curva de dispersion (2.8
km/s), velocidad que asignamos a los méximos de envolvente obtenidos mediante la
trasformada de Hilbert al imponer el tiempo comin a los registros. Creemos que la
diferencia de VG entre los ME en los componentes radiales y la velocidad de la curva de
dispersién, se debe a la contribucion de otros arribos en esos componentes. Por lo tanto,
analizamos solamente los componentes verticales, sobreponiendo algunas curvas de
. dispersion calculadas a partir de modificar los parametros del MVPCDF. En la figura 5
con linea discontinua aparecen algunas de estas curvas. En las estaciones POZU y OCTT
se encuentra la curva que representa a un modelo con capas de menor espesor (12 km)
al de la Tabla 1, y velocidad de onda S de 4.1, 4.3 y 5.0 kn/s para la segunda y tercera
capa, y el semiespacio respectivamente. Después de 8 s la velocidad de los ME se
mantiene constante, lo mismo que ocurre en las estaciones siguientes (CHIL, MEZC y
TNLP). Entre 6 y 8 s, las estaciones CHIL (componente radial), MEZC y TNLP
(componente vertical) los ME tienen velocidad superior a la curva de dispersion. En las
estaciones IGUA y TEAC hemos sobrepuesto otra curva a los ME, pero en este caso los
espesores son de 13 km (dos km menos que los espesores del modelo original) con una
velocidad de 3.5 km/s en la segunda y tercera capa, y 4.8 km/s en el semiespacio. Tanto
en las estaciones POZU y OCTT, como en las estaciones IGUA y TEAC, observamos que
entre 6 y 8 s los ME representan una velocidad inferior a la que se encuentra entre 8 y
10 s. En estas estaciones ajustar la curva a ese minimo de velocidad implica fuertes
contrastes entre las velocidades de corte o las densidades (Mooney y Bolt, 1966).

Analicemos ahora los resultados de sobreponer la Curva de Dispersién del Modo
Fundamental de Ondas de Love (CDMFOL) en los componentes transversales (figura 5),
obtenida nuevamente a partir del MVPCDF. Como mencionamos en el andlisis de los ME
para los componentes transversales, las estaciones POZU, OCTT y CHIL, no presentan
un modo de propagacion bien definido en alguna banda de periodo. Por esta razén no
observamos correlacién entre ME y la CDMFOL. En la estacion MEZC observamos que
la VG de los ME es superior a la curva teérica entre 8 y 10 s e inferior entre 6 y 8 s. En
las estaciones (TNLP, IGUA y TEAC) los ME tienen velocidades inferiores a la
CDMFOL entre 6 y 10 s. Entre 6 y 8 s, en eslas estaciones observamos que la velocidad
que representan los ME aumenta en funcién de la distancia, siendo menor en la estacién
MEZC y mayor en la estacién TEAC. En la estacion CUER los ME presentan velocidad
similar a la CDMFOL, pero enlre 6 y 8 s la velocidad aumenta, siguiendo la tendencia de
las tres estaciones anteriores. En estos componentes, la curva de dispersién calculada a
partir de modificar el modelo original, tiene mayor VG que la curva que describen los
ME.
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3.2.4 Conclusiones

Hemos compilado un juego de datos de aceleracion registrados durante el sismo de 24 de
octubre de 1993 (Ms=6.6). Los registros son de buena calidad y cubren una distancia de
260 km desde la costa del Pacifico hacia la Cd. de México. Con el propdsito de encontrar
diferencias en la forma de propagacion de la energia sismica entre pares de estaciones y
observar a qué distancia de la costa hacia la Cd. de México se manifiestan cambios
significativos en Ia amplificacién del movimiento sismico, analizamos los registros de
aceleracion mediante: 1) identificacion de trenes de onda entre pares de estaciones; 2)
andlisis de variacion de la energia de la sefial mediante el programa XSPMFT (Herrmann,
1987), y 3) andlisis en las diferencias de los resultados en 2) con respecto a las curvas de
dispersién calculadas por el modelo de velocidad promedio entre la costa y el D.F.
(Campillo et al., 1989).

Los datos han sido previamente remuestrados a una velocidad de muestreo igual en todas
las estaciones a fin de homegeneizar la informacion. Encontramos que entre 8 y 10 s el
sismo emitio suficiente energia sismica, de tal suerte que identificamos un pulso con
periodo y amplitud similares en todas las estaciones, principalmente en los componentes
vertical y radial. En cuanto a los componentes transversales, en las estaciones (POZU,
OCTT y CHIL) no encontramos trenes de onda similares entre ellas. En el resto de las
estaciones (MEZC, TNLP, IGUA, TEAC y CUER) si existe un pulso con periodo de 9
s, el cual aumenta en amplitud en funcién de la distancia. En otras bandas de periodo
(entre 5 y 8 s), también se observa un pulso en los tres componentes de la mayoria de las
estaciones; sin embargo la definicién y similitud de este pulso entre estaciones y
componentes no es similar a la que se encuentra entre 8 y 10 s. El andlisis de movimiento
de particula entre los componentes vertical y radial filtrados entre 8 y 10 s indica que el
movimiento es eliptico retrogrado. El tiempo comiin impuesto a todos los registros,
permitié que los ME presentaran velocidad igual a la CDMFOR entre 8 y 10 s. Estos
resultados indican que el pulso corresponde a una onda de Rayleigh. En periodos menores
de 8 s existe menor similitud de la curva descrita por los ME entre componentes, lo
mismo que ocurre de una estacion a otra. Adicionalmente, la curva de dispersion promedio
no representa fielmente el comportamiento de los ME.

Consideremos tres caracteristicas fundamentales de la velocidad de las ondas superficiales:
1) la velocidad varia en funcion del rango de profundidad que es muestreado por cada
perfodo; 2) la dispersién de ondas de Rayleigh depende de las velocidades compresional
y de corte (principalmente), mientras que la dispersion de ondas de Love depende
exclusivamente de la velocidad de corte; y 3) variaciones en la relacién de Poisson enla
capa superficial y el contraste de densidades pueden producir efectos substanciales en la_

dispersién de las ondas de Rayleigh (Mooney y Bolt, 1966). De acuerdo con la primera
consideracién, podemos pensar que la profundidad muestreada entre 8 y 10 s por la onda
de Rayleigh que hemos identificado estd entre 20 y 30 km, lo cual cubre aproximadamente
las dos primeras capas del MVPCDF. Las diferencias observadas de los ME (componentes
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vertical y radial) en periodos menores de 8 s nos conducen a las siguiente consideracién.
La CDMFOR representa la velocidad de propagacién de las ondas superficiales para
MVPCDF. Si la distancia que cubre este modelo es aproximadamente de 300 km
(distancia que cubre todas las estaciones en este estudio), entonces en sitios ubicados a
menor distancia deberiamos esperar que la curva de dispersion en un sitio en particular
representara los parametros promedio de la estructura de sitios que se encuentran a menor
distancia. Consecuentemente, las variaciones de los ME a la curva de dispersidn promedio,
de un estacidn a otra, nos estdn indicando que existen variaciones laterales en la estructura
del subsuelo que provocan cambios en la geometria de la curva de dispersidn.

Un andlisis cuidadoso del comportamiento de los ME entre 6 y 8 s nos conduce a formar
3 grupos de estaciones. El primer grupo lo forman las estaciones POZU y OCTT, donde
la curva que describen los ME es similar entre los componentes de ambas estaciones. El
modelo modificado de Campillo et al., (1989) sugiere que el espesor de las capas podria
ser menor para la region que ocupan estas estaciones. Precisamente, la reduccién del
espesor de las capas y una ligera variacion en las velocidades de corte podria provocar que
la curva de dispersion sufra una inflexion entre 6 y 8 s. El siguiente grupo estd formado
por las estaciones CHIL (componente radial), MEZC y TNLP. Para este grupo los ME
presentan una velocidad mayor que la curva de dispersion promedio, lo que implica que
los pardmetros del modelo para la regidn que ocupan estas estaciones debe ser similar. El
tercer grupo lo conforman las estaciones IGUA y TEAC, donde nuevamente, existe un
minimo de velocidad entre 6 y 8 s y existe mayor similitud de los ME entre 4 2 10 s. Al
igual que el primer grupo de estaciones, una reduccion en el espesor de las capas y en la

velocidad de corte provoca que la curva de dispersion tenga una inflexion al menos entre
S5ybs.

Los tres grupos de estaciones indican que, hasta una distancia aproximada de 100 km a
partir de la costa, los pardmetros en la estructura de la corteza son similares (espesor y
velocidad de corte) segiin las observaciones en las estaciones POZU y OCTT. A partir de
esta distancia y hasta aproximadamente 200 km, nuestros resultados sugieren que existen
variaciones laterales en la estructura de la corteza, los cuales se reflejan en el segundo
grupo de estaciones. Ahora bien, es cierto que la curva tedrica de dispersion entre la costa
y la Cd. de México representa el promedio de los pardmetros dentro de la estructura
cortical. Entonces, los resultados obtenidos en el tercer grupo de estaciones deberian ser
mds aproximados a [a curva tedrica. Sin embargo, aiin a 225 km de la costa hacia la Cd.
de México encontramos que debe modificarse el modelo para ajustar las observaciones.

Al calcular de curvas de dispersion para ondas de Rayleigh a partir de modificaciones en
los parimetros del MVPCDF, también se calculan curvas de dispersion para ondas de
Love. Si ya hemos identificado una onda de Rayleigh en los componentes vertical y radial,
podriamos pensar que en los componentes transversales existe una onda de Love.
Encontramos que los ME que mejor definen un modo de propagacién en los componentes
transversales (estaciones TNLP, IGUA y TEAC), tienen una VG menor que la que predice
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la CDMFOL. Esto implica que los ME que observamos posiblemente no representen el
modo de propagacion de ondas de Love.

La estacion CUER, de la cual poco hemos hablado, presenta un mejor ajuste de ME a la
CDMFOR entre 7 y 10 (componentes vertical y radial). En esta estacion encontramos que
los componentes vertical y transversal son muy similares entre 6 y 10 s. Para este sitio,
podemos decir que la CDMFOR si es representativa de los pardmetros en la estructura
entre la costa y el D.F. Este resultado lo podemos atribuir al hecho de que esta estacion
se encuentra mds cercana a la Cd. de México, lugar que ha servido de referencia para
deducir el modelo de Campillo et al. (1989).

La energia sismica emitida hacia el centro del pais por el sismo que hemos analizado, ha
sido bien registrada entre 8 y 10 s, intervalo de perfodo donde las ondas superficiales
pueden muestrear parte de la corteza superior. Los resultados obtenidos en esta banda de
periodo son representados fielmente por los parimetros de MVPCDF. Por lo contrario, en
periodos menores de 8 s la energia sismica emitida por la fuente ha sido pobremente
registrada, y los observaciones no son lo suficientemente contundentes para proponer a
que distancia de la costa se presentan cambios significativos en la amplificacién del
movimiento sismico. Sin embargo, los resultados obtenidos hasta el momento nos indican
que existen considerables variaciones en la estructura superior de la corteza entre las
costas de Guerrero y el Valle de México. Suponemos que tales variaciones son inferiores
a 22 km de longitud de onda (periodos menores de 8 s y velocidades de corte alrededor
de 3 km/s). Estas variaciones estin relacionadas a los parimetros promedio de la
estructura de la corteza (entre 100 km y 250 km de la costa hacia el centro del pais),
pardmetros que son complicados de reproducir a fin de representar nuestras observaciones.
Finalmente, creemos que un juego de datos obtenidos de un sismo de mayor magnitud,
puede reforzar nuestros resultados.
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3.3 Datos de Magnitud

A lo largo de las costas del Pacifico mexicano se produce una gran actividad sismica
debido a la subducién de la placa de Cocos bajo la placa de Norteamérica. Los sismos que
se originan en esta zona van desde microsismos (M < 3) hasta sismos de gran magnitud,
por ejemplo, el terremoto del 19 de septiembre de 1985 (Ms=8.1). La energfa sismica
liberada por este sismo ha tenido consecuencias catastréficas a mds de 300 km de
distancia epicentral, principalmente para la Ciudad de México. Actualmente, el Servicio
Sismoldgico Nacional (SSN) mantiene una amplia red de estaciones sismoldgicas a fin de
monitorear la actividad sismica generada en la zona de subduccién y en el interior del
pafs. La mayoria de las estaciones cuentan con un sismémetro vertical de periodo corto
(T,=1.0 s). La red esta conformada por estaciones del SSN, estaciones el Instituto de
Ingenierfa del la UNAM (SISMEX) y las estaciones de la red local de Guerrero. Los
registros obtenidos por la red del SSN se utilizan principalmente para elaborar reportes
periédicos que resumen la localizacion de los eventos detectados y su magnitud.

En este estudio recurrimos a la base de datos del SSN de tal forma que se contribuyera
a resolver el problema de amplificacion regional observada en el centro del pafs. De esta
base datos hemos recopilado los datos originales de magnitud para cada una de las
estaciones y analizamos estadisticamente la distribucién espacial de los residuos de
magnitud observados en cada estacién relativamente a la magnitud promedio calculada.
Dado que existe una gran cantidad de datos disponibles, creemos que tendremos una base
de datos suficiente que nos permita discriminar entre efectos relacionados con la
localizacién y magnitud de los temblores y los efectos relacionados con la amplificacion
regional del movimiento sismico.

Se sabe que las diferencias observadas en los residuales de magnitud obedecen
principalmente a efectos estructurales (Phillips y Aki, 1986). Efectivamente, la existencia
de una resonancia no amortiguada provoca que la duracién de la coda (el intervalo de
tiempo desde la llegada de la onda P hasta que la energia del movimiento sismico se
confunde con el ruido) sea artificialmente mds alta en sitios con sedimentos. La energfa
de las ondas atrapadas por una estructura local puede permanecer dentro de ella por largo
tiempo. La disipacion de esta energia dependera de la atenuacién local, la pérdida de la
energia radiada en las fronteras, el modo de dispersion el cual depende del tipo de onda
(onda de cuerpo o superficial) y la geometria del 4rea o volumen resonante. Si la
disipacién de los modos excitados o las ondas superficiales atrapadas es ineficiente,
entonces la energia de la coda presentara resonancia. La coda incrementard su duracion
y tendrd altos valores de Qc (taza lenta de decaimiento en funcién del tiempo) (Phillips
y Aki, 1986). '
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Si bien es cierto que la geologia local influye directamente en la duracién de la coda, en
este apartado se analizardn por separado aquellos factores que pudieran influir en el
comportamiento del residual de magnitud sin tomar en cuenta, por el momento, la
geologfa local donde se encuentra ubicada la estacién, Los factores que se analizarin son
la magnitud del evento, acimut y distancia entre el epicentro y la estacién, y la
profundidad del evento.

Para sismos locales (distancias epicentrales menores a 100 km) la duracion de la coda es
casi independiente del acimut, la distancia epicentral y la naturaleza de la trayectoria entre
el epicentro y la estacién (Aki, 1969, Aki y Chouet 1975). Para la Ciudad de México, la
larga duracion de la coda observada en los registros de aceleracién es un fenémeno bien
conocido. Hasta el momento se desconoce si esta duracién este relacionada a la posicién
que guarda la Cd. de México con respecto a la zona de subduccién del Pacifico. Sin
embargo, recientemente se ha observado (Singh y Ordaz, 1993) que registros de
aceleracion debidos a sismos que se localizan a mds de 500 km de distancia, ademés de
presentar larga duracién de la coda, presentan trenes de onda monocrométicos que
decrecen lentamente en amplitud (“beating"). Este fendmeno no se presenta en estaciones
de zona de lomas para distancias menores. Singh y Ordaz (1993) sugieren que la duracién
y el "beating" presente en los registros del Valle de México, se debe a que probablemente
la coda recibe contribuciones de energia sismica adicional que sigue multitrayectos entre
la fuente y la estacion y/o multitrayectos dentro del Valle de México.

Sabemos que la estructura geoldgica de la corteza continental superior del pais presenta
contrastes de petrologia, estratigrafia como en su estructura muy fuertes, tanto que los
efectos de trayecto y sitio, ocasionados por el movimiento sismico, son un fenémeno
dificil de separar. Esta complejidad geoldgica de la corteza juega un papel importante en
el movimiento observado en el centro del pafs. En este estudio contamos con datos
suficientes (epicentros y duracion de los registros en las estaciones) que han muestreado
parte de la corteza continental del pafs. Efectivamente, la figura 1 muestra la amplia
distribucion de los epicentros y estaciones utilizadas en este estudio. Estos datos cubren
diferentes distancias y acimuts entre los epicentros y cada una de las estaciones.
Esperamos que los resultados de este estudio nos permitan proponer una distribucién
geografica de las trayectorias sismicas entre la fuente y la estacion, donde se manifiesten
aquellas trayectorias que contribuyen a la amplificacién del movimiento sismico observada
en el centro del pafs.

3.3.1 Adquisicion

Se ha compilado la sismicidad del aiio de 1993 (figura /). Los datos corresponden a los
boletines que reporta mes a mes el SSN. Estos datos son los archivos con extensién .LEC
que utiliza el programa HYPO71 adaptado para computadoras personales por Lee y Valdés
(1985). Se analizaron 786 eventos registrados en 28 estaciones (figura I y tabla 2). El
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andlisis se inicio dividiendo los eventos en dos grupos; el primer grupo incluyd sismos con
profundidad de hipocentros menor o igual a SO km, esto ¢s, aquellos eventos que
probablemente generaran mds eficientemente ondas superficiales que afectaran la duracion
de la coda. Posteriormente, se analizaron los sismos de mds de 50 km de profundidad a

fin de complementar el analisis y observar las diferencias que presentan con en el primer
grupo de eventos.

Un inconveniente para llevar a cabo el andlisis del juego datos es la falta de calibracién
de las estaciones del SSN. Efectivamente, si el lugar donde se encuentra la estacion estd
afectado por la geologfa superficial con medios de baja impedancia, el medio vibrara con
mayor amplitud ante el movimiento sismico y consecuentemente el decaimiento de la coda
serd mas lento. La correccidn por ganancia del instrumento es importante en el cdlculo de
la duracién de la coda, ya que de esta manera se removerian todos los factores
significativos que afectan la duracién del registro. Creemos que e} cdlculo de los residuos
de magnitud nos permitird observar si existen diferencias ocasionadas por la falta de

correccion a Ja estacidn y los efectos relacionados con el trayecto que sigue el movimiento
sismico.

Tabla 2. Estaciones del Servicio Sismolégico Nacional (SSN) utilizadas es este estudio.
Las estaciones de la 1 a la 10 corresponden a la Red de Guerrero.

EST. LAT. LONG. EST. LAT. LONG.
1 ACX 1687 -99.92 15 PBJ 16.44 - 9541
2 PAYO 17.02 -100.24 16 CGX 19.69 -103.51
3 SIRO 17.14 -100.47 17 CRX 1941 -99.68
4 TETZ 17.16 -100.63 18 UNM 1933 -99.18
5 NUXC 1721 -100.75 19 TPM 1898 - 99.06
6 FLOR 1723 -100.39 20 PPM  19.07 -98.63
7 PPNA 1730 -101.04 21 T 19.02 -98.31
8§ PROG 1738 -100.62 22 A 19.15 - 98.66
9 PTAG 1747 -100.18 23 118 1899 -97.38
10 PTAE 1746 -100.74 24 LVV 1974 -96.45
11 PIM 18.27 -101.88 25 LVM 1954 -96.52
12 MRX 1970 -101.19 26 EVV 1846 -95.35
13 1M1 18.38 -99.47 27 SCX 1644 -92.63
14 OXX 17.08 -96.72 28 TPX 1491 -92.27
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3.3.2 Procesamiento y Analisis

Iniciamos calculando el residual de magnitud (RM) en cada estacion. Este RM es el
resultado de la diferencia entre la magnitud en cada estacién y la (Mc) reportada por el
SSN. La magnitud de coda es el promedio de las magnitudes obtenidas en cada estacidn,
calculadas mediante la formula propuesta por Havskov y Macias (1982):

Mc = 0.09 + 1.85 log ,, (T) + 0.0004 (D)

donde T es la duracion de la coda en segundos y D es la distancia epicentral en km. Estd
férmula es una escala empirica de magnitud de coda desarrollada para algunas estaciones
mexicanas de perfodo corto, utilizando una regresién de minimos cuadrados de m, contra
log, T, donde T es la duracién de la coda en segundos. La magnitud en cada estacién es
calculada mediante la misma férmula, tomando la duracién de la coda que se encuentra
en los archivos .LEC.

El andlisis se llevé a cabo considerando que la magnitud calculada en cada una de las
estaciones deberfa ser casi perfectamente representada por la ecuacién propuesta por
Havskov y Macfas (1982). Idealmente, la diferencia entre la magnitud en la estacién y la
magnitud promedio (Mc) deberia ser pequeiia. Sabemos que en realidad hay diferencias
importantes. Por ello, nos propusimos analizar el RM en cada estacién en funcién de
cuatro parimetros que podrian influir en su valor. Estos pardmetros son: la magnitud del
sismo, la profundidad del sismo, el acimut de la estacion al epicentro y la distancia
epicentro-estacion. Se ha grificado el RM contra cada uno de estos pardmetros tratando
de agrupar aquellas estaciones que se encuentran cercanas entre s, con el fin de encontrar
las diferencias y similitudes en el comportamiento de su RM.

El andlisis se inicio grificando el RM contra la magnitud del sismo (figura 2).
Observamos que los sismos de magnitud de coda menor a 4 y con profundidades menores
a 50 km, presentan una mayor dispersion de su RM. El nimero de estos sismos es mayor
para las estaciones PPM, III y ACX. Aunque las estaciones de la red de Guerrero no
aparecen en las grificas, ellas registran la mayoria de los sismos de Mc < 4. En las
estaciones de la red de Guerrero se observé que el RM tiene una gran dispersién siempre
hacia valores negativos. Por otra parte, si tomamos en cuenta que existen tres analistas en
el SSN, existe la posibilidad de que las lecturas obtenidas del sismograma presenten
variaciones, especificamente para aquellos eventos dificiles de leer. Un andlisis adicional
se llevo a cabo para estaciones donde la confiabilidad de lecturas sobre los registros por
parte de los analistas del SSN es mds clara. La seleccion de estas estaciones se hizo
medijante el peso de la estacion, el cual es un nimero entero entre 0 y 4. En esta escala,
el nimero O se le asigna a una estacion donde existe el 0% de dificultad de leer los
arribos de las ondas P y S sobre el registro sfsmico. El caso extremo es el mimero 4, que
corresponde al 100% de dificultad de identificar las fases sfsmicas. Consideramos las
estaciones con peso menor 0 igual a 2, que indican que los registros presentan claros
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arribos de las ondas P y S, y consecuentemente, la duracién de la coda estd mejor
definida. Este anilisis condujo a una reduccion de datos, mds no a una reduccién de la
dispersion.

Para el estudio de los pardmetros restantes (acimut, distancia y profundidad), hemos
excluido los sismos con Mc < 4 debido a la dispersidn que presenta el RM para estos
eventos. Asf mismo, para reunir observaciones suficientes del RM, no se excluyd ninguna
estacion con peso mayor que 3. Consideramos que la dispersién debida a sismos con Mc
< 4 se puede atribuir a que la ecuacién propuesta por Havskov y Macias (1982) se elaboré
utilizando datos exclusivamente de eventos de Mc = 4.

El siguiente andlisis se llevé a cabo tomando ahora en cuenta las variaciones acimutales.
La figura 3 muestra diferentes intervalos de acimut analizados para las estaciones PPM
y OXX. Estos intervalos de acimut generalmente son de 10 grados, variando segin la
densidad de epicentros dentro del intervalo. Se analizé el comportamiento del residual en
funcién del acimut promedio (medido a partir del norte en sentido contrario a las
manecillas del reloj). La figura 4 presenta el comportamiento del RM para ocho estaciones
localizadas principalmente sobre el eje neovolcénico.

De manera similar a los estudios de magnitud y acimut, se grifico el RM contra distancia
epicentral. La figura 5 presenta los resultados de este estudio, donde se observa en forma
general que: a) a distancias epicentrales mayores de 550 km el RM es positivo para las
estaciones ubicadas en el centro del pafs y, b) por debajo de esta distancia el RM oscila
alrededor de cero y es negativo para estaciones muy cercanas a la zona epicentral. Un
andlisis similar se llevo a cabo tomando en cuenta la profundidad del evento (figura 6),
encontrando que las estaciones III y OXX sufren variacion el RM para sismos con mds
de 90 km de profundidad. Para el resto de las estaciones la profundidad es un parimetro
el cual no afecta.

Finalmente, hemos obtenido la media y la desviacion estindar (como una medida de la
dispersion) de los RM en cada una de las estaciones, Analizamos el comportamiento de
estos valores debido a sismos ubicados en cuatro subzonas a lo largo de la zona de
subduccién del pacifico mexicano. Estas subzonas epicentrales se caracterizan porque
estin limitadas por fracturas sobre la placa de Cocos y presentan diferentes tazas relativas
de convergencia entre la placa ocednica y continental (Pardo y Suaréz, 1995). La subzona
1 esta ubicada entre 104°W y 102°W, limitada al noroeste por la fractura Rivera y al
sureste por la fractura Orozco. La subzona 2 la ubicamos entre 102°W y 98°W, la cual
comprende todos los epicentros ubicados en el la region de Guerrero, donde se encuentran
la mayor cantidad de datos utilizados en este estudio. La subzona 2 se encuentra limitada
al sureste por la fractura O’Gorman. La tercera subzona esta comprendida entre 98°W y
95°W, y se encuentra limitada al sureste por la cresta de Tehuantepec. La ultima subzona
esta comprendida entre 95°W y 91°W y es la segunda zona con mayor cantidad de datos
después de la subzona 2.
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3.3.3 Resultados

Aki (1969) y Aki y Chouet (1975) encuentran que la forma y duracién de la coda no
dependen de la magnitud del sismo, al menos para sismos con M; < 6. En la figura 2 se
han colocado todos los RM calculados para sismos con hipocentros menores y mayores
a 50 km de profundidad. Nuestros resultados muestran que el RM tiene mayor dispersién
para sismos de Mc < 4 e hipocentros con profundidad menor a 50 km, comportamiento
que se ve acentuado en las estaciones PPM, ACX y las estaciones de la red Guerrero. Los
resultados al no considerar en el andlisis las estaciones con peso mayor que 3, muestran
que el nimero de observaciones se reduce, mds no asf la dispersion. Al analizar la
dependencia con el acimut (figura 4), encontramos que algunas estaciones del centro del
pais (MRX, CRX, UNM y IIA) presentan un RM positivo para epicentros localizados
frente a las costas de Oaxaca y Chiapas. La estacion CGX tiene un RM negativo para
epicentros frente a las costas de Michoacin y oscila alrededor de cero para epicentros
ubicados frente a las costas de Guerrero. Consideremos ahora la estacion OXX. Esta
muestra diferencias significativas en funcién del acimut, [a distancia y la profundidad. Para
sismos ocurridos frente a |as costas de Oaxaca (acimut de 180° a partir de la estacidn) el
RM es negativo, mientras que para sismos comprendidos entre O y 90 grados de acimut,
el RM es positivo. Un estudio mds cuidadoso en funcién de la distancia revela que para
epicentros localizados a menos de 300 km, frente a las costas de Oaxaca y Chiapas, el
RM en esta estacidn es negativo. La dependencia que presenta RM en funcién del acimut
observada en OXX no se presenta en las demds estaciones.

Pasemos ahora a analizar el RM en funcidn de la distancia. La figura 5 muestra grdficas
del RM contra la distancia para estaciones situadas en el centro del pafs (MRX, CRX,
UNM, IIT y TIA). Para distancias epicentrales mayores a 550 km el RM es positivo. Abajo
de 550 km el RM oscila alrededor de cero con una ligera tendencia hacia el eje positivo.
En la estacién III, el RM es positivo arriba de los 650 km y para distancias epicentrales
menores oscila alrededor de cero. Las estaciones LVV, LVM y EVV se encuentran muy
cercanas entre sf, sin embargo presentan un comportamiento diferente. LVV tiene un RM
que oscila alrededor de cero para distancias mayores a 550 km y que es negativo por
debajo de esta distancia, mientras que en la estacion LVM, al igual que en la estacion
EVYV, el RM es negativo.

Analicemos ahora las estaciones fuera del centro del pais. En la estacion OXX el RM se
mantiene oscilando alrededor de cero, pero depende de la distancia. En la estacién CGX,
para distancias epicentrales mayores de 300 km (epicentros ubicados en las costas de
Guerrero) el RM es positivo, mientrds que para distancias epicentrales menores a 300 km
el RM es negativo (epicentros en la region de Michoacdn). ACX es la estacién que se
encuentra mas cerca de la zona de subduccién. La dispersién en su RM es mayor para
eventos cercanos, principalmente hacia la parte negativa, en comparacién con eventos a
mayor distancia epicentral.
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La estaciones PPM y TPM, que pertenecen también al centro del pafs, presenta un RM
positivo. En estas estacion no se observd ninguna variacion en funcién de la magnitud,
acimut, distancia y profundidad. Se observa que la estacion PPM es la que registra el
mayor nimero de eventos. Esto se debe a que es una estacion de alta ganancia (C.
Valdés., comunicacion personal).

Se estudid también, la posible dependencia de RM en funcidn de la profundidad del sismo,
grificando la profundidad contra el residual de magnitud (figura 6). Se encuentra que no
existe una variacién de RM en funcién de la profundidad del hipocentro para sismos con
menos de 90 km de profundidad en la gran mayoria de las estaciones. Sin embargo, como
se habfa mencionado, el RM en las estaciones OXX e Il si muestra diferencias en funcién
de la profundidad del sismo. En la estacion OXX, los sismos con profundidad mayor a
90 km localizados frente a las costas de Chiapas, provocan que el RM sea positivo,
mientrds que los que se encuentran en el Istmo de Tehuantepec presentan RM negativo.
En cuanto a la estacién III, se observa que el RM es negativo para sismos a una distancia
epicentral menor a 300 km, y es positivo para sismos que se encuentran a mds de 650 km
de distancia.

En la figura 7 graficamos la distribucion de las estaciones utilizadas en este estudio y su
correspondiente media de RM debido a los sismos comprendidos en las 4 subzonas. De
igual forma, la figura 8 presenta los valores de desviacién estindar, La media del RM
debido a la subzona 1 es muy aproximada a cero, de igual forma la desviacion estdndar
es menor que una unidad. Esto posiblemente se deba a que esta subzona presenta menor
cantidad de datos o la ecuacion para el cdlculo de magnitud si representa fielmente las
observaciones. Los resultados para la subzona 2 indican que la media y la desviacién
estdndar es mayor (aproximadamente el doble) que la calculada a partir de los datos de
la subzona 1. Si analizamos la subzona 3, observamos que nuevamente la media y la
desviacion estandar duplican su valor en comparacion a la subzona 2, aunque el nimero
de epicentros es menor. Finalmente, la subzona 4 tiene una media mayor que la calculada
para las otras subzonas, de igual manera, la media aumenta el doble de su valor con
respecto a la subzona 3. Observamos que la desviacion estdndar en la subzona 4 es similar
a la de la subzona 3, solo aumenta el doble en aquellas estaciones cercanas a los
epicentros (SCX, TPX). El comportamiento descrito no es sistemitico en todas las
estaciones. Por ejemplo, en las estaciones IIT, IIS, Il y OXX observamos que los valores
de la media y la desviacion estindar no se duplican de manera sistemética como en las
demds estaciones, ademds el valor de la media pasa de negativo a positivo. En forma
general, observamos que la media del RM en las estaciones ubicadas en el centro del pais
es positivo, y negativo para las demas estaciones.

53



®] UeOIpUl SOUI]]

-OUEIIXSWSUEL], OOIUED[OA g e
solpnd SO} -(uoroeorjdxs eied 01X3} IaA) od310ed [°

eJIWISP ENUNUODSIP B3| €] -SOUOIORIS3 SB| 3P UOIOEZl

18201

p UOIOONPQNS 9P BUOZ ¥ OPIpPIAIP soway anb us SeJIUSIS

senozqns Se| 9p BUN BPED B OPIgp ‘NISS [9p S9UOlo®IS? SE| 2p BUN BPED eied epe[nojeoc pmuSew 3p [enpisat [OP RIPOIN "L
M18 MES M MLS NE6 MI0L MEOL MLB MEB MS6 M8 MES miot MEOL %ﬁrv L
M * ’ ” ¢ euozdns 1
.M i <4 NSt
, & ) 4 nes
M & 90~
5 M«ﬁ/ﬁ cn..l 4 Net
L £0°Y -
,hl& 0 R
NU/N_-& o fM)vN@\ -
A 4 noz
1 rl-.\l/\l.\!r NLZ
T T T Nri
4 st
4 nos
. 1 euozqns
4
-4 N8y
4 NBL
4 ~oz
NiZ

g

54



‘OuBdIX3WSUEL], OJIUED[OA 3fF [2 BIWISP BNUBUODSIP BIUL[ B "SSUOIOBISD SB|.3p UQIdEZI[BIO] B]

uedipul sousj| soipna soy “(uoweotjdxs exed 01X} 19A) 0011084 [9P UQIDINPQNS 3

P BUOZ ] OPIPIAIP Sowsy anb us seolUSs]s seuozquns -

SE[ 9P BUN EPED 2 OPIQap ‘NISS [9P SSU0Ioe1ss se| 9p eun epeo eied ope[nojes pmiuSew op [enpisal [op Iepuelss UQIOBIASS(] g

ML8 Mes Ms8 Mme ne8

MLoL
T

MEOL

M6

MS6 M6

A6 MLIOL Meol
T Y T

MSOL
Nrl

¥ ruozqns

€ euozqns

050

4 NSt

31y

55



3.3.4 Conclusiones

Se han obtenido residuales de magnitud a partir de los datos proporcionados por el SSN.
El célculo de estos residuales se llevo a cabo calculando la magnitud en cada estacion y
restdndola de la magnitud promedio, utilizando la formula empirica propuesta por Havskov
y Macias (1982). Se analiz6 el comportamiento del residual de magnitud (RM) para la
mayorfa de las estaciones en funcion de cuatro parimetros: la magnitud del sismo, el
acimut y la distancia entre el epicentro y la estacion, y la profundidad.

Los resultados de este estudio muestran que el RM tiene una dispersién mixima de 0.4
unidades. Una mayor dispersion se presenta para sismos de Mc < 4. La dispersion
observada se puede atribuir a que la ecuacidn propuesta por Havskov y Macias (1982) se
elaboré6 utilizando datos exclusivamente de eventos de Mc 2 4. Estos eventos se ubican
principalmente frente a las costas de Guerrero y son el resultado de mantener mejor
instrumentada esta zona, que es precisamente donde se encuentran las estaciones de la red
sismica de Guerrero. Para estas estaciones se encuentra una gran dispersion en el RM
precisamente para sismos de Mc < 4.

Aki (1969) y Aki y Chouet (1975) encuentran que a distancias menores a 100 km, la
distancia epicentral no es un pardmetro que influya en ia duracién de la coda. Por otra
parte, Singh y Ordaz (1993) observan que para sismos que se localizan a distancias
epicentrales mayores de 500 km, los registros obtenidos en acelerometros dentro del Valle
de México, ademds de presentar larga duracion de la coda, presentan "beating". Fendmeno
que no se presenta para sismos que se localizan a menor distancia. El anilisis de RM esta
relacionado directamente con la duracion de la coda. En este estudio, los resultados del
RM no nos permiten observar variaciones significativas para distancias epicentrales
menores a 550 km. Por arriba de 550 km el RM es positivo para estaciones ubicadas en
el centro de pais (MRX, CRX, UNM, IIA, IIT y III). La mayoria de los sismos que
producen este comportamiento se encuentran localizados entre 91 y 96° grados longitud
oeste, es decir frente a las costas de Chiapas y Oaxaca.

Las diferencias significativas del RM en funcién de la distancia epicentral, que presentan
la mayorfa de las estaciones ubicadas dentro del Eje Volcdnico Transmexicano, indican
que la duracion de la coda es mayor que en el resto de las estaciones, para sismos a mis
de 550 km de distancia. Entonces, las observaciones en la duracion de los registros dentro
del Valle de México (Singh y Ordaz, 1993) también pueden ser extendidas fuera del Valle.
Esto implica que las codas medidas en las estaciones del centro del pais contienen energia
sismica adicional, que quizd provenga de multitrayectos entre la fuente y la estacion, como
lo seiialan Singh y Ordaz (1993) para estaciones en el Valle de México. No se descarta
la posibilidad de que algunas variaciones en el RM se encuentren relacionas con efectos
locales aunados a la falta de correccién por respuesta del sismografo. Sin embargo, el
comportamiento observado en la estaciones del centro del pafs es el mismo, lo que sugiere
que no se trata exclusivamente de un efecto local.
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Para sismos ubicados a menos de 550 km del centro del pais (originados principalmente
en las costas de Michoacin y Guerrero) es dificil separar la dependencia del RM en
funcion del acimut y de la distancia. Sin embargo, encontramos que la estacion CGX
presenta dependencia del RM en funcién del acimut y de la distancia. El comportamiento
del RM en CGX es diferente para epicentros localizados en Michoacdn que aquellos
localizados frente a las costas de Guerrero. Un resultado similar se observa para la
estacion OXX, la cual presenta una variacion compleja de RM. Entonces, para CGX y
OXX existen sismos a menos de 550 km distancia epicentral donde se puede observar a
la vez la dependencia del acimut. La dependencia del RM en funcién de la distancia y
acimut observada en las estaciones OXX y CGX, sugiere que entre el trayecto fuente-
estacidn, existen heterogeneidades que puede encontrar el movimiento sismico para estas
estaciones. Estas observaciones son corroboradas por el andlisis de los parimetros
estadisticos (media y desviacion estandar) dividiendo la zona epicentral en cuatro
subzonas. Los resultados de estos parametros indican que los sismos ubicados a mas de
500 km de distancia y al sureste de las estaciones del centro del pafs, producen mayor
duracién en los registros que la que producen sismos de menor distancia epicentral
ubicados en la regién de Guerrero.

Se ha observado que el RM no depende de la profundidad hipocentral, a excepcion del
RM para las estaciones Il y OXX. En estas estaciones el RM en sismos con hipocentros
a mas de 90 km de profundidad si presenta diferencias con la distancia epicentral. En
conclusién, es evidente que valores de RM en la parte central del EVT son significantes
con respecto a valores pequeiios o negativos de RM de las demds estaciones. Esto sugiere
que: la amplificacion regional es claramente detectada por el RM, que esta puede estar
relacionada a la estructura bajo la parte central del EVT, y, dado que los efectos mas
importantes aparecen a grandes distancias epicentrales, entonces, el fendmeno de
amplificacién regional en el centro del pais parece estar relacionado a la propagacion de
ondas superficiales.
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CAPITULO 4

Modelado

En el capitulo anterior hemos abordado el fendmeno de amplificacién regional del
movimiento sismico a partir del andlisis de datos. Encontramos que dicha amplificacién
es significativa en direcciones perpendiculares a la zona de subduccién después de 100 km
de distancia. Asi mismo, encontramos que el modelo de velocidad promedio sugerido para
la corteza entre la costa y el Valle de México, no representan adecuadamente las
caracteristicas de dispersién de ondas superficiales en periodos menores de 8 s. Por otro
lado, el anilisis de residuales de magnitud en funcidn de la distancia epicentral y el acimut
entre el epicentro y la estacion, refleja que los registros obtenidos en estaciones ubicadas
en el EVT contienen energia sismica adicional que no se observa en estaciones fuera de
EVT. Estos resultados sugieren que existen counsiderables variaciones laterales en la
estructura de la corteza, que afectan la propagacion del movimiento sismico en su trayecto
desde la zona de subduccidn hacia el centro del pais. En efecto, sabemos que la corteza
no es una estructura perfectamente estratificada, sino que es muy compleja, con
variaciones laterales significativas de velocidad sismica y densidad en varias escalas.
Presenta ademds formas irregulares sobre la superficie libre e irregularidades geométricas
de las interfaces en profundidad. Es importante entonces, entender cémo tales
complejidades afectan las propiedades de las ondas sismicas que viajan a través de ellas.

El uso de simulaciones numéricas es una manera directa de estudiar la propagacion de
ondas sismicas en medios que incluyen variaciones laterales. Tales simulaciones numéricas
han sido ampliamente utilizadas en afios recientes al incrementarse considerablemente la
velocidad de las computadoras. En este capitulo exploraremos modelos de la estructura
de la corteza mediante la simulacién numérica de propagacién de ondas, a fin de que nos
permitan explicar cuales son las causas més razonables (o con una mayor coherencia con
las observaciones) de entre las que se han propuesto al fenémeno de amplificacion
regional. Requerimos un procedimiento numérico capaz de manejar al menos estructuras
en dos dimensiones. El método de diferencias finitas es el adecuado para investigar este
problema en distancias regionales. En el presente estudio utilizamos un esquema de
diferencias finitas, desarrollado por Moczo (1989), para simular la respuesta sfsmica de
estructuras homogéneas en 2D ante incidencia de ondas SH. El esquema permite la
incorporacién de atenuacién ineldstica para simular la respuesta sismica de medios
absorbentes.
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4.1 Restricciones que deben cumplir los modelos

Nuestro conocimiento sobre la sismicidad, las caracteristicas de propagacién sfsmica de
y otros aspectos relacionados a los fenémenos de subduci6n entre la placa de Cocos y la
placa de Norteamérica, dependen de nuestro conocimiento sobre la estructura y la
distribucién de velocidades dentro de la corteza. Varios esfuerzos encaminados a modelar
la estructura dentro de la corteza, han sido llevados a cabo mediante experimentos
sismicos, datos de gravedad, inversion de ondas superficiales, etc., siempre unos apoyados
en los resultados de otros. Un resumen de algunos de estos experimentos son presenta en
Valdés et al.,(1986). Este autor, mediante datos sismicos de refraccién y la compilacién
de la informacién existente sobre la estructura de la corteza, propone un modelo de
estructura y velocidad promedio de la corteza para la region de Oaxaca. Posteriormente,
Campillo et al.,(1989) a fin de explicar las caracteristicas de los desplazamientos verticales
en los registros obtenidos en la Cd. de México durante los sismos de septiembre de 1985,
modifica el modelo de Valdés et al.(1986) y propone un modelo promedio de la
estructura de la corteza entre la zona de subduccién y el EVT. Recientemente, modelos
de la corteza han sido también propuestos con base en la interpretacion de datos
gravimétricos. Tal es el caso de Molina-Garza y Urrutia-Fucugauchi (1994) y Campos-
Enriquez y Garduiio-Monroy (1995). Estos autores proponen modelos donde el espesor
de la corteza se incrementa desde las mdrgenes del Océano Pacifico hacia el interior del
continente, presentando valores maximos por debajo del EVT (un espesor promedio de 40
km), particularmente debajo de la parte este-central del cinturdn. Sin embargo, pese al
engrosamiento de la corteza, los modelos de estos autores proponen la presencia de una
capa de baja densidad en la base de la corteza en la meseta central (Molina-Garza y
Urrutia-Fucugauchi, 1994), y una drea de relativo adelgazamiento de la corteza en la
misma zona (Campos-Enriquez y Garduiio-Monroy, 1995).

Dentro de los modelos de estructura cortical que existen hasta el momento dos importantes
restricciones son las que nos permiten explorarlos, modificarlos o proponer otros. Estas
restricciones son: la forma de las interfaces y la distribucién de velocidades. En cuanto
a la forma de las interfaces, sabemos bien que los modelos propuestos por experimentos
sfsmicos de refraccién son un esfuerzo por representar arribos reflejados y refractados en
sismogramas en alta frecuencia, donde las interfaces dividen secuencias de capas
dispuestas horizontalmente o con algin buzamiento. De igual forma, los modelos
formulados a partir de datos de gravedad también postulan capas horizontales, pero con
la incorporacién de cuerpos geométricos a fin de resaltar alguna anomalia en la
continuidad de la estratificacién liorizontal. Como podemos darnos cuenta, la forma de las
interfaces en profundidad esta en funcion de los objelivos que persigue cada método
(sismico o gravimétrico). En en lo que respecta a la distribucién de velocidades, hasta el
momento no existen variaciones significativas que puedan distinguirse de un modelo a
otro. Entonces, la distribucién de velocidad parace ser un factor comin donde estos
métodos parecen coincidir. Nuestros resultados a partir del andlisis de datos no nos
permiten contar con elementos suficientes a fin de proponer un modelo, por lo tanto,
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analizaremos como deben ser las restricciones (la forma de las interfaces y la distribucién
de velocidades) en los modelos a fin de explicar nuestras observaciones.

Discutamos como debe de ser la distribucion de velocidades en los modelos. El modelo
de velocidad para la corteza entre la costa y el Valle de México propuesto por Campillo
et al.,(1989), es el que presenta mejor acuerdo entre las observaciones y la teoria entre 7
a 20 s de periodo (Chdvez-Garcfa et al., 1995). Sin embargo, ya hemos mostrado que
curvas de dispersion de ondas superficiales en estaciones entre 100 y 250 km de distancia
entre la costa y el D.F., varian significativamente de la velocidad que predicen las curvas
tedricas obtenidas a partir de este modelo en periodos menores de 8 s. Este resultado es
corroborado por Chavez-Garcia et al., (1995), quienes encuentran que la velocidad de
grupo predicha para el modo fundamental de ondas de Love es mucho mayor que el
observado en una banda de 7 a 10 s de periodo dentro del Valle de México. Estos
resultados sugieren que la velocidad de las ondas esta afectada por variaciones laterales
propias de los materiales de la corteza. Por lo tanto, una primera restriccién para proponer
modelos es el hecho de que estos deben tener en promedio la velocidad que predice el
modelo de Campillo et al.,(1989), pero adicionalmente, como lo hemos recalcado,
debemos incorporar variacion lateral en los parimetros mecanicos (velocidad y densidad).

Pasemos ahora a discutir las forma de las interfaces en profundidad dentro de los modelos.
Los modelos que hemos mencionado generalmente proponen una corteza uniforme, donde
las interfaces son horizontales en distancias regionales. Cuerpos geométricos irregulares
son en ocasiones propuestos para los modelos gravimétricos. Sin embargo, desde el punto
de vista sismoldgico y para fines de estudiar las caracteristicas del campo de ondas en
distancias regionales, mas que capas planas y complejas formas geométricas, necesitamos
explorar qué variaciones dentro de la estructura estin relacionadas con variaciones
laterales a escala de la corteza que influyan en las caracteristicas de propagacién sismica.
Por ejemplo, adelgazamientos en la corteza, como lo proponen los modelos gravimétricos,
o variaciones suaves en la forma de las interfaces. Al respecto, tomando en cuenta la
evidente amplificacién sfsmica regional en el centro de México, Alexander Gusev
(comunicacién personal) propone que dicha amplificacién podria estar relacionada al
efecto de una interfaz en forma de media corneta, la cual tiene mayor profundidad cerca
de la zona epicentral y se adelgaza hacia dentro del continente. A continuaci6n,
proponemos algunos modelos donde incorporamos las restricciones que hemos discutido
(variaciones laterales en los pardmetros mecinicos e interfaces irregulares).

4.2 Método utilizado

Con el propésito de investigar los efectos en la respuesta de estructuras en 2D, utilizamos
un paquete de programas llamado SHFD que ha sido escrito basado en las formulaciones
de Moczo (1989) para un esquema de diferencias finitas que incorpora atenuacién
ineldstica. Dos aspectos interesantes resaltan en el esquema presentado por este autor.
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Primero, el esquema utiliza una aproximacién llamada formulacion heterogénea, a fin de
evitar cambios bruscos en las variaciones del modulo de corte y la densidad (por ejemplo,
donde las discontinuidades no coinciden con las lineas o nodos de la rejilia). Tal
formulacién hace posible medir las variaciones en el modulo de corte y la densidad en las
vecindades de los nodos de la rejilla. Estas variaciones son aproximadas por integrales
promedio, [lamadas pardmetros efectivos, que se obtienen a partir de los médulos de corte
y densidades asignados a cada nodo. El segundo aspecto esta relacionado con el método
propuesto por Emmerich y Korn (1987) para incorporar la absorcién al esquema de
diferencias finitas. En este método, el médulo viscoeldstico es aproximado por una funcién
racional de enésimo orden que depende de la frecuencia. Entonces la relacién viscoeldstica
esfuerzo-deformacién es transformada en un juego de n ecuaciones diferenciales de primer
orden. Esta aproximacion esta basada en modelos reoldgicos de cuerpos generalizados de
Maxwell (n cuerpos cldsicos de Maxwell y un resorte, todos conectados en paralelo). La
funcion racional corresponde al modulo de este cuerpo generalizado de Maxwell, y sus
coeficientes pueden ser interpretados como las frecuencias de relajacion y factores pesados
de cuerpos cldsicos de Maxwell. Una optimizacién es alcanzada cuando la distribucién de
las frecuencias de relajacion sigue una escala logaritmica equidistante, sobre €] rango de
frecuencias de interés. Emmerich y Korn (1987) proponen que el método numérico es
acertado y eficiente para 3 frecuencias de relajacion. Por otra parte, el esquema permite
la simulacién de la superficie libre, que corresponde a la superficie de la tierra, haciendo
una interfaz fisica vacia donde la velocidad y densidad son cero. De forma similar, las
fronteras son absorbentes (no reflejantes).

4.3 Modelos analizados

A continuacién presentamos tres tipos diferentes de modelos, los cuales hemos construido
tomando en cuenta las dos restricciones que ya hemos discutido: que la velocidad y
densidad sean en promedio similares a los valores del modelo de Campillo et al.,(1989),
y que exista variacion lateral, tanto en los pardimetros mecdnicos como en la estructura.
Aunque el esquema de diferencias finitas permite la incorporacion de atenuacion, no la
hemos incluido en los modelos (hemos considerado Q=1000, esto es pricticamente sin
atenuacion). Esto se debe a que nos interesa observar tinicamente el decaimiento de la
amplitud por divergencia geométrica.

Los modelos tienen algunas especificaciones comunes en particular, Todos estén
construidos con espaciamiento regular en la rejilla de 150 m en la direccién horizontal y
vertical. Las longitudes de los primeros dos modelos son 450 km en la direccion
horizontal y el tercero tiene 300 km. Todos tienen 45 km de profundidad, los primeros 30
km representan la corteza y los restantes 15 km el Moho. Para simular la fuente utilizamos
un pulso de Ricker con un periodo dominate de 2.5 s (figura I). El pulso se encuentra
centrado en 0.4 Hz con el fin de excitar aquellas frecuencias que son criticas para el Valle
de México durante sismos de la zona de subducci6n. La localizacion epicentral de la
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fuente, en los primeros dos modelos es en 75 km de distancia a partir de la frontera
izquierda y en el tercer modelo en 37 km. La Ciudad de México podria estar cerca de 300
km distancia a partir de donde se encuentra la fuente. Por dltimo Hemos colocado
receptores cada 3 km a lo largo de toda la superficie.
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Fig. 1. Dependencia en tiempo y frecuencia del pulso de Ricker (tp=2.5 s, ts=2.75 5) utilizado
“en este estudio para simular la fuente.
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Modelo 1 (Modelo de Gusev)

En la figura 2a presentamos el primer modelo (MGA), el cual hemos construido tomando
en cuenta las restricciones discutidas. Este modelo incluye un gradiente horizontal de
velocidad (), el cual varia de izquierda a derecha, y la forma de interfaz propuesta por
Gusev, La variacion de velocidad, a partir de donde se encuentra la fuente hasta 300 km
de distancia, es de 2.9 a 2.3 km/s en la primera capa, y de 4.3 a 3.6 km/s en la segunda
capa. En todos los modelos, la densidad varia de 2.8 a 2.3 g/em® dentro de 30 km de
espesor que representan la corteza. En el semiespacio la velocidad es de 4.6 kni/s y la
densidad de 3.0 g/cm®, ambos constantes. Analizamos el modelo de Gusev con la fuente
a 10 km de profundidad. También analizamos este modelo manteniendo la velocidad y
densidad constante (modelo MGB; 3.05 km/s para la primera capa, 4.3 kny/s en la segunda
capa y la densidad de 2.85 g/cm’), la fuente se encuentra a la misma profundidad.
Posteriormente, estudiamos el caso colocando la fuente a 20 km de profundidad (modelo
MGC). Por tltimo, modificamos la forma de la interfaz para que fuera una variacion més
suave (modelo MGD), manteniendo la fuente a 10 km de profundidad (figura 2b).
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0 , 100 200 300 400
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Fig. 2. a) Ejemplo del modelo utilizado en la simulacién nimerica. El modelo corresponde al
propuesto por Gusev (MGA). La escala de grises indica la distribucion de velocidad para las onda
S en km/s. b) Modelo de Gusev con la interfaz irregular modificada (MGD). La estrella indica
la posicién de la fuente. La Cd. de México puede estar a 300 km de distancia.
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Modelo 2 (Modelo de capas horizontales)

El segundo modelo simplemente consiste de dos capas planas que en teorfa es muy similar
al modelo de Campillo et al, (1989), con la diferencia que hemos incluido e] gradiente
de los parimetros mec4nicos. La fuente también se encuentra a 10 km de profundidad
(figura 3a). Por lo anto, este modelo permitirs comparar con los resultados obtenidos de
los otros modelos, a fin de observar las diferencias que se producen en ¢ campo de

desplazamientos debido |a forma irregular de Ia interfaz,

Modelo 3 (Modelo con adelgazamiento)

0 4.60
20 £ [km/s]
2.37

Distancia [km)

Fig. 3. 2) Modelo con [a interfaz horizontal (MCH). b) Modelo cop adelgazamiento en [as capas
que representan la cortezg (MCA). La escala de grises indica la distribucién de velocidad para
las onda S en km/s. La estrella indica la posicion de |y fuente.
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4.4 Resultados

Analizamos el campo de desplazamiento en cada uno de los modelos mediante una
secuencia de imdgenes tomadas cada 2 s, Buscamos determinar el efecto que produce el
gradiente horizontal de los pardmetros mecdnicos y la interfaz irregular en la propagacion
del movimiento. En las figuras 4 a 7 presentamos la secuencia de estas imdgenes en 4
pasos de tiempo (14, 20 60 y 100 s). Cada una de las figuras presenta la estado de
desplazamientos para el modelo 1 y el modelo 2. Los cuatro primeros estados de
desplazamiento corresponden al modelo de Gusev (MGA) y sus variantes (MGB, MGC
y MGD), y el quinto al modelo 2 (MCH). Esto nos permite comparar diferencias en la
propagacién entre ellos. En la figura 8 presentamos el estado de desplazamientos
inicamente para el modelo 3 (MCA) en S pasos de tiempo (24, 44, 60, 80 y 100 s). Junto
a cada una de las grficas hemos colocado una barra que indica la escala de amplitud del
campo de desplazamiento para el instante que se muestra en la imagen. En los préximos
parrafos, analizamos el estado de desplazamiento de cada uno de los modelos enfocando
nuestra atencion donde se presentan maximas amplitudes de desplazamiento.

En primer lugar, analicemos el estado de desplazamientos para los modelos 1 y 2. En las
imdgenes correspondientes a 14 s de tiempo (figura 4) observamos los primeros frentes
de onda reflejados y refractados en la superficie libre y en la interfaz. Podemos observar
que en los modelos MGA y MGB el comportamiento es similar, frentes de onda con
maximos desplazamiento son guiados por la superficie libre y por la interfaz. La forma
de los frentes de onda en el modelo MGC es diferente debido a la mayor profundidad de
la fuente, En el modelo MGD observamos que la amplitud del desplazamiento es mucho
mayor que en los demds modelos. Esto se debe a que los frentes de onda que son
reflejados por la interfaz se superponen constructivamente con frentes de onda que se
propagan por la superficie libre. En el modelo MCH observamos como el estado de
desplazamientos es simétrico respecto a la posicién vertical de la fuente. Esto es debido
a las reflexiones y refracciones en la interfaz horizontal y a que existe muy poca variacién
del gradiente de velocidad cercana al punto donde inicia el movimiento.

Posteriormente, la figura 5 muestra el estado de desplazamiento en los diferentes modelos
para 20 s de tiempo. Observamos como la energfa en los modelos MGA y MGB sigue un
comportamiento similar, con la superposicion de frentes de onda a la energia que viaja
guiada por la superficie libre y por la interfaz. En el modelo MGC se puede observar
energia que se propaga por la superficie libre, resultado de la contribucién de aquella
reflejada por la interfaz. En el modelo MGD observamos que la energfa se propaga guiada
por la interfaz debido a que la fuente se encontraba cerca de la interfaz. El estado de
desplazamientos en el modelo MCH presenta maximos desplazamientos con respecto al
estado de desplazamientos que se presenta en 14 s. Esto es debido a los frentes de onda
superpuestos constructivamente en energfa que viaja guiada por la superficie libre.
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Pasemos a observar la secuencia de 60 s (figura 6). Ahora el estado de desplazamientos
en el modelo MGB se encuentra més adelante que en los otros modelos debido a que los
parimetros mecdnicos son constantes. También podemos observar que el contraste de
impedancia a lo largo de la interfaz impide que la energia guiada por la capa superior
irradie hacia la segunda capa. En la capa superior se presentan dos fenémenos. Energia
que tnicamente se propagan guiada a lo largo de la superficie y energia que se propagan
tanto por la superficie como por la interfaz. Efectivamente, en los modelos MGA y MGB
tenemos la energia propagandose guiada por la superficie libre, la cual es el resultado de
las contribuciones de los frentes de onda reflejados y refractados por la interfaz. Hemos
identificado que esta forma de propagacion corresponde a ondas Love. La energfa que
viaja a lo largo de la superfice corresponde al primer modo fundamental, y la que viaja
guiada por 1a superfice y la interfaz corresponde a modos superiores. En la figura 9
graficamos el desplazamiento contra profundidad de estos modos. Observamos como
efectivamente el desplazamineto decrece con la profundidad para el modo fundamental,
y es diferente para el modo superior. En los otros modelos, MGC, MGD y MCH, también
existe energia guiada por la superficie libre y por la interfaz. Con excepcién del modelo
MGD, donde ligeramente se observa que aparece el modo fundamental, en los modelos
MGC y MGH existe una eficaz excitacion de modos superiores.

Finalmente, en la figura 7 presentamos la imagen correspondiente al estado de
desplazamientos de los diferentes modelos para un tiempo de 100 s. Observamos que en
el modelo MGA sigue dominando el modo fundamental de ondas de Love, con un
desplazamiento mayor que el de los demds modelos. En el modelo MGB (la secuencia
corresponde a 90 s para fines de comparacidn respecto a la distancia) se observa también
la predominacién del modo fundamental de ondas de Love, pero la amplitud del
desplazamiento es menor. En los demds modelos, MGC, MGD y MCH, continuan

predominando los modos superiores, que viajan guiados por la superficie libre y la
interfaz.

Pasemos a observar el estado de desplazamientos del modelo 3 (figura 8). En los primeros
100 km de distancia a partir de la fuente, los estados de desplazamientos (24 y 44 s) son
similares a los del modelo 2. En 44 s observamos energia que es guiada por la superficie
libre y la interfaz. En este instante observamos modos superiores excitados antes de inciar
el adelgazamiento de las interfaces. Posteriormente observamos el estado de
desplazamientos a 60 s, donde se observa que continua la excitacién de modos superiores
canalizados por la capa superior. Por ltimo, los estados de desplazamientos a 80 y 100
s muestran que la energia es guiada por la superficie y la interfaz, pero adicionalmente
existen modos que son guiados Gnicamente por la superficie libre, los cuales tienen mayor
amplitud. A diferencia del modelo 2, en este caso tenemos que el efecto que produce el
adelgazamiento en el campo de desplazamientos, es presisamente canalizar la energia,
provocando la excitacion de modos superiores guiados por la superficie libre, fendmeno
que no sucede en el modelo 2.
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Figura 4. Estado de desplazamientos de los modelo 1 Yy 2a 14 5 de que inicio el movimiento. Las
cuatro primeras imagenes corresponden al modelo del Gusev (MGA, MGB, MGC y MGD). La
quinta imagen corresponde al modelo 2 (MCH). Observese que la longitud de los modelos
comprende los primeros 150 km.
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Figura 6. Estado de desplazamientos de los modelo 1 y 2 a 60 s de que inicio el movimiento. Las
cuatro primeras imagenes corresponden al modelo del Gusev (MGA, MGB, MGC y MGD). La

quinta imagen corresponde al modelo 2 (MCH). Observese que la longitud de los modelos es de
150 a 300 km.
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Figura 7. Estado de desplazamientos de los modelo 1y 2 a 100 s de que inicio el movimiento.
Las cuatro primeras imagenes corresponden al modelo del Gusev (MGA, MGB, MGC y MGD).
La quinta imagen corresponde al modelo 2 (MCH). Observese que la longitud de los modelo es

de 300 a 450 km.
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Figura 8. Estado de desplazamientos del modelo 3 en 24, 44, 60, 80 y 100 s después de que

inicio el movimiento. En las primeras dos imagenes (24 y 44 s) la longitud del modelo -
corresponde de 0 a 150 km. En las tres restantes imagenes la longitud del modelo comprende de
150 a 300 km. | ‘
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En la figuras 10 a I2 graficamos los sismogramas sintéticos para cada uno de los
diferentes modelos. En los sintéticos del modelo MGA (figura 10) se observa claramente
un pulso que aumenta su amplitud con la distancia. Hemos identificado este pulso como
el modo fundamental de ondas de Love. También observamos a partir de 125 km de
distancia, se presentan cortos trenes de onda después del pulso. Estos trenes de onda
corresponden a modos superiores que fueron excitados débilmente durante la propagacién
del movimiento. Para el modelo MGB (figura 10), los sismogramas sintéticos en
comparacién a los del modelo MGA, muestran un pulso que se propaga a velocidad de
grupo mayor, con la amplitud permaneciendo casi constante en funcién de la distancia.
Podemos observar que casi no existen trenes de onda posteriores al pulso, lo cual indica
que durante la propagacion no se excitaron modos superiores, Los sintéticos del modelo
MGC (figura 11) muestran grandes amplitudes en distancias menores de 125 km, después
de esta distancia la amplitud disminuye. Este mismo comportamiento lo presentan los
sintéticos del modelos MGD (figura 11) y MCH (figura 12). Aunque los sintéticos en los
modelos MGD y MCH, muestran trenes de ondas con amplitudes que permanecen
constantes después de 200 km de distancia. En el modelo MCH observamos trenes de
onda resultado de la excitacion dnicamente de modos superiores. En los sintéticos del
modelo 3 (figura 12) observamos precisamente la diferencia que se presenta con los
sintéticos del modelo 2. A distancias mayores de 100 km el adelgazamiento canaliza la
energia por la capa superior y se presentan trenes de onda con mayor amplitud,

A manera de resumen, en la figura I3 dibujamos el pico de velocidad (PV) como una
funcion de la distancia para los diferentes modelos. Esta figura nos permite observar la
amplificacién debido a cada uno de los modelos. En la distancia cero el PV es miximo
para todos los casos. En todos los modelos, el PV decrece ripidamente dentro de los
primeros 100 km, debido a la expansion geométrica de ondas de cuerpo (ondas S).
Alrededor de 125 km de distancia, el PV debe su existencia a la expansion geométrica de
ondas superficiales. Después de 150 km de distancia observamos que el PV (que
corresponde a ondas superficiales) tiene mayor amplitud en ¢! modelo MGA. Podemos
observar la diferencia en amplificacién del modelo MGB con respecto al modelo MGA,
debido a la falta del gradiente horizontal de los pardmetros mecinicos dentro del modelo.
Pero més aun, observamos grandes diferencias a grandes distancias entre los modelos
MGA y MGC (al menos un factor de 3) debido solo a la profundidad de la fuente. Esta
observacion también se puede extender al comparar el PV en los modelo MGD y MCH
con respecto al del modelo MGC. Observamos que después de 150 km de distancia el
decaimiento de amplitud del PV es similar en los modelos MGD y MCH. Esto
probablemente se deba a que la fuente se encontraba cercana a la interfaz en ambos casos.
Por iiltimo, observamos que la amplitud del PV es similar en los modelo MGB y MCA
después de 150 km. Posiblemente la distancia en que empezo el adelgazamiento en el
modelo MCA no ha influido en el campo de desplazamiento lo suficiente para que exista
mayor amplificacion, o que es necesario igualar la distancia de este modelo con la de los
demas.
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Fig. 13. Pico horizontal de velocidad como una funcién de la distancia para todos los modelos
propuestos en este estudio

4.6 Conclusiones

Los métodos de diferencias finitas han tenido ventajas y desventajas sobre otras técnicas
para el cdlculo de sismogramas sintéticos en medios lateralmente heterogéneos. Muchos
de los otros métodos estén restringidos a casos donde las variaciones del medio son mucho
mayores a la escala de las longitudes de onda sfsmica, tal como la técnica de haces
Gaussianos (Cerveny et al., 1982) y otros esquemas tedricos de rayos. En contraste, los
métodos de diferencias finitas no estan restringidos a variaciones de velocidad en un rango
particular de tamaiio, relativo a la longitud de onda sfsmica. Las limitaciones bésicas para
los métodos numéricas es la velocidad de la computadora (el tiempo de costo del CPU y
la memoria disponible). Esto restringe el tamaiio de la rejilla y el nimero de pasos en el
que pueden ser calculados sobre un razonable espacio de tiempo. Para los métodos de
diferencias finitas, un minimo puntos de rejilla por longitud de onda sismica son
necesarios para obtener cdlculos confiables. |
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En este capitulo hemos empleado el esquema de diferencias finitas desarrollado por Moczo
(1989) para simular la respuesta sismica de modelos de la corteza en 2D ante la incidencia
de ondas SH. Tales modelos han sido construidos tomando como antecedente los modelos
de la corteza existentes en la literatura y restringiendo los pardmetros por nuestras
observaciones del andlisis de datos. El tiempo de CPU que requirié cada uno de los
modelos fué de alrededor de 60 minutos, en la computadora Cray Y4MP de la DGSCA,
UNAM (la velocidad a la que corri el programa fué de 166 MFlops y requirié 12.5
megapalabras Cray de memoria viva).

Encontramos que los modelos de la estructura de la corteza cn el centro de México son
propuestos por estudios de refraccion (Valdés et al., 1986), inversién de curvas de
dispersién de ondas superficiales (Campillo et al., 1989) e interpretacién de datos
gravimétricos (Molina-Garza y Urrutia-Fucugauchi, 1994, Campos-Enriquez y Garduiio-
Monroy, 1995). Sin embargo, y para fines de explicar la amplificacién del regional en el
centro de México, los modelos anteriores no reportan heterogeneidades laterales a la escala
de la corteza que nos sugieran que es la causa mds probable de la amplificacidn. A fin de
incorporar tal variacion lateral en la corteza, construimos tres tipos de modelos donde
hemos incluido, dentro de lo que representamos como corteza, un gradiente horizontal de
velocidad y densidad y una interfaz irregular propuesta por Alexander Gusev
(comunjcacién personal). La variacién lateral de velocidad y densidad es en promedio
similar a los valores promedio del modelo de Campillo et al., (1989). Efectivamente,
nuestro andlisis de la dispersién de ondas superficiales en periodos mayores de 8 s y los
resultados de Chavez-Garcia et al., (1995), muestran que este modelo presenta mejor
acuerdo con las observaciones.

El primero de estos modelos es el que incorpora la interfaz irregular (modelo MGA),
modelo que también analizamos sin gradiente de velocidad y densidad (modelo MGB),
variando la profundidad de la fuente (modelo MGC) y suavizando la forma de la interfaz
(modelo MGD). El segundo modelo es con la interfaz horizontal (modelo MCH), y el
tercer modelo con adelgazamiento de la corteza (modelo MCA). Encontramos que el
modelo que mayor amplifica el tren de ondas superficiales es el modelo MGA. Esto se
debe a que durante la propagacién principalmente se excité el modo fundamental de ondas
de Love. Por el contario, en los modelos MGC, MGD y MGH, donde la fuente esta
cercana a la interfaz, existe una eficaz excitacién de modos superiores conducidos por la
superficie y la interfaz irregular. Existen claras diferencias de la distribucién de energia
entre los modos fundamental y superiores de Love. Si la fuente esta cercana a la interfaz
(modelos MGC y MGD) los modos superiores son excitados y la energia es canalada por
la interfaz irregular. Si la fuente es mds superficial, mucha de la energfa es canalada por
la superficie libre.

Estos resultados preliminares indican que la profundidad de la fuente afecta

significativamente la cantidad de amplificacion regional. Este fenémeno ha sido sugerido
por Singh et al., (1988), quienes sefialan que la amplificacion del movimiento del terreno
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ESTA TRSIS MO BiRE
SAUR BE 1A BABLIOTLGA

producido por los sismos del 19 y 21 de septiembre de 1985, podria deberse a diferencias
entre la energfa liberada a diferentes profundidades. Los resultados de los modelos MGB
y MCH muestran que un gradiente horizontal de velocidad y una estructura irregular
lateral son necesarios para amplificar significativamente las ondas superficiales, lo cual
sugiere una posible explicacién a la amplificacion regional. Sin embargo, aun el factor de
amplificacién entre los modelos MGA y MGC no se aproxima lo suficiente al factor de
amplificacién (aproximadamente 10 en frecuencias menores de 1 Hz) que sugieren los
resultados de Ordaz y Singh (1992). Por lo tanto, restricciones adicionales se deben
incorporar a estos modelos, ya sea que uno presente mayor amplificacion o el otro mayor
atenuacion. Hacemos notar que todos nuestros resultados son para ondas SH, las cuales
han generado ondas superficiales que deben su existencia principlamente a la capa donde
son atrapadas. Un fenémeno superficial mds realista puede incluir la simulacién numérica
mediante ondas P-SV, cuya existencia ademds esta relacionada a los esfuerzos en
superficie libre. También recordemos que en ninguno de los modelos hemos incluido
atenuacion. Por lo tanto, sugerimos que futuras simulaciones nimericas para estudiar el
fendémeno de amplificacién regional, ademds de incluir variaciones laterales de velocidad
y estructuras irregulares, deberan incluir el anélisis de ondas P-SV e incluir atenuacién.
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CAPITULO §

Conclusiones generales

La amplificacion regional del movimiento sfsmico observada en el centro del pais es uno
de los factores que convierte a la Cd. de México (una de las ciudades més pobladas del
mundo) en zona alto riesgo sismico. Esto se debe a que dicha amplificacién es
significativa en frecuencias similares a aquellas que son posteriormente amplificadas por
las arcillas del Valle de México. Con el propésito de mejorar nuestro conocimiento de la
distribucién espacial de este fendmeno, analizamos tres tipos diferentes de datos: 1)
registros de velocidad obtenidos en un experimento de refraccion a gran escala realizado
frente a las costas de Guerrero; 2) registros de aceleracion obtenidos durante el sismo del
24 de octubre de 1993, Ms=6.6; y 3) datos de magnitud reportados por el Servicio
Sismolégico Nacional (SSN) durante 1993. 4

Con el fin de encontrar diferencias en la forma de propagacion de la energia sismica y
observar a qué distancia de la costa hacia la Cd. de México se manifiestan cambios
significativos en la amplificacién del movimiento sismico, exploramos cada uno de los
datos mediante diferentes técnicas. Analizamos las series de tiempo (registros de velocidad
y aceleracion) mediante: 1) identificacion de trenes de onda entre pares de estaciones,
filtrando los registros en varias bandas de frecuencia; 2) andlisis de las variaciones de
energfa de la sefial como una funcién de la velocidad de grupo y la frecuencia, mediante
la técnica del filtrado miiltiple. En cuanto a los datos proporcionados por el SSN,
analizamos el comportamiento del residual de magnitud (relativo al promedio de toda la
red de estaciones) para la mayoria de las estaciones en funcién de cuatro parmetros: la
magnitud y profundidad del sismo, el acimut y la distancia entre el epicentro y la estacién.

Por otro lado, exploramos cudles de las causas avanzadas para explicar este fendmeno
presentan una mejor correlacion con las observaciones analizadas, utilizando un esquema
de diferencias finitas desarrollado por Moczo (1989) para simular la respuesta sismica de
modelos de la corteza en dos dimensiones (2D) ante la incidencia de ondas SH.
Construimos tres tipos de modelos donde hemos incluido variaciones laterales. El primer
modelo incorpora un gradiente lateral en los parimetros mecdnicos (velocidad y densidad),
y una interfase irregular propuesta por Alexander Gusev (comunicacién personal).
Analizamos este modelo cambiando la profundidad de la fuente, sin el gradiente de los
parimetros mecénicos y modificando Ia interfase. El segundo y el tercer modelo, también
tienen un gradiente horizontal en los parimetros mecdnicos. El segundo modelo
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simplemente consta de una interfase horizontal y el tercer modelo incluye el
adelgazamiento en las capas que representan la corteza, '

Resultados de las series de tiempo (registros de velocidad y aceleracién) muestran que
fuertes variaciones laterales dentro de la estructura de la corteza afectan la propagacién
del movimiento sismico en su trayecto desde la zona de subduccion hacia el centro del
pais. Este tipo de variaciones se encuentra ya presentes en distancias menores de 60 km
de distancia, Diferencias en la velocidad de grupo de una onda de Rayleigh identificada
en dos trazas de velocidad registradas con un diferencia de 15 km asi lo sugieren. En
distancias mayores de 100 km y periodos menores de 8 s, encontramos que el efecto de
la heterogeneidad en la corteza es mds notable. A pesar de que los registros de velocidad
tienen la desventaja de que el espaciamiento entre estaciones sismicas es demasiado
grande para la banda de frecuencia que ha sido registrada, ellos muestran claramente gran
amplificacion del tren de ondas P para distancias mayores de 140 km a partir de la costas
de Guerrero hacia la Cd. de México. Adicionalmente, los resultados de los registros de
aceleracién muestran que para periodos menores de 8 s, la dispersion de ondas
superficiales varia significativamente del modelo promedio de velocidad entre la costa y

la Cd. de México.

Por otra parte, valores positivos de residual de magnitud en funcién de la distancia
epicentral y el acimut, se presentan en la mayoria de las estaciones ubicadas en el centro
del pafs con respecto a las demds estaciones. Esto indica que los sismos ubicados a mds
de 500 km de distancia y al sureste del centro del pafs, producen mayor duracion en los
registros que la que producen sismos de menor distancia epicentral. Este comportamiento
sugiere que: 1) la duracién en los registros del Valle de México no es exclusivamente un
fendmeno local, 2) la amplificacion regional en el centro del pais puede estar relacionado
a la estructura bajo la parte central de] Eje Volcinico Transmexicano, y 3) dado que los
efectos mds importantes aparecen a grandes distancias epicentrales, entonces, tal
amplificacién parece estar relacionado a la propagacién de ondas superficiales.

Resultados preliminares del modelado de ondas SH muestran que tanto un gradiente
horizontal de velocidad y una estructura irregular Jateral son necesarios para amplificar
las ondas superficiales. Mas aln, encontramos que la profundidad de la fuente afecta
significativamente dicha amplificacién. Esto sugiere una explicacién adicional al fenémeno
de amplificacién regional. Sin embargo, aun no hemos alcanzado el factor de
amplificacion (aproximadamente 10 en frecuencias menores de 1 Hz) que sugieren los
resultados de Ordaz y Singh (1992). Sugerimos que futuras simulaciones numéricas para
estudiar el fenémeno de amplificacion regional, ademds de incluir variaciones laterales de
velocidad y estructuras irregulares, deberdn incluir el andlisis de ondas P-SV y atenuaci6n.
Por otra parte, la amplificacién regional esta tomada en cuenta para las estimaciones de
riesgo sfsmico en la Cd. de México. Esto de debe a que dichas estimaciones estdn basadas
en registros acelerogrificos obtenidos en la zona de lomas, los cuales evidentemente
incluyen la amplificacién regional. Sin embargo, se debe tomar en cuenta que nuestros
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resultados han mostrado que la amplificacion regional también afecta otras ciudades
importantes del centro del pais. En esas ciudades no se cuenta con la riqueza de datos
disponibles en la Cd. de México. Por lo tanto las estimaciones de riesgo sismico han
utilizado procedimientos probabilistas que no han considerado la amplificacién regional.
Es entonces que se debe solventar las deficiencias que tienen estas ciudades para que
cuenten con los avances logrados en la Cd. de México en materia de riesgo sfsmico.

Finalmente, 1a metodologia que hemos empleado es una de las primeras de su tipo para
explicar el fenémeno de amplificacion regional. Las explicaciones que aqui se sugieren
se unen a las pocas hipdtesis que existen sobre dicho fenomeno. Hasta el moniento este
trabajo reine los avances que se han logrado y toca méds a fondo la magnitud de este
importante efecto de trayecto. Nuestros resultados no nos permiten relacionar directamente
el fendmeno de amplificacion con la existencia de enormes valles de depdsitos blandos,
material fundido o adelgazamiento de la corteza bajo el centro del pais. Pero claramente,
los resultados sugieren que 1a amplificacion esta relacionada con heterogeneidades laterales
a escala de la corteza, como lo sugiere la hipétesis de Chavez-Garcia ef al.,(1994). Sin
embargo, falta ampliar, con mds detalle de lo alcanzado hasta el momento, nuestro
conocimiento sobre la estructura de la corteza entre la zona de subduccién y Eje
Volcénico Transmexicano. Esto es de suma importancia, debido a que actualinente la
sismologia mexicana ha sefialado que es necesario considerar en forma conjunta fos
efectos de fuente, trayecto y sitio a fin de mejorar nuestra comprensién del fendmeno
sfsmico que afecta el centro de nuestro pais y especialmente a la Cd. de México.
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" APENDICE
La Técnica del Filtrado Miltiple

La técnica del filtrado miltiple puede resolver complejas sefiales compuestas de varios
periodos dominantes que llegan a la estacion de registro simultaneamente. Envolventes de
la amplitud espectral instantanea se obtienen del sismograma original por filtralo con un
filtro pasa banda en una estrecha banda de frecuencia. La continuidad de los maximos de
envolvente como una funcién del periodo o la frecuencia, pueden representar modos de
propagacién de una onda superficial. Cuando mutuamente se analizan las componentes
ortogonales del movimiento, los resultados pueden ser utilizados para estudiar la vibracién
del sitio de registro es tres dimensiones, en términos de la elipticidad y la fase para cada
modo de propagacion observado. Determinaciones cuantitativas de refraccién lateral y
separacion del tipo de ondas también puede ser posible (Dziewonski et al., 1969).

La técnica del filtrado miiltiple se utiliza para estudiar las variaciones de la amplitud (o
energia) de una sefial como una funcion de la velocidad (tiempo) y el periodo (frecuencia).
Es deseable, por lo tanto, que la funcién filtrante tenga una buena resolucion en la
vecindad inmediata de cada frecuencia central y valor de velocidad. La funcién gaussiana
es apropiada para estos requerimeintos.

Si w, denota la frecuencia central para la enésima columna, la funcién ventana puede ser
escrita

) g

La trasformada de Fourier de H (w) es

wle?
h,(t)=-—-1%£~'3e 4 cos(w,f) 2

La resolucién es controlada por el parametro a, cuyo valor depende de la naturaleza en
la dispersion del sismograma.

Otra importante propiedad de la funcién Gaussiana es que de todas las posibles funciones
de banda no limitada, el producto de sus duraciones RMS es un mfnimo. Esto significa
que la resolucién en tiempo y frecuencia, la cual puede ser medida como 1/D,D,, es
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mayor para la funcién Gaussiana que para cualquier otro tipo de funcién de banda no
limitada. En el procesamiento de maquina, sin embargo, es usualmente conveniente truncar
los extremos de baja amplitud de la funcion (2) a fin de obtener célculos innecesarios,
siempre que llegue a ser una funcién de banda limitada.

Designemos a BAND como un relativo ancho de banda, entonces los limites superior e
inferior del fillro siméirico, denotados como w,, y w,,, respectivamente, son

@, =(1 -BAND)w, (3a)

@, ,=(1+BAND)w, (3b)

El pardmetro B, el cual describe el decaimiento de la funcién ventana, es determinado por
el valor deseado de la funcién en los [imites de banda

N LICMIEACK
In[”n(ml,n) M{Hn(muﬁ)

El pardmetro o de las ecuaciones (1) y (2) puede ser expresado en términos de BAND y

B,

Q)

«=p/BAND? ©)

y la funcién ventana es

Jfor 0<(1-BAND)w,

a5

6
) Jor (1-BAND)w sw <(1+BAND)w ©)

Jor w>(1+BAND)w,

La transformada inversa de Fourier del espectro sismico es ventaneada por la funcién
anterior dando solo la funcidn filtrada en fase para cada w,. El conocimiento de la
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cuadratura de la funcién de tiempo también se requiere para la evaluacion de la amplitudes
espectrales instantaneas A (t) y las las fases @, las cuales son definidad como

A0e"™"=h (0 +iq,0) v

Las funciones de tiempo en fase y de cuadratura son designadas por hy(t) y q,(t). El
espectro de cuadratura Q_(w) se encuentra facflmente del espectro en fase,

0,(0)=H (0)e ? ®

En términos de las series de Fourier, donde a, y b, denotan los coeficientes coseno y seno
del espectro in-phase, y a’, y b’, son los correspondientes coeficientes del espectro de
cuadratura,

| R | . 9
a,=-b, bi=a, ©)
Después de un trasformacién inversa las amplitudes instantaneas y las fases son

A O=h0) +g}O1" (10)
&,()=tan"'q,(0/h, (1]

Descripcion del algoritmo

1) Un sismograma digitizado en una taza constante es introducido al programa, de tal
forma que su digitizacion se la suficiente para prevenir el aliasing por la prescencia de
altas frecuencias en el sismograma.

2) La funci6n de tiempo es convertida a serie de senos y cosenos utilizando el algoritino
de la trasformada ripida de Fourier.

3) Distorsiones instrumentales de amplitud y fase pueden ser removidas en el dominio

complejo en esta efapa, por corregir las partes real e imaginaria de la respuesta
instrumental
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4) El arreglo de las frecuencias centrales, la cual esta relacionada por una taza constante,

es evaluada por los filtros. La longitud de la serie de tiempo y la taza de muestreo
determina la frecuencia de los componentes armonicas obtenidas de las series de Fourier.
Aquellos armonicos que se encuentran cercanos a cada miembro del arreglo son
seleccionados y sustituidos como frecuencias centrales para el proximo proceso.

5) Un arreglo de tiempos se encuentra para los valores preseleccionados de velocidad de
grupo.

6) El filtrado se logra por ventanear el especiro sismico con una funcidn filtro la cual es
simétrica alrededor de la corriente frecuencia central.

7) La cuadratura del espectro es formada por el cilculo de las amplitudes espectrales
instantaneas y las fases.

8) La trasformada inversa de Fourier del espectro de fase y cuadratura son calculadas con
el mismo algoritmo para la trasformada rdpida de Fourier.

9) Las amplitudes y las fases espectrales instantaneas son calculadas para cada uno de los
grupos de tiempos de arribo.

Los procedimietos del 6 al 9 son repetidos para cada frecuencia central.
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