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RESUMEN

La metodologfa de inversion es una técnica ampliamente usada para obtener una
estimacion de los pardmetros involucrados en los diferentes problemas geofisicos. En este
trabajo la técnica de inversion es aplicada a registros sfsmicos obtenidos en experimentos
con fuente controlada, realizados en terrenos del Proyecto Texcoco, dentro del marco de
un convenio de cooperacion internacional. La preparacion de la informacion obtenida,
antes de usar la metodologia de inversion, consiste en extraer las curvas de dispersién de
las ondas superficiales contenidas en los registros de refraccion sismica haciendo uso del
método p-a), estas curvas de dispersion son comparadas con curvas calculadas a partir de
un modelo inicial obtenido con un andlisis tradicional de primeros arribos de los datos
sismicos de refraccion. Una vez que se ha conseguido esto, se hace uso de la inversion
para obtener el "mejor modelo" que sjuste con los datos observados en el campo. Ademas
se hace una estimacion del factor de calidad (Q) de las ondas de cuerpo partiendo de los
registros y utilizando cocientes espectrales. Los resultados obtenidos muestran valores
muy bajos de 0, lo que implica que las ondas superficiales que se pudieran generar en los
bordes de la cuenca de Ia Cd. de México, no pueden ser la causa de las largas duraciones
que se han observado en los registros de los eventos sismicos fuertes en la zona de lago,



CAPITULO 1. INTRODUCCION

Como consecuencia de los grandes dafios causados por el sismo del 19 de Septiembre de
1985, 1a comunidad sismolégica ha tratado de dilucidar las posibles causas de su distribucion en la
ciudad de México. Numerosas investigaciones se han realizado para tratar de explicar el
comportamiento slsmico de la cuenca de la ciudad de México. Existen dos problemas para los que
no se han encontrado aun soluciones satisfactorias y estén ampliamente documentados: la gran
amplificacion de las ondas slsmicas que inciden en la cucnca y las largas duraciones de los eventos
sismicos observadas en los registros de la zona de tago de la ciudad de México cn contraste con la
menor duracion de los eventos en los registros de la zona de lomas (p.e. Rosenblucth, 1953,
Faccioli y Reséndiz, 1976; Singh er al. 1988 s, b). Las explicaciones propuestas parz estos
fenémenos han sido varias. Entre ellas, se ha propuesto que Ias enormes amplificaciones
espectrales en sitios de Ia zona de Iago, con respecto a lo registrado en terreno firme, podrian
deberse 1 1a generacién local de ondas superficiales (Sdnchez-Sesma ef a/ 1988; Chivez- Garcla,
1991) y a la interaccidn de los sedimentos blandos mas superficiales con los depésitos profundos
(Kawase y Aki, 1988). Se propuso también, que las largas duraciones proven{an de
irregularidades en la estratificacién (Chévez- Garcfa, 1991; Chivez- Garcia et al. 1994), o que
podrian deberse a ciertos efectos de naturaleza tridimensional (Sénchez- Sesma ef al. 1988).



Sin embargo, las observaciones provenientes de instrumentos de banda ancha, sugieren
que las caracteristicas corticales externas a la cuenca ocasionan un aumento significativo en la
duracién de Ia excitacién (Singh y Ordaz, 1993).

Ante este panorama, es clara [a necesidad de contar con un conocimiento adecuado de las
propiedades fisicas de la estratigrafla somera para tener elementos necesarios con los que sea
posible determinar la influencia de ésta en el movimiento del terreno observado durante los sismos
recientes registrados por la red acclerométrica instalada en la ciudad de México.

En la exploracion sismica es comin aobservar que en los registros de campo predominan
las ondas superficiales, estas ondas son generalmente consideradas como ruilo y no se toman en
cuenta para la interpretacion de los datos recolectados en el campo. Sin embargo, este “ruido"
contiene informacién valiosa de las propiedades del medio, aunque para extraer esta informacién
se requieren técnicas mas complicadas de procesamiento e interpretacién que las normalmente
utilizadas en estudios tradicionales (p.e. Al-Eqabi y Herrmann, 1993, Jongmans y Demanet,
1993).

Con la intencién de contribuir al conocimiento del subsuelo de la ciudad de México, se
desarrollaron tres experimentos sismicos de refraccion en la zona virgen del lago de Texcoco, al
noreste de ésta.

El drea de estudio consiste de sedimentos arcillosos semejantes a aquellos encontrados en
la zona de lago de la ciudad de México, en donde la amplificacion y grandes duraciones son
cominmente observadas. El interés es determinar velocidades de las ondas compresionales y de
corte, asi como establecer los valores del factor ‘de calidad (Q) pars comelacionar estas
propiedades con las del subsuclo de la ciudad, bajo la suposicién de que al compartir origen y
litologfa, las propiedades elsticas deben ser semejantes entre sl.

Para registrar ondas superficiales se utilizaron sensores de banda ancha y gedfonos con
frecuencia central de 4.5 Hz. Las fuentes utilizadas fueron: explosivos para generar ondas
compresionales y superficiales, y mastillo para generar ondas de corte y superficiales.

Las ondas superficiales usualmente representan la parte més energética de las vibraciones
generadas tanto con fuente artificial como por temblores. poco profundos son generalmente la
‘causa principal de destruccion en dreas densamente pobladas. Pueden viajar con diferentes modos



de propagacion, ademds son muy sensibles a la distribucion de las propiedades fisicas del
subsuelo. Estas ondas presentan ¢} fenomeno de dispersion, esto es, que los componentes
arménicos de una sefal tienen una velocidad de propagacidn que depende de la frecuencia. La
dispersion de las ondas superficiales es un fenémeno que nos permite estimar las propiedades
dindmicas de los medios por los que visjan.

Se utilizaron difercntes técnicas para extraer informacidn {til que contribuya al mejor
conocimiento de las propiedades del valle de México. Una de estas técnicas consiste en un andlisis
tradicional de primeros arribos para obtener un modelo de velocidades y espesores aprovechando
el comportamiento de las ondas compresionales, que al viajar por un medio estratificado e incidir
sobre ia frontera entre dos medios con un cierto &ngulo llamado critico, presentan el fenomeno de
refraccion.

Un procedimiento de inversion de velocidades se emples para lograr el mejor ajuste entre
los datos y los resultados de un modelo tebrico. Para realizar inversion sismica es necesario
conocer las curvas de dispersion de 1as ondas superficiales generadas en los experimentos. Las
curvas de dispersion relacionan la velocidad de propagacion de un modo dado con la frecuencia y
dependen de la distribucién vertical de velocidades. En sismologia se han desarrollado diferentes
técnicas para conocer la dispersion de las ondas a partir de secciones sismicas. Es comin observar
la curva en ¢l dominio del parametro de rayo y la frecuencia (p-w).El pardmetro de rayo p es el
componente horizontal de la lentitud; y es el reciproco de la velocidad aparente de propagacion
horizontal.

Para extraer las curvas de dispersion de los registros, se utiliza la transformacion p-w la
cusl consiste en, transformar los datos del dominio distancia entre detectores- tiempo (x-1) al
dominio del parametro de rayo- tiempo de retraso (p-1), r es el eje vertical donde se ubica el
tiempo de retraso o componente vertical del tiempo tota! de viaje. E!l procedimiento consiste en
sumar todos las amplitudes de las trazas en los puntos de intercepcién contenidos en cada rayo p
(slaut-stack) previamente definidos; después se realiza una transformada de Fourier a lo largo
del ¢je temporal 7 para representar los valores en frecuencia @ y obtener una esquematizacién
en p-o (Stoffa y Buhl, 1979). Trabajar los datos en el dominio p-o permite que cada modo de
propagacion de ondas superficiales sea separado de los otros, ain cuando su presencia no sea
detectada a simple vista. Este método para extraer curvas de dispersidn presenta ventajas sobre
algunos otros métodos, como lo es el de frecuencia- nimero de onda en el que una de las
principales restricciones es el gran nimero de detectores requeridos (Kelly, 1983; Gabriels et al.,
1987).



En una parte de este trabajo se estimaron, ademds de las velocidades, los factores de
calidad, 0, de los materiales. Estos factores indican la capacidad de disipar energia de cada uno
de los materiales. La estimacion se hard usando un método de cocientes espectrales tanto para
ondas compresionales como para ondas de corte. Este método cansiste en obtener un cociente
espectral y multiplicarlo por un factor que involucra la velocidad y la distancia entre los
detectores, asi como una ley de atenuacion geométrica, los valores son obtenidos en el dominio de
1a frecuencia y se ajustan utilizando un criterio de minimos cuadrados (Jongmans, 1990).

Por witimo, para validar los resuitados que se obtuvieron de los diferentes algoritmos, se
calcularon los sismogramas sintéticos incluyendo el modelo de velocidad que resulte de la
inversion con los valores de Q calculados. La interpretacion y discusion de las observaciones
surgidas de este andlisis se muestra en |os capitulos seis y siete,



CAPITULO 2. ONDAS SUPERFICIALES

La presion aplicada a la superficie de una roca primero la deforma eldsticamente; si la
presion continua, la roca puede deformarse pldsticamente; y si la presion aumenta, puede
romperla. Las ondas sismicas, producidas naturalmente por los terremotos y artificialmente por un
impacto o explosion son ejemplos de comportamiento puramente eldstico, suficientemente lejos
de Ia excitacién, Esencialmente existen dos tipos de ondas sismicas, las ondas de cuerpo, que se
propagan a través del interior de la Tierra, y las ondas superficiales, que se propagan a lo largo de
fa superficie de !a Tierra (con una penetracion en profundidad inversamente dependiente de la
frecuencia) o a lo largo de otras discontinuidades en su interior (discontinuidades de velocidad en
la corteza y en el manto superior), (Kuthanek, 1990). En este capitulo se mencionan algunas de
las caracteristicas de propsgacién de las ondas superficiales poniendo especial énfasis en su
dispersion, 1a cual seré utilizada posteriormente para determinar modelos de velocidad a partir de
los registros de refraccion.

2.1 Ondas de Cuerpo,

Las ondas de cuerpo, de acuerdo a sus caracteristicas de propagacién se dividen en ondas
P (primarias o compresionales) y ondas S (secundarias o de corte). Las ondas P generalmente



provocan en las particulas del medio un movimiento en la misma direccion de la propagacion y
pueden viajar en un medio elastico o acistico (Fig. 2.1.a). Las ondas S causan a las particulas un
desplazamiento perpendicular a la direccion de la propagacion, y se propagan Gnicamente en
medios solidos, con una velocidad menor que la de las ondas P. Las ondas S se pueden
representar como la combinacidn de dos componentes de polarizacion: SH y SV. La componente
SH provoca que las particulas del medio en que se propaga la onda se muevan en un plano
horizontal, mientras que, la componente SV produce que las particulas se muevan en un plano
vertical (Figura 2.1.b).
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Figura 2.1. (a) Representacion grdfica del movimiento de las particulas del medio debido a la
propagacion de las onda P, (b) Polarizacidn vertical del movimiento de las particulas durante
la propagacion de las ondas §.



2.2 Ondas superficiales de Rayleigh y Love

Las ondas superficiales se clasifican en dos tipos: ondas de Rayleigh y ondas de Love, en
honor a Lord Rayleigh y A.E.H. Love, dos grandes tedricos ingleses de finales del siglo anterior
y principios de éste. Estas ondas se propagan a lo largo de la superficie con diferentes modos . Su
estudio es relevante, debido a que son la causa principal de destruccion de las estructuras
construidas por el hombre durante la ocurrencia de terremotos, ya que las ondas superficiales
corresponden a la parte mas encrgética de los movimientos fuertes,

Rayleigh (1945), mostré que pueden existir ondas a lo largo de la superficie libre de un
solido eldstico. El movimiento de las particulas durante la propagacion de dichas ondas consiste
de movimientos en los componentes vertical y horizontal (contenidos en un plano vertical
orientado en el sentido de la propagacion). Las particulas se mueven en una trayectoria eliptica
con una amplitud que decae con la profundidad (Figura 2.2.b) . La velocidad de las ondas de
Rayleigh es siempre menor que Ias velocidades de las ondas de cuerpo Py S.

Por otra parte, Love (1911,1944) mostré un segundo tipo de onda superficial, resultado
de la interaccion de {as ondas SH en el estrato méas somero. Por lo tanto, el movimiento de las
particulas en fa propagacion de estas ondas se observa sélo en el componente horizontal,
perpendicular & {a direccién de propagacion (Figura 2.2.a).

Un desarrollo riguroso de las ecuaciones involucradas en la generacion de estas
ondas superficiales se encuentra en Ewing (1957), Aki y Richards (1980) o en Geller y Stein
(1989). En dichos trabsjos, se describen los casos més sencillos en que pueden generarse las
ondas superficiales: un semiespacio homogéneo en el caso de las ondas de Rayleigh y un estrato
lateralmente homogéneo que sobreyace a un semiespacio, en el caso de las ondas de Love.
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Figura 2.2, (a) Movimiento de las particulas durante la propagacion de ondas superficiales de
Love. La flecha indica la direccion de propagacion de dichas ondas. (b) Movimieuto de las
particulas debido a la propagacion de ondas de Rayleigh.

2.3 Dispersidon de las ondas superficiales.

En el tratamiento de las ondas superficiales, se observa que la velocidad de propagacién
de los diferentes modos de propagacion de dichas ondas es funcidn de la frecuencia. Esta
propiedad es llamada dispersion Ia cual proporciona informacion acerca de las prapiedades fisicas
de los estratos por los cuales se propagan las ondas superficiales. La velocidad de fase c es la
velocidad a ia que se propaga una sola frecuencia y Ia velocidad de grupo U es 1a velocidad con a
que visjs un paquete de energia. Con el objeto de explicar el fenomeno de dispersion,
presentamos a continuacion el caso mas simple: La superposicién de dos ondas monocromaticas
(ondas que tienen una sola frecuencia) con frecuenclas y nimeros de onda ligeramente diferentes.



A(x,1) = cos(@, - k;x)
A, (x,1) = cos(w, - kyx)

Sumando 4, y4,.

A(x,t) = cos{a\f - kyx) +cos(wyf ~ k%), @.1)
donde o, = w + S

h=w-0w

k=k+d0k
k,=k-6k,

siendo o la frecuencia circular, k el numero de onda horizontal, dw y & son pequeias
perturbaciones de dichos parimetros ( @ >> 6@ y k>> &, respectivamente). Sumando los dos
cosenos en la ecuacion 2.1, obtenemos que

A(x,t) = 2co(@ 1 ~kx)cos(dw t — S kx ). 22)
Esta ecuacion ¢s el producto de dos funciones coseno (Figura 2.3). Debido a que dw es
mucho menor que , et segundo término varia mucho mas lentamente que ¢! primero. De esta

forma, la seflal es una onda con frecuencia @ con una “envolvente” sobrepuesta en efla, variando
lentamente. Dicha envolvente se propaga con una velocidad de grupo

=%
U=2 @3)

mientras que a onda monocromatica se mueve con una velocidad de fase

-2, 24)
para;
U=(‘”l"‘wz) _(‘”1*"”1) @.5)

(k,‘—k,f yes (‘”l +wz)



(@ cos{wt-kx) w=w+dw  ky=k+ok

p
cos{unt-K.x) w=w=-dw  ky=zk-2dk

X

{b)
ENVOLVENTE ~e__

t=0

X
t=1

X
te?

X

Figura 2.3. Suma de dos seflales monocromdticas con una pequeia diferencia en la frecuencia,
(@) Las ondas individuales en funcion del tiempo. () La suma de las dos seilales. La envalvente
se propaga con la velocidad de grupo. Dentro de cada envoivente se puede segnir un pulso
que propaga con la velocidad de fase, ‘

10



Este fendmeno es el mismo que se utiliza en la transmisién de radio en amplitud modulada,
donde la onda monocromatica es la onda portadora y la envolvente es la modulacién, fa cual es la
seflal de interés, Estos conceptos se definen en términos mas geoerales, utilizando el andlisis de
Fourier para construir el campo de desplazamientos combinando muchas ondas monocromaticas
(Geller y Stein, 1989),

Las velocidades de fase y de grupo estén relacionadas por:

Sw  HAck) &
T e T m— T —— 26
Vst 50 = “than 26)

Si 1a onda es no dispersiva, las velocidades de grupo y de fase son iguales (% = 0).

Las ondas que visjan con velocidades de grupo minima o méxima se conocen como fases
de Airy (Kdthanek, 1990) y se caracterizan en un sismograma por un tren de ondas compacto o
de igual frecuencia, con una amplitud marcada de ondas superficiales que se propagan en el modo
fundamental.

11



CAPITULO 3. ATENUACION SiSMICA

Durante los aflos recientes, se han realizado experimentos para inferir las caracteristicas de
atenuacién de las ondas sismicas a partir de mediciones in sifu. E! problema es complejo debido a
18 dificultad para discriminar la atenuacién intrinseca producida por algunos fendmenos, tales
como la transmision, difraccién, dispersion geométrica y reflexiones. No obstante, han sido varios
los trabajos en los que se ha cuantificado la atenuacién exitosamente (ver p ej Braile, 1981; Tonn,
1991), En este capitulo, después de definir ef concepto de atenuacion sismica y su relacién con el
factor de calidad O, se describen dos de los métodos mas sencillos para estimar dicho factor para
las ondas de cuerpo a partir de experimentos de refraccion sismica, los cuales serin aplicados a
una seric de datos obtenidos en la ciudad de México.



3.1 Atenuacion Sismica

Las ondas sismicas se atentian durante su propagacién a través de materiales reales. La
atenuacion debida al comportamiento ineldstico de rocas y suelos se le llama anelastica y puede
expresarse mediante el coeficiente de disipacién especifice, o factor de calidad Q. El inverso de
este factor, es la friccion interna, la cual representa la fraccién de cncrgﬁ disipada durante un
periodo en cada onda. La definicién formal de este factor es la siguiente (Aki y Richards, 1980)

! AE
= 3.1
(o) 24 3.1
donde o es la frecuencia circular, £ representa la energia promedio almacenada en unciclo a la
frecuencia considerada y AE es la energfa disipada por el ciclo debido a las imperfecciones en la
clasticidad del material.

En un medio eléstico, con relaciones lineales esfuerzo-deformacion la velocidad méxima
1

de una particula es proporcional a E? (por ejemplo, A puede representar una velocidad de
particuls mixima, o un componente de esfuerzo en la onda. También se supone que O>>1, de tal
forma que los picos siguientes tengan casi [a misma cantidad de energia), entonces

b 3.2)

0) ™

Asl, si suponemos una onda plana propagéndose en la direccién x, entonces podremos
seguir un pico particular a lo largo de una distancia d y observar el decaimiento espacial de la
amplitud en una frecuencia dada

dA
M=—2 .
e (3

donde la longitud de onda (2 ) depende de la velocidad (c) y 1a frecuencia de Ias ondas, esto es

1=2= 34)



Sustituyendo la ecuacién 3.3 en3.2,

1 20d4

P dndd 3.5
T (3.5)
o bien

dA od

“v. e 36

de 20 .6
La solucién a esta ecuacion diferencial es

A(x) = Agornee, k)

En general existen dos formas de medir la atenuacién sismica; a) cuando se observa el
decaimiento temporal de una onda con un nimero de onda fijo, y, b) cuando se¢ observa el
decaimiento espacial de una onda propagindose a una frecuencia determinada. La situacion mas
comun en sismologia involucra la atenuacidn de seflales definidas en un rango de frecucncias y en
este trabajo se utiliza el concepto de decaimiento espacial.

Al estimar los valores de Q, producto de la elasticided no perfecta, deben considerarse
también los efectos en la atenuacion espacial debidos a la dispersion geométrica de la’onda. Lo
anterior provoca que las determinaciones de la O intrinseca se limiten a medios con estratos
planos horizontales en los cuales se puede aproximar el valor de la dispersion geométrica , o bien
que los factores calculados representen [a contribucidn de ambos efectos.

Para ¢l caso de las ondas superficiales, la disminucién de su amplitud al propagarse una
cierta distancia x se puede expresar como:

e’ o
= 3.8
end’ 7 (3.8)

A= 20,0’

en donde el factor send representa la disminucién de la energfa por unidad de drea dedido a la
expansion geométrica del frente de onda, y es el factor de atenuacion ancléstica de las ondas

14



superficiales y es funcidn de la frecuencia (@), la velocidad de grupo (U) y Q, es el factor de
calidad de éstas ondas.

A partir de dos amplitudes registradas sobre una misma trayectoria a distancias x; y x; de
la fuente, el cociente entre las amplitudes de las ondas superficiales es:

4, _send O 3.9

A, sen4,

El valor del factor (,, asl obtenido, se relaciona con los factores correspondientes a las
ondas Py S. 0, si es funcion de la frecuencia, debido a que con la frecuencia varta la penetracion
cfectiva de las ondas superficiales, y con esto, la profundidad de la cual contienen informacion,

A continuacién, describimos dos de los métodos ¢n el dominio del tiempo y la frecuencia
mas utilizados en la prospeccion sismica para estimar la atenuacion de las ondas de cuerpo. Un
tercer método, basado en el estudio de la atenuacidn de las ondas superficiales y el cual fue
utilizado para determinar valores del factor de calidad (2 en la zona del lago de la ciudad de
México (Ramos-Martlnez ef al., 1994), esté descrito detalladamente en Herrmman (1988).

3.2 Método de amplitudes en el dominio del tiempo para estimar
la atenuacidn de las ondas de cuerpo.

Uno de los métodos m4s simples para calcular el factor de calidad ( est basado en el
decaimiento de amplitudes. Utilizando la relacion de amplitudes registradas en dos diferentes
distancias x; y x, (o tiempos f,=x,/c y x,/¢) cn una frecuencia dominante @ podemos
expresar (Tonn, 1991),

_ad| [a(x) )
is)

Este método requiere amplitudes reales en los registros.



3.3 Método de cocientes cspectrales para estimar la atenuacidn de
las andas de cuerpo.

En un medio homogéneo y aneldstico, I8 propagacién de una onda homogénea esférica se
puede describir por 1a siguiente expresién (Jongmans, 1990).

R D= AR Ef e
donde f es la frecuencia, a(f) es el coeficiente de atenuacion, A(Rf) y 4o(Ry/f) son las amplitudes
de la onda a una distancia R y R, respectivamente a partir de la fuente, y n ¢s el factor de

atenuacién geométrica.
La relacion entre Q y a (Knopoff, 1969), esta dada por -

- l_ ..
Q'Z”n-e"‘""az =, (3.12)
donde A es lalongitud de onda y c la velocidad.
La ecuacién (3.11) se puede escribir como -
AR \_ () p_
ln[&(&’n)-nln(R) a(R-R). (3.13)
O, a partir de (3.12), como *
£ | [ AR,/ ): cn__ (5‘—’)-1. 314
TR AR S)) 7 R-F) "\ R) 19
Esta expresion es del tipo *
/
A()=b-=, 3.15
) 0 (3.15)



donde A(f) es el lado izquierdo de Ia ecunacion (3.13) y

e tr (R
b“x(R-RD)l"(R)’ (3.16)

Ia cual es independiente de Is frecuencia. La ecuacion (3.15) es una ecuacién de una recta con
pendiente //Q. Para datos recolectados in situ, el método consiste en calcular la transformada de
Fourier de las dos sefiales y entonces obtener A(f) para cada frecuencia, 0 se puede determinar a
pastir de la pendiente de una recta ajustads a la curva resultante de graficar A(f) vs. f. El factor
geométrico aparece solo en Ia ordenada al origen de la recta. Por lo anterior, no es necesario
conocer de manera preliminar 8 n para estimaciones de 0.

El método de cocientes espectrales &8 poco sensitivo a una baja relacion seflal-ruido y es
relativamente ficil de usar porque sblo se necesitan dos registros para obtener valores de . Sin
embargo, el método supone que la stenuacion es geométrica. Para obtener buenos resultados del
método se requiere tener una sefial suficientemente larga, esto ¢s para obtener un buen intervalo
de muestreo en el dominio de las frecuencias para construir A(f).



CAPITULO 4. TEORIA DE INVERSION

Uno de los objetivos principales de este trabajo es el de determinar modelos de velocidad
de ondas de corte en algunos sitios de la ciudad de México. Para elio, se invierten las curvas de
dispersion de las ondas superficiales presentes en los registros de refraccion. En este capitulo
describimos Ia teoria de inversion en geofisica en forma general, ilustrando el desarrofio con el
caso de la inversion de ondss superficiales como un problema lineal, Un desarrollo mas completo
de la teorfa de inversion en geofisica y su aplicacion a problemas relacionados con la sismologia se
encuentra en Tarantols (1987) y en Aki y Richards (1980),

4.1 Definicidn

El objetivo de |a inversion es obtener el mejor modelo del subsuelo del drea de estudio a
partir del mejor ajuste de los datos sintéticos a los datos observados dada una excitacion natural o
artificial en el interior 0 en la superficie de Ia Tierra; Para ello, es necesario contar con un modelo
inicial y con la solucién del problema directo. Dependiendo de la naturaleza de la excitacién y de
1a respuesta de la Tierra a dicha excitacion, se utiliza ia teoria de inversion lineal o la no lineal,



4.2 Inversidn Lineal Generalizada

A partir de la teoria clasica de minimos cuadrados lineales, y adoptando la forma de
presentacidn utilizada por Lines y Treitel (1984), el ejercicio mas simple de inversion lineal que
puede plantearse es el de hacer minima la suma de los cuadrados de los errores entre la respuesta
sintética (o calculada) de un modelo geofisico propuesto y las observaciones a interpretar. Esto
es, efectuar un ajuste por minimos cuadrados. Para ilustrarlo consideremos el caso tradicional,
particularizando para inversion de curvas de dispersion (valido tanto para velocidades de fase (c)
como de grupo (U)), en el que se dispone de la curva tedrica (sintética) y de la curva observada
(estimada) y se desea minimizar la diferencia entre ellas a partir de perturbaciones en los
parimetros que definen a Ja curva tedrica (solucidn de! problema directo).

Si definimos al vector de velocidad de fase tedrica como :
C= (C,,Cz,..,,C,,)T,
y al de velocidad de fase estimada (a partir de datos observados) como :
C = (. G

donde C,, representa la velocidad de fase obtenidas del problema directo ¢n la m-ésima frecuencia
de chlculo, C2 es la velocidad de fase estraide de los datos de campo para la m-ésima
frecuencis, T indica transposicion sobre los vectores, ambos contienen m muestras, y por
sencillez, supongamos que ¢} vector de pardmetros (V) que definen Ias curvas de dispersion (para
velocidades de fase tedricas y estimadas) esth expresado Gnicamente en términos de # velocidades
de propagacion de ondas S (V).

V= (VIJVZJ"'rVn)Ty

y que Cy C* solo son funcién de la frecuencia angular @ y las velocidades V. Es decir
C=C(aV)y C* =C*(w,V). Ademis, sea V'° una estimacion inicial del vector de pardmetros
Vy C° la respuesta tedrica inicial del modelo con parkmetros V°.



Si C es una funcion lineal del vector de parametros, una perturbacion de la respuesta del
modelo alrededor de V' puede representarse por una expansion en series de Taylor de primer
orden (despreciando términos de orden superior) para estimar C , Es decir, la modificacién de
valores tedricos esta dada por

(

Conzcr)+ S BB v,
{

=l
o0 bien en forma matricial,

C=C'+G AV, @2

donde G es la matriz jacobiana (de orden m x ) de derivadas parciales con elementos

ac,
[aior §
6= G 43)

y AV =V V% =V, ~F es el vector de perturbacion de parkmetros con elementos AV, que
representan los cambios en /. La eleccién de las perturbaciones en ¥ debe realizarse en forma tal
que se minimice la suma de tos cuadrados de los errores entre la respuesta del modelo (curva de

dispersion tedrica) y las observaciones (curva de dispersion estimada).

Ahora, definamos ¢l vector de error e que representa la diferencia entre la respuesta
estimada del modelo y la tedrica

e=C*"-C, 4.9
combinando las ecuaciones (4.2) y (4.4) llggnmos 8
C* -(C°+GAV) =e,

o reacomodando términos
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C* - C° =GAV +e¢,

El vector C*' ~C®, que contiene las diferencias entre las respuestas estimada y "tedrica
perturbada”, varia de acuerdo con la magnitud y signo de las perturbaciones y se denomina como
vector de diferencias (o de discrepancias) AC. Por lo tanto, el error queda definido como:

e=AC~GAV, @45

los valores y Ia secuencia de asignaciones en AC y AV estard de acuerdo con las perturbaciones
que se realicen. Asi, por ejemplo .

AV =V -V AV =Y P AV Y -,

AC =C* -C%4C = C* - CY;..;4CF = C* - CH,

pars el caso de k perturbaciones, donde V'=¥"+AV pemmitirs la evaluacion de C',
V1 =V'1AV la evaluacion de C? y asi sucesivamente, resta al intérprete tomar la decision de
perturbar positiva o negativamente cada resultado tedrico, dependiendo del grado de ajuste, para
asi acelerar Ia convergencia hacia la curva estimada que se desea ajustar. Esto, normalmente s¢

resuclve con la incorporacion de un criterio de optimacion que controle las perturbaciones (Gill ef
al, 1981).

La ecuacion matricial (4.5) no siempre estd bien condicionada y el intentar su solucion
provoca dificultades numéricas ya que [a matriz jacobiana es rectangular (hay mas observaciones
que valores tedricos) y no siempre es de rango completo (los renglones o columnas de la matriz
10 son linealmente independientes). Sin embargo, existen varios procedimientos para resolver las
dificultades que se presentan. De entre ellos destacan los métodos de Gauss-Newton y de
Marquardi-Levenberg, los cuales se presentan a continuacion,
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4.3 Método de Gauss-Newton

El método de Gauss-Newton {conocido también como de minimos cuadrados) busca
minimizar la norma cuadrética del error acumulativo § con respecto a perturbaciones en el vector
de parmetros AV, Asi, de la definicién del vector de error (4.4), tenemos que:

§ =¢Te = (AC-GAV)T (AC~GAV) =]AC - GAVH’,

= ACTAC-ACTGAY - AVTGTAC+AVTGTGAV, 4.6)

donde [|o]|z es la norma cuadritica o euclidisna y se utiliza la identidad matricial
(GAV) = AVTGT,

Ahora minimizando la funcidn objetivo anterior,

& 3
= Z_(AVTGTGAV - ACTGAY - 4VTGT TAC)=0,
G ‘W(A G'G4 GAV - AV GTAC + 4CTAC)

o bien
;V(AVTG’GAV»zAVTGTAC+AC’AC),=_0, @7
diferenciando con respecto a AV y notando que:
P, P 7
AVTy=——(AV) = 1;——(ACTAC) =0,
(N( ) my( ) aAV(A AC)

y AVTG'G = G"GAV , llegamos a
GTGAV +GTGAV -2GTAC =0,

que se reduce a la expresion que define las ecuaciones normales
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G'GAV =GTAC | 4.8)

llamadas asl por la propiedad geométrica del vector residual, que es normal a los vectores
columna de [a matriz G . Es decir, ¢ = AC - G4V es perpendicular al dominio de GAV y, por lo
tanto, su normal cuadrética es minima,

Finalmente, la solucién que se busca estd dada por
AV =(G"GY'GTAC, “49

que se conoce como inversa generalizada, solucion de Gauss-Newton o solucién de minimos
cuadrados (Backus y Gilbent, 1967).

4.4 Método de Marquardt - Levenberg

Quizd el método de Marquardt- Levenberg, que por facilidad lo Hamaremos simplemente
método de Marquardt, es el procedimiento de regularizacién més importante en inversion
geofisica. Se conoce también como minimos cuadrados restringidos, minimos cuadrados
amortizados o ‘“regresion dorsal" (Marquardt, 1970). La “regularizacién”, “restriccion®,
"amortiguamiento” o regresion se utiliza para prevenir oscilaciones no deseadas en la solucion del
problema inverso. Para lograr esto, se suaviza (amortigua, restringe, etc.) el vector de cambio de
pardmetros.

E! método surge a partir de la minimizacién del error cuadrético acumulative S incluyendo
Ia restriccion de un valor inicial de perturbacion (AV°)? = APTAV . De esta manera surge el
siguiente problema de multiplicadores de Lagrange:

S(AV,f)=eTe+ HAVTAV), (4.10)

donde # es ¢l muitiplicador que determina 1a importancia relativa que se otorga al vector de error
y & la longitud de 1a solucion,

Diferenciando Ia expresion anterior con respecto al vector AV obtenemos la forma
modificada de las ecuaciones normales
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(GTG+pI)AV = GTAC, @1
tal que su inversa generalizada se define como
AV =(GTG+AI"'GTAC, @.12)

donde I es la matriz identidad y 82 0. Comparando la ecuacion del método de Gauss-Newton
(4.9) con la del método de Marquardt (4.12) vemos que la restriccion produce un método que
evita singularidades y mejora la condicion de Ia matriz G'G. El agregar la constante S 8 la
diagonal principal de G™G, equivale a incrementar el valor de los eigenvalores de G'G por una
cantidad B, de tal forma que la aolucion del sistema matricial sea posible. La introduccién de este
factor de amortiguamiento conduce a limitar la energis del vector de discrepancias AV y a
disminuir ¢l efecto de eigenvalores muy pequeios o nulos cuando se calcula la inversa de GTG.

La solucién de Marquardt siempre es positiva definida y es hibrida porque combina el
método del "descenso més pronunciado” (steepest descent, 5=1) con ¢l método de minimos
cusdrados (#=0). La solucién de pasos descendentes es normal con respecto a un contomo dado
de la funcion objetivo S en e que S(AV) = ee =constante.

Ls varisble mas importante del método de Marquardt es por supuesto, ¢l factor de
amortiguamiento 5. Este puede determinarse de varias maneras. Ya sea por ensayo y error,
escalamiento o mediante modificaciones del método de Marquardt que, en algunos casos,
conducen & una mayor estabilidad numérica. Sin embargo, ni el método de Gauss-Newton ni el de
Marquardt resuelven I pregunta nada trivial de cuanto amortiguamiento debe incorporarse en la
inversion. Una alternativa para responder esto, en ¢l caso de relaciones funcionales que no sean
lincales, es la inversion estocdstica introducida por Franklin (1970) y descrita en Aki y Richards
(1980) que, en principio, produce resultados satisfactorios, independientemente del conocimiento
previo del intérprete. Este método fue el utilizado en In inversion de las curvas de dispersion de
los datos de refraccion adquiridos durante el desarrollo de este trabajo.

A pesar de que la mayoria de los problemas en geofisica son de naturaleza no lineal (es
decir, no es posible formular la solucion del problema inverso como un problema matricial
AC =GAV sino como un problema funciomal AC = f(AV), donda f indica funcionalidad),

podemos linealizarlos si nuestro conocimiento a priori de la solucién penmite estimar modelos
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iniciales cercanos al "mejor modelo”. Esto garantiza convergencia de la técnica numérica que se
utilice para resolver el problema matricia!.

La inversion de ondas superficiales puede realizarse para alcanzar dos objetivos
fundamentales: inversion estructural o inversion de la fuente. En ambos casos es posible utilizar
velocidades de fase, velocidades de grupo o ambas. El objetivo de la inversion estructural es
determinar estructuras de velocidad de propagacién de ondas de cuerpo que son compatibles con
fas curvas de dispersion observadas. En este caso, la parametrizacion del modelo que se utiliza
para la inversion es muy importante y e efecto de la fuente se desprecia.
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CAPITULO 5. ADQUISICION Y PROCESAMIENTO DE
DATOS DE REFRACCION SiSMICA

Los experimentos de refraccion sismica mencionados en este capitulo, fueron realizados
dentro del marco de un proyecto internacional Bélgica-Francia-México, cuyo objetivo es el
cstudio de la respuesta sismica de la cuenca de la ciudad de México. La prospeccion sismica
descrita en este trabajo es solo una pequefia parte de lo realizado durante el proyecto. En él
también se registraron sismos en un perfil de varios kilometros a lo largo del trayecto costa-
cuenca y dentro de Ia cuenca con equipo de banda ancha, 1a mayor parte de los eventos ocurrieron
en las costas del Pacifico. Ademés, se utilizaron arreglos espaciales de estaciones, también de
banda ancha, en un sitio de terreno firme en la ciudad de México. Para ayudar a las
interpretaciones que de los registros surjan, s realizaron experimentos de refraccién sismica en
una zona al noreste de la ciudad, en Texcoco, cuyos estratos superficiales tienen las mismas
caracteristicas geolégicas que aquellos en Ia zona del lago de ia ciudad. En esta seccion, se
describe brevemente la geologla de 1a cuenca, la adquisicién de los datos y el procesamiento
previo aplicado a éstos para poder aplicar los conceptos y métodos desarrollados en los capitulos
Jy4.

$.1 Geologia de la cuenca de México
En el extremo sur del altiplano mexicano (mesa de Anahuac o Centra!) se localiza ef valle
de México, en la provincia fisiografica del Eje Neovolcénico, Se trata de una cuenca endorréica
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(cerrada) a la cual se le llama indistintamente cuenca o valle de México . Esta limitada al norte
por las sicrras de Tepotzotidn, Tezontlalpan y Pachuca; al sur por las sierras del Ajusco y
Cuauhtzin (o Chichinautzin); al este por los ffanos de Apan y !a sierra Nevada (en la cual se
encuentran los volcanes Popocatépet! e Iztaccihuatl), y al oeste por las sierras de las Cruces,
Monte Alto y Monte Bajo. Hacia el centro de la cuenca y corriendo de oeste a este se encuentra

In sierra de Guadalupe. En la parte sur, en direccion este-oeste, se extiende la sierra de Santa
Catarina (Figura 5.1).
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Figura 5.1 Cuenca del valle de México, orografia e hidrologia (tomada de Marsal y Graue,
1969).
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La cuenca tiene un drea de 7160 km? (de los cuales 2050 km? corresponden a las zonas
que conforman la base topogrifica de la cuenca, conocidas como zonas bajas), longitud de 110
km en direccion norte-sur, y anchura de 80 ki en la este-oeste. Su parte mas baja tiene una
altitud de 2236 msnm. Hacia la cuenca fluye gran cantidad de rios y arroyos pequedos, entre los
que destacan los rios Cuautitlén, Tlalnepantla, de los Remedios, Churubusco, Texcoco, y de la
Compafis  Estas corrientes de agua dieron origen a seis lagos: de norte s sur, Zumpango,
Xaltocan, San Cristobal, Texcoco, Xochimilco y Chalco, Actualmente, solo subsisten porciones
del lago de Xochimilco,

Las zonas bajas del Valle estin cubiertas por depositos aluvisles y lacustres del
Cuatermario. De Is misma edad se supone Ia serie volchnics basdltica de cerro Gordo,
Chimalhuacén, cerro de la Estrella y Chiconautla y In sierra de Chichinautzin que cerrd al valle en
la parte sur. Corresponden al Terciario Superior las tobas y brechas de la formacion Tarango y las
lavas andesiticas del Iztaccthuat! y el Ajusco. Tomando en cuenta que por ¢l norte de Ia cuenca,
en Apasco, y al sur, en Cuernavaca y Cuautla, afloran las calizas del Creticico Superior, cabe
suponer que este tipo de rocas debe de formar ¢l fondo de In cuenca de México. Segin Marsal y
Graue (1969), hasta una profundidad de 2065 m, la litologis de la cuenca esta constituida por una
sucesion de depositos volcinicos que abarcan desde el Oligoceno hasta el Reciente (Tabla 5.1).

En la década de loi sesenta, el Proyecto Lago de Texcoco perford cinco pozos profundos
de exploracitn geoldgica en ¢l lago de Texcoco cuyas profundidades variaron de 150 & 2000 m.
En ¢ pozo PP-1 (Marsal y Graue, 1969), se encontré que, 8 grandes rasgos, el perfil
estratigrifico estd constituido por capas de arcillas, limos y arenas de 0 & 80 m; a continuacitn,
hasta 500 m de profundidad, por arcillas de consistencia media a dura, arenas, areniscas y calizas
lacustres, de 500 a 1980 m, por tobas, rocas igneas, brechas y conglomerados; entre 1980 y 2045
m, por anhidritas arcillosas y margas; de 2045 a 2065 m, por lutitas, margas y conglomerados
calcireos. La presencia de trece derrames de roca ignea de espesor vasiable entre 3 y 108 ma
profundidades entre 600 y 2000 m es indicativo de Ia gran actividad volcdnica durante el terciario.

A continuacion se describirdn los 150 m mas superficiales de los depositos de suelos del
Valle, ys que desde ¢l punto de vista de la Ingenieria Sismica, estos primeros metros del subsuelo
son los que influyen en ¢l comportamiento de las estructuras construidas en is Ciudad de México,
esto es debido al gran contraste de impedancia entre las arcillas y su basamento,
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Profundidsd (m) | _ Periodo ___} Epoca Geologica ] _Formacién Edad (m.a)
0-53 Holoceno Sedimentos 0.000-0.008
$3-59 Pleistoceno Sup. lacustres 0.008-0.012
59-64 Cuaternario | Pleistoceno Sup. arcillosos 0.012-0.013

69-180 Pleistoceno Sup. 0.013-0.046
180-505 Pleistoceno Med. 0.046-0.800
a_Plioceno Sup.
505-814 Plioceno Medio Formacién 8.000-13.000
8 Infesior Tarango
814-1030 Mioceno Rocas Huatepec | 13.000-21.000
1030-1125 Terciario Mioceno Inferior 21.000-24.000
| -Oligoceno Sup.
1125-1437 | Oligoceno Sup. 24.000-29.000
1437-2065 Oligoceno Medio | Formacién Balsas|  29.000- ?
-Eoceno Medio

Tabla 3.1 Columna e:traligrdﬁca del subsuelo del Valle de México (Tomado de Marsaly Graue,
1969)

Las formaciones mis superficiales de los depdsitos de suelos de la cuenca se dividen en
Tarango, Tacubays, Becerra y Reciente. La formacién Tarango, del Pleistoceno Superior, estd
constituida por brechas andesiticas, arenas y limos. Esta formacion aflora al oeste y al suroeste, se
protongs hasts el fondo de la cuenca, y constituye {a base de los depbsitos mas recientes,

La formacion Tacubaya, estk constituida por arcillas producto del depésito de cenizas
volcinicas muy finas que fueron transportadas por aire o agua hacia los lagos de la cuenca. La
formacion Becerra contiene estratos de aluvion y polvo volcanico con abundancia de fosiles.

Marsal y Mazari (1959) dividieron en tres zonas el Area urbana de la Ciudad: del lago
(parte virgen y parte precargads), de transicion y de lomas (Figura 5.2).

La zona de lomas del oeste de la Ciudad esti caracterizada por suelos compactos,
arenolimosos, con alto contenido de gravas y por tobas bien cementadas. Al sur se tiene el
derrame basdltico del Pedregal -con espesor miximo de unos 20 m y en general de
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compottamiento errdtico. Al oriente, en las faldas de la sierra de Santa Catarina y alrededor de
Chimalhuacén, también se presenta basalto.

La zona de transicion se identifica por presentar variaciones estratigraficas muy marcadas
de punto a punto. Se encuentra entre la zona de Lomas y la zona de Lago. Se distingue también
una transicion entre la zona del lago de Texcoco y la del de Xochimilco-Chalco, cuya frontera
irregular se encuentra entre Mexicaltzinge y Coyoacdn. La zona de transicidn representa
scguramente Jos avances y retrocesos de las riberas de los lagos de Texcoco y Xochimilco-Chaleo
y en otros casos deltas de rios; por ello se pueden encontrar en tal parte altemancias de materiales
limosos y &renosos compactos con estratos de ercilla muy blanda ( Jaime, 1988).

ZONIFICACION GEOTECNICA EN EL VALLE DE MEXICO
#

19.50

19.45

19.40

Latitud

19.25

-99.20 -93.15 -99.10 ~99.05 -99.00 -98 495
Longitud

Tertano fume Zony de treraicion I Zona da togo

Figura 5.2. Zouificacidn geotécnica de la Cd. de México (Pérez-Rocha, 1996. com. personal)
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En la zona del lago de Texcoco segin Marsal y Graue (1969), a partir de la informacion
de las perforaciones realizadas, la distribucién estratigrifica del lago es de la siguiente forma:

Capa superior.- Arcillas afectadas por secado; su espesor es de 1.5 m aproximadamente.
A esta profundidad se registra el nivel fredtico, en promedio. Los materiales estdn surcados por
grietas generalmente infiltradas con suelos transportados por el viento.

Formacidn arcillosa superior.- Constituida por arcillas blandas altamente plasticas que
tienen contenidos de agua comprendidos entre 200 y 500 por ciento; el espesor crece de 18 men
¢l caracol a 40 m en el bordo Xochiaca. La caracteristica mas notable es la extraordinaria
variacidn de ciertas propicdades indice, con diferencias pequefias en la elevacidn; este hecho
parece estar ligado a Ia composicion quimica del agua en el momento de sedimentarse la cenizas
volcknicas, asf como también a la alternancia de periodos secos y himedos que ocurrieron durante
¢l proceso de deposicion.

Capa dura.- Integrada por materiales limo-arenosos, ligeramente cementados, de potencia
varisble entre 2y 3 m

Formacidn arcillosa inferior - A semejanza de la formacion superior, esth constituida por
una seric de estratos delgados de arcilla de elevada plasticidad, que se diferencian esencialmente
por sus contenidos de agua; en promedio este es de 220 por ciento. El espesor medio en la zona
central del lago s de 15 m pero disminuye hacia €l oriente y al norte.

Depdsitos profundos.- Constituidos por limos compactos y arcillas menos pldsticas que las
superiores, interestratificados por capas de arenas finas, algurias de gran dureza por cementacion.

3.2 Trabajo de campo. CampaRas de prospeccion sismica

El trabajo de campo se llevd a cabo en los terrenos con una topografia muy plana
pertenecientes a Ia Comision Nacional del Agua, muy cercanos del camino denominado Sosa-
Texcoco, al noreste de la ciudad de México (ver Figura 5.3). Los estralos mas superficiales en
esta zona tienen el mismo origen que aquellos de 1a zona del lago de 1a ciudad. E! 4rea de estudio
tiene el acceso restringido por lo que esté alejada del trafico y otras fuentes de ruido.
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Figura 5.3 Localizacion del drea de estudio. (INEGI, cartas topogrdficas E14A29, EI14A439,
E14B21 y E14B22, escala 1: 50000)

E! trabajo consistié en tres etapas en las que se utilizaron una variedad de equipos de
registro. En la primera etapa se instalaron dos arreglos de deteccién utilizando un sismografo con
gedfonos verticales y triaxiales con frecuencia central de 4.5 Hz. El primero consistié en un
tendido de detectores de componente vertical con orientacion N-S, con equiespaciamiento Ax de
7.5 m entre ellos. Con este arreglo se obtuvieron cuntto registros, utilizando pequefias cargas de
explosivos como fuentes (Figura 5.4), detonadas en pozos someros (con una profundidad de un
metro). Las distancias entre Ia fuente y la traza més cercana en los tiros directos (offset) fueron de
5,20 45 my en el tiro inverso de 10 m. En lo sucesivo, denominaremos & estos registros RGl,
RG2, RG3 y RG4, respectivamente. En éstos y los demas registros obtenidos con gedfonos el
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intervalo de muestreo fue de 0.002 s. Las Figuras 5.5 y 5.6 muestran como ejemplos, los
registros RG2 y RG4.

El segundo arreglo de deteccion se formd con un tendido de detectores triaxiales para
registrar ondas de corte. En este caso, se obtuvicron dos registros con diferentes polarizaciones
de ondas S utilizando como fuente un martillo golpeando a una tabla. El intervalo entre
estaciones fite de 2.5 m con un offsef en ambos tiros de 2.5 m. Para referirnos a estos registros en
lo sucesivo los denominaremos RGS y RG6. El componente horizontal de uno de ellos se
muestra en la Figura 5.7

Figura 5.4 Explosivos utilizados en los experimentos.

En la segunda etapa del trabajo de campo -en el antiguo lago de Texcoco también se
utilizaron dos dispositivos. En el primero, se utilizaron siete estaciones sismologicas portatiles
Refiek con un sensor de velocidad GMC-40 de tres componentes y de banda ancha (0.05 a 50
Hz), y un acelerometro GURALP de tres componentes. Cada una de estas estaciones cuenta con
un sistema de tiempo absoluto, basado en el sistema GPS (Global Position System), que permite
mantener un tiempo universal comdn en todas ellas (Figura 5.8).
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2.5 m con un offset de 2.5 m y un intervalo de muestreo de 0.001 s.

Al igusl que en Ia primera etapa, se utilizaron cargas de explosivos enterradas a una
profundidad de un metro. E! espaciamiento entre estas estaciones para los distintos tiros fue de
20 m, Se utilizaron distancias fuente-receptor mas cercano de 20, 100 y 180 m. En lo
subsecuente, llamaremos RS1, RS2 y RS3 respectivamente, a los registros obtenidos para cada
una de estas distancias a la fuente, Un ejemplo de estos registros se presenta cn las Figuras 59 y

4.0

5.10 para los componentes vertical y radial de aceleracion del registro RS2,
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Figura 5.8 Estacion sismoldgica portdtil Reftek, con un sistema de posicionamiento global para
la determinacion del tiempo universal

En el segundo arreglo se utilizaron come detectores gedfonos verticales, distribuidos en
un perfil con orientacion N-S, con equiespaciamiento entre detectores de 20 m. Los tiros fueron
los mismos que los del primer arreglo en esta misma etapa. Sélo que en este caso, los geofonos
fueron colocados en diferentes posiciones con respecto a las estaciones sismolégicas. Por lo tanto,
las distancias fuente-primer receptor fueron de 10, 60 y 140 m. A estos registros los
denominaremos RG7, RG8 y RG9Y, respectivamente. La Figura 5.11 muestra el registro RGS,
correspondiente a un offSer de 60 m.
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correspondientes al regisiro RG8. En este caso, el espaciamiento es el

mismo que en el caso de las estaciones sismoldgicas.

Finalmente, la tercera etapa consistié en un experimento de gran longitud que no pudo
una falla en Jos explosivos utilizados. El objetivo era la determinacién de las
propiedades mecénicas 8 una mayor profundidad que [a alcanzada en los experimentos anteriares.
Se colocaron Ias estacianes sismolégicas Reflek a distancias iguales de 100 m. La fiiente, que
consistia en considerables cargas de explosivos fire ubicada a distancia de 300 y 800 m de [a
primera estacion, a una profundidad de 10 m. Sin embargo, el gran contenido de sal en el agua
que satura a las arcillas a esta profundidad, fise aparentemente Ja causa de que los explosivos no

concretarse debido a

funcionaran,
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5.3 Procesamiento de los datos,

En la determinacion de los modelos de velocidad a partir de registros de refraccion
sismica, son necesarios varios anafisis previos en los datos recolectados para aplicar el esquema
de inversidn que nos conducir4 al modelo final (ver Figura 5.12). En este trabajo, estos anslisis
van desde los méas convencionales, como el estudio de los primeros arribos de In energia para
determinar modelos iniciales de velocidad (SherifT, l991) hasta otros menos conocidos como el
estudio de la dispersién de ondas superficiales que utilizan transformaciones de los datos del
dominio espacio-tiempo (x-f) a otros dominios como el del parAmetro de rayo-tiempo de
intercepcidn  (p-1) (Stoffa er al, 1981) o par&metro de rayo-frecuencia (p-@) (McMechan y
Yedlin, 1981). Con el objeto de tustrar estas transformaciones de dominio, las cuales se utilizan
para obtener las curvas de dispersion que posteriormente son invertidas, presentamos a
continuacion una breve descripcion de ellas,

3.3.1 Transformacidn p-w

En sismologia, se han desarrollado diferentes técnicas para conocer la dispersién de las
ondas superficiales & partir de secciones slsmicas. Es comin observar las curvas de dispersion en
¢l dominio del pardmetro delf rayo y la frecuencia {p-w), donde el pardmetro de rayo p es el
componente horizontal de ia lentitud; y es reclproco de la velocidad aparente de propagacion
horizontal (Aki y Richards, 1980).

Existen dos formas de realizar esta transformacion. Una de cllas consiste en dos
transformaciones lineales; la primera permite el cambio de dominio distancia entre detectores-
tiempo (x-¢) al dominio del par&metro de rayo-tiempo de retraso o de intercepcion (p-1), donde el
tiempo T estd asociado al parkmetro p y & la distancia x. El procedimiento consiste en sumar
todos los puntos contenidos en cada rayo p (slant-stack) previamente definidos. La segunda
realiza una transformada de Fourier en la direccion de 7 para representar los valores en frecuencia
® y obtener finalmente una esquematizacion en p-w. Con esto se ticne la frecuencia asociada a
cada valor de fase y la curva de dispersion puede observarse de esta transformacién.

El otro método, propuesto por Haveneled y Herrmman (1990), parte de las bases del
primero y consiste en hacer una transformada de Fourier & lo largo del eje temporal ¢ para cada
traza. Entonces, se aplica un cambio de fase en Ia direcci6n de Ia distancia x, esto permite el paso
directamente de una seccidn x-f & una seccidn p-o sin realizar el apilamiento sobre el parimetro

p.
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Figura 5.12 Diagrama de flujo para realizar la inversién de las ondas superficiales a partir de
registros de refraccion. Cada uno de estos pasos se aplica a los datos de refraccion recolectados
en los experimentos descritos anteriormente.

Trabajar en ¢l dominio p-e permite que cada modo de propagacién de ondas superficiales
sea separado de los otros, ain cuando su presencia no sea detectada a simple vista. La teoria
general supone que a! trabajar en este dominio, conociendo p y un modelo de velocidad para una
tierra estratificada, 1 familia asociada con rayos puede ser trazada con un valor particular de p.

35.3.2 Transformacion p-t

Existe un gran nimero de métodos en los cuales s usa la transformacién p-r para
analizar datos sismicos. La seleccion del método apropiado depende de la disposicion del arreglo
entre gedfonos. La transformacion p-  transforma datos sismicos en el dominio x-f, en ¢l que son
recolectados, & dominio p-r para ser analizados e interpretados de manera mas sencilla, E! eje
vertical 7 ¢s el tiempo de retraso o componente vertical del tiempo total de tiempo de trnsito y el
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¢je horizontal p se define como parimetro de rayo y representa el inverso de la velocidad de fase
o lentitud horizontal,

Matematicamente, la transformacion p- r es lincal e invertible entre los dominios x-t y p-t.
Este método surge de la interpretacion geométrica de p-7 como una reparametrizacién de los
arribos en términos de sus pendientes y tiempos de intercepcion, para analizar datos en funcion de
velocidades aparentes. Inicialmente se ejecuta un apilamiento sobre los parimetros de rayo en las
trayectorias lineales a través de los datos x-1. Después se reduce el tiempo original de ésta seccion
en funcion del rayo y de la distancia, para este fin, el tiempo de interseccion se define como
r=t-px, donde f es el tiempo de viaje desde la fuente al receptor.

La representacion del campo de onda continuo observado se logra mediante la
transformada de Radon del campo observado, definida de la siguiente manera:

w0
Wp, )= [4(x v+ prd, 6.1)

-0
donde ¢ es el campo observado.

Asimismo, 1a version discreta de la expresion anterior se establece, segin Stoffa e al.
(1981) como:

Y’(p,,r,)=iw(r,,r,+p,x,)dx. (52)

donde ¥ es la transformada de radon de! campo abservado, y es el dominio de onda discreto en
el dominio x-1, x, representa la k-ésima traza de la seccién, 7, es el tiempo de interseccion y p, es
la i-ésima lentitud, E! intervalo de muestreo espacial Ax es la distancia entre detectores. Para
evitar el enmascaramiento espacial de a sefial (aliasing) se requiere de un intervalo de muestreo
espacial Ax<C/2f,,, enel que C es la menor velocidad de fase horizontal en los datos y f,,,.
¢4 la frecuencia méxima presente por lo que el parkmetro de rayo de Nyquist p, ecs igual a
1/2Axf,,,. (Stoffe et al., 1981). La seleccion adecuada del valor de muestreo de p es necesaria
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para evitar el enmascaramiiento en ia transformada inversa, con lo que sc garantiza la correcta
reconstruccion de la imagen original (CIS, 1993)

En lo que respecta a los pardmetros de p, se sugiere tomar como banda de muestreo para
p ¢l rango de pendientes de la energia coherente en los datos y el incremento de p tomarlo de
manera tal que el nimero de rayos sea e} mismo que ¢l de las trazas en la seccién x-r, asegurando
asf evitar el enmascaramiento en el caso de regresar al dominio original.

Enseguida, se muestra de manera esquemdtica la forma en que se seleccionan los rayos en
una seccidn x-f, de la cual se conocen los muestreos originales Ax y Ar (Figura 5.13). De Ia figura
se observa que los rayos pasan por el mismo nimero de nodos o valores de los datos de la
seccion, lo cual evita la necesidad de interpolar, no lo es asi cuando se traza un rayo que no es
miltiplo entero del cociente de los intervalosenx y /.
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Figura 3,13 Seleccicn del pardmetro de rayo en funcion del muestreo en el dominio x-t
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CAPITULO 6. RESULTADOS

Como se menciond en el capitulo anterior, fueron varios los procesos aplicados a los
registros de refraccion para la determinacién de los modelos de velocidad y los valores de la
atenuacion aneldstica. En el caso de la stenuacin, se presentaron los métodos en el capitulo
3. En el caso de los modelos de velocidad el procedimiento fue descrito en los capltulos 4 y
5. En este capitulo se presentan los resultados correspondientes a cada uno de los pasos
realizados para la obtencién de las propiedades mecénicas en la zona del lago de Texcoco,
Al final, se discuten los aspectos mis relevantes de los resultados obtenidos y sus
implicaciones en Ia hipbtesis de Ia generacion de ondas superficiales como causa de la larga
duracidn del movimienta,

6.1 Inversidn de ondas superficiales a partir de los registros de refraccion.

El primer anklisis que s¢ realizé fue el de los primeros arribos de energla a los
registros obtenidos con los gedfonos, Esto es, debido a que en este caso el intervalo de
muestreo permite una mayor resolucion en la determinacion de los tiempos de arribo'de las
ondss de cuerpo, en comparacién con los registros de las estaciones sismoldgicas,
Presentamos en la Figura 6.1 la curva distancia-tiempo (también llamadas dromocronicas)
para el registro RG1, producto de este andlisis. Con este tipo de curvas pam varios
registros, incluyendo los registros de las ondas de corte, fue posible determinar el modelo
inicial promedio utilizado en Ia inversion, e! cual se presenta en la Tabla 6.1. Con el registro
RGS5 se calculd la velocidad de ondas S para la primera capa y para las dos restantes se
supuso un valor de v ( v=0.498)
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Figura 6.1 Dromocrénicas obienidas a partir del registro RG1. El arribo de las ondas P
indica cuatro capas con velocidades vy= 42 m/s, v,= 576 m/s, vy= 893 m/s y v,= 1250 m/s

Capa. Espesor Vp Vs [
| 15 450 37.0 1.18
2 10 900 70.1 1.18
1250 150.0 1.80

Tabla 6.1 Modelo obtenido mediante el andlisis de primeros arribos de los registros RG1 y
"RG2. Las densidades fueron oblenidas de tablas para arcillas con diferentes saturacion de

agua.



Por otra parte, para el anilisis de dispersion de las ondas superficiales, fueron
utilizados los registros de aceleracion RSI, RS2 y RS3, correspondientes a las estaciones
sismologicas de banda ancha, las cuales contaban con una longitud de registro bastante
mayor que la utilizada en los registros de geofonos. Como primer paso, a los registros les
fue aplicado un filtro pasabajas de Butterworth con frecuencia de corte de 10 [Hz], esto con
el objetivo de eliminar, sobre todo en las trazas correspondientes a las estaciones mas
cercanas, la parte correspondiente a las ondas de cuerpo, y dejar en los registros solo la
contribucién de las ondas superficiales, que en el caso de fas componentes de aceleracién
vetical y radial, corresponden a ondas de Rayleigh. Esto se ilustra en fas Figuras 6.2 y 6.3
para las componentes vertical y radial del registro RS2, respectivamente. Estos
acelerogramas pueden ser comparados con los registros completos para este mismo
experimento mostrados en las Figuras 5,9 y 5.10, respectivamente.

Con los registros filtrados, fos datos fueron transformados al dominlo del parametro
de rayo-frecuencia {p-w), cuyo procedimiento fue descrito en el capitulo anterior. Los
resultados son presentados en forma de contornos de igual amplitud de aceleracién en el
dominio velocidad de fase-frecuencia (c-&) (Herrmman, {988) . Esto se puede ver en la
Figura 6.4 para el caso del mismo registro RG2, A partir de esta representacion, es posible
determinar las curvas de dispersion para los diferentes modos de propagacién de las ondas
superficiales, seleccionando las amplitudes maximas de los contornos en cada frecuencia. En
este caso, fueron cuatro las posibles amplitudes méximas scleccionadas.

Los resultados de este andlisis aplicado a los registros RS1, RS2 y RS3 se presentan
en las Figuras 6.5, 6.6 y 6.7, respectivamente, en el que se superponen los valores obtenidos
para las componentes vertical y radial. En estas graficas es posible observar el modo
fundamental de propagacion, asi como al menos tres modos superiores de propagacion de
fas ondas de Rayleigh.
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Figura 6.3 Componente vertical de aceleracion correspondiente al regisiro RS2 en el que
se aplics un filtrado pasabajas con frecuencia de corte de 10 Hz.
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Figura 6.4 Componente radial de aceleracién correspondiente al regisiro RS2 en el que se
aplicé un filtrado pasabajas con frecuencia de corte de 10 Hz. Al igual que en la figura
6.3 se observan claramente las ondas superficiales de Rayleigh presentes en la respuesta.
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Figura 6.5 Contornos de amplitud del componcnte vertical del registro RS2 en el dominio
welocidad de fase-frecuencia. Los puntos marcados con triangulos, cuadros, rombos y
clrculos son los puntos utilizados para definir las curvas de dispersion.
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‘Figura 6.6 Curvas de dispersidn de velocidad de fase obtenida del registro RS1. En esta
representacidn, se sobreponen los valores correspondientes a las componentes vertical y

radial.
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Curvas de dispersion registro RS2
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Figura 6.7 Curvas de dispersion de velocidad de fase obtenida de las componentes radial y
vertical del registro RS2,
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Figura 6.8 Curvas de dispersicn de velocidad de fase obtenida de las componentes radial y
vertical del registro RS3,
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El siguiente paso fue invertir estas curvas de dispersion. Para ello el algaritmo
utilizado requiere calcular las curvas de dispersion tedricas para el modelo inicial obtenido
(Tabla 6.1). Estas curvas se muestran con linea continua en la Figura 6.8, En ella se
superponen los valores de la velocidad de fase observados, en las componentes radial y
vertical de los tres registros obtenidos con las estaciones sismologicas. Para lograr ¢! ajuste
de estas curvas tedricas con los valores abservados fue aplicado un método de inversion
llamado inversa estocéstica (Aki y Richards, 1980). La seleccién de los datos se hizo
mediante la comparacién de las curvas de dispersidn tedricas contra aquellos obtenidos de
los registros RS1, RS2 y RS3, y fueron escogidos aquellos que tienen semejanza con las
curvas tedricas.
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Figura 6.8 Comparacion entre las curvas de dispersion extraldas de los datos de campo
(simbolos) y las curvas de dispersion del modelo inicial (Mnea conttnua). Los datos
observados corresponden a las componentes vertical y radial de todos los registros,

Los resultados de este proceso se presentan en la Tabla 6.2 y en la Figura 6.9. En la

Tabla 6.2 se muestra el modelo de velocidades final. En este caso, la inversion se realiz6
sobre las velocidades de ambas ondas de cuerpo. En la Figura 6.9 se muestran las curvas de

49



dispersion tedricas para el modelo final obtenido con la inversién. Al igual que en la Figura
6.8 se presentan con simbolos los valores observados de los datos para todos los registros,

Capa Espesor Vp Vs . _p____
1 15.2 401 35.0 1.18
2 15.0 1011 71.0 1.18
3 1250 150.0 1.80

Tabla 6.2 Modelo de velocidades resullante del proceso de inversion,
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Figura 6.9 Comparacion entre las curvas de dispersion de los datos de campo (simbolos) y
las curvas de dispersion tedricas del modelo resultante ‘del proceso de inversidnflinea
continua).

50



6.2 Atenuacisn de ondas de cuerpo

Para la estimacion del factor de calidad para ondas P ((Op) se utilizaron los registros
RGI y RG4, mientras que para fa estimacién del factor de calidad para las ondas S (Qs) fue
utilizado el registro RGS. Todos corresponden a registros obtenidos con gedfonos. El
primer paso fue utilizar un filtro de Butterworth pasabandas con frecuencias de corte de 10
y 30 Hz a los dos primeros registros (Figuras 6.10 y 6.11) con el propdsito de aislar el
primer pulso prominente en cada una de las trazas y que corresponde ya sea al arribo de la
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onda directa o a la refraccion de cada una de las capas involucradas en el modelo (ver
Figuras 5.5 y 6.1 para referencia). En el caso del registro de ondas de corte (Registro RG5)
utilizamos un filiro de Buttcrwoth pasabajas con una frecuencia de corte de 15 Hz (Figura
6.12). Ademas, se calcularon los espectros de amplitud de cada una las trazas, con ¢l
propdsito de obtener 1a frecuencia central del pulso. Esta frecuencia es utilizada en la
estimacion de Q (Qp 6 Os) cuando aplicamos el método de amplitudes en el tiempo, El
espectro de amplitud para la traza correspondiente al gedfono 3 del registro RG1 se nivestra
en la Figura 6.13.

6 ESPECTRO TRAZA 3 RG1

amplitud
w XS

N

| R\

x|

0 5 10 15 20 25 30
frecuencia (Hz)
Figura 6.13 Espectro de amplitud de la traza 3 del registro RG 1. La frecuencia central det
pulso correspondiente al arribo de la onda P es de 15 Hz. La banda de frecuencias en que
se llevé a cabo el andlisis en este caso es la misma en la que esta definida el pulso (5 a 20
Hz)

Un ejemplo de los resultados para el caso del método de relaciones espectrales de la
atenuacion se presenta en |a Figura 6,14, en ¢l que se emplearon las trazas 1 y 3 del registro
RG4. La Figura 6.15 muestra el caso en ¢l que se utilizaron las trazas 4 y 5 del mismo

. registro. En cada uno de estos analisis el factor O es el inverso de la pendiente de la recta
que mejor ajusta a los valores de A como funcién de 1a frecuencia, El ajuste en éste y los
demis ejemplos, fue realizado ulilizando un criterio de minintos cuadrados, El método fue
aplicado a los demés registros utilizando varios pares de trazas.
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Figura 6.16 Resultado del método de cocientes espectrales aplicado a las trazas 1y 3 del
registro RGA, el ajuste se lleva a cabo en el rango de frecuencias que vade 11 a 17 Hz, el
valor de Qp es de S (los simbolos representan el resuliado del método y la linea contima
la recta ajustada).
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Figura 6.17 Resultado del método de cocientes especirales aplicado a las trazas 4 y 5 del
registro RG4, el ajuste se lleva a cabo en el rango de frecuencias que va de 8 a 16 Hz, el
valor de Qp es de 4 (los simbolos representan el resultado del método y la linea continua
la recta afustada). ‘
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El método de amplitudes en el tiempo es uplicado a estos mismos registros, En este
caso los resultados se reducen a un sélo valor pues se emplea una expresion que es funcién
de la frecuencia predominante del pulso, de las amplitudes observadas en dos posiciones, de
la distancia entres estas dos posiciones y de fa velocidad de propagacion de fa onda asociada
al pulso (P 6 S). Aligual que en el caso del método de relaciones espectrales varios pares de
trazas fueron utilizados.

Finalmente se muestra en la Tabla 6.3 el modelo final de los valores de Op y (s
como funcién de la profundidad, a partir del estudio de la atenuacion relativa entre varias
trazas con los dos métodos mencionados.

Capa Espesor Vp Vs Qp Qs p
1 15.2 401 40 4 4 1.18
2 15.0 1011 100 10 40 118
3 1250 200 20 40 1.80

Tabla. 6.3 Modelo final de velocidades y factor de calidad
6.3 Discusidn de resultados.

Los resultados mostraron el funcionamiento de los métodos descritos en los
capltulos anteriores.

A partir de los registros RS1, RS2 y RS3 aplicando el método p-o se extrajeron las
curvas de dispersién de velocidad de fase para ondas de Rayleigh. En las figuras 6.5, 6.6 y
6.7 como rasgos principales se observan el modo fundamental de propagacion de la energia
slsmica con una velocidad de 35 m/s, ademds, es posible observar por lo menos dos modos
superiores de propagacion; debido a que el algoritmo del método p-@ toma cuateo valores
de amplitud, los resultados presentan dispersion estadistica, por lo que hay que clegir los
puntos que correspondan a los diferentes modos de propagacion.

Las curvas de dispersion extraldas de los datos de campo més ei modelo sismico
obtenido del andlisis de primeros arribos se utilizaron como datos iniciales para el método
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de inversion. En la figura 6.8 se observa que las curvas de dispersion tearicas calculadas a
partir del modelo de primeros arribos presentan un corrimiento hacia las bajas frecuencias
con respecto a las curvas de dispersion de los datos de campo.

Después de la aplicacion del procedimiento de inversion, se abserva que el resultado
de! mismo produce un muy bucn sjuste en el modo fundamental y en los modos superiores
primero y tercero; en el modelo resultante se observa una disminucion en Fp y Vs de la
priméra capa y un aumento de estas cn la segunda, mientras que la tercera capa no suffié
variacion en alguna de sus propiedades. Ni las velocidades, ni los espesores de la primera y
segunda capas sufrieron modificaciones grandes, por lo que la hipétesis planteada en el
capitulo cuatro (el modelo propuesto debe ser muy cercano al verdadero) se cumple.

Por lo que respecta a los resultados del método de cocientes espectrales, se
presentaron incertidumbres en cuanto al ajuste de la recta sobre los puntos calculados por el
método, ya que segin Jongmans (1990) la pendiente de !a recta debe ser negativa, sin
embargo, Jongmans y Campillo (1993) presentan resultados del método con pendientes
positivas y reportan valores positivos de 0, ¢! método aplicado a los registros RG1, RG2 y
RG5 muestran pendientes positivas y siguiendo los resultados reportados por Jongmans y
Campillo (1993), ta pendiente de la recta ajustada se considerd positiva. Con estas
consideraciones, los valores de Op van de 3 a 7 para |a capa més superficial y de 10 para la
segunda capa, estos valores indican una gran atenuacién en las arcillas del lago de Texcoco,

Para validar los resultados obtenidos se calcularon sismogramas sintéticos’ con el
método propuesto por Herrman (1988), el cual consiste en calcular fas curvas de dispersién
del modelo final de velocidades y coeficientes de atenuacion mostrado en la tabla 6.3, y
posteriormente formando funciones de Green en ¢l dominio de la frecuencia sumando la
respucsta de los diferentes modos de propagacion después de incluir la funcién de la fuente,
El siguiente paso es calcular la transformada inversa de Fourier tomando en cuenta el
mecanismo de fuente para generar fos sismogramas. Este resultado se muestra en la figura
6.16, los datos de campo corresponden al registro RG1.

En el sismograma sintético se observa que los sismogramas sintéticos ajustan nuy
bien para las primeras trazas tanto en velocidad como en contenido de frecuencias y fases
aunque en las trazas siguientes el sismograma sintético presenta una mayor duracion que las
recolectadas en el campo. Esto tiene que ver en gran medida con los valores de atenuacion
para los estratos subyacentes que aparentemente estin sobrevaluados.
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En general, lo anterior muestra que los métodos son utiles para extraer una mayor
cantidad de informacion y estos son una contribucion més a las técnicas de analisis. Los
resultados contribuyen al conocimiento de las propiedades fisicas del subsuelo.

SISMOGRAMA DE CAMPO

SISMOGRAMAS SINTETICOS

...]2 I I { i i i i
0 1 2 3 4 5 6 7 8
TIEMPO (s)

Figura. 6.16 Comparacidn entre los sismogramas de campo (a) y los sismogramas
sintéticos obtenidos a partir del modelo presentado en la tabla 6.3 (b),

57



CAPITULO 7. CONCLUSIONES

Los registros de experimentos de refraccion sismica son una gran fuente de
informacidn de la distribucion de las propiedades dindmicas del subsuelo, en este trabajo ¢!
procesamiento de los datos sismicos fue més afl& del anélisis tradicional de primeros arribos al
emplear técnicas més sofisticadas sobre las trazas completas del sismograma.

Para el registro de las onday superficiales fue necesario utilizar sensores de banda
ancha y geofonos de baja frecuencia central, ya que la dispersion de las ondas superficiales se
define en fas bajas frecuencias. Como fitente sismica se utilizaron explosivos para generar
ondag compresionales y superficiales y mastillo para producir ondas de corte y superficiales.
Con estos registros fue posible describir las propiedades del subsuelo en fa zona de estudio.
Las curvas de dispersion extraldas de log registros muestran bajas velocidades de fase para
ondas de Rayleigh.

Las curvas de dispersion de velocidad de fase para ondas de Rayleigh obtenidas de
los registros de refraccion sismica, recolectados en la zona virgen de! lago de Texcoco,
fueron extraidas de estos utilizando el método p-a, después, estas curvas fueron datos
iniciales de! algoritmo de inversién ademés de un modelo inicial determinado por un anélisis
de prifneros arribos de energfa.
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El método de inversion demostrd ser una poderosa herramienta para encontrar el
modelo que mejor ajusta a las observaciones, y con ello conocer de manera precisa las
propiedades mecdnicas de las arcillas del lago de Texcoco (representativas de las del subsuelo
de la ciudad de México). El método requiere recursos de computo importantes, sin embargo,
¢s relativamente ficil de aplicar y de bajo costo, y aunque la preparacion de los datos es muy
laboriosa, los resultados que produce este procedimiento son satisfactorios, ya que permite

hacer una evaluacion de los pardmetros involucrados en la dispersion de las ondas
superficiales.

Con los mismos registros obtenidos de los experimentos se calcutaron valores de
para ondas de cuerpo. Estos se calcularon con métodos en el dominio del tiempo y de la
frecuencia, ef analisis mediante la regresion de A(f) contra la frecuencia permitio estimar los
valores de (3, para los tres estratos que propone el modelo,

El método de cocientes espectrales demostrd ser muy bueno, pero se debe ser
especialmente cuidadosos con las seftales a las que se aplica el método, esto es debido a que
el pulso de primeros arribos debe estar bien diferenciado del resto de la informacidn. Por lo
anterior es recomendable estudiar otros métodos con el fin de comparar los resultados entre

ellos y poder contar con una amplia variedad de técnicas para poder usar la mis conveniente
segun sea el caso.

El modelado directo fue realizado calculando las curvas de dispersion del modelo
propuesto, y posteriormente formando funciones de Green en el dominio de 1a frecuencia
sumando |a respuesta de los diferentes modos de propagacion después de incluir la funcion de
la fuente. Como siguiente paso se calculd la transformada inversa de Fourier tomando en
cuenta el mecanismo de fuente para generar los sismogramas (Herrmann, 1988).

Con la validacion del modelo a través del calculo de las curvas de dispersion y de
sismogramas sintéticos se muestra que los valores obtenidos con 1a metodologfa propuesta
son adecuados. En este trabajo se ha conjuntado toda una serie de pasos para extraer
informacion sfsmica (til a partir de experimentos de refraccion, los cuales representan una
buena opcion tomando en cuenta su costo y los resultados obtenidos.

Los valores obtenidos para O muestran que los estratos mas superficiales del lago de
Texcoco tienen una gran capacidad de atenuacion de la encrgia sismica que viaja a través de
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ellos. Chavez-Garcla (1995) seftala que esta caracteristica puede modificar significativamente
¢l movimiento slsmico de manera local. Chdvez-Garcia y Bard (1994) muestran que las ondas
superficiales se generan eficientemente en los bordes del valle y en presencia de
heterogeneidades locales dentro de la capa de arcilla, sin embargo, como se menciona arriba,
estas ondas se atenlan rpidamente y no constituyen un factor importante en la duracion del
movimiento fuerte a distancias mayores de 1.5 & 2 km del borde de [a cuenca, Esto implica
que las ondas superficiales gencradas en los bordes de la cuenca no pueden ser la causa de las
largas duraciones observadas en los registros de la zona de lago. Singh y Ordaz (1993)
proponen la hipétesis de que las diferencias de duracién entre las zonas de lomas y de lago se
deben a la falta de instrumentacion adecuada. Esto cs, sugieren que la gran duracion del
movimiento también estd presente en zona de lomas y que no fué registrada debido a que los
acelerdgrafos, por falta de sensibilidad, se apagaron antes del fin del movimiento, pero esta
hipétesis aln debe ser probada.

Las investigaciones mencionadas en este trabajo, pretenden contribuir a un mejor
conocimiento de las causas que provocan la tan peculiar respuesta sismica del valle de
México durante movimientos fuertes. En particular se abordé el problema de caracterizar
mecinicamente los sedimentos arcillosos més superficiales de la zona virgen del lago de
Texcoco, los cuales deben ser muy scmejantes a las arcillas sobre las que csta asentada gran
parte de la Ciudad,

El conocimiento de la capacidad de disipacion de energia de los materiales estudiados,
asl como de su velocidad de propagacion para ondas de cortante, mediante los andlisis de las
mediciones in situ aqul mostradas, cs de especial interés para [a validacion de varias de las
hipbtesis que pretenden explicar las observaciones. El camino por recorrer para [a
comprension total de los fenémenos observados es atn muy largo, sin embargo los esfuerzos
se multiplican para lograr este objetivo. ‘



REFERENCIAS

Aki, K y P G Richards (1980). Quantitative seismology: Theory and methods, W H. Freeman,
San Francisco, CA.

Al-Equabi, G Iy R B Herrmann (1993). Ground roll: a potential tool for constraining shallow
shear-wave structure, Geophysics, 58, 713-719.

Backus, G y Gilbert (1967). Numerical applications of a formalism for geophysical inverse
problems, Geaphysical journal of the royal astronomical soclety.

Bolt, B A (1976). Nuclear explosions and earthquakes, W.H. Freeman, San Francisco, CA.

Chéivez-Garcla F J y P 'Y Bard (1994). Site effects in Mexico City eight years after the
September 1985 Michoacan earthquakes, Soil dynamics and earthquake engiveering, 13,
229-247;

Chavez-Garcia F J (1995). Dispersién de ondas superficiales en el valle de México y su
influencia en la respuesta sismica de la zona de lago en Septiembre de 1985, Monografia:
Sismologia, 3,Unién Geofisica Mexicana. 143-156,

CIS (1993). Informe técnico final al Departamento del Distrito Federal, Proyecto: Inversién y
modelado de ondas superficiales (continuacion). Centro de Investigacién Sismica, A.C.

Ewing, WM, W § Jardetsky y F Press (1957). Elastic waves in layered media, Mc Graw-Hill,
New York.

Faccioli, Ey D Reséndiz (1976). Soif dynamics: behavior including liquefaction, en Seismic
risk and engineering decisions, C. Lomnitz y E. Rosenblueth, (Editores), Elsevier,

Amsterdam, 71-139.

Franklin, J N (1970). Well-posed stochastic extension of ill-posed linear problems, Journal of
mathematical analysis and applications, 31, 682-716,

61



Gabyiels P, R Snieder y G Nolet (1987). In situ measurements of shear-wave velocity in
sediment with higher-mode Rayleigh waves. Geplyysical Prospecting, 35, 187-196.

Geller, B y S Stein (1989). Nofes on seismology, Northwestern University. USA.

Gill, P E, W Murray y M H Wright (1981). Practical optimization, Academic Press, San
Diego, CA.

Haneveled, L J y G C Herrmann (1990). A fast algorithin for the computation of radon
transforms, Geophysical prospecting, 38, 853-860.

Herrmann, R (1988). Computers programs in seismology, Saint Louis University, Saint Louis,
MO, USA.

Jaime, A (1988). Geoftecnia y sismicidad en el valle de México, Series de Instituto de
Ingenieria, No. D-29, Instituto de Ingenieria, UNAM, México.

Jongmans, D (1990). In-situ attenuation measurements in soils, Engineering geology, 29, 99-
118

Jongmans, D y D Demanet (1993). The importance of surface waves in vibration study and
the use of Rayleigh waves for estimating the dynamic characteristics of soil, Engineering
geology, 34, 105-113,

Jongmans, D y M Campillo (1993). The determination of soil attenuation by geophysical
prospecting and the validity of measured Q values for numerical simulations, Sof! dynamics
and earthquakes engineering, 12,149-157.

Kawase, Hy K Aki (1989). A study on the response of a soft soil basin for incident S, P and
Rayleigh waves with special reference to the long duration observed in Mexico city, Bulletin
of the seismological society of America, 19, 1361-1382,

Kelly, K R (1983). Numerical study of Love wave propagation, Geophysics, 48, 833-853.

Knopoff, L (1969). Q. Publication 30!.Institute of geophysics and planetary physics,
University of California, 625-660.

62



Kulhanek, O (1990). Anatomy of seismograms, Elsevier, Amsterdam, Holanda.

Lines, LRy S Treitel (1984). Tutorial: A review of least-squares inversion and its application
to geophysical problems, Geophysical prospecting, 32, 159-186.

Love, AEH (1911). Some problems of geodynamics. Cambridge University Press.

Love, AEH (1944). 4 treatise on the mathematical theory of elasticity. Dover Publications.
New York

Marquardt, D W (1970). Generalized inverses, ridge regression, biased linear estimation, and
no linear estimation, Technometrics, 12, §91-612.

Marsal, R J y R Graue (1969). Volimen Nabor Carrillo, ¢l hundimiento de la ciudad de
Meéxico y proyecto Texcaco, VII congreso internacional de mecAnica de suelos e ingenieria de
cimentaciones.

Marsal, R J y M Mazari (1959). El subsuelo de la cindad de México, Facultad de Ingenieria,
UNAM, D.F..

McMechan, G A y M J Yedlin (1981). Analysis of dispersive waves by wave field
transformation, Geophysics, 46, 863-874,

Ramos-Martinez, J, J M Gomez-Gonzalez, E Romero-Jimenez, C Calderon-Macias y §
Chavez-Perez (1994). Surface wave imaging of shallow refraction data in Mexico city basin,
Symposium on the application of geophysics to engineering & environmental problems,
Boston, Massachussets, March 27-31.

Rayleigh, L (1945). The theory of the sound. Dover publications. New York.

Rosenblueth, E (1953). Teoria del disefio sismico sobre mantos blandos, Ediciones ICA, serie
B, 14,3-12,

Sénchez-Sesma F J, S Chavez-Pérez, M Sudrez, M A Bravo y L E Pérez-Rocha (1988). Ot
the seismic response of the valley of Mexico. Earthquake spectra, 4, 569-589,

63



Sheriff, R F (1991). Eucyclopedic dictionary of exploration geophysics. Society of
exploration geophysicists, Geophysical references, seres 1.

Singh, S K, E Mena y R Castro (1988a). Some aspects of the source characteristics and the
ground motion amplifications in and near Mexico city from the acceleration data of the
September, 1985, Michoacan Mexico earthquakes, Bulletin of the seismological society of
America, 78, 451-477.

Singh, S K, J Lermo, T Dominguez, M Ordaz, J M Espinosa, E Mena y R Quass (1988b), A
study of amplification of scismic waves in the valley of Mexico with respect to a hilt zone site,
Earthquake spectra, 4, 653-673.

Singh, S K y M Ordaz (1993). On the origin of long coda observed in the lake-bed strong-

motion records of Mexico city, Bulleiin of the seismological soclety of America, 83, 1298-
1306.

Stoffa, P L y P H Buhl (1979). Two-ship multichannel seismic experiments for deep crustal
studies: Expanded spread and constant offset profiles. J. Geophys. Res., 84, 7645-7660.

Stoffa, P L, P H Buhl, J B Dicbold y F Wenzel (1981). Direct mapping of seismic data to the

domain of intercept time and ray parameter -a plane- wave descomposition. Geophysics, 46,
255-267. '

Tarantota, A (1987). Inverse theory problem methods for data fitting and model parameter
estimation, Elsevier, Amsterdam, Holanda.

Tonn, R (1991). The determination of the seismic quatity factor from VSP data: a comparison
of differents computational methods. Geopliysical prospecting, 39, 1-27.

64



AGRADECIMIENTOS

Agradezco sinceramente a Jaime Ramos Martinez su gran ayuda para la realizacion
de este trabajo, asi como a José Luis Rodriguez Zufiga todos sus comentarios que
enriquecieron el contenido de esta tesis.. Al Dr. Francisco J. Sanchez Sesma y ai Dr.
Francisco J. Chévez Garcia por sus comentarios y observaciones, Y a todo el personal del
CIS que me alent6 a seguir adelante. Este trabajo fue parcialmente patrocinado por la
Secretaria Genersl de Obras del Departamento del Distrito Federal, el Consejo Nacional
de Ciencia y Tecnologfa bajo el contrato T9107-0297 y la DGAPA, UNAM, bajo contratc
IN104792,



	Portada 
	Índice 
	Resumen 
	Capítulo I. Introducción 
	Capítulo II. Ondas Superficiales 
	Capítulo III. Atenuación Sísmica 
	Capítulo IV. Teoría de Inversión 
	Capítulo V. Adquisición y Procesamiento de Datos de Refracción Sísmica 
	Capítulo VII. Resultados 
	Capítulo VII. Conclusiones 
	Referencias 



