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RESUMEN

En esta tesis se presentan los resultados de un estudio experimental realizado en el estado
de Colima sobre la atenuacion de las ondas sismicas, los efectos de sitio en la ciudad de
Tecoman y su relacion con la estructura del subsuelo. Estos temas son importantes para la
estimacion del peligro sismico en el estado de Colima, ya que permiten establecer la forma
en que estos factores estan relacionados y son interdependientes.

El estudio de la atenuacion de la energia sismica con la magnitud y la distancia se realizo
para una linea perpendicular a la costa. Los datos usados fueron registros de aceleracion
obtenidos con una red temporal de estaciones sismicas. Esto no es una practica novedosa,
sin embargo este tipo de estudios no son comunes en absoluto y adicionalmente
proporciona datos importantes sobre la sismicidad en la region de Colima.

Se estimaron los efectos de sitio en la ciudad costera de Tecoman, que es la mas cercana a
la trinchera mesoamericana y ubicada dentro del graben de Colima. Se usaron diferentes
instrumentos de medicidn para registrar sismos y ruido, asi como distintas técnicas de
analisis para su evaluacion. Es comun hacer estos estudios utilizando registros de vibracion
ambiental (ruido) obtenidos con una Unica estacion. Sin embargo, la comparacién de
resultados utilizando mediciones de ruido de una Unica estacion (cocientes H/V), con los
resultados de analisis de ruido y sismos registrados por un arreglo temporal de estaciones
sismicas, es una primera contribucién de este trabajo sobre el tema. Asimismo, se
compararon los resultados obtenidos de los analisis de ruido registrados con distintos tipos
de instrumentos, con los obtenidos del analisis de sismos registrados por el arreglo
temporal dentro de la zona urbana. Este estudio permitié obtener conclusiones utiles sobre
la validez de las distintas técnicas de estimacion utilizadas. Adicionalmente, el uso de
distintos equipos de medicion nos permitié comparar los resultados obtenidos con ellos y
presentar recomendaciones sobre la pertinencia de su uso en estudios de microzonacion
sismica.

Finalmente, se evaluo la estructura del subsuelo en cinco sitios de la ciudad de Tecoméan
usando datos de fuente activa y pasiva obtenidos con un equipo de refraccion sismica. Los
resultados de la estructura se relacionaron con los efectos de sitio por medio del calculo
directo de la funcion de transferencia 1D, utilizando los perfiles estratigraficos deducidos
de la exploracion sismica.



ABSTRACT

This thesis discusses the results from an experimental study done in the state of Colima
about the seismic wave attenuation, the site effects at Tecoman city and their relationship
with the subsoil structure. These subjects are important for the seismic hazard estimation in
the state of Colima, since they allow establishing the way in how these factors are related to
each other and/or if they are interdependent.

The seismic energy attenuation study with magnitude and distance was done for a
perpendicular coastal line. The data used were acceleration records obtained with a
temporary network of seismic stations. This is not a novelty practice, however, this type of
studies are not common at all and additionally we obtain important information about the
seismicity in the state of Colima.

The site effects at the coastal city of Tecoman, the nearest city to the Mesoamerican trench
and located inside the Colima Graben, were estimated. We used different types of
instruments to record ground motion and noise as well as different analysis techniques to
their evaluation. It is common to do these studies using ambient vibration records (noise)
obtained with a single station. However, the benchmark of using noise records from a
single station (H/V ratios) against the results of the noise and ground motion analysis
recorded with a temporary array of seismic stations is the first contribution from this work
about the subject. Also we compared the results obtained from the noise analysis recorded
with different types of instruments against those obtained from the ground motion analysis
recorded with the temporal array within the urban area. This study provided obtaining
useful conclusions about the legitimacy of the different estimation techniques used.
Additionally, the use of different equipment for the measurements allows us to compare the
results obtained with them and present recommendations about the importance of their use
in seismic microzoning studies.

Finally, we evaluated the subsoil structure at five sites of the Tecoman city using passive
and active source data obtained with seismic refraction equipment. These results were
compared with the site effects using the direct calculation of the ID transfer function using
the stratigraphic profiles deduced from the seismic exploration.



CAPITULO |
INTRODUCCION

1.1 Antecedentes y justificacion

México es un pais con una alta sismicidad. Los procesos geologicos relacionados con la
tectonica de placas ocasionan un gran numero de sismos en el cinturon de fuego del
Pacifico. Varios de los estados de nuestro pais estan directamente afectados por el
fendmeno de subduccién a lo largo del Pacifico mexicano, desde Jalisco hasta Chiapas. El
estado de Colima, por su localizacion, esta sujeto a la ocurrencia de sismos destructivos,
como ha sido demostrado en el pasado. Si bien, la tasa de sismicidad es menor a la
observada en el estado de Guerrero, no es despreciable. A pesar de ello, tanto la cultura de
prevencion, como estudios detallados de los sismos y sus efectos, no existen en cantidad
suficiente para el estado de Colima.

La instrumentacion sismica del estado de Colima tampoco ha recibido una atencion
adecuada. Ejemplo de ello es la escasa cantidad de registros sismicos obtenidos durante los
grandes terremotos ocurridos en la region. En el caso del sismo de Tecoman del mes de
enero del 2003 (M = 7.6), se obtuvieron Unicamente 23 registros acelerograficos en terreno
libre (Singh et al., 2003). El registro obtenido en la ciudad de Colima esta cortado debido a
un problema de funcionamiento del instrumento y sélo dura 8 s. De los 23 registros
analizados en Singh et al. (2003), solamente 2 (incluyendo el de Colima) se obtuvieron a
menos de 150 km del epicentro.

El crecimiento acelerado que han sufrido los principales centros urbanos del estado requiere
de una accion decidida para evitar 6 minimizar los niveles de dafio observados durante los
ultimos sismos que se han presentado en la region. Sin registros sismicos de los sismos
pasados, poco se puede hacer para estudiarlos. Si poco conocemos de ellos, poco es lo que
podemos decir con respecto a los que vendran, con la consecuente falta de prevision en los
reglamentos y normas técnicas de construccién que permitan prevenir su impacto
destructivo en la infraestructura del Estado.

Existen trabajos anteriores que se han realizado para estudiar la region. Dos ejemplos son
los libros: “El macrosismo de Manzanillo del 9 de Octubre de 1995” editado por la
Sociedad Mexicana de Ingenieria Sismica (SMIS) en 1997 y “El sismo de Tecoman,
México del 21 de Enero de 2003 editado también por la SMIS en 2006. Sin embargo, se
tratd de esfuerzos coyunturales asociado a la ocurrencia de esos sismos.

En lo que toca a estudios relacionados con la fuente sismica, los trabajos mas completos
son los realizados para el sismo de Manzanillo, del 9 de octubre de 1995 y para el sismo de
Tecoman de enero del 2003. Para estos eventos, Courbulex et al., (1997), Pacheco et al.
(1997), Escobedo et al. (1998), Yagi et al. (2004) y Nufiez-Cornu et al. (2004) coinciden en
que el proceso de ruptura de estos sismos muestra una considerable complejidad. Sin



embargo, la ausencia de estaciones localizadas en la vecindad de los epicentros impide
determinar la distribucion de los desplazamientos en los planos de falla.

En términos de estudios de peligro sismico en el estado de Colima, destacan los mapas de
zonificacion sismica para la Republica Mexicana de la Comision Federal de Electricidad
(CFE) de 1993, ademas del mapa de Aceleracion Maxima del Terreno (PGA, por sus siglas
en inglés) desarrollado en el marco de un proyecto mundial denominado Global Seismic
Hazard Assessment Program (GSHAP) para Norteamérica, Centroamérica y el Caribe
(Shedlock 1999). Los estudios correspondientes a México fueron realizados con las bases
de datos registrados por el Servicio Sismoldgico Nacional (www.ssn.unam.mx) y la Base
Mexicana de Sismos Fuertes (BMSF), sin embargo, estos mapas abarcan &reas muy grandes
y los resultados para Colima ahi incluidos no tienen detalle alguno. Sabemos que los
procesos sismicos son distintos para las diversas zonas de subduccion del mundo. Por ello
es necesario utilizar datos de cada region en estudio para caracterizar los procesos
asociados a las fuentes sismicas y su impacto en las ciudades méas importantes de esa
region.

Finalmente, en términos de estudios de efectos de sitio en las ciudades mas importantes de
Colima, podemos decir que estos han sido muy escuetos. En el estado de Colima sélo se
han realizado campafias de medicion de vibracion ambiental en las ciudades de Manzanillo
y Colima-Villa de Alvarez (Lermo et al. 1991; Cuenca et al. 1997; Chéavez-Garcia et al.
2007). Adicionalmente, en 1994, Gutiérrez et al. (1996) operaron una red sismica temporal
durante dos meses (julio y agosto), registrando pequefios sismos en distintos sitios de la
ciudad de Colima. También registraron microtremores en 57 sitios de la ciudad obteniendo
un mapa de isoperiodos. Los resultados de estos estudios mostraron que la complejidad de
la geologia del subsuelo ocasiona amplificaciones significativas. Sin embargo, esa
amplificacion no tiene una manifestacién sencilla, no ha sido posible caracterizar su
variacion al interior de las zonas urbanas, ni se comprende su relacion con la geologia del
subsuelo.

Posterior al sismo de Tecoman del 2003, Enomoto et al. (2004) realizaron mediciones de
microtremores en 160 puntos de la zona conurbada Colima-Villa de Alvarez para investigar
la relacion entre los dafios producidos por el temblor y las relaciones espectrales H/V
obtenidas en el lugar. Ellos mostraron que existe correlacidn entre los dafios sufridos por
viviendas de 1 y 2 niveles con el pico de entre 0.1 y 0.2 s., de periodo observado en las
relaciones espectrales H/V de las zonas estudiadas.

El ultimo trabajo sobre microzonacion sismica en la zona conurbada Colima-Villa de
Alvarez (Chéavez-Garcia et al. 2007), basado también en el andlisis de relaciones
espectrales H/V de microtremores en mas de 310 sitios y en la aplicacion de dos técnicas
independientes de andlisis de microtremores con arreglos de estaciones (SPAC y REMI),
mostraron que la microzonacion sismica basada exclusivamente en mediciones de
microtremores con una simple estacion, no es una alternativa confiable cuando la geologia
es compleja y los efectos de sitio no son el resultado de un simple contraste de impedancia.



Con este trabajo se busco atacar dos problemas importantes relacionados con el peligro
sismico en el estado de Colima: La atenuacion de la energia de las ondas sismicas desde la
trinchera hasta la ciudad de Colima y los efectos de sitio en una zona urbana asentada sobre
un valle aluvial. EI desconocimiento de estos temas puede traer consecuencias econdémicas
y sociales potencialmente serias en una zona que no ha recibido suficiente atencion, con las
herramientas cientificas que conforman el estado del arte en cada uno de estos temas. Esta
tesis aborda de forma integrada dos de los tres factores que intervienen en el peligro
sismico del estado de Colima, e investiga la forma en que estos factores estan relacionados
y son interdependientes. El atacar de forma integral el estudio de la atenuacion y los efectos
de sitio que intervienen en el riesgo sismico de una regién es una contribucion original a la
forma de hacer ingenieria sismica en nuestro pais, en donde los proyectos de investigacion
frecuentemente se limitan a una fraccion de cada problema.

1.2 Objetivos de la investigacion.

1.2.1 Objetivo general

Estudiar la atenuacion de la energia sismica perpendicular a la costa del Estado de Colima,
con base en registros de aceleracion obtenidos de una red temporal. Adicionalmente,
estimar los efectos de sitio y su relacion con la estructura del subsuelo superficial en la
ciudad costera de Tecoman Colima, utilizando datos de experimentos realizados para esos
fines.

1.2.2 Objetivos particulares.

1). Determinar la atenuacién de la energia sismica perpendicular a la costa mediante el
establecimiento de ecuaciones empiricas de prediccion de movimientos del terreno.

1.1 Ecuaciones para la prediccion de la aceleracion maxima del terreno
(PGA)

1.2 Ecuaciones para la prediccion de la aceleracion pseudo-espectral
(PSA, 5% amortiguamiento).

2). Caracterizar la respuesta de sitio en la ciudad de Tecoman, Colima, mediante el uso de
diferentes técnicas de evaluacion y equipos de medicion.

2.1 Estimacion de efectos de sitio usando sismos.
2.2 Estimacion de efectos de sitio usando ruido ambiental.
2.3 Comparacion de resultados entre sismos y ruido.

2.4 Efecto de los tipos de instrumentos de medicion en la determinacion de los
efectos de sitio.



3). Estimar la estructura de velocidades del subsuelo en la zona urbana de Tecoman, y
relacionarla con las respuestas de sitio observadas.

Para alcanzar los objetivos planteados, el trabajo se desarrollo en varias etapas. Estas etapas
se basaron en la realizacion de varios experimentos que se disefiaron de acuerdo con los
tipos de equipos de medicion adquiridos. Se hizo una profunda revision de la literatura
sobre el estado del arte de cada uno de los temas y se seleccionaron los procedimientos mas
acordes a las caracteristicas de los experimentos a realizar.

Para estudiar la atenuacion de la energia sismica se utiliz6 una forma funcional simple
basada en desviaciones estandar y coeficientes de correlacion de las variables aplicada a
sismos de subduccion. Para el estudio de los efectos de sitio en Tecoman se utilizaron
diversas técnicas de estimacion de uso comun en la practica y también en la investigacion.
La comparacion de estas técnicas utilizando equipos de medicion con diferentes
caracteristicas, y la delimitacion de las ventajas y desventajas de cada una de ellas, es una
aportacion al estudio de la caracterizacion dindmica del subsuelo en zonas urbanas. La
estimacion de la estructura del subsuelo utilizando ondas superficiales obtenidas con
fuentes activas y pasivas (ruido ambiental) no es ain algo comin en la practica, ya que
existe cierta discrepancia entre los resultados que se obtienen y su relacion con la estructura
geoldgica, sin embargo, el uso de diferentes métodos de andlisis y tipos de registros nos
permitio obtener una estructura del subsuelo confiable.

1.3 Organizacion de la tesis.

El Capitulo Il describe los aspectos tedricos mas importantes del estudio de la atenuacion
de la energia sismica y su aplicacion en la determinacion de las ecuaciones de prediccion
para Colima. Explica el trabajo de campo realizado para obtener los datos sismicos asi
como el equipo de medicion utilizado. Se explica también la forma funcional de las
ecuaciones de atenuacion o de prediccion de los movimientos del terreno. Finalmente, se
muestran los resultados obtenidos utilizando registros débiles de aceleracion en la
prediccion de PGA y PSA para 5% de amortiguamiento.

El Capitulo Il presenta una pequefia introduccion acerca de los métodos para la
caracterizacion de la respuesta de un sitio. Se describen las técnicas utilizadas en el estudio
realizado para la zona urbana de la ciudad de Tecoméan, Colima, usando registros de sismos
y ruido obtenidos con equipos de diferentes caracteristicas. Se realiza una comparacion
entre resultados usando sismos y ruido y el efecto de los diferentes tipos de instrumentos en
la respuesta de sitio. Se dan recomendaciones sobre la pertinencia de su uso en estudios de
microzonacion en zonas urbanas.

El Capitulo IV presenta la estimacion de la estructura del subsuelo en cinco sitios de la
ciudad de Tecoman, por medio de experimentos de refraccion sismica realizados para el
registro de ondas superficiales generadas por fuentes activas y el ruido ambiental. Se
describen las distintas técnicas usadas para obtener una estructura del subsuelo confiable.
Se calculan las funciones de transferencia 1D para cada sitio, usando los perfiles



estratigraficos deducidos de la exploracidn sismica y se comparan con los resultados de los
efectos de sitio obtenidos en el Capitulo I1I.

El Capitulo V presenta las conclusiones y recomendaciones generales del trabajo. Se
plantean las caracteristicas que deben reunir los equipos de medicion y las técnicas de
andlisis mas apropiadas para futuras investigaciones en la region.



CAPITULO II
ATENUACION DE LA ENERGIA SISMICA EN COLIMA.

1.1 Introduccion

Los estudios de riesgo sismico requieren de modelos de movimiento del terreno para
predecir los movimientos esperados. En muchas partes del mundo existen redes de
estaciones permanentes de movimientos fuertes que han proporcionado informacion util
para este objetivo. Sin embargo, éste no es el caso en otras regiones sismicas,
especialmente en paises en desarrollo, donde la informacion de buena calidad es escasa, y
donde existen pocas redes para el registro de movimientos fuertes o apenas estan siendo
instaladas.

Una gran parte de México esta sujeta a un riesgo sismico significativo, especialmente en su
costa oeste, a lo largo del Océano Pacifico, donde la zona de subduccion ha generado varios
sismos grandes. Durante el siglo 20, el Servicio Sismoldgico Nacional (www.ssn.unam.mx)
reporté 13 sismos con magnitud mayor a 7. El riesgo sismico asociado con esta zona de
subduccion ha impulsado muchos estudios. En particular, varios autores han desarrollado
ecuaciones para la estimacion de movimientos del terreno. Sin embargo, estos esfuerzos no
han tenido la misma intensidad a todo lo largo de la zona de subduccion. La mayoria de los
estudios se han concentrado en la regién de Guerrero, en la parte sur del pais. Hay varias
razones para esto. La primera es que en la zona de Guerrero la tasa de sismicidad es alta, lo
que permite obtener informacidn util en poco tiempo. En segundo lugar, esta seccion de la
zona de subduccion es muy activa y es dénde la mayoria de los grandes sismos destructivos
han ocurrido. Un ejemplo es el sismo de Michoacan de 1985 (M,, = 8.1). Una tercera razon
es que, en 1985, la mayoria de las muertes y dafios ocurrieron en la ciudad de México,
donde la infraestructura expuesta y la poblacion son las mayores en el pais. La seccion de
Guerrero de la zona de subduccion es la méas cercana a la ciudad de México y representa la
mayor amenaza para esta ciudad. Al mismo tiempo, esta ciudad ha sido menos afectada por
grandes eventos que ocurren en cualquier otro lugar de la zona de subduccion. Una razon
final es que en la década de los 80 se realizO un proyecto conjunto entre la UNAM
(México) y la UC San Diego (USA) que permitidé la instalacion de una extensa red
acelerografica en la costa de Guerrero (Anderson et al, 1987a, b). En su momento, esta red
significo un avance importante en la instrumentacion de movimientos fuertes en México.
Este arreglo ha producido grandes cantidades de informacion de alta calidad que ha estado
disponible libremente, propiciando muchos estudios. Importante como es, sin embargo, la
ciudad de Meéxico no es la unica gran ciudad en el pais. La urbanizacion en todo el pais esta
avanzando y ciudades de mediano tamafio rapidamente se han convertido en grandes
ciudades. Varias de ellas se encuentran cerca de la costa del Pacifico y por lo tanto estan
sujetas a un riesgo sismico elevado. Esta situacion impone la necesidad de mejorar los
estudios de atenuacién de la energia sismica en aquellas regiones del pais que han recibido
poca atencion en el pasado.



http://www.ssn.unam.mx/

En Meéxico, el primer esfuerzo para desarrollar ecuaciones para estimar movimientos del
terreno fue llevado a cabo por Esteva y Villaverde (1974). Estos autores usaron
principalmente registros de movimientos fuertes de California pero un 30% de sus datos
fueron de México y Centroamérica. Mas tarde, modelos empiricos de movimientos del
terreno usando solo informacion mexicana fueron desarrollados por Bufaliza (1984), Ordaz
et al. (1989) y Garcia et al. (2005). Todos ellos incluyeron la informacién disponible hasta
el momento en sus analisis. Dada la historia de la instrumentacion en México, esto significa
esencialmente informacién de movimientos fuertes de la parte sur del pais. Ninguno de
estos estudios incluyd informacion del oeste de México, a lo largo de la seccion norte de la
zona de subduccién. La sismicidad en la regién norte es menos activa que en Guerrero. Sin
embargo, los dos sismos grandes que han golpeado el pais en afios recientes ocurrieron en
esa zona: M,, = 8 en 1995 (Pacheco et al. 1997), y M,, = 7.6 en 2003 (Yagi et al. 2004;
Nufiez-Cornu et al. 2004).

En este capitulo se presentan los aspectos mas importantes en el desarrollo de relaciones de
atenuacion desde un punto de vista tedrico y empirico, asi como los resultados obtenidos
del analisis de la informacion registrada por una red temporal de acelerografos para
desarrollar ecuaciones empiricas de atenuacion en el estado de Colima. También se
incluyeron los registros obtenidos por 5 acelerografos de la red sismica nacional
permanente, instalada recientemente. El arreglo temporal consistio de 12 acelerografos
digitales autbonomos y fue instalado en enero de 2006 en un arreglo lineal perpendicular a la
costa, entre ésta y la capital del estado. Esta red operd durante ocho meses y registré un
total de 29 eventos. La magnitud del evento mas grande fue de 5.2 y el mas pequefio de 3.4.
Con estos datos, derivamos ecuaciones empiricas para la estimacién de movimientos del
terreno tanto para aceleracion maxima (PGA, por sus siglas en inglés) como para espectros
de respuesta de pseudoaceleracién PSA (5% de amortiguamiento) en 10 valores de periodo.
Comparamos nuestros resultados con ecuaciones de estimacion de movimientos del terreno
desarrolladas anteriormente para México y otros lugares. Nuestros resultados muestran que
la atenuacion en Colima es diferente a la de Guerrero. Esto sugiere que, incluso a lo largo
de la misma zona de subduccion, las diferencias en la tectonica y en la geologia regional
pueden afectar la atenuacion del movimiento del terreno con la distancia. Por ello la
extrapolacion de las relaciones de atenuacion a otros sitios puede ser incorrecta. Nuestros
resultados proveen una primera estimacion para la atenuacion en Colima, si bien nuestros
datos incluyen unicamente registros de sismos pequefios.

11.2 Sismotectonica de la region.

El estado de Colima estéd localizado al oeste de México, en la costa del Pacifico (Figura
2.1). ElI ambiente tectonico es complejo, ya que en esta region interactian tres placas:
Rivera, Cocos Yy Pacifico. Adicionalmente, se ha propuesto la existencia de una microplaca
(DeMets y Stein, 1990; Bandy et al. 1995). Existen cambios significativos en los
parametros de subduccién a lo largo de la trinchera en la costa del Pacifico Mexicano, la
cudl esta dividida en 4 secciones segin Pardo y Suérez (1995). A pesar de que la
inclinacion de la geometria de contacto de la interplaca es casi constante hasta una



profundidad de 30 km, se observan cambios laterales en la inclinacion de la placa
subducida una vez que ésta se desacopla de la placa superior. Frente al blogue de Jalisco
(Figura 2.1), la subduccién de la placa de Rivera tiene una pronunciada inclinacion de ~ 50°
y una velocidad de 2.4 cm/afio (Pardo y Suarez, 1995). La placa de Cocos bajo Colima
muestra una inclinacion similar a la de Rivera, pero tiene una mayor velocidad de
convergencia (4.8 cm/afio). Hacia el sur, la inclinacion de la placa de Cocos disminuye
gradualmente y es casi horizontal en Guerrero donde subduce con una velocidad de 7.5
cm/afio (Pardo y Suérez, 1995), antes de incrementarse nuevamente mas al sur hasta
alcanzar los grandes valores observados en Centroamérica (~ 70°). Pardo y Suérez, (1995)
explicaron el angulo observado entre el cinturon volcanico y la zona de subduccion con
base en estas variaciones laterales. Es incierto que las ecuaciones de prediccion de
movimientos del terreno desarrolladas para Guerrero, en un entorno tecténico diferente,
puedan ser aplicadas directamente a Colima. Por esta razon, realizamos un experimento
especificamente orientado a investigar este problema.
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Figura 2.1. Localizacion del estado de Colima y su entorno tectonico. La estrella indica la
localizacion del area estudiada. Las flechas muestran las direcciones de los esfuerzos principales
regionales. Las lineas sélidas en la zona continental muestran las principales fallas en la region y los
limites estatales. La linea punteada muestra los limites del graben de Colima. Las lineas sélidas en
el mar indican los contornos batimétricos a intervalos de 100 m. La linea solida con triangulos
muestra la zona de subduccion (Modificado de Pacheco et al 2003).



11.3 Marco teorico.

11.3.1 Ley de atenuacion. Enfoque tedrico.

Los métodos tedricos son usados para desarrollar relaciones de atenuacion en areas donde
hay un nimero insuficiente de registros de movimientos del terreno. EI mas comun de estos
métodos es el estocastico (Boore, 2003). Ha habido algunos intentos de usar modelos
dindmicos y cinematicos mas complicados para desarrollar relaciones de atenuacion (e.g.,
Sommerville et al. 2001), pero este campo aun esta evolucionando. En el método
estocastico, el espectro de amplitudes de Fourier de la componente promedio horizontal de
la aceleracion del terreno, esté descrito por la relacion:

A(f)=Src (f)Attn (f,R) Amp (f), (2.1)

donde Src ( f ) describe la fuente sismica, Attn ( f , R ) la atenuacion causada por la
propagacion de la onda a través de la corteza y Amp ( f) la respuesta de los materiales bajo
el sitio.

El espectro equivalente de aceleracion de la fuente, arbitrariamente definido a una distancia
de referencia de 1 km, esta dado por la ecuacion:

RVES

Src(f):(Zd)z(WjMoS(f), (2.2)

donde R = 0.55 es el patrén de radiacién promedio de la onda transversal, V.= 1/+/2 es la
particion de la energia irradiada en dos componentes ortogonales horizontales, FS = 2 es la
amplificacion debida a la superficie libre, g es la velocidad de la onda transversal de la
corteza en la region de la fuente, p es la densidad de la corteza en la region de la fuente, My
es el momento sismico, y S () es el espectro de desplazamiento irradiado por la fuente.

Uno de los modelos de fuentes mas usados es el modelo de fuente puntual de una esquina
(Aki, 1967, Brune, 1970, 1971):

1

S(f):1+(f/fo)2 ’

(2.3)

donde fy es la frecuencia de esquina (el punto de inflexién en el espectro de la fuente).

La caida de esfuerzos esta implicitamente incluida en las relaciones tedricas de atenuacion
desarrolladas a partir del método estocastico, en virtud de su relacion con la frecuencia
angular del espectro de la fuente del sismo (Brune, 1970, 1971):

fo=4.9 x 10° B (4cIMp)™® (2.4)

donde g tiene unidades de km/s, Ao, unidades de bars, y Mo, unidades de dina-cm.



Como originalmente la definié Brune (1970, 1971), la caida de esfuerzos es el parametro
que controla la parte de alta frecuencia del espectro de la fuente. Por tanto, este parametro
estd mas relacionado con la caida dinamica de esfuerzos que con la caida estatica. De
hecho, no deberia de confundirse con la caida estatica de esfuerzos, que es una medida del
desplazamiento promedio en la falla (Lay y Wallace, 1995). Para evitar una confusion
potencial, algunos sismologos prefieren llamar “parametro de esfuerzo” a este parametro
(Atkinson y Beresnev, 1997).

La atenuacion de la energia sismica durante su propagacion por la corteza terrestre esta
modelada como la multiplicacion de dos términos:

Attn (f,R)=G(R)D () (2.5)

donde G(R) describe la atenuacion geométrica del movimiento del terreno y D(f) describe
la disminucion del movimiento del terreno con respecto a la distancia de la fuente, o
atenuacion anelastica. La atenuacion geométrica se modela como R™, donde R puede ser
tanto rpypo O rryp (ver Figura 2.2) y n varia con la distancia de acuerdo al tipo de onda
dominante (e.g., ondas de cuerpo o superficiales). La dispersion esférica a partir de una
fuente puntual correspondean =1.
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Figura 2.2 Comparacion de distancias (de Abrahamson y Shedlock, 1997). ruy, €s la distancia
hipocentral; r,, , la distancia mas cercana al plano de ruptura; rs;s , la distancia mas cercana a la
parte sismogénica del plano de ruptura y rj, es la distancia mas cercana a la proyeccion superficial
del plano de ruptura.



La atenuacion anelastica en la corteza se modela con la expresion:

D(f) = exp(Q_(?f)F;j | (2.6)

donde Q (f), el factor de calidad, es una medida de la atenuacion anelastica y esparcimiento
(scattering) dentro de la corteza, y que se define por la expresion:

Q(f)=Qof", (2.7)
donde Qo y 7 varian de acuerdo al ambiente tectonico (e.g., Singh y Herrmann, 1983).

La respuesta de sitio a menudo llamada amplificacion local, se calcula a partir de la
ecuacion:

_ 174 _
Amp(f)_\ps(f)ﬁs(f)exp( mc, f) | (2.8)

donde By p son la velocidad de ondas de cortante y la densidad de la corteza,
respectivamente debajo del sitio. La velocidad efectiva g(f), densidad efectiva ps(f), y el
factor de amortiguamiento del sitio xp, Se calculan a partir de las expresiones siguientes
(Boore, 2003):

n nod.
p(f)=>d /1> " 2.9)
i=1 i=1 Vgj
ps(f)zzpidilzdi : (2.10)
i=1 i=1
n, di
Ko = ; v.Q. (2.11)

donde n; es el numero de velocidades diferentes en los estratos a la profundidad
correspondiente a un cuarto de longitud de onda, y n, es el nUmero de estos estratos. Las
estimaciones de x, también pueden ser obtenidas de registros (Anderson y Hough, 1984;
Hough et al. 1988) o inferidas de modelos empiricos de movimientos del terreno (Boore et
al. 1992; Schneider et al, 1993; Silva y Darragh, 1995).

Hay dos métodos para clasificar un sitio en términos de la velocidad de ondas de cortante,
Vs. El primero es utilizar el valor promedio de Vs en los primeros 30 m del sitio referido
como Vsgo. El segundo es el valor promedio de Vs sobre una profundidad igual a un cuarto
de longitud de onda de un periodo o frecuencia de interés referido como velocidad efectiva



(Boore y Joyner, 1991). Los reglamentos modernos de construccion de Estados Unidos
(BSSC, 1998; ICBO, 1997; ICC, 2000) han adoptado Vszp, como parametro para clasificar
un sitio para propositos de incorporar condiciones locales de sitio en la estimacion de un
movimiento del terreno para disefio. Estos reglamentos de construccién han definido cinco
tipos de sitio en términos de Vs, designandolos del tipo A al E. El valor de Vszo esta
determinado por la férmula:

>
_ =l

i
VS3O -

n

>d Vg (212)
i=1

donde d; es el espesor, y Vs; es la velocidad de onda transversal en el estrato i. Capas mas
profundas del terreno son incorporadas progresivamente hasta que la sumatoria en el
numerador iguale los 30 m. Boore y colaboradores (1993) fueron los primeros en usar
categorias de sito basadas en Vsso, en el desarrollo de una relacion de atenuacion. En 1994,
los mismos autores fueron los primeros en usar directamente Vszy cOmo parametro en una
relacion de atenuacion (Boore et al. 1994). Debido a su adopcién en los reglamentos de
construccién, la velocidad a 30 m se ha convertido en el pardametro de sitio preferido en los
analisis ingenieriles. De acuerdo con Boore y Joyner (1997), una Vs = 310 m/s y Vszo =
620 m/s son estimaciones razonables de la velocidad a 30 m para sitios con suelos y roca
comunes en el oeste de Norteamérica.

Joyner y Boore (1981) propusieron un parametro de sitio Vs relacionado con la
amplificacion no resonante, producida como resultado de la conservacion de energia de
propagacion vertical de ondas sismicas a través de una configuracién de sitio de velocidad
gradualmente cambiante. Este parametro, después conocido como velocidad efectiva
(Boore y Joyner, 1991), esta definido como la velocidad promedio desde la superficie hasta
una profundidad correspondiente a un cuarto de longitud de onda de un periodo o
frecuencia de interés. La velocidad efectiva puede calcularse a partir de la ecuacion 2.12,
realizando la sumatoria sobre la profundidad hasta un cuarto de longitud de onda, en vez de
30 m. Esta profundidad esta dada por la expresion (Boore, 2003):

D,,(f)=>d; 2.13)
i=1

donde T = 1/f es el periodo de interés. Se incluyen capas mas profundas en la sumatoria
hasta que alcanzar la igualdad:

Sd, Vg =T /4
i=1



11.3.2 Ley de atenuacion. Enfogue empirico

Una relacién empirica de atenuacion puede ser descrita por la expresion:
c,M p—C3 o—C4R AC5F A CgS
Y=ce?" R ™ e “e*~ e ¢, (2.14)
o0 por su forma logaritmica:
InY =c,+¢c,M —c,InR-c,R+c,F+c,S+In¢, (2.15)
donde el término de distancia R esta dado por las expresiones alternativas:

r+c, exp(c,M)
R= , (2.16)
17 +[e; +exp(cM)f

La primera expresion se utiliza cuando se considera un modelo de fuente puntual y la
segunda cuando se considera un modelo de fuente finita.

En estas ecuaciones, Y es un parametro de la intensidad del movimiento sismico, M es la
magnitud, F es el mecanismo de falla del sismo, S describe las condiciones locales del sitio,
£es un término de error aleatorio con una media de cero y una desviacion estandar de oiy
(el error estandar del estimado de In Y), y r es una medida de la distancia mas corta del sitio
a la fuente del sismo.

En algunos casos los coeficientes c3, Cs y C7 dependen de M y R. Muchos de estos
coeficientes son dependientes del ambiente tectdnico de las regiones en las que ocurren los
sismos. Las ecuaciones (2.14) a (2.16) se basan en modelos sismicos (Lay y Wallace,

1995). Por ejemplo, las expresiones Y o«ce*” y InY «cc,M son consistentes con la

definicion original de magnitud sismica (Richter, 1935). Las expresiones Y «c R™® y
InY o« —c, In R son consistentes con la atenuacion geométrica del frente de ondas sismicas.

Algunas relaciones de atenuacidon asumen c3 = 1, que es el valor tedrico para la propagacion
de ondas de cuerpo generadas por una fuente puntual en un espacio homogéneo. Si no es
restringido, c3 serd tipicamente mayor que 1 debido a que la propagacion del frente de
ondas no es realmente esférica. Algunas veces, se hace variar ¢z en funcion de la distancia
para acomodar diferencias en la atenuacion geométrica de diferentes tipos de ondas, y para
tomar en cuenta la reflexion critica en la base de la corteza u otros fuertes reflectores.

Las expresiones Y oc €%® y InY oc —c,R son consistentes con la atenuacion aneléstica que
resulta del amortiguamiento y al esparcimiento (scattering) de las ondas sismicas debido a
la anelasticidad de los materiales. La relacion entre Y y los parametros restantes ha sido
establecida a través de los afios por modelos tedricos y empiricos de movimientos del
terreno.



Una completa descripcion del movimiento del terreno requiere definir su amplitud como
una funcién del tiempo por medio de una historia en el tiempo o su equivalente en el
dominio de la frecuencia por medio de un espectro de Fourier.

Las relaciones empiricas de atenuacion son casi siempre obtenidas por regresiones de
minimos cuadrados sobre un conjunto particular de datos de movimientos fuertes. Por lo
tanto, éstas cambian con el tiempo cuando se dispone de informacion adicional. La mayoria
de las relaciones predictivas son actualizadas en la literatura cada 3 ¢ 5 afios, o después de
la ocurrencia de un gran sismo en regiones bien instrumentadas. A pesar de los intentos por
remover los datos cuestionables y el uso de esquemas de ponderacion basados en la calidad
de los datos, cierta cantidad de dispersion en los resultados es inevitable. La dispersion
resulta de la aleatoriedad en la mecénica de ruptura y de la variabilidad y heterogeneidad de
la fuente, trayectoria de viaje, y condiciones del sitio. La dispersion en los datos puede ser
cuantificada por medio de limites de confianza (Campbell, 1985) o por la desviacion
estandar de parametros pronosticados.

Hay un gran namero de relaciones de atenuacion que se han determinado en todo el mundo
y que pueden usarse para la estimacion ingenieril de movimientos fuertes del terreno. Es
imposible hacer una lista de ellas. Sin embargo, existen algunas para entornos tectonicos de
subduccion que son usadas cominmente en el mundo y en México, como por ejemplo;
Atkinson y Boore, (1995, 1997, 2003); Molas y Yamasaki, (1995, 1996); Youngs, et al.,
(1997); Crouse, (19912, 1991b); Fukushima y Tanaka, (1990); Ordaz et al., (1989); Garcia
et al., (2005), etc. Todos los modelos de atenuacion tienen limitaciones que resultan de la
disponibilidad de los registros sismicos, del criterio usado para seleccionar los registros, de
las consideraciones teodricas usadas para desarrollar los modelos, y de los parametros
sismologicos usados para definir la fuente, el trayecto y los efectos de sitio. Es peligroso
asumir que un modelo de atenuacion puede ser extrapolado mas alla de los datos, las
consideraciones teoricas, ¢ de la region geografica de aplicabilidad.

La forma funcional de las relaciones predictivas se seleccionan para reflejar la mecanica de
un proceso de movimiento del terreno. Esto minimiza el nimero de coeficientes empiricos
y permite una mayor confianza en la aplicacion de las relaciones predictivas a condiciones
(magnitudes y distancias) que estan generalmente pobremente representadas en la base de
datos. Las formas comunes de relaciones predictivas estdn basadas en las siguientes
consideraciones:

1). Los valores maximos de los parametros de movimientos fuertes del terreno estan
distribuidos logaritmicamente (i.e., los logaritmos de los parametros estdn normalmente
distribuidos). Como resultado, la regresion es realizada usualmente en el logaritmo de Y en
vez de sobre Y misma.

2). La magnitud sismica se define tipicamente como el logaritmo de algin parametro
méaximo del movimiento del terreno. Consecuentemente, el logaritmo natural de Y deberia
ser aproximadamente proporcional a M.



El rea sobre la cual ocurre la ruptura de la falla aumenta con el incremento de la magnitud
del sismo. Como resultado, algunas de las ondas que produce el movimiento fuerte en un
sitio llegan primero de una distancia, R, que es la distancia mas cercana al plano de ruptura,
y algunas otras llegan de distancias mayores a R. La distancia efectiva o promedio, por
tanto, es mayor que R por una cantidad que aumenta con el incremento de la magnitud.

Los parametros de movimiento del terreno pueden ser influenciados también por
caracteristicas de la fuente (e.g., fallas de deslizamiento de rumbo, normal e inversa) o
caracteristicas del sitio (e.g., roca dura, roca suave, aluvién, etc).

11.3.3 Analisis de regresion

Ya sea que se hayan desarrollado a partir de observaciones empiricas o de datos teoricos,
todas las relaciones de atenuacion se derivan de un procedimiento de ajuste estadistico
conocido como analisis de regresion (Draper y Smith, 1981). Un analisis de regresién se
usa para determinar la mejor estimacion de los coeficientes c; hasta cg en las ecuaciones
(2.14) y (2.15), usando procedimientos de ajuste estadistico.

Tradicionalmente, se han usado tres métodos:

(1) Regresion por minimos cuadrados no lineal ponderada, introducida por Campbell
(1981);

(2) Regresion de dos etapas, introducida y después refinada por Joyner y Boore (1981,
1993, 1994); y

(3) Regresion por efectos aleatorios, introducida por Brillinger y Preisler (1984) y
después refinada por Abrahamson y Youngs (1992).

Cada uno de estos métodos tiene sus ventajas y desventajas, pero todos tienen la misma
intencion, mitigar los sesgos producidos por la distribucion irregular de datos con respecto
a la magnitud, distancia y otros parametros sismolégicos.

La diferencia entre una observacién del movimiento del terreno y su prediccion es el
residual. La desviacion estandar de los residuales es el error estandar de la estimacion de la
regresion, y representa una medida de la variabilidad aleatoria de un parametro de
movimiento del terreno. La desviacion estandar de InY se calcula como:

1 & N
\n_p;(lnYi -InY,)* 2.17)

donde n es el nimero de observaciones, p es el namero de coeficientes de regresion, i es el
indice del registro, In Y; es el valor observado, y InY; es el valor predicho.

GInY -

Las gréaficas de los residuales contra uno o méas parametros sismologicos como la magnitud
o distancia, se usan para identificar sesgos indeseables en la relacién de atenuacion.



Cualquier tendencia estadisticamente significativa, identificada visualmente, o de una
prueba de hipotesis estadistica formal (Draper y Smith, 1981) puede indicar incertidumbre
epistémica o de modelado, como lo es un problema con la forma funcional de la relacion o
la necesidad de incluir otro parametro sismoldgico en el modelo (Campbell, 1985).

11.4 Ecuaciones empiricas de prediccion de movimientos débiles del terreno para el
estado de Colima.

11.4.1 Introduccion

Para el desarrollo de las ecuaciones empiricas de prediccion de movimientos del terreno en
el estado de Colima, instalamos una red temporal de 12 acelerografos. Esta red opero
durante 8 meses (Enero-Agosto de 2006) para registrar sismos locales y regionales. Los
instrumentos se colocaron en una linea perpendicular desde la costa en Tecoman hasta las
ciudades conurbadas de Colima y Villa de Alvarez, ya que nuestro objetivo era estimar la
atenuacion hacia éstas ciudades ubicadas dentro de la regidn continental. En adicion a los
datos obtenidos con esta red, utilizamos la informacion registrada durante el mismo periodo
por 5 estaciones permanentes de la red nacional acelerografica de movimientos fuertes,
recientemente instalados por el Instituto de Ingenieria de la UNAM. La red temporal y las 5
permanentes registraron un total de 29 eventos. De éstos, solo 26 fueron conservados para
el analisis; los tres restantes fueron registrados por menos de tres estaciones. La figura 2.3
muestra la ubicacion de las estaciones de las redes temporal y permanente utilizadas en el
estudio y la figura 2.4 muestra la localizacion de los 26 sismos retenidos para el analisis
con respecto a las estaciones.
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Figura 2.3. Ubicacién de las estaciones utilizadas en el estudio. Los rombos azules muestran la red
temporal. Los circulos rojos la red permanente del Instituto de Ingenieria.

El conjunto de datos consiste en 162 registros de aceleracion de tres componentes de 26
sismos obtenidos a distancias locales y regionales (R < 175 km) con magnitudes locales
entre 3.3<M, <5.2; y a profundidades de entre 5 km < H < 76 km. Las ecuaciones obtenidas
predicen maxima aceleracién del suelo y espectros de respuesta de pseudoaceleracion (5%
de amortiguamiento) para diez valores de periodo. La dependencia de la magnitud es
modulada por el efecto de profundidad focal. Se utiliz6 un modelo de regresion
estratificado de dos etapas para desacoplar la evaluacion de la dependencia de la distancia
de la dependencia de la magnitud y profundidad focal (Joyner et al. 1981; Fukushima y
Tanaka, 1990; Chang et al. 2001), usando una forma funcional simple para zonas de
subduccidn, sin tomar en cuenta los efectos de sitio. Comparamos nuestros resultados, en
los rangos de magnitudes, distancias y profundidades de nuestra base de datos, con modelos
empiricos de atenuacion desarrollados previamente para zonas de subduccion en México y
otras partes del mundo con ambientes tectonicos similares.

11.4.2 Datos

La red temporal de 12 acelerografos digitales operd durante ocho meses en el afio de 2006.
Fueron instalados a lo largo de una linea perpendicular a la costa, entre ésta y la ciudad
capital del estado (Figura 2.2). Los instrumentos usados fueron 5 registradores Etna de
Kinemetrics con sensores Episensor FBA, y 7 GSR-18 de Geosig con acelerometros AC-63
FBA. Cada instrumento posee su propio receptor GPS para una sincronizacion precisa del
tiempo. La mayoria de las estaciones fueron instaladas en roca o suelo firme, y solo cuatro



instrumentos (aquellos cercanos a la costa) fueron instalados en suelos arenosos o
arenolimosos. Desafortunadamente, no existe informacion sobre la estructura del subsuelo
en los sitios instrumentados. Debido a esto, no hemos corregido la informacion de esas
cuatro estaciones. A los datos registrados por el arreglo temporal, agregamos aquellos
registrados por los 5 acelerografos digitales permanentes de la red sismologica nacional
instalados en Colima, todos ellos en roca. Estos equipos son también registradores ETNA
con sensores Episensor. Todos los instrumentos usados son modelos recientes y por lo
tanto, la calidad de la informacion es alta.

Las caracteristicas mas relevantes de los instrumentos utilizados en la red se muestran en
las tablas 1y 2.

Tabla 1. Resumen de las caracteristicas generales de los sensores utilizados

Manufactura Tipo Rango de Frecuencias Sensitividad Nivel de clip
Geosig AC-63 DC a 100 Hz 5V/g 29
Kinemetrics Episensor DC a 180 Hz 1.25 V/g 29

Tabla 2. Resumen de las caracteristicas generales de los digitizadores utilizados

Manufactura Tipo Canales Max. SPS Volts/cts
Geosig GSR-18 ADC 3 @ 18 bits 200 5/2%
Kinemetrics ETNA 3 @ 21 bits 250 2.5/2%
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Figura 2.4. Distribucion de estaciones y sismos usados en este estudio. Los circulos abiertos indican
los epicentros de los eventos analizados, calculados de tiempos de arribo en las estaciones
mostradas con simbolos sélidos.

Durante los ocho meses que operé el arreglo temporal, fueron registrados un total de 29
eventos. De éstos, s6lo 26 fueron conservados para el andlisis; los tres restantes fueron
registrados por menos de tres estaciones. Esos eventos generaron 162 acelerogramas de tres
componentes. Usamos tiempos de llegada de ondas P y S en las 17 estaciones para localizar
los eventos. Las magnitudes locales fueron determinados de los acelerogramas usando el
procedimiento estandar para simular un registro Wood-Anderson y calculando la magnitud
a partir de la amplitud maxima (Kanamori y Jennings, 1978). El Servicio Sismoldgico
Nacional (SSN) reporto la ubicacion de 15 de nuestros 26 eventos. No utilizamos estas
ubicaciones debido a que sus estaciones estdn muy dispersas en la regién de Colima,
resultando en grandes distancias epicentrales y pobre cobertura azimutal. La informacion de
nuestro arreglo local permitié determinaciones hipocentrales con errores rms pequefios. La
diferencia entre nuestras magnitudes y aquéllas determinadas por el SSN es menor a 0.2.
Las magnitudes de los eventos se encuentran en el rango de 3.3 a 5.2. En este rango no hay
diferencias significativas entre la magnitud local y de momento (Hanks y Boore, 1984;
Heaton et al. 1986; Reiter, 1991).

La figura 2.5 muestra la distribucion de PGA para la media geométrica de las componentes
horizontales con la distancia hipocentral de los eventos usados para el analisis. Se observa
una buena distribucion de los datos para distancias entre 15 y 175 km., y para aceleraciones



de entre 0.7 y 80 Gales. Sin embargo, la mayor densidad se encuentra entre 30 y 150 Km y
entre 0.8 y 40 Gales.

La figura 2.6 muestra la distribucion de la magnitud con la distancia hipocentral de estos
eventos. En ella se observa una mayor distribucion de magnitudes entre 4 y 4.7 a distancias
de entre 20 y 125 km.

La figura 2.7 muestra la relacion entre la distancia hipocentral y la profundidad de los
eventos registrados. En ella se observa que la mayoria de los sismos son de profundidad
superficial (H < 45 km), para distancias de entre 20 y 135 km.

Los parametros mas relevantes de los sismos utilizados en el analisis se proporcionan en la
tabla 3.
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Figura 2.5. Distribucion de los datos en funcion de la aceleracion méaxima horizontal y la distancia
hipocentral.
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Figura 2.6. Distribucion de los datos en funcidn de la magnitud y la distancia hipocentral. Esta
grafica indica que nuestros resultados seran validos para distancias menores que 125 km y
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Tabla 3. Parametros relevantes de los eventos retenidos para el andlisis.

Evento Fecha Tiempo Origen | Latitud | Longitud Prof. Magnitud
N° (dia-mes-afio) (hr:min) N (°) W (°) (km) Local
1 17/03/2006 13:08 20.225 -103.851 76.0 4.1
2 20/03/2006 23:37 19.064 -103.038 64.0 4.4
3 22/03/2006 22:42 18.950 -103.961 16.3 4.0
4 23/03/2006 00:35 18.938 -103.963 14.9 4.0
5 25/03/2006 05:29 19.074 -104.116 26.8 4.7
6 25/03/2006 05:36 18.996 -103.993 35.7 4.0
7 25/03/2006 11:59 18.980 -104.014 34.9 3.4
8 26/03/2006 09:28 19.049 -104.092 28.5 4.0
9 29/03/2006 17:52 18.679 -104.418 35.8 4.2
10 30/03/2006 08:53 19.062 -104.116 26.6 4.3
11 03/04/2006 21:34 18.579 -103.514 37.8 45
12 07/04/2006 07:28 19.054 -104.089 28.3 4.2
13 09/04/2006 16:07 19.093 -104.145 13.6 3.7
14 23/04/2006 10:39 19.219 -104.802 143 4.3
15 01/05/2006 22:40 18.897 -104.529 11.2 4.1
16 03/05/2006 16:18 18.562 -103.941 34 4.1
17 06/05/2006 05:25 18.743 -104.212 10.0 4.3
18 13/05/2006 11:31 18.655 -103.425 11.1 4.2
19 18/05/2006 23:51 18.837 -103.654 44.3 4.6
20 19/05/2006 06:59 18.931 -103.974 55 3.7
21 20/05/2006 00:42 19.260 -103.650 39.9 3.3
22 27/05/2006 23:09 19.368 -104.055 73.3 4.3
23 02/06/2006 01:21 19.020 -104.740 9.0 4.3
24 31/07/2006 18:25 18.830 -104.110 10.0 5.2
25 03/08/2006 1.04 18.400 -104.590 16.0 4.7
26 13/08/2006 15:14 18.230 -103.620 13.0 5.1
11.4.3 Método

Nuestro analisis siguié procedimientos estandar (e.g., Joyner y Boore, 1981, 1993, 1994;
Fukushima y Tanaka, 1990). Usamos una forma funcional para sismos registrados en
campo cercano en zonas de subduccién, en donde se propone una forma escalada por la



magnitud sismica y la profundidad focal para la definicion del efecto de fuente (Chang et
al, 2001). Escribimos el valor de la intensidad sismica, A, como funcion de la magnitud y
distancia, usando:

IsSechcal il K (2.18)

donde In es logaritmo natural, A es la media geométrica de las componentes horizontales de
la intensidad del movimiento que puede ser la aceleracion pico del suelo (PGA) o la
ordenada del espectro de respuesta a un valor dado de periodo para 5% de amortiguamiento
(PSA). M es la magnitud local, R es la distancia hipocentral entre el evento y la estacion y h
la profundidad focal (en km); ¢, Cy, C3 Yy €4 SON los coeficientes a determinar. El coeficiente
C4 Se obtiene a partir de la ecuacién (2.15), reescrita como:

1 ¥ =—cl ﬁ%—hﬁ (2.19)

donde ¢4 se asume igual para todos los sismos y el término constante G+ENA-l i g5

reemplazado por > dili  donde I; es una variable ficticia y d; un coeficiente para el sismo
i. La suma se toma sobre el nimero de sismos n. Asi, el coeficiente c, es obtenido en el
primer paso por la solucion en minimos cuadrados del problema de inversion lineal descrito
en la ecuacion (2.19).

La segunda etapa consiste en la evaluacion de los coeficientes ¢y, ¢, y c3 de la ecuacion
(2.18). Los términos c, y c3 estan relacionados con el escalamiento de la fuente. Sin
embargo, estos dos términos pueden ser considerados independientemente y definen una
aceleracion inicial que disminuye conforme la distancia aumenta. Fukushima y Tanaka
(1990) propusieron calcular los coeficientes ¢, y c3 a partir de las estadisticas de la
correlacion entre las variables. De acuerdo con ellos, estos coeficientes pueden ser
evaluados a partir de las ecuaciones lineales compuestas con desviaciones estandar y
coeficientes de correlacion de las variables. Finalmente, ¢, se determina como funcion de
los otros coeficientes y los valores medios de la aceleracion del suelo, profundidad focal,
distancia y magnitud. Las ecuaciones usadas y su derivacién estan dadas en el apéndice A.
Estas ecuaciones son:

= = = == 3—— _—=-> (2.20)
= T a— > (2.21)
=== S —— W = - o o =— ] (2.22)

En estas ecuaciones, awm, ainr, oina, Y o1nh SON las desviaciones estandar con respecto a M, InR,
InA y Inh, respectivamente. Rihinr , Rinhina, Rmuna, Y Rminr SON los coeficientes de
correlacion entre Inh y InR, entre Inh y InA, entre M y InA y entre M y InR, respectivamente.
Los simbolos In A ,M ,Inh 'y INn R representan los valores promedio para InA,
M, Inh y InR, respectivamente. Se puede argumentar que no existe necesidad de incluir un
término de profundidad. Sin embargo, los resultados muestran menos dispersién cuando se le



incluye y la distribucion de la informacién mostrada en la figura (2.7) sugiere que la
distancia hipocentral y la profundidad no tiene una correlacion simple. Adicionalmente,
nuestra base de datos sugiere que los eventos mas profundos se atendan mas lentamente
respecto a la distancia. Es claro, sin embargo, que se requiere una base de datos mas extensa
para sustentar la necesidad de este término.

11.4.4 Resultados

Los coeficientes y las desviaciones estandar determinados se presentan en las Tablas 4 y 5.
Un andlisis de la relacion sefial/ruido nos llevo a estimar PSA Unicamente para periodos
menores a 1 s para el movimiento horizontal y para periodos menores a 0.8 s para el
movimiento vertical. Esto era de esperarse para sismos pequefios por la disminucion de su
energia a distancias largas y a periodos altos, que quedan disfrazados por el ruido ambiental.

Tabla 4. Coeficientes de regresién calculados para el movimiento horizontal promedio

T(s) cl c2 c3 c4 c

PGAh -0.5342 2.1380 0.4440 1.4821 0.28
0.07 -0.3924 1.9554 0.4200 1.3033 0.27
0.13 -0.4821 2.5676 0.6412 1.6630 0.28
0.19 -0.6559 3.1780 0.9306 2.1734 0.30
0.25 -1.3836 3.5738 1.0681 24317 0.32
0.32 -1.6473 3.7029 1.1530 2.5281 0.33
0.38 -1.9799 3.7442 1.1694 2.5511 0.34
0.50 -2.6537 3.7623 1.1801 2.5224 0.36
0.62 -2.9776 3.6381 1.1821 2.4148 0.36
0.80 -3.3181 3.5824 1.2055 2.3725 0.35

0.99 -3.6962 3.4723 1.1664 2.2806 0.35



Tabla 5. Coeficientes de regresion calculados para el movimiento vertical promedio.

T(S) cl c2 c3 c4 o

PGAvV -0.5231 1.9876 0.5502 1.4038 0.27
0.07 -1.0294 2.1996 0.5626 1.2653 0.27
0.13 -2.0317 2.9507 0.7211 1.9181 0.27
0.19 -2.6411 3.4305 0.8501 2.3413 0.31
0.25 -2.9134 3.5597 0.9267 2.4426 0.33
0.32 -3.0510 3.5220 0.9349 2.4435 0.34
0.38 -3.1475 3.4945 0.9533 2.4438 0.36
0.50 -3.4057 3.3324 0.9290 2.3391 0.36
0.62 -3.4724 3.2640 0.9733 2.3142 0.36
0.80 -3.9437 3.1458 0.8821 2.2571 0.35

Los residuales obtenidos para la aceleracion pico del movimiento horizontal (promedio
geométrico de ambas componentes) se grafican en la figura 2.8. A pesar de que algunos
puntos de los datos se encuentran lejos de los valores predichos, la desviacién estandar es
0.28. Observamos que nuestra relacion de atenuacion no muestra tendencias 0 sesgos
significativos. La disminucién aparente de los residuales para distancias grandes refleja
unicamente la disminucion de la cantidad de informacién disponible. Verificamos que los
residuales para las 4 estaciones en suelo no son diferentes de aquellas estaciones en roca
(Figura 2.8). Esto sugiere que los efectos de sitio no afectan de forma significativa nuestros
resultados.
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Figura 2.8. Cociente entre PGA horizontal predicho y observado para nuestra base de datos. Los
diamantes solidos corresponden a las estaciones sobre suelo firme. Los cuadrados blancos muestran
los residuales para las 4 estaciones sobre suelo suave. La dispersién es similar que la observada en
estudios previos. Observamos que nuestra relacion no muestra sesgos significativos.

La figura 2.9 compara nuestra prediccién de PGA para un sismo de M = 5 y con una
profundidad focal de 15 km con los valores que predicen otras relaciones de atenuacion
desarrolladas para sismos en México (Garcia et al. 2005, para sismos intraplaca, y Ordaz et
al. 1989 para sismos interplaca), Japén (Fukushima y Tanaka, 1990) y en otras partes del
mundo (Youngs et al, 1997; Atkinson y Boore, 2003). Esta comparacion esta limitada por
el pequefio traslape en los rangos de magnitudes usados en estos estudios respecto al
nuestro (entre 4.6 y 5.2). Por ejemplo, Garcia et al. (2005) utilizaron una base de datos con
rangos de 5.2 < Mw < 7.4 y 35 < H <138 km a distancias regionales (R< 300 km).
Fukushima y Tanaka, (1990) utilizaron una base de datos con 4.6 <Ms<82y0<H <31
km.; Youngs et al., (1997) de 5 < Ms < 8.1 a distancias de 10-500 km y Atkinson y Boore,
(2003) de 5 < Mw < 8.3. Sin embargo, observamos que a distancias cercanas de la fuente
(hasta 50 km), los valores que predice nuestra relacion son similares a los obtenidos por
Fukushima y Tanaka (1990), Youngs et al. (1997) y Ordaz et al. (1989), y mayores que los
de Garcia et al. (2005) y Atkinson y Boore (2003). Conforme aumenta la distancia, los
valores de PGA predichos por nuestra ecuacion disminuyen mas lentamente que los de
otros autores. En consecuencia, para distancias mayores a 100 km, nuestra relacién predice
valores de PGA mayores. Esto es importante, porque la ciudad de Colima esta localizada a
120 km de la zona de subduccion. Por lo tanto, el uso de relaciones de atenuacion derivadas
con la informacidn de otras regiones de subduccion puede subestimar el riesgo sismico para
la ciudad de Colima.



Usando el mismo procedimiento de regresion, derivamos coeficientes para 10 valores de
periodos del espectro de respuesta de pseudoaceleracion para 5% de amortiguamiento.
Garcia et al. (2005) también derivaron esos coeficientes. La figura 2.10 muestra la
comparacion entre nuestros resultados y los de Garcia et al. (2005), de nuevo, para un
sismo M =5, a 15 km de profundidad y a una distancia de 50 km. Observamos que nuestros
resultados predicen valores mayores de PSA horizontales en todo el rango de periodos.

La comparacion de nuestros resultados con los obtenidos por Garcia et al. (2005), puede
parecer no adecuado debido a que sus autores usaron una base de datos de sismos intraplaca
registrados en la region central de México. Sin embargo, es la Unica publicacién disponible
actualizada hasta el momento con relaciones de PGA y PSA para nuestro pais.
Adicionalmente los autores argumentan que la relacion para PGA proporciona valores
mayores a los que se obtienen con la relacion de Ordaz et al, 1989, para sismos interplaca
obtenidos con datos de Guerrero.
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(1997)

''''' a----- Fukushima and
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Figura 2.9. Comparacion entre diferentes relaciones de atenuacion. Se muestran predicciones de
PGA horizontal promedio en funcién de la distancia para un sismo de magnitud 5 a 15 km de
profundidad. A distancias pequefias, nuestra relacién muestra valores de PGA similares a los de las
otras relaciones, pero predice valores de PGA més grandes para distancias mayores a 100 km.
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Figura 2.10. Comparacion entre Garcia et al. (2005) y nuestro estudio en términos de PSA (5%
amortiguamiento) horizontal promedio predicho, como una funcién del periodo T. Estos resultados
corresponden a un sismo de magnitud 5 a 15 km de profundidad y 50 km de distancia hipocentral.
En el rango de periodos entre 0.07-1.0 s, nuestra relacion predice valores de PSA méas grandes que
la de Garcia et al. (2005).

I11.5 Conclusiones

Hemos utilizado los registros obtenidos con una red de 12 acelerdgrafos digitales
autonomos que operaron durante ocho meses en el estado de Colima para obtener las
primeras ecuaciones de atenuacién con datos de esta region. Los datos del arreglo temporal
fueron completados con registros de 5 acelerografos digitales permanentes instalados
recientemente en la regién de Colima. Usamos el procedimiento de dos etapas propuesto
por Joyner y Boore (1981), modificado por Fukushima y Tanaka (1990) y por Chang et al.
(2001) para obtener ecuaciones de atenuacién para PGA horizontal promedio, PGA
vertical, y PSA horizontal para 10 valores de periodo de entre 0.07 y 1 s, y PSA vertical
para 9 valores de periodo entre 0.07 y 0.8 s.

Observamos que, a distancias pequefias (menores a 50 km), nuestras ecuaciones predicen
valores similares a aquellos que se obtienen con las relaciones propuestas por Ordaz et al.
(1989), Fukushima y Tanaka (1990) y Youngs et al. (1997), y mayores que los predichos
por Garcia et al. (2005) y Atkinson y Boore (2005). Para distancias mayores a 100 km,
nuestros resultados predicen mayores valores de intensidad. Por tanto, nuestras relaciones
predicen mayores intensidades en Colima para sismos en la zona de subduccién y sugieren
que los modelos de movimiento del terreno derivados usando informacion de Guerrero
pueden no ser apropiados para otras secciones de la zona de subduccion.



No tenemos informacion para validar nuestros resultados para sismos grandes. Sin
embargo, el evento de enero de 2003 provee una indicacion que apoya nuestros resultados.
Este evento (Mw = 7.6) fue registrado por un solo acelerdgrafo localizado en Manzanillo, a
100 km del epicentro. La relacion de atenuacion de Garcia et al. (2005) predice una PGA
horizontal de 105 Gal y una PSA horizontal de 151 Gal a un periodo de 0.4 s en Manzanillo
para ese evento. El PGA horizontal promedio observada en Manzanillo fue de 329 Gal y el
PSA horizontal observada fue de 470 Gal a un periodo de 0.44 s. Esto sugiere que Garcia et
al. (2005) subestima PGA y PSA en la region de Colima puesto que los valores predichos
por las relaciones de atenuacion son claramente menores a los medidos por la estacion que
registro el evento de 2003 (Figuras 2.11y 2.12).

Aunque la relacion de Garcia et al (2005) esta basada en datos de sismos con falla normal
(intraplaca) de la region central de México, segln los autores, proporciona valores de PGA
mayores que la relacion de Ordaz et al. (1989) para sismos de falla inversa (interplaca)
obtenida con datos de Guerrero. Esto se observa en la misma figura 2.11 donde también
incluimos esta relacion.
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Figura 2.11 Comparacion entre valores de PGA para el sismo de Tecoman, 2003 (M=7.6 y H=15
km) observado en Manzanillo y los predichos por Garcia et al. (2005) y Ordaz et al. (1989).
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Figura 2.12 Comparacion entre los valores de PSA maximo observado en Manzanillo y los
predichos por Garcia et al. 2005 para el sismo de Tecoman 2003.

Nuestros resultados son una primera estimacién de la atenuacion de la region de Colima,
sin embargo, tienen algunas limitaciones. Una de ellas es que no consideramos
explicitamente los efectos de sitio para las cuatro estaciones que instalamos en suelo aluvial
(del total de 17). Sin embargo, los cocientes espectrales H/V calculados con los
acelerogramas sugieren que la amplificacién local no es importante en esas cuatro
estaciones en la banda de frecuencias donde nuestros datos son Utiles. Los cocientes H/V
obtenidos para todas las estaciones son similares, independientemente de las condiciones
locales. Adicionalmente, los residuales para las estaciones en suelo suave no muestran
sesgos sistematicos. A pesar de ello, los efectos de sitio son importantes y no pueden
despreciarse en estudios futuros. Por otra parte, nuestros resultados estan fuertemente
limitados por las pequefias magnitudes que registramos durante el experimento de campo.
Las posibles diferencias entre los modelos de movimiento del suelo derivadas de
movimientos fuertes y débiles han sido discutidas en, por ejemplo, Douglas (2003) y
Bragato y Slejko (2005). Ademas, podria ser Gtil comparar los modelos de movimiento de
suelo para las diferentes secciones a lo largo de la zona de subduccién en términos de la
varianza (Douglas, 2004). Sin embargo, actualmente no hay suficiente informacion para
ello. Las pequefias magnitudes que pudimos registrar en el periodo de ocho meses muestran
la baja sismicidad que caracteriza la seccion noroccidental de la zona de subduccion,
comparada con la region de Guerrero donde se registran mensualmente mas de 25 sismos



de magnitud mayor a 3.5. Sin embargo, aun si los niveles de sismicidad son bajos, si
ocurren sismos grandes. Creemos que nuestros resultados podran ser mejorados en el futuro
cercano, conforme se incremente el niumero de estaciones acelerograficas permanentes. La
informacidén que sea obtenida permitird afinar nuestras estimaciones y mejorar nuestra

comprension de las caracteristicas sismicas de la zona de subduccion y su variacion a lo
largo de la trinchera.



CAPITULO IlI
EFECTOS DE SITIO EN TECOMAN

111.1 Introduccidn.

En este capitulo se presenta una estimacion de los efectos de sitio en la ciudad de Tecoman,
Colima. Los datos utilizados son registros de sismos y ruido ambiental obtenidos con una
red temporal de 9 sismografos con sismometros triaxiales de 4.5 Hz, y de dos estaciones
acelerograficas. Adicionalmente se realizaron mediciones de ruido con acelerémetros y con
sismografos de banda ancha en la mayoria de los puntos de la red.

Los datos de sismos se analizaron utilizando las técnicas SSR (cocientes espectrales de
registros sismicos con respecto a un sitio de referencia), HVSR (cocientes espectrales de los
componentes horizontales relativos al componente vertical de la onda S) y GIS (inversion
paramétrica del espectro de amplitudes de Fourier de la ventana de ondas S) aplicados a
registros de sismos. Los registros de ruido ambiental se analizaron utilizando la técnica H/V
(cocientes espectrales de los componentes horizontales relativos al componente vertical).

El objetivo de estimar los efectos de sitio con datos de diversos instrumentos de medicion
sismica y con diferentes técnicas de analisis, es investigar la confiabilidad de los resultados
basada en la mejor combinacidn entre instrumentos y técnicas disponibles. Adicionalmente,
discutir la influencia de cada uno de los instrumentos sobre los resultados y seleccionar la
combinacion mas confiable para el tipo de suelo en estudio.

La ciudad de Tecoméan esta localizada al sur del estado de Colima en las coordenadas 18°
54" 30” de latitud; -103° 52" 28” de longitud y 30 m de altitud. ES una ciudad de
aproximadamente 76,000 habitantes situada en una planicie costera cercana a la
desembocadura del rio Armeria. La ciudad es la cuarta mas importante del estado de
Colima y hasta ahora no se habia realizado ningun estudio de microzonificacion sismica en
el lugar.

Es Dbien conocido que los movimientos sismicos del terreno pueden amplificarse
significativamente en depoésitos sedimentarios superficiales. En Colima, las consecuencias
de este fendmeno en zonas urbanas cercanas a las fuentes sismicas han sido demostradas en
los patrones de dafio observados en los sismos de Manzanillo, 1995 (Pacheco et al. 1997); y
Tecoman 2003 (Singh et al., 2003; Nufiez-Cornu et al., 2004). El contraste de impedancia
del subsuelo puede amplificar notablemente el nivel de vibracion e incrementar la duracion
del movimiento. Una forma de prevenir los efectos destructivos durante grandes sismos es
identificando distintas zonas con una respuesta sismica homogénea y mapeando estas zonas
a la escala de una ciudad. La microzonificacion sismica de una ciudad se basa en la
determinacion de la amplificacion maxima del movimiento que puede ocurrir en cada zona
con respecto a un sitio de referencia. Adicionalmente, se desea determinar las frecuencias a
las cuales se presenta dicha amplificacion.



La amplificacion del movimiento sismico debido a la presencia de suelos blandos se ha
estimado usando enfoques tedricos y experimentales. Dentro de las técnicas tedricas se
encuentran los procedimientos de modelado del suelo a partir del conocimiento de sus
propiedades mecanicas y su geometria. Dentro de las técnicas experimentales se incluyen
los procedimientos de andlisis de registros de vibracion ambiental y de registros de
temblores obtenidos en el sitio en estudio.

El modelado unidimensional (1D) de la geometria y propiedades mecénicas a partir de
datos geotécnicos es el mas simple. Consiste en suponer que el subsuelo estd formado de
estratos horizontales caracterizados por su espesor, densidad, coeficiente de
amortiguamiento y velocidad de onda de cortante. El espesor y la densidad de los estratos
pueden conocerse a partir de sondeos geotécnicos y de las pruebas de laboratorio realizadas
a las muestras obtenidas en dichos sondeos. Adicionalmente, las velocidades de ondas de
cortante de los estratos pueden obtenerse mediante correlaciones entre los parametros
obtenidos de las pruebas geotécnicas y estas velocidades, o mediante pruebas dinamicas tal
como la prueba de sonda suspendida. Cuando las velocidades de ondas de corte en los
distintos estratos del suelo no son determinadas mediante pruebas dinamicas, suelen
utilizarse expresiones empiricas que relacionan, por ejemplo, la velocidad con el nimero de
golpes que se obtiene de una prueba de penetracion estandar (e.g., Ovando y Romo, 1990,
1991). Sin embargo los modelos geotécnicos unidimensionales, no siempre son capaces de
reproducir con precision la respuesta del suelo debido a los efectos de heterogeneidades
laterales del terreno. En estos casos se debe recurrir a modelos 2D y 3D, o0 a procedimientos
experimentales como mediciones de vibracion ambiental, registro de temblores o técnicas
de refraccion multicanal. Una vez que se cuenta con un modelo geotécnico del suelo es
posible calcular su funcion de transferencia.

En la evaluacion de los efectos de sitio para Tecoman usamos técnicas experimentales entre
las que podemos mencionar en primer lugar a los cocientes espectrales de registros
sismicos con respecto a un sitio de referencia (SSR, por sus siglas en inglés). (Borcherdt,
1970; Chavez-Garcia, et al., 1990). Esta es una técnica que ha mostrado su confiabilidad a
lo largo de los afios. El uso de cocientes espectrales de la ventana de las ondas S de
registros de sismos (HVSR, por sus siglas en inglés) es una alternativa que utilizamos
también para estimar estos efectos (Lermo y Chavez-Garcia, 1993). Adicionalmente,
empleamos la inversion paramétrica de los espectros de Fourier de sismos registrados en
una red (GIS, por sus siglas en inglés). (Andrews, 1986; Boatwright et al. 1991, Hartzell,
1992; Field y Jacob, 1995). También utilizamos datos de microtremores o ruido sismico de
una sola estacion para obtener cocientes espectrales de los componentes horizontales con
respecto al vertical registrado en el mismo sitio (H/V), (Nakamura, 1989; Lermo y Chéavez-
Garcia, 1994).

En los ultimos afios se ha incrementado el uso de técnicas de correlacion en el dominio del
tiempo y de las frecuencias con registros de redes temporales de estaciones para la
medicion simultanea de ruido ambiental (e.g., SPAC, por sus siglas en inglés) asi como el
uso de técnicas de exploracion sismica convencional (e.g., Time-Term) y de refraccion
multicanal (e.g., MASW, por sus siglas en inglés) para la medicién de ondas superficiales



producidas por fuentes artificiales y por ruido urbano para obtener la respuesta del sitio de
manera indirecta. En estos casos, el problema consiste en invertir la curva de dispersion de
ondas superficiales (Rayleigh) para obtener la estructura superficial del suelo. A partir de la
estructura se puede obtener la funcidn de transferencia que representa la amplificacion y
frecuencia dominante del sitio en estudio. El uso de estas ultimas técnicas y su aplicacion
en la determinacion de la estructura del suelo y su relacion con los efectos de sitio en
Tecoman, se trata en el Capitulo IV de este trabajo.

En los ultimos 20 afios las técnicas para calcular/modelar los efectos de sitio han
evolucionado considerablemente debido al incremento en las capacidades de calculo. Los
instrumentos de registros sismicos utilizados, tales como sismégrafos o sensores de
velocidad y acelerégrafos también han evolucionado. Sin embargo, las caracteristicas de
cada uno de ellos pueden jugar un papel importante en la determinacion de las
amplificaciones y frecuencias dominantes del terreno. Debido a que en este trabajo
utilizamos datos registrados con instrumentos de distintas caracteristicas, la comparacion de
resultados obtenidos con cada uno de ellos, fue también un objetivo importante de nuestra
investigacion.

111.2 Datos.

Los registros de sismos obtenidos por la red temporal de sismografos (AYTO; BOMB,;
CAMP; CUAU; EDUE; ESEC; INDE; PROC; TUXP) y de sismos previos registrados en
dos estaciones acelerograficas (BAC5; CTEC) en la zona urbana de Tecoman, asi como los
datos de una estacién en terreno firme (COJU) utilizada como estacién de referencia,
fueron analizados utilizando tres técnicas independientes que permiten separar los efectos
de sitio de los efectos relacionados con la fuente y el trayecto entre la fuente y el sitio de
interés.

Los equipos utilizados fueron 9 sismografos de tres componentes con sensores de velocidad
GS-11D con frecuencia propia de 4.5 Hz y tarjeta de conversion A/D SADC20 de 24 bits
de la marca SARA. Ademas se usaron datos de sismos y mediciones de ruido obtenidos con
dos acelerografos triaxiales, uno modelo ETNA de Kinemetrics con sensor Episensor FBA
ES-Deck y tarjeta A/D de 18 bits y otro marca GEOSIG con acelerometros AC-63 y
registrador sismico GSR-18ADC de 18 bits. Adicionalmente se hicieron mediciones de
ruido ambiental en las estaciones de la red temporal con dos sensores, uno de banda ancha,
marca GURALP modelo CMG-40T v el otro, un acelerémetro FBA-23 de Kinemetrics, El
registrador en este caso fue un K2 de Kinemetrics de 6 canales y 21 bits. Las caracteristicas
mas relevantes de estos instrumentos se muestran en las tablas 3.1y 3.2.



Tabla 3.1 Resumen de las caracteristicas generales de los sensores utilizados

Manufactura Modelo Rango de Frecuencias Sensitividad Nivel de clip
Geosig AC-63 DC a 100 Hz 5V/g 29
Kinemetrics Episensor DC a 180 Hz 10 V/g 29
Geo Space LP GS-11D 0.01-60 Hz 1.0Vicm/s | -
Guralp CMG-40T 0.033-50 Hz 800 V/icm/s | -
Kinemetrics FBA-23 DC a50 Hz 5Vlg 29

Tabla 3.2 Resumen de las caracteristicas generales de los digitizadores utilizados

Manufactura Modelo Canales Max. SPS Volts/cts.
Geosig GSR-18 ADC 3 @ 18 bits 250 5/217
Kinemetrics ETNA 3 @ 18 hits 250 2.5/2"
Sara A/D SADC20 3 @ 24 bits 250 2.5/2%
Kinemetrics K2 6 @ 21 bits 250 5/2%

Los sismografos digitales con sensores de 4.5 Hz se instalaron en una red de estaciones
(AYTO, BOMB, CAMP, CUAU, EDUE, ESEC, INDE, PROC, TUXP) que cubri6 el area
urbana de Tecoman (figura 3.1). Esta red oper6é temporalmente durante cuatro meses (de
septiembre a diciembre de 2006) en la ciudad de Tecomén. Esta red registré 21 sismos
reportados por el SSN, de los cuales se utilizaron solo 15 en nuestro analisis de SSR, GIS y
HVSR. Los 6 eventos restantes fueron registrados por menos de tres estaciones. De esta red

también se obtuvieron registros de ruido en bloques continuos de 10 minutos.
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Figura 3.1. Localizacién de las estaciones utilizadas en el estudio. Los circulos son las estaciones
del arreglo denso en la zona urbana. Los tridngulos son las estaciones complementarias, incluyendo
la de referencia (COJU), al=aluvial, ar-li=arenisca limolita y cz=caliza.
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Figura 3.2. Los circulos abiertos muestran la localizacion de los sismos utilizados en nuestro
analisis. Los triangulos abiertos indican volcanes. EIl rectangulo negro muestra la ciudad de
Tecomén. Las lineas continuas muestran los limites estatales, de la costa y la trinchera
mesoamericana. Las lineas interrumpidas muestran los sistemas de fallas de la zona en estudio.



Adicionalmente, se utilizaron registros de sismos obtenidos con un acelerégrafo Geosig en
la estacion BACS5 y un acelerdgrafo ETNA en la estacion CTEC, registrados en el periodo
de marzo a agosto de 2006. Durante ese periodo, la estacion BACS registro 9 sismos y la
estacion CTEC registro solo 3. Estos registros se utilizaron para el analisis basado en los
cocientes espectrales entre las componentes horizontales y la vertical de las ondas S de la
misma estacion (HVSR). Cinco de estos sismos de la estacion BAC5 y dos de la estacion
CTEC también fueron registrados simultaneamente en una estacion permanente para
movimientos fuertes (COJU) la cual es operada y mantenida por el Instituto de Ingenieria
de la UNAM. Esta estacion estd ubicada en terreno firme cerca de la ciudad de Tecoman y
fue utilizada como estacion de referencia para calcular cocientes espectrales con respecto a
esta estacion (SSR). Uno de los sismos registrados por COJU también fue registrado por 6
estaciones de la red (BOMB, CAMP, CUAU, INDE, PROC, TUXP) y se utilizé para
calcular SSR. Por tanto, los sismos utilizados en la determinacion de las frecuencias
(periodos) dominantes y la amplificacion del suelo fueron 24 en total, con magnitudes
locales que oscilaron entre 3.3 y 5.2. La tabla 3.3 muestra los parametros mas importantes
de los 15 eventos registrados en las 9 estaciones del arreglo y la tabla 3.4 muestra estos
pardmetros de los 9 eventos registrados en las estaciones complementarias incluyendo la de
referencia. La tabla 3.5 muestra la localizacion de todas las estaciones usadas en el estudio
y el nimero de eventos que se utilizaron para cada una de ellas y la tabla 3.6 muestra la
distribucion de los sismos solo en las distintas estaciones del arreglo. La figura. 3.1 muestra
los nombres y la ubicacién de las estaciones que se utilizaron en el anélisis dentro de la
zona urbana en estudio, incluyendo la estacion de referencia y la figura 3.2 muestra la
ubicacién de los eventos con respecto a la ciudad de Tecoman.



Tabla 3.3 Datos relevantes de los sismos registrados por el arreglo y utilizados en el estudio.

N° Fecha Latitud Longitud Prof. Magnitud
Sismo (dd-mm-aa) °) ®) (Km) local
1 16-09-2006 18.89 -105.69 39 4.6
2 20-09-2006 19.00 -104.76 21 3.7
3 13-10-2006 19.29 -104.50 20 4.2
4 14-10-2006 19.34 -103.47 40 41
5 19-10-2006 19.00 -102.78 74 4.0
6 21-10-2006 18.24 -103.53 05 4.2
7 06-11-2006 18.86 -103.62 15 3.8
8 12-11-2006 19.26 -104.31 28 4.2
9 19-11-2006 18.49 -104.44 18 5.2
10 21-11-2006 18.60 -101.89 59 4.3
11 25-11-2006 18.22 -103.44 06 4.0
12 10-12-2006 18.31 -103.44 07 4.6
13 27-12-2006 18.51 -103.15 15 4.0
14 29-12-2006 18.17 -103.36 05 3.7
15 05-01-2007 18.27 -103.27 10 4.3

Tabla 3.4. Datos relevantes de los sismos registrados previamente por las dos estaciones

complementarias (BAC5 y CTEC) y la de referencia (COJU).

N° Fecha Latitud Longitud Prof. Magnitud
Sismo (dd-mm-aa) (°) (°) (Km) local
1* 22-03-2006 18.950 -103.961 16 4.0
2x** 25-03-2006 19.074 -104.116 27 4.7
3* 26-03-2006 19.049 -104.092 28 4.0
4* 30-03-2006 19.062 -104.116 27 4.3
5* 03-04-2006 18.579 -103.514 38 45
G 18-05-2006 18.837 -103.654 44 4.6
7** 19-05-2006 18.931 -103.974 06 3.7
g 31-07-2006 18.830 -104.110 10 5.2
9= 13-08-2006 18.230 -103.620 13 5.1

*Registrados s6lo por BAC5
** Registrados por BAC5y CTEC




*** Registrados por BAC5, CTEC y COJU.

Tabla 3.5. Datos de las estaciones sismicas utilizadas en el estudio. S-SADC20 representa el
sismégrafo de 4.5 Hz. A-GEOSIG significa el acelerdgrafo Geosig y A-ETNA el acelerdgrafo Etna
de Kinemetrics. La Gltima columna indica el nimero de sismos usados en las determinaciones de

HVSR.

Estacion Nombre Tipo de Latitud Longitud Altitud N° Sismos

N° Estacion instrumento (®) (°) (m) usados
1 AYTO S-SADC20 18.9124 -103.8735 39 8

2 BOMB S-SADC20 18.9188 -103.8690 40 12

3 CAMP S-SADC20 18.9082 -103.8624 34 15

4 CUAU S-SADC20 18.9151 -103.8831 39 7

5 EDUE S-SADC20 18.9230 -103.8878 42 6

6 INDE S-SADC20 18.9070 -103.8879 34 12

7 PROC S-SADC20 18.9130 -103.8647 36 15

8 TUXP S-SADC20 18.8945 -103.8783 29 14

9 ESEC S-SADC20 18.9381 -103.8873 48 4

10 BAC5' A-GEOSIG 18.9260 -103.8810 43 9

11 CTEC! A-ETNA 18.9480 -103.8980 54 3

12 COJu* A-ETNA 18.9510 -103.9493 57 4

*Estacion de referencia
'Estaciones complementarias

Tabla 3.6 Distribucion de los sismos registrados en las distintas estaciones del arreglo y usados para
el calculo de HVSR y GIS.

N° Sismo AYTO BOMB CAMP CUAU EDUE ESEC INDE PROC | TUXP
1 | 16-09-06 | - * * * * * - *
2 | 20-09-06 | - * * = = = *
3 | 13-10-06 * * * * * * - *
4 | 14-10-06 * * * * * * - *
5 | 19-10-06 | - * = * >
6 | 21-10-06 * * * = * -
7 | 06-11-06 * * * * * * * -
8 | 12-11-06 | - * * * * * -
9 | 19-11-06 | - * * * * * -
10 | 21-11-06 | - * * * -
11 | 25-11-06 * * * * * -
12 | 10-12-06 * * * * * -
13 | 27-12-06 * * * * >
14 | 29-12:06 | - * *
15 | 05-01-07 * * * * * = * -
TOTAL |8 12 15 7 6 4 12 15 14

Ademas de los registros de sismos se obtuvieron registros de ruido ambiental en las
estaciones de la red y en las complementarias con distintos instrumentos de medicién. La




obtencion de esos datos con los distintos instrumentos no fue uniforme para todas las
estaciones, debido principalmente a la disponibilidad de algunos equipos. Por ejemplo, con
los sismégrafos SADC20 de 4.5 Hz y con un acelerdgrafo ETNA se registro ruido en las 9
estaciones de la red. En las 2 estaciones complementarias se registro ruido con el
acelerografo ETNA y con el sensor de banda ancha K2-GURALP. Asimismo, con los
sensores de banda ancha K2-GURALP se midié ruido en 8 estaciones de la red (no se
midié en INDE) y con los acelerografos K2-FBA s6lo se midio ruido en 4 estaciones
(AYTO, BOMB, CUAU y PROC) de la red y en la estacion complementaria CTEC. En la
estacion complementaria BACS5 solo se registré ruido con el acelerégrafo GEOSIG.

La tabla 3.7 muestra la distribucion del ruido registrado con los distintos instrumentos con
relacién a las estaciones usadas en el estudio. Respecto al tamafio de los registros,
utilizamos datos de 30 minutos de duracion (se pegaron 3 bloques de 10 minutos) para los
sismografos de 4.5 Hz. En el caso de los acelerdgrafos (ETNA y GEOSIG), se utilizaron
datos de registros de 25 minutos. La duracién de los registros de ruido con instrumentos
equipados con registrador K2 y los sensores de velocidad de banda ancha (GURALP) y con
los acelerémetros FBA fueron de 30 minutos de duracion. La longitud de las ventanas de
analisis en cada una de las estimaciones de H/V fue de 40 s. El muestreo fue de 100
muestras por segundo (mps) para los sismografos y de 200 mps para los acelerégrafos. La
diferencia entre los tiempos de duracion de los registros y el muestreo se debié a que se
hicieron en etapas diferentes, con distinto objetivo en algunos casos y buscando optimizar
el tiempo disponible de los equipos.

Tabla 3.7 distribucién de registros de ruido con los distintos instrumentos de medicion respecto a
las estaciones del estudio.

Estacion SADC-20 ETNA-EPI K2-GURALP K2-FBA GEOSIG

AYTO
BOMB
CAMP
CUAU
EDUE
ESEC
INDE
PROC
TUXP
BAC5 -- -
CTEC -- -- * --
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111.3 Métodos de analisis.

En los siguientes parrafos se describen las técnicas de andlisis utilizadas para estimar la
respuesta de sitio (funciones de transferencia) a partir de sismos y ruido ambiental. Para el
andlisis con registros de sismos se utilizaron tres técnicas independientes que permiten
separar los efectos de sitio de los efectos relacionados con la fuente y el trayecto entre la
fuente y el sitio de interes.



La primera técnica consiste en calcular cocientes espectrales de registros de eventos
sismicos con respecto a un sitio de referencia SSR, (Borcherdt, 1970; Chavez-Garcia, et al.
1990). Este procedimiento consiste en comparar registros de sitios cercanos (para los cuales
los efectos de la fuente y de trayecto se pueden considerar similares) mediante cocientes
espectrales. Estos cocientes son una estimacion confiable de amplificacion bajo dos
condiciones. Primero, el sitio de referencia debe estar ubicado lo suficientemente cerca de
la estacion examinada para que no haya diferencias importantes en la radiacion de la fuente
0 en la trayectoria fuente-estacion. Se ha mostrado que es suficiente con que la distancia
hipocentral sea mayor que unas diez veces la abertura de la red (Lacave et al, 2002).
Segundo, el sitio de referencia debe estar ubicado sobre un lecho de roca inalterada. Estas
dos condiciones han probado ser mas bien restrictivas en la préctica. Esta técnica,
introducida por primera vez por Borcherdt (1970) es todavia muy usada; sin embargo, es
aplicable solo para datos de redes locales densas. El principio de este método puede
describirse como sigue.

Supongamos que tenemos una red de i sitios, que han registrado j eventos. El espectro de
amplitud de los movimientos del terreno registrados en el sitio i para el sismo j, Rj;(f) puede
ser escrito en el dominio de las frecuencias como:

Rij () = E;(f) Pii(H) Si(), 3.1)

donde E;(f) es funcion de la fuente, Pjj(f), es la contribucion de la trayectoria entre la fuente
y el sitio, y Si(f) es la contribucién local del sitio.

Escrita en una forma logaritmica, la ecuacion 3.1 toma la forma:
Ln Rj(f) = In Ej(f) + In Py(f) + In Si(f), (3.2)

Esta expresion es la base de la separacién entre los efectos de la fuente, trayectoria y el
sitio.

La técnica SSR corresponde al caso en el que el término de trayectoria Pji(f) es
independiente del sitio; es decir, cuando la distancia del sitio estudiado al sitio de referencia
es pequefia comparada con la distancia del sitio a la fuente. Supongamos que tenemos un
sitio de referencia (i=R) que asumimos tiene una respuesta de sitio despreciable (In Sg=0).
Si el espaciamiento entre estaciones es pequefio comparado con la distancia epicentral, tal
que Pjj = Pg;j, entonces la respuesta de sitio en cada sitio puede estimarse de:

se_ 1o [ Ry | 13
INSF =">"In = > (INR; —InRy), (3.3)
J&= \Ry ) I

donde J es el nimero de eventos registrados en el sitio i y en el sitio de referencia. Si el
sitio de referencia no tiene una funcion de transferencia unitaria, entonces se obtiene una
respuesta de sitio relativa.

La segunda técnica utilizada para el andlisis de registros sismicos consiste en dividir el
espectro de amplitud de Fourier de las ventanas de ondas S registradas en los componentes



horizontales por el correspondiente espectro del componente vertical (HVSR, Lermo y
Chavez-Garcia, 1993). Esta técnica es analoga a la introducida por Nakamura (1989) para
analizar registros de ruido ambiental. Lermo y Chévez-Garcia (1993) aplicaron este método
a datos de sismos obtenidos en varios sitios con sedimentos en México (Ciudad de México,
Acapulco, Oaxaca). Ellos encontraron que esta técnica permite identificar la frecuencia y
amplitud del pico de resonancia fundamental. Field y Jacob (1995) también aplicaron esta
técnica y encontraron que el método reproduce muy bien la forma de la respuesta del sitio.
Adicionalmente, tiene la ventaja de no requerir una estacion de referencia.

La tercera técnica utilizada para estimar el efecto de sitio con registros de sismos es la
inversion paramétrica de los espectros de amplitud de Fourier de la ventana de ondas S
(GIS) de los sismos registrados en la red de sismografos. Esta técnica, asume que el registro
de ondas S puede expresarse como la convolucion de factores debidos a la fuente, al
trayecto y al sitio. La idea de esta técnica, propuesta inicialmente por Andrews (1986), es
escribir los términos de fuente y trayecto con pocos parametros, utilizando modelos
sencillos para representarlos. La fuente se describe por un modelo w? el cual consta de 2
parametros Unicamente; momento sismico y frecuencia de esquina. El término de trayecto
se reduce a la expansion geométrica de las ondas de cuerpo, multiplicado por un factor que
caracteriza la atenuacion suponiendo un factor Q constante a lo largo de la trayectoria. Los
efectos de sitio son estimados como el residual entre las observaciones y el espectro
calculado a partir de esos modelos. Los detalles del método han sido presentados en
Boatwright et al. (1991) y Field y Jacob (1995). La solucion se obtiene mediante
iteraciones, buscando el minimo de la diferencia entre observaciones y modelos
simultaneamente para todas las estaciones y todos los eventos sismicos.

El método del cociente espectral tradicional SSR fue reevaluado por Andrews (1986) como
un problema inverso generalizado (Gl), resolviendo la ecuacion (3.2) para todos los
términos de efectos de fuente y sitio simultaneamente. En este esquema de inversion
generalizada, el término de trayectoria se modela con una ley elegida a priori (por ejemplo,
Pij(f) = 1/ry;, pero puede usarse cualquier otra ley, tal como se presenta en Hartzell, (1992).
Los términos E;(f) y Si(f) son estimados a partir de observaciones (i*j) (si todos los j
eventos son registrados por todas las i estaciones), en general a traves de una inversion que
ha sido ponderada por minimos cuadrados. Ya que esos términos estan determinados sélo a
través de su producto, es necesario estimar uno de ellos a priori. Generalmente, Si(f) es
tomado como igual a 1 en un sitio de referencia ip. Una aproximacion alternativa es la de
determinar la respuesta del sitio con respecto al promedio de la red. Diferentes versiones de
este método han sido propuestas por varios autores. Las principales diferencias radican en
la eleccién de la férmula del término de trayecto (ya sea incluyendo o excluyendo el
amortiguamiento del material), y del peso o ponderacion del procedimiento para la
inversion. El criterio para asignar los pesos esta basado en la relacion sefial a ruido (SNR,
por sus siglas en ingles). Informacién con alta SNR llevara mayor peso que informacion
con baja SNR.

Field y Jacob, (1995) examinaron un esquema de inversion de efectos de fuente y sitio
parametrizados para estimar la respuesta de sitio. Ellos excluyeron de su andlisis las



observaciones en el sitio de referencia. Este esquema de inversion es muy similar al de
Boatwright et al. (1991b). Field y Jacob, (1995) propusieron eliminar los datos para los
cuales la relacién sefial a ruido es inferior a un umbral. La técnica de inversion paramétrica
generalizada (GIS) tal como fue propuesta por Field y Jacob (1995) permite obtener
estimaciones confiables de los efectos de sitio, principalmente en lo que respecta a la
frecuencia dominante. Sin embargo, la técnica del cociente espectral tradicional es mas
ventajosa cuando el nivel de ruido varia entre las estaciones, o cuando la respuesta en
algunos sitios es mas variable que en otros (por ejemplo, en el caso de fuerte sensibilidad
acimutal).

Adicionalmente al analisis de registros de sismos, utilizamos registros de vibracion
ambiental para estimar la frecuencia fundamental y la amplificacion local en cada estacion.
Uno de los aspectos fundamentales que controlan la utilidad del ruido ambiental para
estudios de la respuesta de sitios es lo que concierne a la naturaleza del campo de ondas del
ruido. Kanai et al. (1983) asumieron que el ruido consiste principalmente de ondas S
incidentes verticalmente, y que por esta razon son muy similares a las sefiales sismicas. Sin
embargo, esta suposicién fue rechazada por varios autores (Aki, 1957; Horike, 1985;
Matsushima y Okada, 1990; Milana et al., 1996; Chouet et al., 1998). Ellos mostraron que
en el ruido sismico hay una gran proporcion de ondas superficiales y propusieron técnicas
(e.g., SPAC; F-K) para procesar registros de ruido basados en esta suposicion. Estas
técnicas proveen perfiles de velocidad y por tanto son una prueba indirecta de la
predominancia de ondas superficiales. Sin embargo, en afios recientes se han presentado
algunos estudios dedicados al origen del ruido y a la naturaleza y composicion del campo
de ondas del ruido (Kamura, 1997; Seo et al., 1996). Estos autores investigaron la
estabilidad de las fuentes y las caracteristicas de microtremores de largo y corto periodo.
Las conclusiones de estas observaciones en diferentes sitios son consistentes y pueden
resumirse (Bard, 1999) como:

e A periodos largos (por debajo de 0.3-0.5 Hz), los microtremores son causados por
ondas ocednicas a largas distancias. La amplitud espectral correspondiente es
generalmente estable por mas de varias horas y estd bien correlacionada con las
condiciones meteoroldgicas a gran escala sobre el océano.

e A periodos intermedios, (entre 0.3-0.5 Hz y 1 Hz), son generados principalmente
por ondas costeras cercanas y por el viento. Su estabilidad es por tanto
significativamente mas pequefia.

e Mas alla de 1 Hz, los microtremores estan ligados a las actividades humanas y por
tanto reflejan los ciclos humanos.

Esta distincion entre periodo largo (T>1 Hz) y periodo corto (T<1 Hz) del ruido
corresponde al limite tradicional entre microsismos con un origen natural y microtremores
con un origen artificial. Sin embargo el limite de 1 s entre estos dos dominios, puede variar
como fue mostrado por Seo (1997). En areas urbanas caracterizadas por frecuencias
dominantes bajas y alto contraste de impedancia del subsuelo que producen amplificaciones
muy elevadas, los microtremores artificiales pueden ser mas energéticos que los



microsismos naturales incluso a periodos intermedios. El ejemplo méas famoso de esta
aseveracion es la ciudad de Meéxico, aunque resultados recientes en varias ciudades del
mundo (e.g., Grenoble; Lebrun, 1997) han llegado a la misma conclusion.

El ruido ambiental ha sido usado generalmente en cuatro formas diferentes para estimar la
respuesta de sitio: espectro absoluto, cocientes espectrales con respecto a un sitio de
referencia, cocientes espectrales H/V y registros simultaneos con arreglos de estaciones
(Bard, 1999). Los tres primeros tienen una caracteristica comdn y es que proporcionan
directamente alguna informacién sobre la respuesta del sitio, mientras que la cuarta es
basicamente una técnica de exploracion geofisica que conduce a una estimacion de la
respuesta del sitio indirectamente.

Desde las primeras investigaciones hechas por Kanai (1954), varios investigadores han
propuesto diversos medios para intentar obtener informacion relacionada con las
condiciones del sitio del espectro de ruido ambiental. Asumiendo que los microtremores
corresponden solo a ondas S incidentes verticalmente y que el espectro de la sefial incidente
es blanco, las caracteristicas espectrales de los microtremores pueden reflejar directamente
la funcion de transferencia de la onda S de los estratos superficiales (Kanai et al. 1954).
Desde luego estas suposiciones no son verdaderas ya que los microtremores contienen una
cantidad significativa de ondas superficiales y el espectro del ruido natural no es plano. Sin
embargo, las frecuencias pico del espectro de ruido a menudo se han interpretado como la
frecuencia de resonancia fundamental de los sitios investigados. Esto supone que los
efectos de sitio predominan sobre cualquier otro efecto. Esta interpretacion tiene evidencia
experimental en el rango de largos periodos (T>1 s), en sitios como la ciudad de México
(Lermo et al., 1988). A periodos mas cortos, los resultados han sido mas debatidos. Para
que los efectos de sitio sean dominantes se requiere que el movimiento debido a la
vibracion ambiental esté dominado por la existencia de una interfaz con un contraste muy
grande de impedancia en el subsuelo. En este caso, las ondas superficiales y/o de cuerpo
son atrapadas y hay un visible pico espectral en la frecuencia de resonancia, independiente
del origen del ruido ambiental. Cuando esa interfaz no existe, el atrapamiento de ondas no
es muy eficiente y el espectro del ruido refleja principalmente el espectro de la fuente
(Bard, 1999).

Los cocientes espectrales del ruido con respecto a un sitio de referencia, son en todo
similares a la aplicacion de la técnica SSR a registros de sismos (Bard, 1999). En este caso
se asume que existe un campo de ondas debido a ruido y, que puede considerarse
espacialmente uniforme, al menos dentro del area de medicion. Esta Gltima suposicion no
es verdadera en el rango de periodo corto para muchas areas urbanas por la amplia y gran
diversidad de ruido humano generado. Muchos autores (e.g., Koyama, 1996) consideran el
cociente espectral de ruido como confiable. Sin embargo existen varias recomendaciones
para su medicion y procesamiento (Bard, 1999).

a) Seleccionar al menos uno y preferiblemente varios sitios, para la medicion
simultanea y continua con duracion completa, a fin de checar la variacién con el
tiempo de las caracteristicas del ruido.



b) Adaptar la distancia entre estaciones a la banda de frecuencias de interés.

c) Es ciertamente méas seguro seleccionar algunos sitios donde los cocientes
espectrales de microtremores pueden ser checados con cocientes espectrales de
sismos.

La idea de utilizar el cociente espectral entre las componentes horizontal y vertical de un
registro de ruido obtenido por una estacion simple, fue introducida primero por Nogoshi e
Igarashi (1971). Esta técnica fue después revisada por Nakamura (1989) quien afirmé que
este cociente es una estimacion confiable de la funcidn de transferencia del sitio para ondas
S. Lermo y Chavez-Garcia (1994) mostraron que este procedimiento puede ser adecuado
para identificar la frecuencia fundamental de resonancia de depoésitos sedimentarios.
Aunque la explicacion tedrica ha sido cuestionada, esta técnica debido a su simplicidad y
economia fue inmediatamente tomada en todo el mundo.

Segun Nogoshi e lgarashi (1971), el cociente espectral H/V del ruido sismico consiste
predominantemente de ondas superficiales. Bajo esta suposicion, los siguientes argumentos
son validos:

a) Larelacion H/V esté relacionada con la elipticidad de las ondas de Rayleigh.

b) Esta elipticidad es dependiente de la frecuencia y exhibe un pico bien definido
alrededor de la frecuencia fundamental para sitios con alto contraste de
impedancia entre materiales superficiales y profundos.

Algunos autores piensan que esto sélo es valido para estructuras simples (Horike, 1996). La
existencia de las ondas Love en el campo de ondas de ruido no alterara esta interpretacion,
pues las ondas Love no afectan la componente vertical. Las ondas Love pueden aumentar
la amplitud del pico porque tiene lugar en ellas la fase de Airy a una frecuencia muy
cercana a la frecuencia fundamental de la onda S (Konno y Ohmachi, 1998).

Una pregunta importante concierne a la amplitud del pico del cociente H/V y su relacion
con la amplificacion de la onda S. Si consideramos Unicamente ondas Rayleigh, no puede
haber ninguna relacion ya que el pico de elipticidad es infinito. Sin embargo Konno y
Ohmachi (1998) arguyeron que cuando se suaviza apropiadamente el espectro de H y V
(antes de calcular la relacion H/V), los valores resultantes para el pico H/V, estan
correlacionados con la amplificacion de la onda S. Ellos propusieron una funcion especial
de suavizado con un ancho de banda que varia proporcionalmente a la frecuencia central.

La interpretacion de Nakamura del cociente H/V esta basada en la suposicion de que el
efecto de las ondas superficiales puede despreciarse y por tanto el resultado final esta en
relacién directa con la funcion de transferencia para las ondas S. Sus argumentos
(Nakamura, 1989, 1996, 2000) consisten en considerar que el cociente H/V en la frecuencia
de resonancia fundamental es igual a la funcién de amplificacién real del sitio en dicha
frecuencia. Por lo tanto, esta consideracion requiere de las siguientes suposiciones:



1)

2)

3)

4)

La componente vertical no se amplifica en la frecuencia de resonancia
fundamental.

La relacion H/V sobre roca es igual a 1 en la frecuencia de resonancia
fundamental.

La proporcion relativa o porcentaje de ondas superficiales en el ruido medido
sobre la componente vertical, es pequefia en la frecuencia de resonancia
fundamental.

El producto de esta proporcion por la relacion H/V debido solo a ondas
superficiales en la frecuencia de resonancia, es también mucho mas pequefio que
la funcién de amplificacion real en esa frecuencia.

Mientras que las suposiciones 1 y 2 pueden ser aceptadas con base en la experiencia, la
suposicion 3 puede ser considerada valida solo para perfiles de suelo con alto contraste de
impedancia. La suposicion 4 es mas controversial y en general no puede ser aceptada ya
que el cociente H/V de este producto es muy grande. Con base en las curvas de elipticidad
de las ondas de Rayleigh no es posible aceptar las dos ultimas suposiciones.

Resumiendo, podemos establecer lo siguiente:

a)

b)

f)

Cualquiera que sean los antecedentes tedricos, los resultados experimentales
prueban que el cociente H/V permite determinar la frecuencia fundamental de
suelos suaves.

La determinacion de la frecuencia de resonancia fundamental es mas facil sobre
el cociente H/V que sobre el espectro absoluto o las relaciones espectrales
respecto a un sitio de referencia, especialmente en el caso de un contraste de
impedancia moderado.

Los resultados experimentales también muestran que la curva H/V puede ser
similar o diferente de la funcion de amplificacion real del sitio para ondas S
incidentes.

En la actualidad no existen bases tedricas que permitan correlacionar la amplitud
del pico H/V con la amplificacion esperada para incidencia vertical de ondas S.

La diferencia entre la amplificacion de H/V en la frecuencia de resonancia
fundamental y su correspondiente amplificacién del sitio tiene solo una base
instrumental empirica.

Dos factores pueden explicar el pico del cociente H/V: la elipticidad de las
ondas de Rayleigh o la resonancia de la onda S.

Cualquiera que sea el origen del ruido, el pico H/V provee una buena estimacién de la
frecuencia de resonancia tedrica 1D, al menos para modelos horizontalmente estratificados.



111.4. Estimacion de efectos de sitio usando sismos.

111.4.1 Cocientes espectrales respecto a un sitio de referencia (SSR)

En nuestro estudio, la técnica de cocientes espectrales respecto a un sitio de referencia SSR
fue utilizada para analizar un Unico evento que fue registrado en 6 de las estaciones de la
red densa de sismégrafos y en la estacion de referencia COJU en donde opera un
acelerografo. Esto generalmente no se hace en la practica ya que combina registros de
sismos obtenidos con distintos tipos de instrumentos de medicion. Para realizar el analisis
derivamos los registros de velocidad (corregidos por respuesta instrumental) obtenidos de
la red densa para convertirlos en aceleracion antes de calcular los cocientes espectrales
(SSR-SV).

También utilizamos cocientes espectrales respecto a COJU para analizar los 5 eventos
registrados simultaneamente en esa estacion y en la estacion BACS5, asi como los dos
eventos registrados simultaneamente en la estacion CTEC y COJU (SSR-SA).

La figura (3.3) muestra los resultados obtenidos para las 6 estaciones del arreglo y la figura
(3.4) los muestra para las dos estaciones complementarias. Como podemos apreciar, en el
primer caso (figura 3.3) donde los instrumentos involucrados son sismdémetros con
frecuencia natural de 4.5 Hz y el acelerografo ETNA en la estacion de referencia, los picos
de las razones espectrales se encuentran a frecuencias mayores a 1 Hz que como veremos
después, en nada se parecen a las funciones de transferencia reales del sitio. En el segundo
caso (figura 3.4) donde los instrumentos son de aceleracion aunque de distinto tipo y marca,
los picos se presentan en los dos rangos de frecuencias (menores y mayores de 1 Hz) y son
similares a las determinaciones realizadas con otras técnicas. Esto sugiere que los analisis
de SSR con registros provenientes de la red de sismégrafos y del acelerdgrafo en la
estacion de referencia, tal como habiamos previsto, no proporcionan resultados confiables
en terrenos aluviales cuya frecuencia predominante se encuentre en frecuencias menores de
1Hz..
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Figura 3.3 Curvas promedio para 6 estaciones del arreglo, obtenidas con la aplicacion de la técnica
SSR-SV, considerando un solo sismo.
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Figura 3.4 Curvas promedio para las 2 estaciones complementarias, obtenidas con el uso de la
técnica SSR-SA, utilizando 5 sismos (BACS5) y 2 sismos (CTEC) respectivamente.



111.4.2 Cocientes espectrales (HVSR).

Este método es interesante debido a su simplicidad y economia. Fue aplicado por primera
vez a la porcién de las ondas S de los registros sismicos obtenidos en tres sitios diferentes
en México por Lermo y Chavez-Garcia (1993). Los resultados obtenidos con esta técnica
fueron adecuados.

Esta técnica ha sido también utilizada por otros autores (Chavez-Garcia et al., 1996, 1997;
Lachet et al., 1996; Riepl et al., 1998; Theodulidis et al., 1995; Zaré et al., 1998). En estos
trabajos se concluye que la forma de la curva HVSR exhibe una buena estabilidad
experimental. También aparenta estar bien correlacionada con la geologia superficial y a
los efectos de la fuente y trayectoria. Sin embargo, los estudios también concluyeron, a
partir de comparaciones con relaciones espectrales clasicas (incluyendo comparaciones
entre registros superficiales y del subsuelo), asi como con célculos teéricos de una
dimension (Lachet et al., 1994), que el nivel absoluto del HVSR depende del tipo de ondas
incidentes. Esto nos indica que la determinacién del nivel absoluto de amplificacion usando
solamente HVSR no es una tarea sencilla.

Field y Jacob (1995) también aplicaron esta técnica y encontraron que el método reproduce
la forma de la respuesta del sitio, pero subestima el nivel de amplificacion. Sin embargo,
cuando ellos aplicaron esta técnica a la ventana de las ondas P de los registros, obtuvieron
resultados muy diferentes. Por lo tanto, concluyeron que el cociente HVSR tiene mayor
estabilidad y confiabilidad s6lo cuando se aplica a las sefiales de las ondas S. Basados en
otras investigaciones, en algunos casos se encontr6 una buena correlacion con la forma
espectral, pero en otros, el HVSR fue sélo capaz de mostrar la frecuencia de resonancia
fundamental. (Chavez-Garcia et al., 1996; Lachet et al., 1996; Riepl et al., 1998;
Theodulidis et al., 1996).

La técnica HVSR se aplico a los sismos registrados por la red de sismdgrafos en Tecoman
(HVSR-SV), asi como a los sismos registrados en las estaciones acelerogréficas
complementarias (HVSR-SA). Se utilizaron ventanas de 20 s de las ondas S de dichos
sismos, ya que permiten abarcar el valor de duracion maximo de dichas ondas en la
mayoria de los sismos analizados. El corte inicial de las ventanas se realizo un poco antes
de la llegada de las ondas S vy el resultado final se obtuvo del promedio geométrico de las
dos componentes horizontales. Las figuras 3.5, 3.6 y 3.7 muestran los cocientes espectrales
promedio para cada una de las estaciones sismicas del arreglo considerando las sefiales
originales o sin corregir (HVSR-SV-sc) y luego corregidas por respuesta instrumental
(HVSR-SV-c). Se usaron solo las sefiales originales para las curvas HVSR de los registros
de aceleracion en las estaciones complementarias (HVSR-SA).

Las curvas de la figura 3.6 que usa registros de sismos corregidos por respuesta
instrumental (HVSR-SV-c), muestran picos mejor definidos en las frecuencias
fundamentales comparados con las curvas obtenidas con registros de sismos sin corregir
(HVSR-SV-sc, de la figura 3.5). Sin embargo, a frecuencias menores a 0.4 Hz las curvas se
abaten significativamente debido a la respuesta de los instrumentos cuyo frecuencia natural
esta limitada a 4.5 hz.
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Figura 3.5. Curvas promedio para cada estacion del arreglo, obtenidas con la aplicacion de la
técnica HVSR-SV-sc.
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Figura 3.6. Curvas promedio para cada estacion del arreglo, obtenidas con la utilizacién de la
técnica HVSR-SV-c.



HVSR-SA
10 ~
I
p A\VZ VAN
8 %k PN /q-./\-
- FANVAN o\ N AR T
2 1 — /\~\\‘ j—m\d "\agt_ — Bac5
g i 3 ——CTec
<
0.1
0.1 1 10
Frecuencia (Hz)

Figura 3.7. Curvas promedio para las dos estaciones complementarias, utilizando la técnica HVSR-
SA.

111.4.3 Inversion paramétrica generalizada (GIS)

Hemos aplicado el esquema de inversion paramétrica generalizada a los sismos registrados
en las estaciones del arreglo, usando las mismas ventanas de 20 s a la parte de las ondas S
(GIS-SV), tal como se hizo en el caso de HVSR. La figura 3.8 nos muestra las curvas
obtenidas para todas las estaciones. Como se puede observar, los picos aparecen en rangos
de frecuencias similares a los de HVSR. Sin embargo, las amplificaciones son mas
pequefias, debido a que representan valores relativos y por tanto las amplitudes estan
afectadas por un factor constante no determinado.
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Figura 3.8. Curvas promedio para cada estacion del arreglo, obtenidas con la aplicacion de la
técnica GIS-SV

111.4.4 Comparacion de técnicas usando reqgistros de sismos.

Las figuras 3.3 a 3.8 muestran las curvas promedio obtenidas en cada estacion para cada
una de las técnicas utilizadas. Las figuras 3.9 a 3.19 muestran estas mismas curvas para
estacion del arreglo. La mayoria de las curvas por estacién muestra picos importantes, tanto
a frecuencias bajas (f < 1 Hz) como a frecuencias mas altas (f > 1 Hz). Por ejemplo, las
curvas obtenidas con la técnica HVSR-SV-sc (figura 3.5), muestran un primer pico en un
rango de frecuencias de 0.55 a 0.70 Hz para todas las estaciones. También muestran un
segundo pico entre 1.4 y 2.0 Hz. Las amplificaciones varian de 3 a 7. La técnica HVSR-
SV-c, (Figura 3.6) muestra esos dos picos para todas las estaciones en los mismos rangos
de frecuencias. El nivel de amplificacion varia de 2.5 a 8. Las pequefias diferencias entre
HVSR-SV-sc y HVSR-SV-c radican en que al usar registros corregidos, las trazas en el
rango de frecuencias bajas toma en cuenta la influencia de la frecuencia natural del sensor
(4.5 Hz), y produce curvas mejor definidas que las de los registros sin corregir.

La técnica GIS muestra curvas con picos en los dos rangos de frecuencias antes
mencionados. Las frecuencias de los picos maximos estan entre 0.6-0.8 Hz., y entre 1.5y
2.1 Hz, similares a la de las técnicas HVSR-SV-sc y HVSR-SV-c antes descritas. Las bajas
amplificaciones de GIS se deben a un problema de trade-off. Si se aumenta la amplitud en
la fuente por un factor constante y se disminuye la amplificacion local por el mismo factor,
la amplitud final del espectro permanece constante. Determinar amplitudes absolutas
utilizando esta técnica sélo es posible cuando se conoce la funcion de amplificacion en una
de las estaciones, o se conoce el momento sismico de todos los eventos (Boatwright et al.,
1991). Dado que no contamos con informacion independiente, no podemos eliminar esa
ambigledad y por lo tanto las funciones de transferencia determinadas usando GIS estan



afectadas por un factor constante. Ese factor es equivalente al promedio de las funciones de
transferencia para toda la red.

Los resultados de la técnica SSR-SV con datos de las estaciones BOMB, CAMP, CUAU,
INDE, PROC y TUXP del arreglo (figura 3.3) muestran que los picos de amplificacion
maxima aparecen en el rango de frecuencias altas (f > 1 Hz). La forma de las curvas es
diferente de las obtenidas usando HVSR-SV puesto que los picos se encuentran en el rango
de 2.1 a 5 Hz. Las amplificaciones en este rango de frecuencias varian entre 4 y 8. Sin
embargo, para las estaciones complementarias (BAC5 y CTEC), se observa que los picos se
encuentran en los rangos de frecuencias mostrados en las curvas estimadas con las técnicas
HVSR-SV y GIS con valores de amplificacion de entre 6 y 13. Esto puede deberse al hecho
de que en el primer caso, los datos usados fueron mezclas de registros obtenidos por
instrumentos de medicion con distintas caracteristicas (sismografos de 45 Hz y
acelerografos para movimientos fuertes). En cambio, para el segundo caso, los datos
provienen de registros obtenidos con instrumentos de aceleracién con caracteristicas
similares. Los valores calculados para el primer caso, fueron eliminados del resultado final
por considerarse no confiables.

En resumen, el uso de la técnica HVSR-SV para sismos obtenidos con sensores de 4.5 Hz
es confiable estén o no corregidos por respuesta instrumental. Sin embargo es conveniente
la correccion puesto que produce trazas mas uniformes y con picos de amplificacion méas
claros, principalmente a bajas frecuencias. Las curvas obtenidas con la técnica SSR para las
estaciones del arreglo cuyos instrumentos son de caracteristicas diferentes a la de la
estacion de referencia no da resultados confiables y por tanto no deben utilizarse. La
técnica GIS produce curvas muy suavizadas con picos en los mismos rangos de frecuencias
que para las técnicas HVSR-SV pero subestima la amplificacion del sitio.

El andlisis de los resultados indica que la frecuencia dominante esta en el rango de 0.58 a
0.71 Hz. Se observa un segundo modo superior entre 1.48 a 2.04 Hz para la mayoria de las
estaciones (ver tabla 3.8), lo cual es de esperarse para casos en el que la respuesta esta
dominada por estratos horizontales (caso 1D). Sin embargo, el segundo pico observado en
frecuencias altas, alcanza amplitudes similares a las del pico de bajas frecuencias en
algunos casos (CAMP. INDE, PROC, TUXP). Las amplificaciones varian de 2.6 a 10.3
para ambos rangos de frecuencias.
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Figura 3.9 Resultados de la combinacién de las distintas técnicas, aplicadas a registros de sismos
para la estacion AYTO.
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Figura 3.10 Resultados de la combinacion de las distintas técnicas, y tipos de registros de sismos
utilizados para la estacion BOMB.



CAMP
10
A
g ~.\ I."v’\ »\.n\ L
M|~ N,
E \/\/ P ny'\'}é'\"ﬁ — HVSR-SV-c
3 1 s Wl | —— HVSR-SV-sc
£ e 4 A | —GlIs-sv
I
0.1
0.1 1 10
Frecuencia (Hz)

Figura 3.11 Resultados de la combinacion de las distintas técnicas, y tipos de registros de sismos
utilizados para la estacion CAMP.
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Figura 3.12 Resultados de la combinacion de las distintas técnicas, y tipos de registros de sismos
utilizados para la estacion CUAU.
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Figura 3.13 Resultados de la combinacion de las distintas técnicas, y tipos de registros de sismos
utilizados para la estaciéon EDUE.
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Figura 3.14 Resultados de la combinacion de las distintas técnicas, y tipos de registros de sismos
utilizados para la estacion ESEC.
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Figura 3.15 Resultados de la combinacion de las distintas técnicas, y tipos de registros de sismos
utilizados para la estacion INDE.
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Figura 3.16 Resultados de la combinacién de las distintas técnicas, y tipos de registros de sismos
utilizados para la estacion PROC.
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Figura 3.17 Resultados de la combinacién de las distintas técnicas, y tipos de registros de sismos
utilizados para la estacion TUXP.
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Figura 3.18 Resultados de la combinacion de las distintas técnicas, y tipos de registros de sismos
utilizados para la estacion BAC5.
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Figura 3.19 Resultados de la combinacion de las distintas técnicas, aplicadas a registros de sismos
para la estacion complementaria CTEC.

La tabla 3.8 muestra los valores de frecuencias dominantes y las amplificaciones
observadas en las estaciones para los rangos de bajas (f<1 Hz) y altas (f>1 Hz) frecuencias
usando sismos para cada técnica de analisis y tipo de registro utilizado. No se consideraron
los resultados de SSR-SV para las estaciones del arreglo, aunque si para las estaciones
complementarias. Los resultados muestran que la zona urbana de Tecoméan esta asentada
sobre un valle aluvial cuyo espesor aumenta hacia la costa. Este incremento no es muy alto
en la zona urbana de acuerdo a los valores de las frecuencias dominantes estimadas.



Tabla 3.8 Frecuencias dominantes y amplificaciones (entre paréntesis) para rangos de frecuencias

bajas (f<1 Hz) y altas (f>1 Hz) usando sismos para las estaciones del arreglo.

ESTACION HVSR-SV-sc HVSR-SV-c GIS-SV SSR-SA
AYTO 0.61 (5.6) 0.59 (8.2) RN R I —
1.44 (3.8) 1.49 (4.0) 1.51 (1.6)
BOMB 0.66 (6.2) 0.64 (3.2) 0.63(1.8) | -w-eeme
151 (3.4) 1.51 (1.8) 151 (2.0)
CAMP 0.64 (4.2) 0.59 (2.8) 073(1.8) | -woeeee
2.22 (4.6) 2.22 (2.8) 2,20 (2.0)
CUAU 0.54 (5.8) 051 (2.7) RN R A —
1.61 (4.6) 1.59 (2.3) 151 (1.9)
EDUE 0.51 (4.9) 0.61 (5.4) 0.98 (1.4) | -emeeme
2.03 (3.5) 2.03 (4.1) 2.05 (1.7)
ESEC 0.66 (6.5) 0.64 (2.3) 0.63 (1.7)
1.73 (5.4) 1.68 (2.5) 1.76 (2.3)
INDE 0.78 (3.0) 0.64 (2.4) 1.12 (0.7)
1.61 (3.4) 1.64 (2.1) 1.98 (0.8)
PROC 0.71 (2.1) 0.71 (4.6) 0.68 (1.8)
1.71(2.3) 1.66 (5.5) 1.66 (2.0)
TUXP 0.56 (4.4) 0.58 (4.8) 0.59 (1.5)
1.39 (3.7) 1.39 (5.1) 1.37 (2.1)
BAC5 0.68 (2.7)* 0.73 (7.9)
2.05 (4.8) 2.47 (7.0)
CTEC 0.58 (2.5)* 0.60 (5.0)
1.75 (7.5)* 2.69 (13.0)
*HVSR-SA

111.5 Estimacion de efectos de sitio usando ruido ambiental.

111.5.1 Cocientes espectrales H/V.

Para calcular los cocientes espectrales H/V del ruido ambiental en Tecoman, usamos el
procedimiento siguiente:

1) Seleccién de una sefial de ruido ambiental.

2) Seleccion de N; ventanas estacionarias, usando un criterio anti-trigger LTA/STA.



3) Calculo de los espectros de Fourier de cada componente Sy (N;), Se (N;) y Sv (N;), para
cada una de las N; ventanas.

4) Suavizado de los espectros (para cada ventana) siguiendo la técnica de Konno y
Ohmachi (1998) con parametro de suavizado b igual a 40.

5) Célculo de la media cuadratica de los espectros horizontales suavizados Sy (N;)
(componentes N y E) para cada ventana:

Sy(Ni)* +Se(Ny)°

S, (N,) = 3.4
n(N) \ 5 (3.4)
6) Calculo de los cocientes espectrales H/V (N;) para cada ventana:
S, (N)
H/V(N) = (") (3.5)
SV(Ni)

7) Determinacion de la media geométrica del cociente espectral H/V sobre todas las
ventanas.

" logLo(H /V (N;))

H/V(N,)=10 Ni (3.6)

8) Determinacion de las frecuencias Fpy de los picos de la curva H/V.

Realizamos mediciones de ruido en todas las estaciones del arreglo temporal utilizando
varios tipos de instrumentos. Inicialmente se usaron registros continuos de los sismdgrafos
SADC20 con sensores de 4.5 Hz. Posteriormente se realiz6 una campafia de medicién de
ruido, utilizando acelerémetros FBA-23 y sensores Episensor con registradores K2 y ETNA
de Kinemetrics, respectivamente, asi como la utilizacion de un sensor de velocidad de
banda ancha marca Guralp CMG-40T con el registrador K2. Esto con el fin de comparar
resultados con distintos equipos de medicion. Las figuras 3.20 a 3.23 muestran las curvas
de H/V-Frecuencia obtenidas con datos de registros de ruido en las estaciones del arreglo y
las complementarias usando instrumentos de medicion con caracteristicas diferentes.
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Figura 3.20. Curvas promedio para cada estacion del arreglo, obtenidas con el uso de la técnica
H/V-RV a datos de ruido registrados con sensores de 4.5 Hz.
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Figura 3.21. Curvas promedio para cada estacion del arreglo y complementarias, obtenidas con el
uso de la técnica H/V-RV a datos de ruido registrados con sensores de banda ancha.
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Figura 3.22. Curvas promedio para 5 estaciones del arreglo, obtenidas con el uso de la técnica H/V-
RA a datos de ruido registrados con acelerémetros FBA-23.
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Figura 3.23. Curvas promedio para cada estacion del arreglo, obtenidas con el uso de la técnica
H/V-RA a datos de ruido registrados con acelerometros ETNA-EPISENSOR.



Los resultados de la técnica H/V aplicada a los datos de ruido registrados con sensores de
velocidad de 4.5 Hz (SADC-20) en las estaciones del arreglo, son similares a los obtenidos
con sismos (Figura 3.20). Sin embargo, los picos méximos se encuentran en el rango de
frecuencias altas (1.1-2.1 Hz) con amplificaciones entre 3 y 7. S6lo en algunas estaciones
se observa el pico en bajas frecuencias, con amplificaciones que llegan hasta 5.5.

Las curvas que resultan de calcular cocientes H/V con registros obtenidos con el sensor de
banda ancha Guralp acoplado al registrador K2 (K2-GURALP), muestran los picos
maximos en el rango de frecuencias bajas (figura 3.21). También se muestra un segundo
pico en el rango de frecuencias altas, con una forma similar a los resultados obtenidos con
los registros de sismos. Las amplificaciones observadas varian entre 3 y 9. Un caso especial
es la estacion complementaria CTEC que se encuentra en el limite norte del valle de
Tecomén y que muestra su frecuencia fundamental en 2.6 Hz. Esto sugiere que el espesor
de los estratos aluviales en CTEC es de menos grosor que las de las otras estaciones por
encontrarse cerca de los limites del valle.

Las curvas obtenidas a partir de registros de aceleracion, aunque solo pudieron ser
calculadas para 5 estaciones (figura 3.22), muestran similitud con las curvas de las figuras
anteriores solo en el rango de frecuencias altas (f > 1 Hz), con amplitudes casi uniformes en
el rango de frecuencias bajas. Esto es un indicio de la falta de sensibilidad de los
instrumentos de aceleracion a frecuencias bajas.

Los resultados obtenidos de datos de ruido registrados con un acelerdmetro Episensor
acoplado al registrador ETNA (ETNA-EPIS), en la mayoria de las estaciones, indican un
patron similar a la de la figura anterior, con frecuencias pico en el rango de altas
frecuencias. Las amplitudes de estos picos varian de 3 a 5 unidades. Este instrumento
también presenta problemas de sensibilidad a bajas frecuencias.

Las figuras 3.24 a 3.34 muestran los mismos resultados pero ahora agrupando las distintas
estimaciones para cada una de las estaciones. En estas gréaficas se observa concordancia
entre las curvas obtenidas de registros medidos con sensores de velocidad, las cuales son
distintas de las obtenidas a partir de datos de aceleracion. Las curvas obtenidas con
acelerografos no muestran los picos a bajas frecuencias que muestran las curvas obtenidas
con los sismografos.
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Figura 3.24 Resultados de la aplicacién de la técnica H/V a los distintos tipos de datos de ruido
registrados en la estacién AYTO.
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Figura 3.25 Resultados de la aplicacion de la técnica H/V a los distintos tipos de datos de ruido
registrados en la estacion BOMB.
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Figura 3.26 Resultados de la aplicacion de la técnica H/V a los distintos tipos de datos de ruido
registrados en la estacion CAMP.
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Figura 3.27 Resultados de la aplicacion de la técnica H/V a los distintos tipos de datos de ruido
registrados en la estacion CUAU.
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Figura 3.28 Resultados de la aplicacién de la técnica H/V a los distintos tipos de datos de ruido
registrados en la estacién EDUE.
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Figura 3.29 Resultados de la aplicacion de la técnica H/V a los distintos tipos de datos de ruido
registrados en la estacion INDE.
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Figura 3.30 Resultados de la aplicacién de la técnica H/V a los distintos tipos de datos de ruido
registrados en la estacién PROC.
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Figura 3.31 Resultados de la aplicacion de la técnica H/V a los distintos tipos de datos de ruido
registrados en la estacion ESEC.
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Figura 3.32 Resultados de la aplicacién de la técnica H/V a los distintos tipos de datos de ruido
registrados en la estacién TUXP.
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Figura 3.33 Resultados de la aplicacion de la técnica H/V a los distintos tipos de datos de ruido
registrados en la estacion BACS5.



CTEC
100
>
T 10 = == K2-FBA
2 — A NP e K2-GURALP
] L N '_._p/ M
s WNLY | —ETNA-EPI
O
0.1
0.1 1 10
Frecuencia (Hz)

Figura 3.34 Resultados de la aplicacién de la técnica H/V a los distintos tipos de datos de ruido
registrados en la estacién CTEC.

En la tabla 3.9 mostramos los valores de frecuencias dominantes y amplificaciones para las
estaciones estudiadas en los rangos de frecuencias bajas y altas, usando el cociente H/V
para registros de ruido ambiental considerando los datos obtenidos con los distintos tipos de
instrumentos utilizados. Las frecuencias dominantes varian de 0.56 a 0.69 con un primer
modo superior entre 1.48 y 2.06 Hz. La amplificacion varia entre 2.9 y 7.9 en ambos rangos
de frecuencias.

Tabla 3.9 Frecuencias dominantes y amplificaciones (entre paréntesis) para rangos de frecuencias
bajas (f<1 Hz) y altas (f>1 Hz) usando ruido ambiental para las estaciones del estudio; nd = no
determinado.

ESTACION | H/V-RV | HIV-RV | HIV-RA H/V-RA
SADC K2-GUR | K2-FBA | ETNA-EPI

AYTO nd 0.56 (4.8) nd nd
142(3.2) | 155(2.9) | 1.71(3.3) 151 (1.7)

BOMB 0.61(3.7) | 0.63(6.0) nd nd
149(49) | 147(.2) | 1.71(3.9) 1.87 (2.9)

CAMP 069(52) | 064(52) | -—mmrm nd
153(4.9) | 159(3.2) 1.97 (2.2)

CUAU 0.69(1.7) | 0.60 (4.3) nd nd
162(35) | 155(4.2) | 1.80(3.0) 1.64 (2.5)

EDUE 0.67(L7) | 058(4.0) | -mormm nd
163(35) | 153(4.1) 1.77 (2.8)

ESEC 0.72(L1) | 058(35) | -wor nd




2.00(3.9) | 2.00(3.3) 2.19 (3.5)

INDE nd nd
1.62 (2.1) 1.77 (2.7)

PROC nd 0.66 (5.8) nd nd
223(24) | 1.77(3.4) | 1.90(3.0) 1.77 (2.3)

TUXP 052(L1) | 055(53) | -mm- nd
170(3.9) | 1.51(4.4) 1.87 (2.7)

BACS* | e 058 (5.7) | --mmrev

151(45) | | e

CTEC* | e 0.52 (4.9) nd nd
2.64(10.2) | 2.62(5.6) 2.51 (4.3)

111.5.2 Influencia de los instrumentos en los resultados de H/V.

Como hemos observado, la forma de las curvas H/V depende del tipo de instrumento
utilizado para la medicion del ruido ambiental. Los calculos de H/V con registros de ruido
obtenidos con sensores de banda ancha (K2-GURALP) muestran resultados similares a los
obtenidos para registros de sismos, en todo el rango de frecuencias de interés ingenieril
(0.1-10 Hz). Los resultados con datos de ruido obtenidos con SADC-20 (sensores de 4.5
Hz) no muestran la frecuencia dominante a bajas frecuencias. Esto es debido a que la
respuesta del sensor estd limitada en su limite inferior a una frecuencia natural de 4.5 Hz.
Los resultados de ruido con registros acelerograficos sélo muestran similitud en el rango de
frecuencias altas (f>2 Hz), y muy dispares en el de frecuencias bajas.

Para estudiar la razon de esta diferencia, realizamos un experimento con el equipo
registrador K2 poniéndolo en corto-circuito y obteniendo la sefial que representa el ruido
propio del instrumento. Utilizando registros de ruido de la estacion PROC, obtenidos con el
mismo tipo de registrador y los sensores de velocidad de banda ancha Guralp (K2-
GURALP) y de aceleracion (K2-FBA-23), asi como el obtenido con el equipo ETNA-EPI
gue es una combinacion similar al K2-FBA, calculamos la densidad espectral de potencia
(DEP) de cada sefal y las comparamos entre si. El resultado es interesante y se muestra en
la figura 3.35. Esa figura muestra que las DEP de ventanas de ruido registrado en PROC
tienen amplitud menor al ruido electronico del instrumento de registro en la banda de 0.5 a
1.0 Hz. Es decir, en el caso de la estacion PROC, el nivel de ruido sismico es tan pequefio
que el registro obtenido no corresponde a la vibracién del terreno en la banda de 0.17-0.35
a 1.0-1.5 Hz sino que lo que se mide en esa banda es el ruido electronico del acelerdgrafo.
Ello indica que es preferible evitar el uso de acelerdgrafos para registrar vibracion
ambiental en sitios muy tranquilos.
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Figura 3.35 Comparacion de las DEP para ruido electrénico del K2 (K2-ELEC), y el ruido
ambiental de la componente N-S obtenidos con K2-FBA; K2-GUR y ETNA-EPI en la estacion
PROC y los niveles alto (NHNM) y bajo (NLNM) del modelo de ruido mundial (Peterson, 1993).

El que esta observacion sea dependiente del sitio de registro se demuestra observando
mediciones de ruido en la ciudad de México. La figura 3.36 muestra cocientes H/V
calculados a partir de mediciones de vibracion ambiental en un sitio de la colonia Roma de
la ciudad de México, en donde el nivel de vibracion ambiental es muy alto. Se compara el
resultado de utilizar un registrador K2 acoplado ya sea a un sensor de aceleracion FBA o a
un sismografo Guralp de banda ancha. Los cocientes H/V son muy semejantes en todo el
rango de frecuencias, lo que indica que ambas combinaciones sensor-registrador funcionan
adecuadamente. La figura 3.37 muestra la comparacion entre las densidades espectrales de
potencia para las mediciones mostradas en la figura 3.36 asi como el ruido electronico del
registrador K2. Se muestran asimismo las curvas de referencia para sitios de ruido bajo y
alto del modelo de Peterson (1993). Observamos que el nivel de vibracion ambiental en la
ciudad de México es tan alto que las DEP registradas con la combinacion K2-FBA tienen
amplitudes mucho mayores que el nivel del ruido electrénico del instrumento. Esta
observacion nos permite explicar por qué en la literatura se ha mencionado en repetidas
ocasiones que no es conveniente registrar vibracion ambiental con acelerografos, sin
embargo no se habia publicado explicitamente la razon. Nuestros resultados explican que
los acelerdgrafos no son convenientes en sitios en los que el nivel de vibracion es muy
pequefio. Lamentablemente, es dificil determinar a priori en qué sitio el nivel de vibracion
seria pequefio. Por ello, unicamente podemos recomendar precaucion al utilizar sensores
FBA en las mediciones de vibracion ambiental.
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Figura 3.36. Curvas H/V de registros de ruido obtenidos con instrumentos K2-FBA y K2-GURALP
para un sitio en la colonia Roma de la ciudad de México.
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Figura 3.37 Comparacion de PSD para ruido electronico del K2, y el ruido ambiental de la
componente N-S obtenidos con K2-FBA y K2-GUR en una estacién de la colonia Roma de la



ciudad de Meéxico y los niveles alto y bajo del modelo de ruido mundial NHLM y NLNM,
respectivamente (Peterson, 1993).

I11.6 Comparacion de resultados entre sismos y ruido.

Las tablas 3.3 y 3.4 resumen los valores estimados de las frecuencias dominantes y factores
de amplificacion promedios obtenidos para cada estacion, técnica de analisis y tipo de
instrumento de medicion usando sismos Yy ruido para los rangos de bajas y altas frecuencias.
Existen algunas diferencias entre esos valores dependiendo de la combinacién de técnica,
tipo de registro y de instrumento utilizado. En general, las técnicas basadas en sismos
(HVSR-SV y GIS) muestran picos en bajas (< 1 Hz) y en altas frecuencias (> 1 Hz). La
frecuencia dominante es de alrededor de 0.65 Hz en la mayoria de las estaciones del
arreglo. Para mediciones de ruido, las estimaciones con sensores de velocidad muestran que
la frecuencia dominante también estd alrededor de 0.65 Hz. Sin embargo, para las
estimaciones con registros de ruido usando acelerografos, la frecuencia dominante aparece
en altas frecuencias (alrededor de 1.77 Hz). No se observa el pico a bajas frecuencias que se
observa con los registros de velocidad. Esto se atribuye al ruido electronico de los
instrumentos en frecuencias menores a aproximadamente 1.5 - 2 Hz, de acuerdo al andlisis
realizado con las DEP del ruido electronico de los registradores K2.

La técnica SSR aplicada a registros de sismos obtenidos con sensores de 4.5 Hz en las
estaciones de la red y con acelerografo en la de referencia no reflejé la respuesta de sitio
adecuadamente, y por tanto sus resultados no fueron tomados en cuenta. Sin embargo, la
relacién espectral con registros obtenidos de instrumentos del mismo tipo como en el caso
de las estaciones complementarias, da resultados confiables.

Consideramos que la utilizacion de la técnica HVSR con registros de sismos obtenidos con
los sensores de velocidad de 4.5 Hz con la sefial corregida o sin corregir por respuesta
instrumental produce resultados confiables en la determinacion de la amplificacion y
frecuencias dominantes, tanto en altas como en bajas frecuencias. Los resultados muestran
que la frecuencia dominante estimada en cada una de las estaciones de la red no varia
significativamente en el caso de sismos usando registros corregidos y sin corregir por
respuesta instrumental.

El uso de la técnica H/V con registros de ruido obtenidos con sensores de banda ancha y
registradores K2 es la combinacion mas adecuada para la determinacion de frecuencias
pico. Los resultados con registros de ruido de acelerégrafos, sin embargo, no muestran el
pico a bajas frecuencias que domina los resultados en los registros de sismos registrados
con sismografos de 4.5 Hz y los de ruido registrados con sensores de banda ancha. Los
resultados con registros de ruido de sensores de velocidad de 4.5 Hz, muestran al pico en
bajas frecuencias, solo para algunas estaciones, ello sugiere que este tipo de sensores tiene
problemas de sensibilidad a bajas frecuencias. Por tanto, se debe evitar el uso de
acelerografos para registrar ruido en valles aluviales donde se prevea que la frecuencia
dominante sea menor a 1.5 Hz, debido al problema de interferencia del ruido electrénico



del instrumento con la sefial, asi como el uso de sensores de velocidad de 4.5 Hz de
frecuencia natural por su baja sensibilidad a bajas frecuencias. Por otra parte, el factor de
amplificacion es algo diferente entre los resultados obtenidos del ruido y los obtenidos con
sismos, siendo un poco mayor para estos Gltimos.

I11.7 Conclusiones

Hemos realizado un estudio experimental de efectos de sitio en la ciudad de Tecoman,
utilizando diversas técnicas de andlisis con datos de sismos y ruido obtenidos con
sismografos y acelerdgrafos. Las combinaciones que presentan resultados confiables son
los de HVSR aplicados a registros de sismos, obtenidos con instrumentos de velocidad (4.5
Hz) o de aceleracion (ETNA 6 GEOSIG) y la de H/V a registros de ruido con instrumentos
de velocidad de banda ancha (K2-Guralp). El uso de la técnica H/V con registros de ruido
obtenidos con acelerégrafos no es confiable por la interferencia del ruido propio del
instrumento en la sefial, principalmente a frecuencias menores a 1.5 Hz. El uso de la técnica
H/V con registros de ruido obtenidos con sensores de velocidad de 4.5 Hz da resultados
confiables dependiendo del nivel de ruido en el sitio. La sensibilidad del sensor (4.5 Hz de
frecuencia natural) hace que la estimacion a frecuencias bajas no sea confiable dependiendo
del nivel de ruido en el lugar. La combinacion K2-Guralp es la mejor para cualquier rango
de frecuencias de interés ingenieril. La técnica SSR para sismos, debe utilizarse solo con
registros de instrumentos que tengan las mismas caracteristicas. Se debe evitar el combinar
registros obtenidos con equipos de medicién de diferentes caracteristicas ya que puede
alterar los resultados significativamente. En nuestro caso, el uso de registros de velocidad
obtenidos con sensores de 4.5 Hz convertidos a aceleracion y registros de aceleracién
obtenidos con acelerdégrafos ETNA-EPI como estacion de referencia produjo curvas con
formas diferentes a las de las deméas estimaciones, principalmente en el rango de
frecuencias bajas. La técnica de inversidn paramétrica generalizada, GIS, es confiable para
determinar frecuencias dominantes pero no amplificaciones, ya que éstas dependen del
proceso de minimizacion de la diferencia entre observaciones y modelo simultdneamente
en todas las estaciones del arreglo.

Podemos concluir que la confiabilidad en la estimacién de los efectos de sitio en Tecoman
depende de las caracteristicas geoldgicas del subsuelo, el nivel de ruido sismico en el sitio
y del tipo de instrumento utilizado para las mediciones.

La tabla 3.10 muestra los resultados para cada estacion, considerando las técnicas que
proporcionan los valores mas confiables de frecuencias dominantes y amplificacion usando
tanto registros de sismos (HVSR-c y HVSR-sc, con SADC-20) como de ruido (H/V con
K2-GURALP y con SADC-20). La tltima columna muestra los valores promedio de todas
las estimaciones.



Tabla 3.10 Valores més confiables de frecuencias dominantes y factores de amplificacion (entre
paréntesis) para rangos de frecuencias bajas (f<1Hz) y altas (f>1Hz) usando sismos y ruido
ambiental para las mejores combinaciones de equipo y técnica utilizada. La Gltima columna muestra
los valores promedio de estas combinaciones.

Estacion | HVSR-SV-sc | HVSR-SV-c H/V H/V Valores
SADC-20 SADC-20 K2-Guralp | SADC-20 Promedio
Sismos Sismos Ruido Ruido
AYTO 0.61 (5.6) 0.59 (8.2) 0.56 (4.8) nd 0.61 (6.9)
1.44 (3.8) 1.49 (4.0) 1.55 (2.9) 1.42 (3.2) 1.48 (3.9)
BOMB 0.66 (6.2) 0.64 (3.2) 0.63 (6.0) 0.61 (3.7) 0.64 (4.7)
1.51 (3.4) 1.51 (1.8) 1.47 (5.2) 1.49 (4.9) 1.51 (2.6)
CAMP 0.64 (4.2) 0.59 (2.8) 0.64 (5.2) 0.69 (5.2) 0.65 (3.5)
2.22 (4.6) 2.22(2.8) 1.59 (3.2) 1.53 (4.9) 2,21 (3.7)
CUAU 0.54 (5.8) 0.51 (2.7) 0.60 (4.3) 0.69 (1.7) 0.56 (4.3)
1.61 (4.6) 1.59 (2.3) 1.55 (4.2) 1.62 (3.5) 1.57 (3.5)
EDUE 0.51 (4.9) 0.61 (5.4) 0.58 (4.0) 0.67 (1.7) 0.70 (5.2)
2.03(3.5) 2.03 (4.1) 1.53 (4.1) 1.63 (3.5) 2.04 (3.8)
ESEC 0.66 (6.5) 0.64 (2.3) 0.58 (3.5) 0.72 (1.1) 0.64 (4.4)
1.73 (5.4) 1.68 (2.5) 2.00 (3.3) 2.00 (3.9) 1.72 (4.0)
INDE 0.78 (3.0) 0.64(24) | -—m-mmm- nd 0.71 (2.7)
1.61 (3.4) 1.64 (2.1) 1.62 (2.1) 1.63 (2.8)
PROC 0.71(2.1) 0.71 (4.6) 0.66 (5.8) nd 0.70 (3.4)
1.71 (2.3) 1.66 (5.5) 1.77 (3.4) 2.23(2.4) 1.68 (3.9)
TUXP 0.56 (4.4) 0.58 (4.8) 0.55 (5.3) 0.52 (1.1) 0.58 (4.6)
1.39 (3.7) 1.39 (5.1) 1.51 (4.4) 1.70 (3.9) 1.38 (4.4)
BAC5 0.68 (2.7)* 058(5.7) | -m--mmeeee- 0.70 (5.4)
2.05(4.8) | mmeemmeee- 1.51 (4.5) 2.26 (5.6)
CTEC 0.58 (2.5)* 052(4.9) | --oo-s 0.59 (3.8)
175 (7.5)% | -mmmeeeeeee- 2.64 (10.2) 2.54 (10.3)
*HVSR-SA

Con base en las observaciones anteriores podemos concluir que la ciudad de Tecoméan se
encuentra asentada sobre un valle aluvial con espesores que aumentan uniformemente en
direccidn a la costa. La amplificacion en cada estacion se debe a las mismas capas de suelo
blando, pero su espesor cambia de sitio a sitio lo que resulta en ligeros cambios de la
frecuencia natural de vibrar. EI modo fundamental se encuentra entre 0.56 y 0.71 Hz. Se
observa también un modo superior entre 1.4 y 2.1 Hz que puede llegar a ser importante.
Los factores de amplificacion varian entre 3 y 8 en estos dos rangos de frecuencias. La
utilizacion de sismos y ruido en la estimacion de los efectos de sitio, nos permitié obtener



frecuencias dominantes y amplificaciones confiables en la zona urbana de la ciudad de
Tecomén Colma.

Nuestros resultados indican que el valle de Tecoman tiene un efecto de sitio importante en
dos rangos de frecuencias 0 periodos de vibracion (1.4-1.8 s y 0.48-0.71 s) que pueden
amplificar el movimiento del terreno hasta 8 veces. Estos rangos afortunadamente se
encuentran fuera de los periodos estructurales de la mayoria de las construcciones actuales
(edificios de dos niveles) en la ciudad de Tecoman. Esto puede explicar los niveles menores
de dafos graves que sufrieron las edificaciones a raiz del sismo de 2003, comparado con las
ciudades de Armeria, Coquimatlan, Ixtlahuacan y Colima (Bitran et al., 2006) donde las
edificaciones estan asentadas sobre terrenos mas rigidos y cuyas frecuencias dominantes se
encuentran mas cercanas a las de estos terrenos. Sin embargo, las aceleraciones tan altas
que se presentaron en el terreno debido a su cercania con la fuente sismica del temblor, es
un factor de riesgo muy alto que debe tomarse en cuenta en el Reglamento de
construcciones local.



CAPITULO IV

ESTRUCTURA DEL SUBSUELO EN TECOMAN Y SU RELACION CON LOS
EFECTOS DE SITIO.

1V.1 Introduccion

En el Capitulo 11l de la tesis se estimaron los efectos de sitio (funciones de transferencia
local) usando datos de sismos y microtremores (ruido ambiental). Tal como se comento en
ese capitulo, los efectos de sitio pueden también obtenerse indirectamente del conocimiento
de la estructura de velocidades de ondas de corte y otros pardmetros geotécnicos del
subsuelo. A partir de esta estructura se calcula la funcion de transferencia que representa la
amplificacion y frecuencia dominante del sitio en estudio. En este Capitulo se estudian
algunas de las técnicas desarrolladas en los ultimos afios para estimar la estructura del
subsuelo en la ciudad de Tecoman usando refraccion sismica y correlacion cruzada de
registros de ruido. Se midieron perfiles de refraccion sismica multicanal de ondas P y S en
5 sitios dentro de la ciudad. Los andlisis estandar de estos registros estuvieron restringidos
solo a los estratos mas superficiales. El arreglo desplegado para refraccion de la onda P fue
utilizada también para registrar ruido ambiental. Estos datos fueron procesados usando una
extension del método SPAC; la correlacion cruzada se calcul6 entre pares de estaciones y
los resultados se invirtieron para obtener curvas de dispersion de la velocidad de fase contra
frecuencia. La profundidad de penetracion fue mayor que la del experimento de refraccion,
pero la velocidad de onda de corte del basamento no pudo determinarse. Por esta razon, se
realizaron mediciones adicionales de microtremores con sensores de banda ancha en
arreglos irregulares con un mayor espaciamiento entre las estaciones. Los resultados
permitieron establecer la velocidad de onda de cortante del basamento. La amplificacion
del sitio calculada para los perfiles finales es comparable con la amplificacion del
movimiento del terreno observado en Tecoman. El caso de Tecoman ilustra muy bien que
aun una estructura simple del subsuelo, puede requerir del cruce de datos de diferentes
experimentos para estimar confiablemente los efectos de sitio.

Como todos sabemos, las caracteristicas geoldgicas de los materiales bajo la superficie de
la tierra pueden tener un efecto de primer orden en los movimientos del terreno debido a
sismos. La descripcidén geoldgica de estos materiales que afectan la propagacién de las
ondas sismicas, es fundamental para entender sus efectos sobre los movimientos del terreno
y central en la prediccion de estos efectos. Las propiedades de interés en el material,
incluyen las velocidades de onda de compresion y de corte, asi como la densidad y las
propiedades no lineales. Las predicciones de los efectos de sitio en el rango de frecuencias
de interés ingenieril pueden requerir conocer la distribucion espacial de las propiedades
mas relevantes del material a grandes profundidades.

En la actualidad, la caracterizacion de la geologia bajo un sitio dado se reduce
generalmente a la especificacion de un solo parametro; Vsso, 0 sea la velocidad de onda de
corte promediada desde la superficie hasta una profundidad de 30 metros. Este parametro se



usa en algunos reglamentos de edificacion para especificar los efectos de sitio y también
para predecir de manera empirica, los movimientos del terreno usando modelos de
atenuacion para un sitio dado. Para obtener este nimero o su generalizacion a otras
profundidades, la mayoria de los métodos de prospeccion de sitios intentan derivar la
velocidad de onda de corte como una funcion de la profundidad.

Existen varios métodos de onda superficial para estimar la estructura de velocidades del
subsuelo. En lo que sigue haremos una breve descripcion de cada uno de ellos,
dividiéendolos como métodos invasivos y no invasivos, tal como se muestra a continuacion
(Boore, 2006).

1) Meétodos invasivos
a. Con fuente en la superficie
e Receptores en pozo (borehole)
e Receptores en penetrdmetros de cono
b. Con fuente en un pozo (downhole)
e Sonda suspendida (PS)
e Receptores en pozos adyacentes (Crosshole)
2) Métodos no invasivos
a. Estacion simple (H/V)
b. Estaciones multiples
e Fuentes activas
1. Analisis Espectral de Ondas superficiales (SASW)
2. Analisis Multicanal de Ondas superficiales (MASW)
¢ Fuentes pasivas
1. Analisis Frecuencia-Numero de Onda (FK)
2. Meétodo de Autocorrelacién Espacial (SPAC)
3. Meétodo de refraccion de Microtremores (ReMi)
e Activa y pasiva combinadas

Los métodos invasivos requieren de sismémetros o sensores colocados bajo la superficie de
la Tierra y los podemos dividir en dos grupos: los que usan fuentes superficiales y los que
usan fuentes en un pozo (downhole). Los primeros colocan el sismémetro en el fondo de la



perforacion y generalmente usan fuentes tales como golpes con martillos o con camiones
para generar ondas de corte y ondas de compresion. El segundo grupo incluye estudios tipo
crosshole, en la cual una fuente en una perforacion emite ondas que viajan mas 0 menos
horizontalmente hacia los receptores colocados en una o varias perforaciones adyacentes.
Para propdsitos de ingenieria sismica, sin embargo, este método ha sido reemplazado por el
llamado “método de sonda suspendida P-S”. Este método hace uso de una sonda
suspendida dentro de un pozo en la cual una fuente al extremo de la sonda emite ondas
acusticas, las cuales estan asociadas a las ondas P y S. Estas ondas viajan en el material
circundante y son reconvertidas en ondas acusticas, las cuales son luego registradas en dos
receptores o sensores separados 1 m. Las velocidades de las ondas son dadas por la
diferencia de los tiempos de viaje en los dos receptores.

Los métodos no invasivos han sido usados por muchos afios para determinar la estructura
de la tierra. Entre ellos podemos mencionar a los métodos de reflexién sismica usados por
geofisicos de exploracién, y el uso de tiempos de arribo de ondas de cuerpo, dispersion de
ondas superficiales y periodos de oscilacion libre de la tierra para determinar la estructura
de la Tierra. Estos métodos desarrollados para sismologia global estan ahora siendo usados
para la determinacién de la estructura superficial, para ayudar en la determinacion de los
movimientos del suelo para propdsitos de disefio en Ingenieria. Los métodos no invasivos
se dividen en aquéllos que usan fuentes activas y los que usan fuentes pasivas. Estos
métodos estan ademas organizados de acuerdo a si usan una estacion simple o estaciones
maultiples para el registro de las sefiales. La mayor parte de estos métodos intentan medir las
velocidades de fase de las ondas de Rayleigh como una funcién de la frecuencia, y los
modelos de velocidad se obtienen por inversion de estas velocidades usando diversos
algoritmos de inversion. Muchos de los métodos usan el método de Analisis Espectral de
Ondas Superficiales (SASW) introducido por Stokoe (e.g., Nazarian y Stokoe, 1984;
Stokoe et al., 1994; Brown et al., 2002). Este método usa la diferencia de fases entre dos
receptores y una buena variedad de fuentes activas que varian en tamafo; de pequefios
martillos para altas frecuencias a grandes vehiculos para periodos méas largos.
Modificaciones a este método incluye el registro multicanal (MASW; e.g., Park et al.,
1999). Una limitacién de los métodos de fuente activa en general, es la dificultad de
generar ondas de bajas frecuencias. Esto limita la profundidad de los modelos de velocidad
que pueden obtenerse.

El ruido ambiental (microtremores y microsismos) es producido por una variedad de
fendmenos naturales y fuentes artificiales y las frecuencias pueden llegar a ser bastante
bajas. Entre los métodos multiestacion que usan ruido ambiental se encuentran el método
de refraccion de microtremores, ReMi (Louie, 2001), los métodos de frecuencia-nimero de
onda, F-K (Capon, 1969; Horike, 1985) y el resurgimiento del método SPAC propuesto
inicialmente por Aki (1957). Una limitacion en la practica es que los arreglos de
instrumentos no son los bastante densos para resolver velocidades cercanas a la superficie.
Estas velocidades pueden tener un efecto importante en la amplificacion del sitio.

La mayoria de los métodos basados en la inversion de velocidades de fase suponen que
estas velocidades corresponden al modo fundamental de ondas superficiales. Esto no



siempre es asi, particularmente a periodos largos para el cual las distancias entre la fuente y
los receptores no son suficientes para que las ondas de cuerpo y superficiales puedan ser
diferenciadas en tiempo y en amplitud. Esta es una de las razones por la cual algunos
estudios usan una combinacién de fuentes activas y pasivas (Yoon y Rix, 2005).

Los métodos de refraccion sismica basados en el andlisis de primeros arribos y el céalculo de
los tiempos de retraso de las ondas P y S (Términos de Tiempo y Tiempo Reciproco) se
utilizan para determinar la estructura del suelo superficial de una manera simple y
econdmica. La principal diferencia entre estas dos técnicas es la manera como se calcula los
tiempos de retraso. En el analisis basado en términos de tiempo (“Time-Term”) los tiempos
de retraso se calculan automéaticamente a través de un proceso de inversion por minimos
cuadrados lineal. En el analisis de tiempo reciproco (“reciprocal time”), los tiempos de
retraso se calculan manualmente. Cada técnica es diferente y la decision de cual de ellas
usar depende del objetivo del estudio y del caracter de los datos registrados.

El método estandar de Analisis Espectral de Ondas Superficiales, (SASW, en inglés) usa
una fuente activa de energia sismica registrada repetidamente por un par de sismometros de
1 Hz separados distancias pequefias (1 m) y grandes (500 m). Los sismOmetros son
usualmente sensores de velocidad verticales. Por ello, los resultados se supone
corresponden a velocidades de ondas Rayleigh. Las velocidades de fase se derivan
esencialmente de una comparacion entre espectros de fase y amplitudes calculados en cada
par de sismémetros para cada fuente. Cuando el ruido sobrepasa la potencia de la fuente
artificial como es comUn en zonas urbanas, o cuando las fases de las ondas de cuerpo son
mas energéticas que las ondas Rayleigh, SASW no producira resultados confiables (Brown,
1998). Boore y Brown (2002), encontraron que los modelos obtenidos con SASW sobre-
predicen consistentemente las velocidades superficiales por entre 10% y 50%.

La técnica de Analisis Multicanal de Ondas Superficiales (MASW) ha sido desarrollada
(Park, et al., 1999) en respuesta a las deficiencias de SASW en presencia de ruido urbano.
El registro simultaneo de 24 0 mas receptores a distancias cortas (1-2 m) y largas (50-100
m) de una fuente impulsiva o vibratoria, proporciona redundancia estadistica para medir las
velocidades de fase. EI método MASW de fuente activa genera ondas superficiales a través
de una fuente de impacto por medio de un mazo sobre una placa de acero o de un equipo
vibratorio. Adicionalmente, se utilizan también las ondas superficiales generadas
pasivamente por actividades naturales o artificiales.

La principal ventaja de MASW es su capacidad para tomar en cuenta la naturaleza
complicada de las ondas sismicas, tales como los modos superiores de las ondas
superficiales, ondas de cuerpo, ondas esparcidas, ondas debido al trafico vehicular, asi
como el modo fundamental de las ondas superficiales. Cada una de estas ondas puede
influenciar adversamente a las otras durante el analisis de sus propiedades de dispersion.
Con el enfoque multicanal, las propiedades de dispersion de todos los tipos de ondas
superficiales son graficadas por medio de algin método de transformacion del campo de
ondas que convierte directamente el registro multicanal en una imagen donde un patron de
dispersion especifico es reconocido en la distribucion de la energia. Entonces, la dispersion
(relacionada con el modo fundamental) es extraida del patrén identificado. Todas las otras



ondas, reflejadas o esparcidas son removidas. La principal desventaja de MASW es la
méaxima profundidad de investigacion a la que se puede llegar, por la dificultad de generar
ondas superficiales de bajas frecuencias con fuentes activas en zonas urbanas.

El uso de redes de estaciones sismograficas o acelerograficas para medir ruido, ha sido una
alternativa que se utiliza recientemente para estimar la estructura del subsuelo en zonas
urbanas. Aki (1957) mostrd que los registros de ruido en redes pequefias pueden ser usados
para medir velocidades de fase de las ondas superficiales. EI método de autocorrelacion
espacial (SPAC, en inglés) consiste en analizar la correlacion de los microtremores y
obtener por inversion la estructura de velocidad de las ondas superficiales. Conociendo la
estructura es posible calcular después la respuesta del sitio. Trabajos posteriores han
desarrollado nuevos métodos tales como el analisis f—k de alta resolucién (Capon, 1969,
Horike, 1985). Varios estudios en Italia (Hough et al. 1992; Malagnini et al. 1993; Chouet
et al. 1998), Japon (Horike, 1996; Katoaka et al. 1994; Arai et al. 1996), Nueva Zelanda
(Chavez-Garcia et al. 2006) e Israel (Gitterman et al. 1996) ilustraron el interés practico de
la técnica SPAC relativamente vieja, que puede competir favorablemente con otros
métodos usados en ingenieria geotécnica para obtener perfiles de velocidad. En particular,
su acoplamiento con la técnica de relaciones espectrales H/V, puede llevar hacia una mapeo
confiable en 2D 6 3D de las condiciones del subsuelo (Gitterman et al, 1996; Tokimatsu et
al, 1996).

Las mediciones de ruido en un arreglo de estaciones es una herramienta muy atractiva para
la caracterizacién de un sitio. Se han hecho muchos trabajos sobre la confiabilidad del
método para obtener una estimacion correcta de la curva de dispersion, la cual es
fundamental para obtener la estructura de Vs con la inversion de esta curva de dispersion.
Las incertidumbres sobre los valores de Vs estan directamente asociadas a los errores sobre
los valores de la velocidad de fase y al rango de frecuencias sobre la cual la curva de
dispersion es determinada. Otro asunto de principal importancia es identificar e interpretar
correctamente las curvas de dispersion en términos de los modos de ondas superficiales.
Cualquier interpretacion errénea de la curva de dispersion resultard en modelos erréneos
gue pueden tener una dramatica influencia sobre la evaluacion de los efectos de sitio.

Para nuestro trabajo usamos un sismografo de exploracion para registrar perfiles de
refraccién de onda P y S con golpes de un martillo de 8 Ibs como fuente activa. Los
registros fueron procesados usando técnicas estandar basadas en el analisis de los primeros
arribos de las ondas P y S, como una primera estimacion de la estructura superficial de V, y
V; del suelo. Adicionalmente, se registro ruido ambiental usando los perfiles de refraccion
de onda P analizando los datos con una extension del método SPAC propuesta
recientemente, donde un perfil de Vs es obtenido de la inversion de curvas de velocidad de
fase. Los resultados proveyeron una estimacion confiable de la estructura superficial del
suelo bajo la ciudad de Tecoman. Sin embargo, las pequefias aperturas usadas y la alta
frecuencia de los ge6fonos del equipo de refraccion imposibilitaron la determinacion de la
estructura hasta el basamento. Por tanto, fue necesario realizar mediciones adicionales de
ruido usando aperturas mas grandes con arreglos de sismografos autbnomos, para restringir
completamente la estructura del subsuelo.



1VV.2 Datos

Los datos analizados se obtuvieron de registros en 5 sitios de la zona urbana de Tecoman
(figura 4.1) con un equipo de refraccion sismica de Geometrics inc., compuesto de 24
sensores horizontales y 24 verticales de 4.5 Hz de frecuencia natural, propiedad del
Instituto de Ingenieria de la UNAM para explorar la estructura superficial del suelo. Para
las mediciones de ondas P con fuente activa y ruido ambiental la separacién de los
gedfonos verticales fue de 4 m dando una distancia entre el primero y el ultimo de 92 m.
Para el registro de ondas S, se separaron los gedfonos horizontales a cada 2 m dando una
distancia total de 46 m. Para los experimentos con fuente activa, se grabaron al menos 4
disparos por cada tipo de registro en cada sitio de medicion. Para ruido ambiental se
grabaron al menos 5 registros de 60 segundos cada uno y para cada sitio estudiado, con un
muestreo de 0.004 s (250 mps).

Adicionalmente, se hicieron mediciones de ruido ambiental en sitios correspondientes a 6
estaciones del arreglo denso descritas en el Capitulo 111, tal como se muestra en la figura
4.2. Estas mediciones se realizaron con equipos compuestos de sensores de banda ancha
Guralp CMG-40 vy registradores K2. La duracion de los registros fue de al menos 8 horas
continuas. Las estaciones no coinciden con los sitios de los experimentos de refraccion ya
que estos se realizan en areas abiertas y los K2-Guralp requieren de lugares seguros.
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Figura 4.1. Localizacion de los sitios de los experimentos de refraccion sismica. Los circulos azules
indican los 5 sitios de medicién (adaptada de Google Earth).
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Figura 4.2. Localizacion de las estaciones autonomas de registro simultaneo. Los cuadrados rojos
con puntos negros indican los 6 sitios de medicion (adaptada de Google Earth).

1V.3. Métodos de analisis.

El analisis de ondas P y S de los datos de refraccion fueron realizados con procedimientos
estandar. Se utilizé la técnica convencional basada en el picado de los primeros arribos de
las ondas S en el dominio del tiempo (Time-Term) para determinar curvas de tiempos de
viaje. La técnica de andlisis multicanal de ondas superficiales (MASW-1D), con registros
de los perfiles de onda P generadas con fuente activa (martillo de 8 Ibs) se utiliz6 para
estimar la estructura del suelo mas superficial en el centro de la linea de refraccion. La
técnica SPAC para distintos tipos de de arreglo usando datos de registros multicanal de
microtremores 6 ruido ambiental (MAM) del sismografo de refraccion fue utilizado para
determinar la estructura del suelo méas profunda. La técnica de correlacion cruzada para
pares de estaciones con arreglos irregulares se utiliz6 para obtener la estructura del suelo al
nivel de basamento. En este arreglo se tuvieron problemas con la sincronizacién del tiempo
en dos estaciones (BOMB y CAMP).



1V.3.1 Analisis de primeros arribos y tiempos de retraso (Método “Time-Term?).

La técnica de refraccion basada en términos de tiempo (Time-Term, en inglés) es un
enfoque de minimos cuadrados lineal para la determinacion de la estructura de un estrato
discretizado. El desarrollo tedrico detrés de esta técnica es comparativamente simple (ver
Anexo B). La técnica emplea una combinacion de andlisis por minimos cuadrados lineal y
tiempos de retraso para invertir los primeros arribos de una seccion de velocidad. Es un
buen enfoque para estudios de prospeccion de refraccion simple con bajo presupuesto, en el
cual los detalles del refractor son menos importantes que la velocidad burda y la
profundidad. Utilizamos el software Seislmager/2D que ofrece, entre otras, la técnica de
inversion “Time-Term”. Utilizando un arreglo lineal de 24 geofonos se registraron sefales
de fuentes activadas por medio de golpes con un martillo manual de 8 libras sobre una
placa de acero. Los golpes se realizaron en ambos extremos del arreglo lineal. La figura 4.3
muestra un registro tipico de onda S medido en el sitio P. Torres por el equipo de
refraccion. Las figuras 4.4 a 4.8 muestran los perfiles de velocidad de ondas S para los 5
sitios estudiados usando esta técnica. Uno de los problemas encontrados en el uso de estos
datos fue la energia generada en la fuente para que la onda S fuera registrada
adecuadamente por los 24 sensores. Como se puede observar en la figura 4.3, la sefial sin
interferencia por reflexiones de la onda llega hasta el sensor 15. Del sensor 16 al 24 es
dificil definir el tiempo de llegada de los primeros arribos.

Source= 47 4w Time (msec)
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Figura 4.3. Sefial de onda S tipica registrada en los 24 gedfonos horizontales separados a cada 2 m,
del equipo de refraccidn obtenida con fuente activa en el sitio P. Torres.
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Figura 4.4. Estructura de velocidades a lo largo de la linea de tendido del sitio P. Torres. El nivel de
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Figura 4.5. Estructura de velocidades a lo largo de la linea de tendido del sitio 2. El nivel de
referencia es el +100.00 m.
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Figura 4.8. Estructura de velocidades a lo largo de la linea de tendido del sitio 5. El nivel de
referencia es el +0.00 m.

Los analisis Time-Term se realizaron con modelos de tres estratos y la profundidad maxima
alcanzada estuvo entre 12 y 20 m. La resolucién no es muy buena debido a lo simple del
método, aunque esta estimacion nos da una idea de las variaciones laterales para cada perfil
y del rango de velocidades con que viajan las ondas en la parte méas superficial del terreno.

1VV.3.2 Métodos Activo (MASW-1D) y pasivo (MAM-SPAC) de Analisis Multicanal de
Ondas Superficiales.

Los métodos de onda superficial estdn basados en la medicion del movimiento vertical de
las particulas de las ondas de Rayleigh en varios lugares sobre la superficie del terreno. Los
movimientos medidos dependen de las propiedades del medio, frecuencia de las ondas, y
distancia al lugar de la fuente. Los métodos de onda superficial requieren del procesamiento
e interpretacion de datos muchos mas complejos que los de otros métodos sismicos in situ.
Por tanto, es importante desarrollar procedimientos robustos para la interpretacion y
procesamiento de datos obtenidos de la medicion de ondas superficiales para caracterizar
adecuadamente los suelos. El analisis tedrico de las caracteristicas de las ondas de Rayleigh
propagandose a través de varios tipos de medios es una parte esencial en el desarrollo de
métodos robustos de ondas superficiales.

Un medio estratificado consiste de una pila de capas elasticas, isétropas y homogéneas
sobre-yaciendo un semiespacio homogéneo. Este modelo es frecuentemente adecuado en
sitios en los que las heterogeneidades del subsuelo varian mucho mas rapido en la direccién



vertical que en las direcciones horizontales. El modelo estratificado es usado a menudo en
procedimientos de inversion de métodos de onda superficial.

La idea basica para la caracterizacion del suelo a través de la propagacion de ondas
superficiales, puede resumirse como sigue. En un medio verticalmente heterogéneo la
velocidad de fase de la onda Rayleigh es funcion de la frecuencia. Esa funcion a su vez
depende de los parametros mecanicos del medio. Por tanto, si la curva de dispersion es
medida experimentalmente, en principio es posible obtener a partir de ella los pardmetros
mecanicos del medio (ver apéndice “C”).

La implementacion de este concepto requiere esencialmente de tres etapas.

1) Experimento de campo para medir el movimiento asociado a la propagacién de las
ondas Rayleigh.

2) Analisis de la sefial para extraer de los registros, la curva de dispersion
experimental.

3) Inversion de dicha curva para obtener las propiedades mecanicas del suelo.

El método de fuente sismica activa de analisis multicanal de ondas superficiales (MASW)
utiliza ondas superficiales en un rango de frecuencias de entre 5y 30 Hz. El método adopta
la técnica convencional de refraccion sismica (Figura 4.9a). Utiliza ondas superficiales
viajando horizontalmente en el modo fundamental de ondas Rayleigh, directamente del
punto de impacto a los receptores. Las ondas Rayleigh son caracterizadas por el
movimiento eliptico y retrégrado del movimiento de la particula (figura 4.9b). La maxima
profundidad de investigacion es de algunas decenas de metros y puede variar para
diferentes sitios y diferente resistencia a las fuentes activas usadas. La longitud de la linea
de receptores (xt) estd directamente relacionada con la longitud de onda mas larga que
puede ser analizada y esta relacionada con la maxima profundidad de investigacion. Por
otra parte, el espaciamiento entre receptores dx esta relacionado con la longitud de onda
mas corta y por tanto a la profundidad de investigacion mas superficial. La distancia de la
fuente al primer receptor (x;) controla el grado de contaminacion de los registros por los
efectos de campo cercano (Park et al., 2006).

El método de fuente pasiva de analisis multicanal de microtremores (MAM) utiliza ondas
superficiales generadas por actividades culturales o naturales (ruido ambiental). Esta
técnica de analisis utiliza una extension del método SPAC para invertir la velocidad de fase
de la onda de Rayleigh y asi obtener la estructura de Vs. La profundidad de investigacién
puede llegar a alcanzar algunos cientos de metros.

El médulo de cortante del suelo esta relacionado directamente con la rigidez del material y
es uno de los parametros mas criticos en la estimacion de la velocidad de onda de cortante
(Vs). Sismicamente, Vs es el mejor indicador de las caracteristicas dindmicas de ese
material.
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Figura 4.9. a) Representacion esquematica de la medicion activa de MASW. b) Movimiento de
particula para ondas Rayleigh mostrando el decrecimiento de la amplitud con la profundidad
(Adaptada de Kansas Geological Survey).

Aungue pueden usarse métodos de prospeccion invasivos tales como refraccion de ondas
tipo downhole y crosshole, estos métodos son generalmente menos economicos que
cualquier otro método sismico en términos de operacion en campo, analisis de datos y otros
costos. Por otra parte, las ondas superficiales siempre estan presentes y sus velocidades de
propagacion estan determinadas principalmente por la velocidad de onda de cortante del
medio. La profundidad de muestreo de una componente de frecuencia en particular, esta en



proporcién directa a su longitud de onda, y esta propiedad hace a la velocidad de la onda
superficial dependiente de la frecuencia (dispersiva). MASW utiliza esta propiedad de
dispersion de las ondas superficiales con el proposito de estimar el perfil de Vs en formato
1D.
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Figura 4.10. Registro de la sefial del equipo de refraccién integrado por 24 gedfonos verticales
separados a cada 4 m, obtenidos con fuente activa en el sitio P. Torres.
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Figura 4.11. Registro de ruido ambiental del sitio P. Torres obtenido del equipo de refraccion
sismica para la componente vertical integrada con 24 ge6fonos de 4.5 Hz separados a cada 4 m.

El registro de datos requiere de parametros de configuracion y adquisicién que sean
favorables al registro de ondas de Rayleigh planas en el modo fundamental y desfavorable
para otros tipos de ondas acusticas. Debido a los efectos indeseables del campo cercano, las
ondas de Rayleigh solo pueden ser usadas como ondas planas viajando horizontalmente
después de que se han propagado a cierta distancia de la fuente (offset x;) (Richart et al.,
1970). La propagacion como onda plana de las ondas superficiales no ocurre en muchos
casos a menos que el offset (x;) cercano sea mayor que la mitad de la maxima longitud de
onda deseada Amax (Stokoe et al., 1994), es decir,

X12>0.5 Xmax ) (4.1)

Varios investigadores han reportado diferentes relaciones entre X; Yy Amax (Gukunsky y
Woods, 1991; Stokoe et al., 1994). El axioma normalmente aceptado es que la profundidad
de penetracion (z;) en el entorno del terreno sometido a vibracién (ground-roll) es
aproximadamente igual a su longitud de onda A (Richart et al., 1970), cuando la
profundidad maxima para la cual Vs puede ser razonablemente calculada, es alrededor de la
mitad de la longitud de onda mas larga medida Amax (Rix y Leipski, 1991).

Reescribiendo la ecuacion (4.1) para representar la maxima profundidad tenemos que:

X1 2 Zmax (4.2)



Esta ecuacion provee una buena receta para seleccionar la distancia del offset (x;) cercano.

Asi como toda la energia acustica que viaja por la Tierra, las componentes de alta
frecuencia (longitud de onda corta) de ondas superficiales se atenan muy rapidamente con
la distancia desde la fuente (Bullen, 1963). Si el méximo offset del receptor es muy grande,
las componentes de alta frecuencia de la energia de ondas superficiales no dominaran las
componentes de frecuencias mas altas del espectro de las ondas de cuerpo. La
contaminacion por ondas de cuerpo debido a la atenuacion de alta frecuencia a offsets mas
grandes se conoce como efecto de offset lejano. El efecto del offset lejano se manifiesta
como la reduccion en la coherencia lineal de una banda de arribos debido a la interferencia
entre el ground-roll de baja velocidad y ondas de cuerpo de alta velocidad. Este efecto
limita la maxima frecuencia (fnax) donde la velocidad de fase puede medirse. Cuando el
modelo inicial de estratos se crea de acuerdo al criterio de la mitad de la longitud de onda,
fmax Usualmente designa los espesores superiores supuestos para una velocidad de fase
medida particular (Stokoe et al., 1994),

Hi > 0.5 Amin = 0.5 Cpin / Trmax (43)

donde Cpin ¥ Amin SON la velocidad de fase y la longitud de onda, respectivamente,
correspondientes a una fmax en particular. Aunque el perfil final invertido de Vs puede
poseer capas superficiales mas delgadas que Hj, los valores calculados de Vs para estas
capas deben considerarse no confiables (Rix y Leipski, 1991). La ecuacion (4.3) puede ser
utilizada como una estimacién burda del espesor minimo definible de la capa maés
superficial. Si se busca un H; mas pequefio, el receptor desplegado y/o el offset de la fuente
necesita ser reducido (decreciendo x; Yy/o el espacio entre receptores dx). Para evitar el
“aliasing”, dx no puede ser menor que la mitad de la longitud de onda més corta medida.

Se ha sugerido que la frecuencia analizada mas baja (f;) determina la maxima profundidad
de investigacion zmax tal que:

Zmax = Cl/ (Zfl), (4.4)

donde C; es la velocidad de fase para la frecuencia f; (Rix y Leipski, 1991). La frecuencia
mas baja registrada estd usualmente limitada por la frecuencia natural del ge6fono y la
configuracién o tipo de fuente. Si zmax N0 es suficiente para encontrar la profundidad
requerida, se debe probar un tipo diferente de fuente que tenga el potencial para generar
mas energia de baja frecuencia y/o se deben usar ge6fonos de menor frecuencia natural.

La frecuencia mas alta a ser analizada (f,;) debe ser escogida inicialmente mayor que la
probablemente necesaria (varias veces mayor que la frecuencia aparente del ground-roll) y
luego bajarla al valor 6ptimo después de los analisis del ruido.

La longitud (T) del registro debe ser tan larga como sea posible o factible, permitiendo una
evaluacion detallada de cambios en la frecuencia del ground roll. Una gran T es necesaria
cuando las propiedades cercanas a la superficie cambian rapidamente con la profundidad.
Cuando f; y f, son seleccionadas apropiadamente, una T no mayor a 10 s es suficiente (Park
etal., 1999).



La longitud total de la linea de receptores Xt estd directamente relacionada con la longitud
de onda mas larga (Amax) que puede ser analizada, la cual determina la maxima profundidad
de investigacion (zmax). Por otra parte, el espaciamiento entre receptores (dx) esta
relacionado con la longitud de onda mas corta y por tanto la profundidad mas superficial.
Sin embargo, en la practica para un experimento de fuente activa, Amax €Sta usualmente
limitada por la fuente sismica como el factor que méas gobierna la prueba. El offset de la
fuente (x) controla el grado de contaminacién por los efectos de campo cercano. El valor
Optimo se ha estado debatiendo actualmente. Sin embargo, se ha sugerido un valor de cerca
del 20% de x1. Un valor grande de x; incrementard el riesgo del dominio de los modos
superiores y de reducir la relacion sefial a ruido para el modo fundamental.
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Figura 4.12. Imagen de la curva de dispersion de datos del sitio P. Torres usando fuente activa para
MASW-1D. Las lineas azules muestran las fronteras limite de las longitudes de onda (méxima y
minima). La curva de dispersion se muestra en color rojo. El rango de frecuencias confiable esta
entre 5y 24 Hz. Se observa una zona de contaminacién entre 10 y 13 Hz.
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Figura 4.13 Imagen de la curva de dispersion con datos de ruido para el sitio P. Torres. Las lineas
azules muestran las fronteras limite de las longitudes de onda (méaxima y minima). La curva de
dispersion se muestra en color rojo. El rango de frecuencias confiable es de 2 a 12 Hz. Hay cierta
similitud de las curvas entre esta imagen y la de la figura 4.12.

En nuestro estudio utilizamos datos de registros medidos con una combinacion de fuente
activa (MASW-1D) y de fuente pasiva o ruido ambiental (MAM-1D) separando los
geofonos verticales a cada 4 m. (Figuras 4.10 y 4.11). Las figuras 4.12 y 4.13 muestran las
imagenes de las curvas de dispersion obtenidas con fuente activa y pasiva usando datos del
sitio P. Torres. Se observa que para fuente pasiva el rango de frecuencias confiable es entre
2 y 12 Hz. Para fuente activa el rango varia de 5 a 24 Hz, sin embargo a frecuencias de
entre 10 y 13 Hz, las figuras muestran cierta contaminacion por efecto de offset cercano.

Los resultados de la estructura de velocidades usando esta combinacion de registros para
los cinco sitios estudiados fueron obtenidos usando el software Seismager/SW de
Geometrics inc., y se muestra en las figuras 4-14 a 4.18. Las figuras (a) muestran la
estructura de velocidades de la onda S (linea obscura continua) y P (linea verde continua)
con escalas horizontales diferentes para cada una, y una misma escala vertical para la
profundidad. Estas figuras también muestran el promedio de Vs30, que es requerido para
clasificacion del suelo por varios reglamentos de construccion, tal como el IBC-2000. Las
figuras (b) muestran las curvas de dispersion de las velocidades de fase para cada uno de
los 5 sitios. Los circulos negros abiertos unidos con una linea roja es la curva obtenida con
datos experimentales. La linea negra continua es la curva de dispersién tedrica obtenida de
la estructura invertida. La linea roja punteada en la parte superior es la linea de calidad de
los puntos. Esta linea es un indicador de la calidad de los puntos que definen la curva de
dispersion experimental.
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Figura 4.14. a) Estructura de velocidades de onda S del sitio P. TORRES, combinando registros
MASW-1D con fuente activay MAM-1D con fuente pasiva. La linea verde indica la distribucion de
velocidades de la onda P. En la parte inferior se muestra el promedio de Vs30.
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Figura 4.14. b) Curva de dispersion del sitio P. TORRES, obtenida con la combinacién de MASW-
1D con fuente activay MAM-1D con fuente pasiva. Los circulos negros unidos con la linea roja son
datos experimentales. La linea negra continua representa la curva tedrica basada en la estructura. La
linea punteada roja es la linea de calidad. Esta linea es un indicador de la calidad de los puntos que
definen la curva de dispersion.
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Figura 4.15. a) Estructura de velocidades del sitio BOMB, usando MASW-1D con fuente activa y
MAM-1D ce fuente pasiva combinados. La linea verde continua indica la distribucién de
velocidades de la onda P. Los puntos verdes es una aproximacion de 1/3 de la longitud de onda
dominante en el sitio. EI modelo bajo el Gltimo punto verde debe considerarse no confiable.
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Figura 4.15. b) Curva de dispersion del sitio BOMB, resultante de la combinacion de MASW-1D
con fuente activa MAM-1D de fuente pasiva.
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Figura 4.16. a) Estructura de velocidades del sitio CAMP, usando MASW-1D con fuente activa y
MAM-1D de fuente pasiva combinados.
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Figura 4.16. b) Curva de dispersion del sitio CAMP, usando la combinacion de MASW-1D y con
fuente activay MAM-1D SPAC con fuente pasiva.
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Figura 4.17. a) Estructura de velocidades del sitio STA. ELENA, usando MASW-1D con fuente
activay MAM-1D de fuente pasiva combinados.
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Figura 4.17. b) Curva de dispersion del sitio STA. ELENA, como resultado de la aplicacién de
MASW-1D con fuente activa y MAM-1D de fuente pasiva combinados.
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Figura 4.18. a) Estructura de velocidades del sitio UDEP, usando MASW-1D con fuente activa y
MAM-1D de fuente pasiva combinados.
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Figura 4.18. b) Curva de dispersion del sitio UDEP, para la aplicacién de MASW-1D con fuente
activa y MAM-1D de fuente pasiva combinados.



1V.3.3. Método de auto correlacion espacial (SPAC).

Aki (1957) propuso el método SPAC hace 50 afios. Tal como fue presentado en esa
publicacion, el método requiere de registros de ruido ambiental obtenidos de un arreglo
circular de estaciones con una estacion en el centro del arreglo. Esta geometria permite
calcular la correlacion cruzada entre cualquier par de estaciones con la misma distancia
entre estaciones, r, y para muchos azimut diferentes en el sitio de registro. Los coeficientes
de correlacion, p(r, ), como una funcién de la frecuencia w, son calculados como la
correlacion cruzada normalizada entre todos los pares de estaciones separados una distancia
r y promediado sobre todos los azimut 6. Aki (1957) mostré que:

1
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donde ¢(r =0,w) es la funcion de auto correlacion promedio en el centro del arreglo,
#(r,0,w)es la funcion de correlacion cruzada entre los registros obtenidos en las

coordenadas (r, #) y el registro en el centro del circulo, c(w) es la velocidad de fase a la
frecuencia w en el sitio, y Jo(-) es la funcion de Bessel de primer tipo y orden cero. En esta
ecuacion, la unica incégnita es la velocidad de fase c(w), la cual puede obtenerse de la
inversion de los coeficientes de correlacion. La estructura del subsuelo puede obtenerse de
la inversion de la curva de dispersion de la velocidad de fase siguiendo procedimientos
estdndar (Herrmann, 1987). Los detalles del método han sido presentados en varias
publicaciones (Asten, 1976; Chouet et al., 1998).

Chévez-Garcia et al. (2005) presentaron una extension de SPAC, en el cual la curva de
dispersion de la velocidad de fase fue obtenida de datos registrados usando un arreglo
sismico temporal con una geometria muy irregular. La diferencia basica con respecto al
enfoque de Aki (1957) fue sustituir el promedio temporal en lugar del promedio azimutal
requerido por el método. Chavez-Garcia et al. (2005) mostraron una comparacién entre
coeficientes de correlacion para un par de estaciones con los calculados usando un
promedio azimutal a aproximadamente la misma distancia entre estaciones. Los resultados
indicaron que la sustitucion del promedio temporal por el promedio azimutal requerido por
el método SPAC es valida. Los buenos resultados obtenidos impulsaron a los mismos
autores para aplicar SPAC con un arreglo de estaciones diferentes a la de un circulo, tal
como una linea de estaciones (Chavez-Garcia et al., 2006). Los resultados fueron
nuevamente muy buenos.

La extension del método SPAC antes estudiado, se utilizo en el analisis de la linea de
refraccién para la onda P usada para registrar microtremores o ruido ambiental en cada uno
de los sitios estudiados (MAM-SPAC). La profundidad de penetracion fue mas grande que
la del experimento de refraccion con fuente activa. Sin embargo, la velocidad de onda de
corte del basamento no pudo ser determinado. Por esa razon, se realizaron mediciones
adicionales con sismometros de banda ancha con mayor espaciamiento entre estaciones. La
correlacion cruzada entre dos estaciones fue usada para procesar los datos registrados por el
arreglo de las seis estaciones autdnomas K2-Guralp. Las distancias entre las estaciones son



grandes (entre 620 m y 2.78 km) y los sismdmetros de banda ancha son los mas adecuados
para registrar frecuencias bajas. Este arreglo fue capaz de constrefiir la velocidad Vs en el
basamento por debajo de los sedimentos suaves. Por otra parte, la gran apertura del arreglo
y el pequefio numero de estaciones hicieron imposible identificar posibles variaciones
laterales de la estructura del subsuelo. Sin embargo, los resultados de los dos diferentes
experimentos se complementaron para obtener una estructura del subsuelo confiable.

1V.4. Resultados.

Las figuras 4.4 a 4.8 muestran las secciones sismicas de perfiles 2D de Vs derivados de el
andlisis de datos de refraccion sismica convencional en los 5 sitios de la ciudad de
Tecoman utilizando el software Seismager/2D. Se uso la técnica estdndar Time-Term con
modelos de tres estratos del suelo para cada sitio a lo largo de arreglos lineales. La
estructura del suelo consiste esencialmente de estratos planos. Es probable que las pequefias
variaciones laterales en los espesores sean una reflexién de pequefios errores en el picado
de los tiempos de arribo de las ondas S. La debilidad de la sefial de la fuente,
probablemente acoplada a la fuerte atenuacion esperada en los sedimentos superficiales, fue
una limitacion para arribos a distancias mayores que 28 m para todos los sitios y por ende
la profundidad de exploracion. Como resultado, los valores de Vs pueden definirse solo
para los 20 m superiores.

La tabla 4.1 muestra los perfiles de los 5 sitios estudiados donde fueron hechas las
mediciones de ondas superficiales con el equipo multicanal y fuente activa usando el
software Seismager/SW que utiliza el método MASW-1D. Los espesores muestreados son
pequefios en todos los casos, muy similar a los anélisis realizados con primeros arribos y
tiempos de viaje (no mas de 20 m) y la Vs de los estratos mas profundos son pequefios
también. Las frecuencias dominantes calculadas para la incidencia vertical de las ondas S
sobre los perfiles de la tabla 1 son mayores a las frecuencias de resonancia observada en
estos sitios (Capitulo I11). Los experimentos basados en el analisis de ondas superficiales
generadas por fuente activa, no muestran la columna de suelo que gobierna los efectos de
sitio en Tecoman aun cuando la profundidad explorada no esté lejos de los 30 m. En varios
reglamentos de edificacion, los efectos de sitio se asignan con base en el promedio de Vs
por encima de los 30 m. Nuestros resultados muestran que esta consideracion no es
adecuada para predecir la amplificacion local correctamente.

Los efectos de sitio en la zona urbana determinados en el Capitulo I11 tienen un primer pico
entre 0.56 y 0.71 Hz con amplitudes maximas de 8 y un segundo pico entre 1.5y 2.1 Hz.
Los perfiles mostrados tienen frecuencias de resonancia claramente mayores a 4.5 Hz. Esto
sugiere que las mediciones de refraccién convencional y de ondas superficiales de fuente
activa fueron incapaces de muestrear las columnas de suelos sedimentarios responsables de
las amplificaciones locales.



Tabla 1. Perfiles de suelo obtenido del anélisis de ondas superficiales usando el método MASW-1D
de fuente activa.

Profundidad (m) Velocidad de onda S (m/s) Velocidad de onda P (m/s)
P.Torres

7.00 206 413

12.10 242 481

19.90 196 394
Bomberos

7.00 177 354

12.10 227 453

19.90 244 488
Campoverde

7.00 213 427

12.10 237 470

19.90 246 486
Sta. Helena

7.00 198 485

12.10 310 730

19.90 235 520
U. Deportiva

7.00 214 427

12.10 355 705

19.90 426 843

La figura 4.19 muestra las curvas de dispersion de las mediciones de microtremores con los
arreglos multicanal y analizdndolas con la extension del método SPAC (MAM-SPAC),
usando los perfiles del arreglo de refraccion de la onda P en los 5 sitios medidos. Los



maximos valores de la velocidad de fase ocurren en 2 Hz. Para frecuencias mas pequefias
los gedfonos no pueden registrar vibracion ambiental confiable. El rango de frecuencias
muestreadas es de 2 a 12 Hz aproximadamente. Se observa también que no hay grandes
diferencias entre las curvas de los 5 sitios. Las velocidades de fase mas grandes estan entre
430 y 500 m/s, que son mayores a los valores determinados del analisis de refraccion
usando tiempos de viaje de los primeros arribos y de ondas superficiales de fuente activa.
Los modelos resultantes de invertir las curvas de dispersion se muestran en la figura 4.20.
La velocidad de onda de corte en la superficie es de cerca de 200 m/s en todos los sitios. La
profundidad de investigacion varia de sitio a sitio pero es significativamente mayor que la
profundidad alcanzada con refraccion y ondas superficiales de fuente activa. Sin embargo,
el estrato final para cada modelo es impuesto en el proceso de inversion. Dado que la
amplificacion local resulta del contraste de impedancia entre sedimentos y basamento, los
modelos de la figura 4.20 no son capaces de restringir los efectos de sitio. La figura 4.21
muestra las funciones de transferencia usando los perfiles determinados de las mediciones
de ruido ambiental con el equipo multicanal para el arreglo de refracciéon de onda P en los 5
sitios estudiados. Como se puede observar de las curvas, las frecuencias pico se encuentran
también por encima de 1 Hz y la maxima amplificacion no es mayor de 5, lo cual es
diferente a lo observado en el Capitulo Ill. Esto demuestra también que el tamafio del
arreglo no permitié profundizar hasta el nivel de basamento, y por tanto de todos los
estratos responsables de las amplificaciones observadas.
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Figura 4.19. Curvas de dispersion en los 5 sitios analizados usando MAM-SPAC sobre los datos de
vibracion ambiental obtenidos con los experimentos de refraccion de onda P.
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Figura 4.21. Funciones de transferencia usando modelos de ruido ambiental de la linea de refraccion
de onda P.



El anélisis de vibracién ambiental registrada con el perfil de refraccion de la onda P es
capaz de ver mas profundo en el suelo que la refraccién convencional y que las ondas
superficiales de fuente activa (golpes de martillo sobre una placa de acero en el suelo). Para
refraccion y ondas superficiales de fuente activa los golpes de martillo pueden no ser bien
registrados por toda la linea de gedfonos debido a su pequefia energia. En contraste MAM-
SPAC es capaz de rescatar sefiales de la correlacion de todos los pares de ge6fonos 6
estaciones incluyendo las mas distantes. Las curvas de dispersion en la figura 4.19 hacen
claro que hay un gran contraste de impedancia bajo Tecoman. Sin embargo, no es posible
identificar una velocidad de fase para el basamento bajo los sedimentos.

Las gréaficas de las figuras 4.14 a 4.18 muestran los resultados de la estructura obtenidos
usando la técnica MASW-1D de fuente activa combinada con MAM-SPAC de fuente
pasiva 0 de ruido ambiental. Se muestra también la distribucion de las ondas P utilizando
una formula de correlacion entre ellas y el valor de Vszy promedio que es muy utilizado
para efectos de disefio sismico en algunos de los reglamentos de construccién actuales.
Aunque solo se muestran resultados para una profundidad de 30 m., el uso combinado de
las dos técnicas produjo informacién a profundidades cercanas a 130-180 m. Como se
puede observar la forma de las estructuras del subsuelo son similares, incluyendo el
promedio Vsg para los 5 sitios, cuyos valores se encuentran entre 210 y 230 m/s. Esto
demuestra que la estratigrafia en estos sitios presenta valores en la superficie cercanos a los
200 m/s, bien establecidos por los andlisis con fuente activa, hasta valores cercanos a los
600 m/s determinados con fuente pasiva 6 ruido ambiental con la misma separaciéon de
geofonos. Sin embargo, tampoco refleja los efectos de sitio observados en el capitulo 111.

Consideremos ahora los resultados obtenidos con la aplicacién del método SPAC a los
microtremores registrados usando sismometros de banda ancha Guralp. Estos resultados
son mostrados en la figura 4.22 para cada par de estaciones. Las 5 graficas donde los
coeficientes de correlacion son cero, incluyen los registros de la estacion BOMB. Esta
estacion tuvo problemas en la sincronizacién del tiempo con las demas estaciones. Las otras
estaciones muestran buena correlacion entre 0.15 y 1.0 Hz en el extremo de bajas
frecuencias. La correlacion se pierde en el extremo de frecuencias bajas cerca de los 0.15
Hz para todos los pares de estaciones. En el extremo de frecuencias altas, la correlacion
decrece con el incremento de la distancia entre estaciones como era de esperarse. Los
coeficientes de correlacion mostrados en la figura 4.22 fueron invertidos para obtener la
curva de dispersion. Los resultados se muestran en la figura 4.23 junto con las curvas de
dispersion determinadas con anterioridad. El arreglo de estaciones Guralp restringe las
curvas de dispersion a un muy limitado rango de frecuencias (entre 0.2 y 1 Hz). Por tanto,
la velocidad de fase correspondiente al basamento tiende a un valor fijo de 2.7 km/s. Se
observa también en la figura, un gap entre las velocidades de fase determinadas de las
mediciones con Guralp y aquellas determinadas con el sismdgrafo de medicion multicanal.
Un arreglo de tamafo intermedio era necesario para ajustar el gap entre los 92 m de
méaxima distancia para los ge6fonos desplegados y los 620 m de la distancia mas pequefia
entre los sismometros Guralp.
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Figura 4.22 Coeficientes de correlacion como una funcion de frecuencia y distancia, calculada de
mediciones de ruido ambiental con el arreglo de seis estaciones de banda ancha Guaralp. Cada
diagrama corresponde a un par de estaciones separadas por la distancia indicada (en km). Los cinco
diagramas que muestran correlacion cero corresponden a correlaciones usando el registro del sitio
BOMB, el cual no tuvo un tiempo de base comdn con los otros cinco instrumentos.
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Figura 4.23 Curvas de dispersion de velocidad de fase final obtenidas para Tecoman. Las curvas de
dispersién de la figura 4.21 fueron graficadas junto con la curva de dispersion derivada de la
inversion de los coeficientes de correlacion calculados para el arreglo GURALP.



Un aspecto importante es la variacion de Vs con la profundidad mostrada en las figuras 4.14
a 4.18 y 4.20. Los cambios son relativamente pequefios ya que en los primeros 30 m, la
velocidad solo varia de 190 a 360 m/s como maximo. Esto indica que para llegar a
velocidades mayores a 760 m/s o a la profundidad del basamento rocoso, los experimentos
con el sismdgrafo de refraccion usando la combinacion de fuente activa y pasiva no son los
mas convenientes por la pequefia separacion de los ge6fonos. La distancia total del arreglo
y la frecuencia de 4.5 Hz de los gedfonos también son una limitacion. La profundidad del
basamento rocoso se puede mostrar solo con experimentos usando la técnica SPAC a
registros de ruido obtenidos con arreglos de estaciones autdnomas, separados a distancias
relativamente mas grandes.

IV.5. Relacién de la estructura del subsuelo con los efectos de sitio. Funciones de
transferencia.

Hemos invertido las curvas de dispersion asumiendo continuidad entre la curva de
dispersion determinada con los Guralp y aquellas derivadas de datos del sismografo de
refraccion. Los resultados son muy similares a los mostrados en la figura 4.20, excepto que
ahora es posible asignar un basamento bien determinado en el fondo de cada perfil. Usamos
estos perfiles para calcular la amplificacion del sitio asumiendo incidencia vertical de ondas
S. Los resultados se muestran en la figura 4.24. Dos mejoras significativas son obtenidas
relativas a la amplificacién del sitio que puede calcularse con los perfiles de la tabla 1 y de
la figura 4.20 (ver figura 4.21). El primero es que la frecuencia de resonancia decrece
significativamente por debajo de 1 Hz en muchos de los sitios, en concordancia con las
observaciones del Capitulo Ill. ElI segundo es que la amplitud de la amplificacion se
incrementa notablemente. Las velocidades de onda de cortante determinadas para el
basamento son de 3 km/s, incrementando el contraste de impedancia con los estratos
superficiales y por tanto incrementando la maxima amplificacién. Las funciones de
transferencia mostradas en la figura 4.24 no son confiables para frecuencias altas porque la
atenuacion no esta incluida, pero su pico fundamental se compara razonablemente bien con
la amplificacion observada en estos sitios.
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Figura 4.24. Amplificacion del suelo calculada para incidencia vertical de onda S de los cinco
perfiles de suelo estudiados en Tecoman de la inversion de la dispersion de las velocidades de fase
mostradas en la figura 4.23.

1VV.6 Conclusiones.

Hemos presentado los resultados de una campafa de exploracion del subsuelo en Tecoman,
Colima. El objetivo fue determinar la estructura del subsuelo requerida para modelar los
efectos de sitio esperados durante futuros sismos en la region y complementar un estudio
previo el cual fue realizado para la estimacion de la amplificacion local. Experimentos de
refraccion multicanal fueron realizados en 5 (cinco) sitios dentro de la ciudad. Se midieron
perfiles de onda P y ondas S, los cuales fueron procesados usando analisis de primeros
arribos y tiempos de viaje. Asimismo, se midieron ondas superficiales generadas por fuente
activa, las cuales se procesaron con el método MASW-1D. Adicionalmente, se registro
vibracion ambiental usando el despliegue de refraccion para la onda P y un arreglo irregular
de 6 acelerdgrafos autonomos acoplados a sensores de banda ancha. Las mediciones de
vibracion ambiental fueron procesadas usando una extension del método SPAC a pares de
estaciones.

Las pruebas de refraccion multicanal estdn limitadas por la pequefia energia que puede
transmitirse al suelo por medio de golpes de martillo. Asimismo, el tamarfio de la linea de
refracciéon (92 m para ondas P y 46 m para ondas S) no fue totalmente explotada ya que la



longitud efectiva de la linea de los gedfonos se restringio a solo la mitad. Esto limito la
profundidad para el cual los resultados pueden obtenerse a cerca de 20 m. Los tiempos de
viaje para los perfiles resultantes mostraron que los espesores pequefios fueron insuficientes
para explicar las frecuencias dominantes y amplificaciones observadas en el capitulo IlI.
Por tanto, aun si la profundidad de exploracion alcanzara los 30 m y puedan determinarse
valores de Vs30, estos no pueden ser representativos del depdsito de suelo responsable de
los efectos locales del sitio.

El analisis de los registros de vibracién ambiental obtenidos del despliegue de refraccion
para las ondas P, usando el método MAM-SPAC produjo curvas de dispersion de la
velocidad de fase que son confiables entre 2 y 10-12 Hz. Las velocidades de fase
observadas indican que las mediciones de ruido ambiental fueron capaces de alcanzar
profundidades més grandes que las de refraccion activa. Las curvas de dispersion de
velocidad de fase mostraron pequefias diferencias entre los 5 sitios investigados. Estas
curvas indican claramente que existe un contraste de impedancia significativo en la base de
los sedimentos suaves. Sin embargo, ellas no dan informacion sobre la velocidad de onda
de cortante del basamento. El gran contraste de impedancia atrapa la energia dentro de los
sedimentos y las ondas superficiales solo transportan pequefia informacion del basamento.
Para tratar de remediar esta situacion se realizd un experimento adicional con sismémetros
de banda ancha.

Adicionalmente, analizamos también vibracion ambiental registrada en un lapso de 8 horas
en 6 acelerografos acoplados a sismémetros de banda ancha. La distancia entre estaciones
tuvieron un rango de 0.62 a 2.8 km. Los resultados del analisis SPAC de estos datos nos
permitio restringir la velocidad de onda de cortante del basamento. Sin embargo,
permanece un gran gap entre los resultados de estas mediciones y aquellos hechos con el
sismografo de refraccién. Combinamos las velocidades de fase estimadas de los datos de
banda ancha con aquellos de los perfiles de refraccion y de ondas superficiales mas
pequefias. Creemos que los perfiles 1D obtenidos de la inversion de las curvas de
dispersion combinadas son representativas de las condiciones del subsuelo en Tecoman. Un
punto importante es que las relaciones de Poisson para los sedimentos son
significativamente mayores a 0.25, de otra manera es imposible obtener un buen ajuste
entre las velocidades de fase observada y calculada de las curvas de dispersion.

Las funciones de transferencia 1D calculadas para estos perfiles muestran una buena
concordancia con las amplificaciones de sitio observadas y reportadas en el Capitulo I1l. La
velocidad de onda de cortante del basamento es grande (3 km/s), marcando un gran
contraste de impedancia con los sedimentos y produciendo notables factores de
amplificacion (cerca de 10) y cercanos a aquellos observados. Cuando nosotros aceptamos
que Vs30 caracteriza adecuadamente la respuesta del sitio, implicitamente asumimos un
valor de Vs de 750 m/s para el basamento que es claramente mas pequefio en nuestro caso.

Los resultados de la estructura en el caso de Tecoman fue algo sorpresivo. En el Capitulo
I11 se demostrd que la amplificacion del suelo tiene que ser cuidadosamente evaluado y que
algunas mediciones pierden el pico de resonancia fundamental por lo que un modo superior
puede ser considerado como fundamental. Hemos mostrado que aun si la estructura del



suelo es simple, no es facil estimar las propiedades del basamento el cual se requiere para
estimar correctamente la maxima amplificacion en el sitio. EI caso de Tecoman ilustra
adecuadamente que aun cuando la estructura del subsuelo no es compleja, se deben de
cruzar diferentes datos para estimar los efectos de sitio de manera confiable.



CAPITULO V
CONCLUSIONES Y RECOMENDACIONES GENERALES

En este trabajo se presento el estudio de dos problemas que tienen que ver con el peligro
sismico de la region del Estado de Colima. La atenuacion de la energia sismica con la
distancia para cierto rango de magnitudes y los efectos de sitio en la ciudad costera de
Tecoman, relacionados con la amplificacion maxima del terreno en funcién de la frecuencia
fundamental, asi como de la estructura de velocidades de ondas de cortante en el subsuelo.
Para la realizacion del trabajo de investigacion, utilizamos diversos instrumentos de
medicion sismicos que se adquirieron con el objetivo de resolver algunos de los problemas
planteados por la falta de registros sismicos en la zona.

En el estudio de la atenuacion, derivamos ecuaciones de prediccion de PGA y PSA para
cierto rango de periodos usando datos de una red acelerografica temporal. Estas ecuaciones
estan limitadas por el rango de magnitudes de los sismos registrados. Se utilizaron los
registros obtenidos con una red de 12 acelerdgrafos digitales autbnomos que operaron
durante ocho meses en el estado de Colima para obtener las primeras ecuaciones de
atenuacion validadas con datos de esta region. Los datos del arreglo temporal fueron
complementados con registros de 5 acelerégrafos digitales permanentes instalados
recientemente en Colima. Usamos un procedimiento de dos etapas para obtener ecuaciones
de atenuacion para PGA horizontal promedio, PGA vertical, y PSA horizontal para 10
valores de periodo de entre 0.07 y 1 s, y PSA vertical para 9 valores de periodo entre 0.07 y
0.8s.

Para un sismo virtual de magnitud 5 y a 15 km de profundidad, observamos que, a
distancias pequefias (menores a 50km), nuestras ecuaciones predicen valores similares a
aquellos que se obtienen con las relaciones propuestas por Ordaz et al. (1989), Fukushima y
Tanaka (1990) y Youngs et al (1997), y mayores que los predichos por Garcia et al (2005) y
Atkinson y Boore (2005). Para distancias mayores a 100 km, nuestros resultados predicen
mayores valores de intensidad. Por tanto, nuestras relaciones sugieren que los modelos de
movimiento del terreno derivados usando informacion de otras regiones (e.g., Guerrero) no
son apropiados para otras secciones de la zona de subduccion.

Estos resultados son una primera estimacion de la atenuacién de la region de Colima, sin
embargo, tienen algunas limitaciones. Una de ellas es que no consideramos explicitamente
los efectos de sitio en las estaciones. A pesar de ello, los efectos de sitio son importantes y
no pueden despreciarse en estudios futuros. Por otra parte, nuestros resultados estan
fuertemente limitados por las pequefias magnitudes que registramos durante el experimento
de campo. Las pequefias magnitudes que pudimos registrar en el periodo de ocho meses
muestran la baja sismicidad que caracteriza la seccién noroccidental de la zona de
subduccidn, comparada con la region de Guerrero donde se registran mensualmente mas de
25 sismos de magnitud mayor a 3.5. Sin embargo, aunque los niveles de sismicidad son
bajos, si ocurren sismos grandes. Creemos que nuestros resultados podran ser mejorados en



el futuro cercano, conforme se incremente el nimero de estaciones acelerogréficas
permanentes. La informacion que sea obtenida permitira afinar nuestras estimaciones y
mejorar nuestra comprension de las caracteristicas sismicas de la zona de subduccion y su
variacion a lo largo de la trinchera en la region de Colima.

Para el estudio de los efectos de sitio en la ciudad de Tecoméan, hemos utilizado dos rutas
para estimar la funcién de transferencia del subsuelo (amplificaciones maximas probables
con respecto a la frecuencia). La primera tiene que ver con el analisis de datos de sismos y
ruido registrados con estaciones autonomas. La segunda consistié en el analisis de datos de
refraccion, de ondas superficiales y ruido ambiental obtenidos con un equipo de refraccion
multicanal y de un arreglo de estaciones sismicas autbnomas que registraron las sefiales
simultaneamente.

Se realizaron varios experimentos utilizando diversos instrumentos para la medicion de
sismos y ruido, asi como diversas técnicas de analisis para su evaluacion. Los resultados
indican que los registros obtenidos con diferentes equipos de medicion combinado con las
condiciones del subsuelo en un lugar particular pueden restringir las funciones de
transferencia para cierto rango de frecuencias y como consecuencia seleccionar un pico de
resonancia diferente al fundamental. Las combinaciones que presentan resultados
confiables son las de HVSR aplicada a registros de sismos, obtenidos ya sea con
instrumentos de velocidad o de aceleracion. La técnica H/V aplicada a registros de ruido
solo es confiable si las mediciones se realizan con sensores de velocidad por el efecto de
ruido electronico en los instrumentos de aceleracion, los cuales modifican la determinacion
de las frecuencias pico en el rango de bajas frecuencias (f<1.5 Hz). La combinacion K2-
Guralp es la mejor para cualquier rango de frecuencias de interés ingenieril. La
combinacion SADC20 y sensores de 4.5 Hz debe usarse con precaucion, por sus
limitaciones también a bajas frecuencias. La técnica SSR para sismos, solo debe utilizarse
con registros de instrumentos que tengan las mismas caracteristicas. Se debe evitar el
combinar registros obtenidos con equipos de medicion de tipos diversos ya que puede
alterar los resultados significativamente. La técnica de inversion paramétrica generalizada,
GIS, es confiable para determinar frecuencias dominantes pero no amplificaciones, ya que
éstas dependen del proceso de minimizacion de la diferencia entre observaciones y modelo
simultaneamente en todas las estaciones del arreglo.

Finalmente, la modelacion de los efectos de sitio por medio de la determinacion de la
estructura del subsuelo en Tecoman fue realizada usando técnicas de convencionales y no
convencionales con el fin de complementar los estudios realizados en el Capitulo Il1l. Se
realizaron experimentos de refraccion multicanal en 5 sitios de la ciudad y se midieron
perfiles de ondas P y S. Adicionalmente, se midio ruido ambiental con el despliegue de la
linea de refraccion para ondas P, asi como con un arreglo de 6 estaciones autbnomas de
banda ancha. Las pruebas de refraccion con fuente activa tienen la desventaja de la pequefia
potencia que puede ser transmitida al suelo por golpes de martillo. Los suelos aluviales
suaves, como el de Tecoman que amplifican notablemente los movimientos del terreno
durante sismos, usualmente tienen pequefios valores de Q y por tanto grandes atenuaciones
de las ondas sismicas. Por otra parte, los golpes de martillo pueden no ser bien registrados



por la linea de gedfonos completa. Esto limita la profundidad de investigacion y los valores
estimados pueden no ser representativos del deposito de suelo responsable de los efectos de
sitio.

El uso de registros de vibracién ambiental obtenidos con el tendido de la linea de refraccion
de la onda P, fue un buen recurso para aumentar la profundidad de investigacion. Sin
embargo, aun asi no fue posible obtener informacion sobre las velocidades de ondas de
corte del basamento. Fue necesario aumentar las distancias entre los sensores de registro,
por medio de un arreglo de 6 acelerdgrafos acoplados a sismometros de banda ancha
Guralp. Aunque la separacion entre estas estaciones fue demasiada ya que se observaron
gaps entre los resultados de las curvas de dispersion de velocidades de fase entre estas
mediciones y aquellas hechas con el sismografo de exploracion, esto nos permitié restringir
la velocidad de onda de cortante del basamento.

El método que dio resultados confiables de la estructura superficial fue el MASW-1D con
fuente activa y MAM-SPAC de fuente pasiva (ruido ambiental) combinados. Sin embargo,
esta combinacion no fue capaz de mostrar la Vs del basamento. El uso de técnicas de
correlacion usando registros de ruido para obtener la estructura del suelo es una técnica
novedosa que solo puede validarse con redes densas de instrumentos de velocidad cuya
separacion esté relacionada con el rango de longitudes de ondas dominantes en el medio.
Los instrumentos de banda ancha son los més adecuados cuando se estudian estructuras con
niveles de ruido ambiental bajos y profundidades de depoésitos suaves importantes (mayores
a 200 m), que generan frecuencias dominantes menores a 1 Hz.

Los efectos de sitio estimados con el primer camino, fueron comparados con el célculo de
las funciones de transferencia 1D en cada sitio utilizando los perfiles estratigraficos
determinados con la exploracion sismica. El buen ajuste observado entre ambas
determinaciones, principalmente entre las frecuencias dominantes y la amplificacion nos
demuestra la confiabilidad en el uso de ambos caminos.

Los resultados finales indican que la ciudad de Tecoman se encuentra asentada sobre un
valle aluvial uniforme. La amplificacion en cada estacion se debe a las mismas capas de
suelo blando, pero su espesor cambia de sitio a sitio lo que resulta en ligeros cambios de la
frecuencia natural de vibrar. El modo fundamental se encuentra entre 0.56 y 0.71 Hz. Se
observa también un modo superior entre 1.4 y 2.1 Hz. Los factores de amplificacion varian
entre 3 y 8 en estos dos rangos de frecuencias.

Podemos concluir que para estimar los efectos de sitio en cualquier lugar, es recomendable
realizar experimentos combinados que contemplen tanto técnicas directas (SSR, HVSR vy
H/V), como estimaciones de la estructura de velocidades del subsuelo, ya sea usando
registros de sismos o de ruido ambiental, obtenidos con instrumentos de medicién que
contengan sensores de velocidad de banda ancha y registradores con el mayor nivel de
rango dinamico. El uso de técnicas de refraccion multicanal de ondas superficiales debe ser
parte fundamental de estos experimentos.



En Ingenieria sismica se sabe que para tener una mayor certidumbre sobre el nivel de
peligro sismico de una region es necesario contar con una base de datos amplia y confiable
que cubra todo el territorio en estudio. En Colima esto se lograra solo con la instalacién y
mantenimiento de redes sismograficas y/o acelerograficas permanentes con el proposito de
obtener una mayor cantidad de datos que nos permitan mejorar la caracterizacion de las
fuentes sismicas en la regién, asi como la atenuacion de la energia sismica desde estas
fuentes hacia las ciudades mas importantes. Por otra parte, es también recomendable
ampliar los estudios de efectos de sitio a otras ciudades importantes de la region usando
métodos y técnicas viables tales como las recomendadas en este trabajo. La instalacion y
operacion de la red acelerogréfica en el estado de Colima es fundamental para cumplir con
todas estas tareas.
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APENDICE “A”

Derivacion de la funcion de atenuacion.

Los coeficientes de atenuacion para este trabajo fueron derivados del método desarrollado
originalmente por Fukushima y Tanaka (1990) y propuesto por Chang et al (2001). Hemos
modificado ligeramente su propuesta para aplicarlo a sismos de subduccion. A continuacion
mostramos los pasos del calculo del modelo de atenuacion de sismos de subduccién, el cual
esta dado por:

I,A=c, +c,M —c,l h—c,| R, (a)

El coeficiente ¢, es conocido del primer paso de regresion, el cual evalla el efecto de
dispersion geométrica de los registros observados. La prediccion de error, €, del modelo de
atenuacion puede derivarse de la ecuacién como sigue:

=Y (I,A ¢, —C,M; +C3l h +¢,1 R)?, ~mmmmmmmomemmomem oo (al)
i=1

donde el subindice “i”” indica el i-ésimo registro y “n”, el nimero total de registros.

Los coeficientes ¢, y c3 estdtn ambos relacionados al efecto de fuente pero son
independientes. Por tanto, evaluamos c; y c3 separando la ecuacién (al) en dos ecuaciones
que contienen uno de los dos coeficientes. Esta operacion es igual a la derivacion del efecto
de fuente individualmente de los dos parametros. Esto es:

Em :Z(InA, —Cp _CZMi +C4InR)2 ToTTTTTTmET T T (aZ)
i=1

Ein = Z(IHA, _Clnhi +Cglnhi +C4InR)2 """"""""""""""""""" (3.3)
i=1

donde, em Y einnson los errores de prediccion en las ecuaciones separadas, Cy Y Cinh Son los
nuevos coeficientes constantes relacionando a las ecuaciones (a2) y (a3), respectivamente.
Entonces c, y c3pueden derivarse de las siguientes operaciones:

Oy =—2MiZ(InA —Cy —C,M, +¢, R)=0 ----mmmmmmeem - (ad)
ac, i=1
oy :

:_ZZ(InAi_CM _CzMi+C4|nRi):0 """""""""""""" (a5)
aCy i=1



%mn _ i h Y (LA =Cpp +C;INH +C,1 R ) =0 —ommemmeemmeees (a6)
3 i=1

9&mn _ 2> (I,A —Cppp +C5 INh +C I R) =0 wmmmemmemmcemmceneeen (@7)

aClnh i=1

Las ecuaciones (a4) y (ab) son ecuaciones de ¢, y Cw, las cuales pueden reescribirse como
sigue:

i e Rl

Las ecuaciones (a6) y (a7) son ecuaciones de C3 y Cn, , las cuales pueden reescribirse como
sigue:

D e e R

Por tanto, el coeficiente c, puede derivarse de:

c = e >XM IR +3M IR )+nYINAINR -3 M YA}
2 DA

x/Z(lnR |nF€) I Y (M,~M)inR ~InR) .
\/ Vin > (M -M} /Y (InR -InRY

/Z(IHA mAY/n > (M,-M)InA -InA)
M =MP S (M =M /Y (inA -InAY

L (a10)

¢, =¢, M,In A

M,InR
Own M

El coeficiente c; puede derivarse del mismo enfoque como en (a10):

GInR GInA
C;=C— Rypnr +— " Rippina —mmmmmmmmmmmmmmmmmmms oo (all)
Onn Onn

Finalmente, el coeficiente constante c; es derivado como un valor excedente (en escala
logaritmica) de los efectos anteriores de aceleracién de movimientos del terreno. Es

evaluado como sigue:

¢, =InA-c,M+c,Inh+¢,INR ----mmmmmmmmmm oo (a12)



APENDICE “B”

Fundamentos de refraccion sismica.

Un modelo de velocidad simple de dos estratos con su curva de tiempos de viaje asociada
se muestra en la figura b.1. Usamos esta figura como base para discutir los principios
fundamentales que subyacen la técnica de refraccion sismica.

V2"
~ Crossover distance x,, o<
E f,ﬁ"x “Direct arrivals from layer 2
.
; . f’r - .
i /i Traveltime Curve
;oo
}“ S .l"r L]
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Figura b.1. (Tomada de Seismager/2D Manual)

El cambio de pendiente de la curva, la cual ocurre a la distancia x, marca el punto en la
cual el tiempo de viaje refractado de V, alcanza los arribos directos viajando a través de h
(V1). La ecuacidn para el primer segmento T; es simplemente:



(b.1)

Velocity Model

h

travels at ¥,

Figura b.2 (Tomada de Seismager/2D Manual)

Considerando la figura b.2, la ecuacién para T; es:

ac cd df 2h cd
=ttt =+ —
vV, Vv, V, Vcos(i) V,
Ahora bien, tenemos que:
cd =x—-bc—dc=x—-2htan(i,)

Sustituyendo en la ecuacion (b.2) tenemos:

T - 2h - X —2htan(i,)
V, cos(i, ) V,

Sustituyendo sen(i. )/ cos(i. ) por tan(ic) y re-arreglando obtenemos:

T - Zh{vz —Vlsen_(lc)}Jr X
V.V, cos(i, ) Vv,

De la ley de Snell,

(b.2)

(b.3)

(b.4)



sen(i,) = \\;1 (b.5)

2

Y considerando que 1—sen?(i.) = cos®(i.), obtenemos:

cos(i. ) +\;< (b.6)

1 2

T, =2h

Puesto que; cos(i,) = /1 sen®(i.) y sustituyendo en la ecuacion (b.6), tenemos:

1 sen?(i
T, _opotmsenli) | x (b.7)

Vi Vv,

2
. . V . .,
De la ley de Snell, considerando que sen®(i.) = [VIJ , sustituyendo en la ecuacion (b.7) y
2

re-arreglando obtenemos:

2 2
/Q -V
T,=2n 2 "% X, Para el caso especial de x=0
V1V2 VZ
2h. NV, -V’
VlVZ

0, usando la ecuacion (b.6)

T 2hcos(i,)

i v, (b.9)

Donde T; es llamado el “tiempo de intercepcion”.

. . V. . .
De la ley de Snell (ecuacion b.5), i = sen’ V—l y resolviendo la ecuacion (b.9) para h,
2

TV
= 1 L (b.10)
2 cos(senV, 1V,)
Alternativamente, resolviendo la ecuacion (b.8) para h,
TVV
h= 1 Tviv, (b.11)

2 A\ 22 _V12



Usando la ecuacién b.10 o b.11, podemos calcular la profundidad midiendo T;, V1 y V, de la
gréafica tiempo de viaje.

Alternativamente, la distancia de cruce X, puede ser usada en lugar del tiempo de
intercepcion. A la distancia X, T; = T, entonces podemos igualar la ecuacién (b.1) y (b.8)
para llegar a obtener:

hetl ch (b.12)
27/(V, +Vy)

Las ecuaciones b.11 y b.12 son las béasicas en refraccion sismica, relacionando espesores de
estratos con la curva tiempo de viaje. Aunque es valido solo para espesores de estratos
constantes, la comprension de ellas nos lleva a la comprension de la refraccion sismica en
general. El desarrollo antes descrito puede extenderse a cualquier nimero de estratos. Un
ejemplo para el caso de cuatro estratos puede verse en Repath (1973).

El método Time-Term.

La técnica Time-Term es un enfoque de minimos cuadrados lineal para determinar la mejor
solucion de estratos discretos de los datos. La matematica detrds de esta técnica es la
siguiente. Refiriéndonos a la figura (1) y haciendo h = z, definimos la “lentitud” S como la
inversa de la velocidad:

S, =—,yS,=", b.13
1=y, ySs, v, (b.13)
de la ley de Snell, sen(ic):zz, el tiempo de viaje total t de la fuente al receptor es
1
entonces:
t =sS, cos(i, )z + xS, (b.14)

Ahora, si definimos: ¢ = 2S, cos(i, ), entonces:

t=2cz+xS, (b.15)

Donde, z y S, son las incognitas.

El ejemplo anterior asume que el refractor es paralelo a la superficie del terreno. Si
expandimos esto al caso general de superficie curvada, no paralela como se muestra en la
figura b.3, entonces tendremos tres incognitas, z; z, y S».
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Figura b.3 (Tomada del manual de Seismager/2D)

Por tanto, ahora tendremos: t = cz, +cz, + XS, ; generalizando, obtenemos

t;=> ¢z +X;S, (b.16)
k=1

En forma matricial, tenemos:

€y, CpeCrgen - |2, ] 1]
C21Cp::Cog0--Cop Xy Z, t
Cy1C30Cag.0.Cqn Xy ||+ [ =] (b.17)
......................... N
| Cm1Cm2-Crms "Cmn"Xm__SZ_ _tm_

Donde m = numero de tiempos de viaje, y n = nimero de receptores (profundidades que
seran calculadas). Podemos ahora resolver la matriz para z;...z, Y S,.



APENDICE “C”

C1 ONDAS DE RAYLEIGH EN UN MEDIO VERTICALMENTE
HETEROGENEO.

C.1.1 Introduccioén

Las ondas sismicas propagandose en un medio limitado por una superficie libre pueden
categorizarse en dos tipos: ondas de cuerpo y ondas superficiales. Las ondas de cuerpo se
propagan a través del interior del medio y de la superficie libre y son de dos tipos: la onda P
y la onda S. La onda P se propaga con una perturbacion en compresion, mientras que las
ondas S inducen una deformacion por cortante. EI movimiento de la particula asociado con
la onda P es paralelo a la direccion de propagacion de la onda. De acuerdo al plano de
movimiento de la particula, la onda S puede subdividirse en dos tipos: ondas de cortante
verticalmente polarizadas (SV) y ondas de cortante horizontalmente polarizadas (SH).

Las ondas superficiales son producidas por la interaccion entre las ondas P y S en la
superficie libre. Estas ondas viajan a lo largo de la superficie de un medio con amplitud
exponencialmente decreciente con la profundidad. Estas ondas pueden ser divididas en dos
tipos: Ondas de Love y Ondas de Rayleigh. Las ondas de Love son generadas solo cuando
la energia es atrapada en un estrato superficial sobre un medio-espacio mas rigido
resultando en mdaltiples reflexiones. Las ondas Love resultan de la interaccién de las ondas
P y SH, el movimiento de la particula tiene una componente horizontal. Las ondas
Rayleigh, las cuales son generadas por la interaccion de las ondas P y SV, tienen
movimiento vertical y horizontal de la particula.

Muchos métodos de onda superficial usados en ingenieria geotécnica estan basados en la
velocidad y atenuacion de la onda Rayleigh. Las ondas Rayleigh propagandose a través de
un semi-espacio homogéneo han sido analizadas teéricamente por muchos investigadores
(Rayleigh, 1885; Viktorov, 1967; Richard et al., 1970; Achenbach, 1973; Graff, 1975; etc.).
Para el estudio de la propagacion de la onda Rayleigh en un medio elastico incluyendo un
medio-espacio homogéneo, definimos un sistema cartesiano como se muestra en la figura
c.l.

};/

Figura c.1.Sistema de coordenadas cartesiano



Existen tres ecuaciones béasicas para un medio elastico, isotropo y homogéneo, que en
notacion tensorial cartesiana podemos resumirlas en:

oy =0 =y (Ecuacion de movimiento) (c.1)

1 E o - 2
& = E(u” +U;;) (Ecuacion cinematica) (c.2)
o = A&y Oy +2us; (Ecuaciones constitutivas) (c.3)

Donde i,j = direcciones X, Y, z; djj es el tensor de esfuerzos en un punto; u; es el vector de
desplazamientos para la direccion “i”’; p es la densidad de la masa; b; es la fuerza de cuerpo
por unidad de masa del material, y & es el tensor deformacion. Los términos Ay u son los
pardmetros de Lamé, los cuales son constantes elésticas para un medio. Cada constante de
Lameé puede expresarse en términos de las otras constantes elasticas tal como el modulo de
Young, E; la relacién de Poissén, v; y el modulo de rigidez (Bulk), B tal como se resume en
la tabla c.1.

Tabla c.1. Relaciones entre constantes elasticas.

E v E, G A G
Ev H(E-2G)
/ (1+v)(1-2v) 3G-E g
E _
Iz, m G G
G(3/+2G)
E E E —
A+G
3 E GE 2(_}'
— —_— / S
3(1-2v) 3(3G-E) 3
E-2G A
1 i 26 2()+G)

Otra expresion de la ecuacién (c.1) en términos de desplazamiento se obtiene sustituyendo
la ecuacion (c.2) en la ecuacion (c.3) y luego sustituyendo la ecuacién resultante dentro de
la ecuacion (c.1) produciendo la ecuacion de Navier. En ausencia de fuerzas de cuerpo, la
ecuacion de Navier esta dada por:

MU, i +(l+/“l)uj,ji = pY; (c.4)
En forma vectorial, puede ser expresada por:

IVU+(A+ p)VVU = pu (c.5.a)



Donde V representa el operador vector gradiente, el cual es expresado por:

ve9i +§yiy+§iz (c.5.b)
Z

y V? representa al operador Laplaciano dado por:

0 0 0
+

V= +
ox?  oy* or°

(c.5.c)

Soluciones de la ecuacion de Navier pueden obtenerse por un método conocido como
descomposicién de Helmholtz. En este método se asume que los vectores de
desplazamiento de la particula pueden escribirse como:

U=Vg+Vxy (c.6)
Donde ¢ y y son los potenciales escalar y vectorial respectivamente.

Sustituyendo la ecuacion (c.6) dentro de de la ecuacion de Navier, obtenemos:

1 0°
P
. _ 1 3%y 8
\% 1/1272 atz (C' )

donde:

A

Vp y Vs, son las velocidades de la onda P y onda S, respectivamente.

p P

A+2u A +2G
\

La relacién entre las dos velocidades de ondas de cuerpo puede expresarse como funcion
solo de la relacion de Poisson.

K _ /1_2V (c.9)
A+2u \20-v)

VS
7/:7:
Vo |

Para medios reales (0 < v > 0.5); Vp > Vs
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Figura c.2. Sistema de coordenadas en un semi-espacio homogéneo

Considerando a las ondas propagandose solo en la direcciones x-z como se muestra en la
figura c.2, las ecuaciones (c.7) y (c.8) pueden reescribirse como:

o’p 0°¢p, 1 0%

+ = = c.9
(ax2 622) V, ot? (©9)
o’w 0w, 1 d’w
(6x2 azz) V, ot? (.10)

Suponiendo tiempo armonico, las ondas planas viajando a lo largo de la direccion xz, los
potenciales de desplazamiento son expresados por:

#(x,z) = F(2)' ™ (c.11)
w(x,z) =G(z).e" ™ (c.12)

Donde F(z) y G(z) son amplitudes que son funciones de la profundidad, w es la frecuencia
circular, y k es el nimero de onda. Sustituyendo ¢(x,z) y w(x,z) de las ecuaciones (c.11) y
(c.12) dentro de las ecuaciones (c.9) y (c.10), se obtienen dos ecuaciones diferenciales
ordinarias:

d’F(z) 0 |, B

g OF@ =0 (c.13)
4°G(2) @ L a s

&7 +(V—2 k“).G(z)=0 (c.14)

S

Resolviendo las ecuaciones anteriores, tenemos.
F(z)=Ae™+Ae"™ (c.15)

G(z)=B,e " +B,e" (c.16)



donde:

2 2
- k-2 _ k2
p \/ VR B Rl

Las ecuaciones (c.11) y (c.12) pueden reescribirse como:
(X, 2) = (Ae ™ + AeP) e (c.17)
w(x,2) = (Be ¥ +B,e?)e' ™™ (c.18)

Las constantes A;, Ay, B; y B, son valores constantes reales que son determinados de las
condiciones de frontera para las ondas Rayleigh, las cuales son cero esfuerzos en la
superficie libre y sin desplazamiento a profundidad infinita.

Tx(X,0) = 722(x,0) = 0 (c.19)
u(x,z) =0, cuandoz— o (c.20)
Las constantes A, y B, son, por tanto, igual a cero de la ecuacién (c.20).

Sustituyendo las ecuaciones (c.17) y (c.18) en la ecuacién (c.6), el campo de
desplazamientos u(x,z) puede obtenerse. EI campo de esfuerzos puede también calcularse
usando el desplazamiento calculado y las ecuaciones (c.2) y (c.3). Con las condiciones de
frontera aplicadas, el resultado final se obtiene en forma matricial:

...... 2p k2 V.2
K _Yr 0
Yy T {QHO} .
v 2 '

Donde Vg es la velocidad de fase de la onda Rayleigh.

Una solucidn no-trivial de la ecuacion (21) puede ser calculada por:

K,V
detf ... q V,? (c.22)
V.’ 2
(2--%))
L S

De la cual, la ecuacion final se deriva como sigue:

2 2 2
2—!%7—41—Y%7*1—Y%7=0 (c.23)
V, V, V,



La ecuacion (c.23) es llamada la ecuacion caracteristica de la onda Rayleigh o
simplemente la ecuacién de onda Rayleigh. De esta ecuacion, es claro que la velocidad de
fase de la onda Rayleigh Vg en un semi-espacio homogéneo es solo una funcion de las
velocidades de la onda P y de la onda S. Es importante notar que Vr es independiente de la
frecuencia, lo cual significa que las ondas Rayleigh en un semi-espacio homogéneo son no-
dispersivas.

En adicién a la ecuacién (c.23), una estimacion simple para Vg en términos de Vs y la
relacién de Poisson es (Stokoe y Santamarina, 2000):

~0.874+1.117v
1+v

Vi Vs (c.24)

La figura (c.3) compara los valores estimados de Vg con valores de la ecuacion de onda
Rayleigh.

1 T T T T
— Rayleigh wawe equation
------ Stokoe & Santamarina (2000)
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Figura 3. Relacién de Vi a Vs con la relacion de Poisson.

C.1.2 Desplazamientos debido a la onda Rayleigh

En adicién a la velocidad de fase de la onda Rayleigh, es también de interés calcular los
desplazamientos causados por la propagacion de estas ondas en un medio-espacio



homogéneo. Dado que la ecuacion de onda Rayleigh fue derivada usando la
descomposicion de Helmholtz, las ondas Rayleigh estan compuestas de la superposicion de
las componentes longitudinal y trasversal. Es posible derivar las componentes horizontal y
vertical de los desplazamientos asociados con la propagacion de las ondas Rayleigh a traves
de un medio-espacio homogéneo. La ecuacion (6) puede ser reescrita como:

u =9, (25)
ox oz

u, =% v (26)
oz OX

Sustituyendo las soluciones para las dos funciones potenciales, ¢ y w, dentro de las
ecuaciones (25) y (26) encontramos los desplazamientos vertical y horizontal de las ondas
Rayleigh en un medio homogéneo.

U, (x2) =ikA (e 7+ 2PAganygitorin 27)

q2+k2

2 pk

— kze‘qz)ei(“"‘kx) (28)
q +

u, (X, z)=kAl(—ge‘pZ +

Ent =0y x =0, los desplazamientos vertical y horizontal normalizados pueden ser
graficados como una funcién de la profundidad normalizada tal como se muestra en la
figura 4.
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Figura 4. Desplazamientos vertical y horizontal de las ondas Rayleigh en un semi-espacio
homogéneo. (Richard et al., 1970)

C.2 ONDAS RAYLEIGH EN MEDIOS ESTRATIFICADOS
C.2.1 Ecuacion de dispersion de Rayleigh

Aungue un medio-espacio homogeéneo es lo mas usual para introducir los aspectos basicos
de propagacion de la onda Rayleigh, es también muy simple para modelar las condiciones
reales del suelo. Perfiles del suelo con propiedades dependientes de la profundidad pueden
ser idealizados usando un modelo simplificado estratificado como el mostrado en la figura
(5). Los suelos han sido frecuentemente modelados como medios estratificados en muchos
problemas geotécnicos debido a su eficiencia computacional. EI medio estratificado
consiste de una pila de N estratos elasticos, isétropos y homogeneos, descritas con
propiedades de velocidad de onda de cortante (Vs), densidad de la masa (p), relacion de
Poisson (v), y espesor (h).
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Figura 5- Modelo de un medio elastico estratificado (Rix, 2000)

Recordando que las condiciones de frontera de las ondas Rayleigh en un medio espacio
homogéneo son; cero esfuerzos en la superficie y amplitud cero a profundidad infinita.
Estas condiciones de frontera descritas en la ecuacion (19) y (20) son aun validas para el
caso de ondas Rayleigh en un medio estratificado. La continuidad en los esfuerzos y
desplazamientos en cada interfase del estrato resulta en una condicién de frontera adicional

expresada por:

T (% 2,) =7,(X Z,.,) (29)

7, (% 2,) =7, (X Z,.) (30)

u(x,z,) =u(xz,,) (31)
Donden=1,., N.

Empleando el mismo procedimiento como el usado para el estudio de la propagacién de la
onda Rayleigh en un semi-espacio homogéneo, los desplazamientos u,(x,z) in cada estrato
son obtenidas por:

U,(x,2) =V, +Vxp, (32)

La aplicacion de las condiciones de frontera en las ecuaciones (19), (20), (29), (30) y (31)
conduce a un sistema homogéneo de 4N-2 ecuaciones lineales, denominadas por S.
Soluciones no triviales pueden obtenerse al imponer det(S) = 0, y este producto final es
llamado la ecuacion de dispersion de Rayleigh para un semi-espacio estratificado. Esta



ecuacion provee una relacion implicita entre la velocidad de la onda Rayleigh, frecuencia y
propiedades de los estratos y puede ser escrita como (Lai, 1998):

feVsniVar o 0y Ky 0) =0 (33)

Es importante hacer notar las principales caracteristicas de esta ecuacion. Primero, la
velocidad de fase de las ondas Rayleigh en un medio verticalmente heterogéneo es
dependiente de la frecuencia. Este fendmeno es llamado dispersion geométrica puesto que
esta relacionado con las variaciones geométricas de las propiedades con la profundidad. La
figura (6) ilustra la causa de la dispersion geométrica de las ondas Rayleigh.

Rayleigh Wave Vertical Particle Motion

f‘h —

Layer 1 Ashort
B R Mlong
Layer 2
vy

Layer 3

Y Y

Depth Depth

Figura 6. Movimiento vertical de la particula de dos ondas Rayleigh con diferentes longitudes de
onda. (Rix, 2000).

Como se muestra en la figura (6), una onda Rayleigh con una longitud de onda pequefia es
confinada solamente dentro del estrato superior, mientras que una longitud de onda mas
grande de la onda Rayleigh tiene movimiento de particula en todos los tres estratos. Como
podemos ver, la velocidad de la onda Rayleigh con longitud de onda pequefia es controlada
por las propiedades del material del estrato 1, mientras que las propiedades combinadas del
material de todos los tres estratos controlan la velocidad de la onda Rayleigh con longitud
de onda mas grande. Es un elemento clave en métodos de onda superficial, el hecho de que
las ondas Rayleigh con diferentes longitudes de onda (6 frecuencias) muestran diferentes
partes del medio estratificado (Stokoe et al., 1994), permitiendo esto ser usado para
determinar la variacion de las propiedades del material con la profundidad.



Segundo, para una frecuencia dada, existen soluciones multiples de la ecuacion de la onda
Rayleigh. Esto significa que para una frecuencia dada, hay multiples modos de la onda
Rayleigh viajando a diferentes velocidades de fase. Los modos multiples de propagacion de
onda Rayleigh a una cierta frecuencia pueden ser fisicamente explicadas por la interferencia
constructiva ocurriendo entre ondas experimentando maltiples reflexiones en la interfase de
los estratos (Lai, 1998).

Para muchas aplicaciones, es deseable evitar el uso de potenciales (ecuacion 6) y usar una
formulacién alternativa de la ecuacion de dispersion de la onda Rayleigh en términos de un
problema de eigenvalores diferencial (Aki y Richards, 1980). Un problema de eigenvalores
diferencial lineal con eigenfunciones de desplazamientos ri(zk,w) y ra(zkw) y
eigenfunciones de esfuerzo rs(z,k,w) y ri(z,k,@) en un medio estratificado esta definido por:

df (2)

=A(z)- f(2) (34)
dz

Donde f(z) :[rl,rz,r3,r4]Ty la matriz A(z) de 4x4 estan compuestos de elementos los

cuales son funciones de A(z), G(2), p(2), k y w. Las eigenfunciones r; hasta rs estan
definidas por:

u, =r(z,k,w) e (35a)

u, =i-r(z,k o) e (35b)
drl i(wt—kx) i(awt—kx)

T, =l E—kr2 -e =r(z,k,w)-e (36a)

T = i[(/l +2p) <3|er2+ kﬁ,rl} @' —ir, (z,k, w) - " (36b)

Las condiciones de frontera descritas en la ecuaciones (19) y (20) pueden reescribirse en
términos de las eigefunciones de desplazamiento y esfuerzo.

r,(z,k,o)=r,(z,k,) =0, En,z=0 (37)
r(z,k,w)=r,(z,k,w) =0, Cuando,z— (38)

Para una frecuencia dada, soluciones no triviales de la ecuacion (34) con las condiciones de
frontera en las ecuaciones (37) y (38) existe solo para valores especiales del numero de
onda kj(w), (j = 1,..., M) donde M es el numero total de modos a una cierta frecuencia
(Lai, 1998). Los valores de k; y las correspondientes soluciones ri(z,k,w), (i = 1,..., 4) son
los eigenvalores y las eigenfunciones del problema de eigenvalor descrito en la ecuacion
(34), respectivamente.



Los valores de k; para ondas Rayleigh en un medio estratificado puede obtenerse
resolviendo la ecuacion de dispersion de Rayleigh en la ecuacion (33) via una de las
técnicas de solucion descritas en la siguiente seccion. Las eigen-funciones ri(z,k,w)
satisfaciendo la ecuacion (34) pueden ser facilmente calculadas una vez que las raices de la
ecuacion de dispersion Rayleigh son obtenidos (ejem. Los valores de k;). Cada par de k; y
los correspondientes ri(z,k,w) definen un modo especifico de propagacion de la onda
Rayleigh. En un medio consistente de un numero finito de estratos homogéneos
sobreyaciendo un semi-espacio homogeéneo, el nimero total de modos de propagacion de
ondas Rayleigh es siempre finito (Swing et al., 1957).

C.2.2 Técnicas para resolver la ecuacion de dispersion de Rayleigh.

La ecuacion de dispersion de Rayleigh descrita en la ecuacion (33) puede resolverse solo
numéricamente. Varias técnicas estan disponibles para construir y resolver la ecuacion de
dispersion Rayleigh para medios estratificados.

El método de la matriz de transferencia perteneciente a la clase de los métodos de la matriz
propagadora es la técnica mas vieja y la mejor conocida de entre esta clase. Fue
originalmente desarrollada por Thompson (1950) y fue subsecuentemente mejorada por
Haskell (1953). En el método, la ecuacion de dispersion es construida por una serie de
multiplicaciones matriciales envolviendo funciones de propiedades de los materiales de los
estratos en el medio estratificado. Este método ha sido modificado y mejorado por muchos
otros investigadores (Schwab y Knopoff, 1970; Abo-Zena, 1979; Harvey, 1981) ya que la
formulaciéon original ha mostrado tener problemas de inestabilidad numérica en altas
frecuencias (Knopoff, 1964).

El método de la matriz de rigideces fue sugerida por Kausel y Roesset (1981). Este método
es la reformulacion del método de la matriz de transferencia, y reemplaza las matrices de
transferencia de Haskell con matrices de rigidez de estratos obtenidas usando conceptos del
andlisis estructural clasico.

Otra importante clase de técnica de solucion para la ecuacion de dispersion de Rayleigh es
el método de los coeficientes de reflexion y transmision. ElI método originalmente
desarrollado por Kennet (1974) ha sido modificado y mejorado por otros (Kennet y Ferry,
1979; Luco y Aspec, 1983; Hisada, 1994; 1995).

Una vez que la ecuacion de dispersion Rayleigh es formulada usando uno de los métodos
antes descritos, se aplica una técnica para obtener las raices de la ecuacion de dispersion de
Rayleigh. Las soluciones de la ecuacion de dispersion son los nimeros de onda kj(w), (j =
1,..., M) dependientes de la frecuencia, correspondiente a modos de propagacion de la onda
Rayleigh en un medio estratificado. Dado que la ecuacion de dispersion de Rayleigh puede
resolverse solo numéricamente, gran atencion debe ponerse en el proceso de encontrar las
raices debido al comportamiento de la ecuacion de dispersién. La ecuacion de dispersion



puede no ser resuelta apropiadamente por algunas de las técnicas de encontrar las raices
debido a la fuerte oscilacion de la ecuacion de dispersion especialmente a altas frecuencias
(Hisada, 1994; 1995).

C.2.3 Funcion de Green para ondas de Rayleigh planas.

Las soluciones de la ecuacion de dispersion Rayleigh en la ecuacion (33) producen curvas
modales de dispersion Rayleigh correspondiente a modos naturales de propagacion de onda
Rayleigh en medios verticalmente heterogéneos. Las curvas modales de dispersion de
Rayleigh son usadas como curvas de dispersion de referencia en el medio para el caso de
aislamiento modal. En muchos casos, es usual calcular los desplazamientos superficiales
asociados con la propagacion de ondas Rayleigh de una fuente para simular lo méas
cercanamente posible una prueba de onda superficial. Esto es especialmente usual en sitios
donde modos multiples contribuyen al campo de desplazamientos. Desde un punto de vista
préctico, esto se requiere para calcular las curvas teoricas de dispersion Rayleigh que son
comparadas con las curvas de dispersion de datos de pruebas de campo medidos por
receptores separados espacialmente.

En ingenieria, las funciones de Green a menudo se usan para calcular la respuesta de un
sistema lineal debido a una fuente arbitraria, Lai (1998) us6 la funcion de Green de
desplazamiento para ondas Rayleigh planas para derivar la ecuacion explicita de la
respuesta de un medio-espacio lineal elastico estratificado debido a una fuente arménica
unitaria. La funcion de Green del desplazamiento para ondas Rayleigh planas permite
calcular las curvas de dispersion tedricas con el mismo procedimiento usado para curvas de
dispersion experimental. Las soluciones de las funciones de Green para ondas Rayleigh
planas son los desplazamientos de un medio estratificado que puede ser considerado como
lineal a muy bajos niveles de deformacion para una fuente puntual arbitraria en un lugar
especifico. El siguiente paso es transformar los desplazamientos para la curva de dispersion
a través de la aplicacion de la misma técnica de procesamiento de sefiales usada para
calcular la curva de dispersion experimental. Puede concluirse que las soluciones de las
funciones de Green de ondas Rayleigh planas y una técnica de procesamiento de sefiales
asociada provee la oportunidad de obtener una curva de dispersion teérica de una manera
gue simula cercanamente el procedimiento experimental.

C.2.4 El problema de Lamb.

El problema de calcular el campo de desplazamientos inducido por una fuente armdnica
vertical sobre la superficie de un medio-espacio lineal, elastico, isotropico y homogéneo fue
primero resuelto por Lamb (1904). Hoy, el problema es conocido como problema de Lamb.
Lamb uso la teoria de variable compleja para encontrar la solucién explicita la cual es
conocida hoy en dia como problema de Lamb. La solucion de Lamb provee la respuesta



exacta del medio més simple correspondiente a una fuente arménica vertical sin ningun
error en el procedimiento numeérico.
iwt

La solucion de Lamb para una fuente armoénica vertical Fe*” puede ser dada por:

Feia)l
Wy (X, ) = %'kR -O(kg)- Ho(Z) (k) (39)

Donde wg (x,) es el desplazamiento vertical de la onda Rayleigh en la superficie libre de
un semi-espacio eléstico y homogéneo a una distancia x de la fuente. G es el mddulo de
cortante de el medio, kg es el numero de onda de la onda Rayleigh, y Ho® denota la funcion
de Hankel de segundo tipo y orden cero. El simbolo &(kg) es definido por:

k.. k.2 —k.?
k)= —— L P (40)

R(kz)

Donde ke y ks son los niumeros de onda de la onda P y la onda S, respectivamente. La
funcién R(kg) es expresada por:

R(Kg) = (2ks” —kq?)? —4kR2\/(kR2 —ko)(Ke” —ks) (41)

Donde kr = w/VRr y Vg €s la velocidad de fase de la onda Rayleigh no dispersiva que puede
ser obtenida por solucion de la ecuacion de onda Rayleigh (23).

Ahora bien; para una fuente puntual arménica vertical 1*¢"" localizadaax =0y z =0, el
desplazamiento vertical de la particula en la superficie del terreno (z = 0) resultante de la
superposicién de los modos de propagacién de la onda Rayleigh es calculada por:

U, (x, @) =|u, (x, @) -0 (42)
Donde:
1 [k, @)k, 0, ko) (ko) cosxt; -k )]
uz(xya))_4x/ﬁ{;; N/W(Viuili)(vjujIj) } (43)
y

r22(ki ,a)) .
2 vy,

Mook,
Z(Ja))cos(ij+;[)
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v,(X,w) =tan™ (44)




Donde V; = w/k; es la velocidad de fase, U; = dw/dk; es la velocidad de grupo (j = 1,..., M),
Yy Kkj(w) es el nimero de onda del j™ modo de la onda plana Rayleigh. EI termino lj es la
primera integral de energia Rayleigh asociado con el j™ modo de propagacion y se define
por (Aki y Richards, 1980).

| (2K, ) = ;Tp(z)[rf(z, K, o) +1,7 (2.k,, )l (45)

En la préctica, una fuente activa aplicada verticalmente sobre la superficie genera un campo
de ondas compuesta de ondas de cuerpo (ondas P y S) dispersandose esféricamente y ondas
de Rayleigh dispersédndose cilindricamente. Para simular una prueba real activa de onda
superficial, se requiere un camino para calcular este campo de ondas. Soluciones de la
funcion de Green para el campo de ondas total correspondiente a cargas dindmicas
actuando sobre un medio horizontalmente estratificado provee la respuesta ante las cargas,
introduciendo un camino para simular matematicamente una prueba real activa de onda
superficial. Para cada frecuencia, las soluciones de la funcion de Green pueden
determinarse en términos de desplazamientos usando la transformada de Fourier del vector
de cargas y la matriz de rigidez global correspondiente a un medio estratificado especifico.
La matriz de rigidez global puede obtenerse por medio del enfoque sugerido por Kausel y
Roesset (1981). Por eficiencia computacional, las soluciones son a menudo transformadas
de Fourier de desplazamientos en el dominio temporal de la frecuencia.

La formulacion de soluciones explicitas para la funcién de Green para cargas dinamicas
arbitrarias en medios estratificados fue desarrollado por Kausel y Roesset, 1981 e
implementado en un programa de cémputo. ElI programa provee las soluciones del
desplazamiento vertical y horizontal de la funcién de Green para ondas de cuerpo y de
Rayleigh para varios tipos de fuentes tal como cargas lineales, 6 puntuales en lugares
arbitrarios en el medio.

Para una carga puntual armonica vertical de amplitud p, el desplazamiento vertical u, de
una particula de la funcion de Green es calculada por (Kausel, 1981):

U, = 2676 H () (46)

Donde ¢z' y ki son la componente vertical del eigenvector | y el eigenvalor I,
respectivamente, del problema de eigenvalores asociado con el modo natural de la
propagacion de onda en un medio estratificado, los indices m y n indican el nodo 6 interfase
donde la carga es aplicada y el desplazamiento es calculado, respectivamente, N es un
niimero total de estratos, y Ho®(.) es la funcién de Hankel de segundo tipo y de orden cero.
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