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Resumen

1. Resumen

Las condiciones geoldgicas de nuestro pais favorecen una intensa actividad sismica. El
comprender la respuesta sismica de la Ciudad de México permitiria prevenir dafios en estructuras
civiles. La simulacion numérica permite el estudio de la propagacion de ondas sismicas. Los
métodos de simulaciéon numérica requieren de los parametros y la distribucion espacial del medio
de propagacion. Debido a la complejidad geologica de la cuenca de México, trabajos previos han
utilizado modelos altamente simplificados produciendo analisis sismicos incompletos que no
logran explicar la larga duraciéon del movimiento y algunas de sus peculiaridades, pero se cree que
estas incertidumbres se resolveran al conocer mejor la estructura del subsuelo del Valle de México.
Este problema de falta de informacion y la brecha de Guerrero, dejan la puerta abierta al desarrollo
de modelos geologicos de mayor complejidad y realismo.

Se desarroll6 un modelo geologico tridimensional, mas robusto que sus antecesores, de 871
[km®] y 1.2 [km] de profundidad para la zona plana de la ciudad de México a partir de 20 secciones
geologicas, que a su vez, se basan en estudios geologicos y geofisicos realizados en la zona desde
1975. El modelo esta compuesto por cinco paquetes estratigraficos. El basamento lo constituye un
estrato calcareco de origen marino datado del Cretacico. La segunda capa corresponde a rocas de
Andesita y Riolitas del Mioceno Superior. En la capa adyacente se agrupan los depdsitos de lago
antiguos y depositos volcanicos no consolidados del Plioceno. Estas capas estan altamente falladas.
El cuarto estrato esta integrado por depositos aluviales y coladas volcanicas del Cuaternario.
Finalmente, el ultimo estrato esta integrado por depdsitos lacustres del Cuaternario. A cada capa se
le asignaron velocidades de ondas P y S con base en datos de 5 pozos profundos (de 2 a 3.2
[km]).

En atencién a la gran cantidad de fallas geoldgicas en la zona, se analizé el efecto de un
medio fallado en la propagacion de ondas sismicas usando el método de las Diferencias Finitas
bidimensional (2D). Las fallas retrasan el arribo de las ondas y los multiples que provienen de
ellas, modifican la forma del sismograma sintético generado. Por esto, se incremento la precision de
los modelos interpolados con algoritmos aqui propuestos. Estos algoritmos estin basados en la
correccion de desplazamientos por fallas geologicas en 2D y su posterior reincorporacion en el
modelo tridimensional (3D). Se valido el modelo con informacion topografica, levantamientos
gravimétricos y de registros sismicos y sismologicos.

Este modelo puede ser utilizado para hacer simulaciones de propagacion de ondas sismicas
en 3D, en obras grandes de ingenieria civil, o por su presentacion, con fines didacticos. Debido a la
dimension del area modelada, el trabajo permite la incorporacion de estudios posteriores.
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2. Introduccion

La ciudad de México, una de las urbes mas pobladas en el mundo, ha sido escenario en
multiples ocasiones de la destruccion que puede causar un sismo. Sus caracteristicas geoldgicas la
convierten en una zona de alto riesgo. Desde hace mas de medio siglo, se han presentado trabajos
que explican la historia geoldgica de zona, pero es a partir del temblor del 19 de septiembre 1985
que se pone mayor interés en el asunto.

Dentro de la actividad cientifica, el prevenir desastres naturales es una prioridad. Los
sismos forman parte de este grupo de eventos naturales. Haciendo uso de las herramientas
computacionales se pueden simular el comportamiento de diferentes fenomenos naturales, entre
ellos el de la propagacion de las ondas sismicas y asi, disminuir la vulnerabilidad sismica.

La calidad de los resultados de las simulaciones numéricas depende de la correcta
adaptacion de un método numérico al fendmeno a simular, asi como, contar con informacion
realista de las propiedades del medio de ocurrencia. Por ejemplo, En la region de la falla de San
Andrés, al sur de California se han desarrollan simulaciones exitosas gracias a su modelo geologico
comunitario, continuamente actualizado (Olsen, 2006).

En la cuenca de México, se han realizado diferentes trabajos para simular la propagacion de
ondas en la zona. Seed (1988) presentd6 un modelo 1D de cinco capas, para explicar la
amplificacion, en la Secretaria de Comunicaciones y Transportes (SCT). Con el fin de explicar la
duracién de los eventos sismicos, Chavez-Garcia y Bard (1994) idealizan un perfil geologico de
cuenca de forma eliptica y Chavez-Pérez (1993) estudio el efecto de las fallas en la propagacion de
ondas sismicas por medio en las secciones sismicas interpretadas por Pérez-Cruz.

Estos trabajos concluyen que las incertidumbres en la duracion y algunas particularidades
del movimiento en los registros sismicos son debidas a la simplificacion en los modelos, pero se
iran disipando al conocer mejor la estructura del subsuelo de la Cuenca de México. Sdnchez—Sema
(1988) dice que existen arribos en los registros sismicos que solo pueden ser explicados por
modelos tridimensionales. Estos puntos justifican la construccion de un modelo 3D de la Cuenca de
Meéxico.

Para entender la complejidad geologica de la Cuenca de México se han realizado diferentes
levantamientos. En 1988 Petroleos Mexicanos (PEMEX), hace estudios sismicos y perfora 5
pozos con profundidades superiores a los 4 [km] distribuidos en la zona. En el 2004 Mooser
presenta 20 secciones geoldgicas de la zona de la cuenca, obtenidas a partir de estudios cuidadosos
iniciados en 1975 con la construccion del drenaje profundo.

El objetivo principal de este trabajo es la construccion de un modelo geologico 3D realista
de la Cuenca de México. La informacion de inicio son los estudios de PEMEX, las 20 secciones
geologicas de Mooser y levantamientos gravimétricos de la zona de estudio.

En el capitulo III se detalla la ubicacion de la zona de estudio y se hace una revision de los
trabajos previos en torno a la simulacion de propagacion de ondas simicas en la ciudad de México
comentado los modelos geologicos que se emplearon. El capitulo IV es dedicado a Ia
fundamentacion de la propagacion de ondas sismicas y la ecuacion de onda, antes de emplear un
método numérico se tiene que tener certeza de lo que vamos a simular. En el capitulo V se revisan
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los fundamentos del método de las diferencias finitas y su aplicacion para la solucion de la ecuacion
de onda. El capitulo VI es dedicado a la aplicacion del método en una seccion bidimensional de la
Cuenca de México, en ausencia de fallas y con fallas, analizando las diferencias. El capitulo VII
presenta la evolucion geoldgica de la zona de estudio. En el siguiente capitulo se detalla el
procedimiento para obtener el modelo 3D y se exponen los algoritmos desarrollados, para mejorar
la precision de la interpolacion simple de Kriging. El capitulo IX muestra la precision del modelo
geologico 3D y la correlacion con informacion topografica y de levantamientos gravimétricos.
Finalmente, en el capitulo X es destinado a las conclusiones de este trabajo.
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3. Antecedentes y Localizacion

La Ciudad de México esta asentada en la parte suroeste de la Cuenca de México (CM), a
una altura promedio de 2240 m.s.n.m. La cuenca es alargada en direccion NNE-SSW con una
longitud aproximada de 100 km y anchura de unos 30 km (De la Cserna et al., 1987). Esta rodeada
por sierras volcanicas y abanicos aluviales (Vazquez-Sanchez et al., 1988). Sus limites naturales
son: al norte la Sierra de Pachuca; en el oriente la Sierra de Rio Frio y la Sierra Nevada, en el sur
por la Sierra de Chichinautzin y en el poniente por el Volcan Ajusco y la Sierra de las Cruces
(Figura 3.1).
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Figura 3. 1 Localizacion y sierras mas importantes de la Cuenca de México. (INEGI, 2003)

México se encuentra sometido a gran cantidad de actividad sismica. En promedio, en
nuestro pais, ocurren cinco sismos de magnitud mayor o igual a 6.5 cada 4 afios (Kostoglodov y
Pacheco, 1999). Por lo tanto, México es un pais altamente sismico.

Existen diferentes factores que incrementan el dafio producido por un sismo: la densidad de
poblacion, el tipo de viviendas que ocupan, la naturaleza del evento sismico, (profundidad del foco,
magnitud) y el tipo de suelo (Nava, 1998). En la Cuenca de México el suelo estd compuesto de
arcillas lacustres extraordinariamente blandas y deformables (Santoyo et al., 2005).
Adicionalmente, el suelo esta sujeto a bombeos, explotacion para materiales de construccion y
sobrecargas (Santoyo et al., 2005), lo que hace de la Ciudad de México, una zona altamente
vulnerable al dafio sismico.

Se le llama sismo a cualquier movimiento de terreno Segun Alexander von Humboldt, un
sismo es producto de la fractura de una roca o del deslizamiento de una falla ya existente; aunque
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también se puede asociar con actividad volcanica o a explosiones naturales o artificiales. Cuando
dos placas tectonicas interactiian se almacena gran cantidad de esfuerzos. La fuerza llega a ser tan
grande que vence la friccion entre las placas y en ese momento ocurre un sismo. La energia
liberada deforma las rocas circundantes, o se transforma en calor. La energia de deformacion
viaja por el interior de la tierra y es llamada onda sismica.

La mayoria de sismos de mayor magnitud sentidos en la ciudad de México, son debidos al
contacto entre la placa Norteamericana, con las placas de Cocos y Rivera. Por ejemplo, el gran
sismo de Jalisco de 1932 con una magnitud de 8.0 o el de Michoacdn en 1985 de magnitud 8.1.
Por otra parte, los sismos locales, que ocurren en el interior de la placa norteamericana, son otra
fuente de perturbacion en la ciudad. El sismo de Acambay, en el Estado de México, de 1912 que
tuvo una magnitud de 7.0.

Poco después del sismo de 1985 PEMEX realizé6 una importante campafia para obtener
datos geologicos de la cuenca de México. Con este fin, PEMEX perford cinco pozos (cuatro de
ellos en la ciudad de México, Figura 3.2), hizo levantamientos geoelectricos y sismica de
reflexion y refraccion (Pérez-Cruz, 1988).
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Figura 3. 2 Ubicacion de los pozos de Pemex en la ciudad de México.

Pérez-Cruz (1988) a partir de registro de PEMEX hechos con vibroseis sugiere la presencia
de un gran pilar en la zona de Mixhuca. Esta teoria fue sostenida por dos fuentes. La primera, en el
pozo Mixhuca-1 y el Pozo Roma-1, se encontré el basamento de la cuenca a diferentes
profundidades. La segunda es la a interpretacion de un registro gravimétrico en la zona (Pérez-
Cruz, 1988). Perez cruz dice que, la existencia de esta estructura contribuiria a la amplificacion y
duracion de los registros sismicos.
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Se han estudiado tanto los efectos de sitio como los efectos de viaje en la propagacion de
odas sismicas. Iglesias (2002), concluye que se producen amplificaciones en las frecuencias bajas
(0.1>>2.0 Hz) debido al importante contraste de impedancias entre los sedimentos de lago y
materiales mas profundos. Ademas, la duracion del evento sismico se alarga como resultado de la
interaccion de las ondas superficiales con la resonancia local 1D (Cardenas, 2006). Referente a
los efectos de viaje, las ondas sismicas sufren un decaimiento de amplitud menor en la direccion
perpendicular de la zona de subduccién a la Ciudad de México en comparaciéon con la direccion
paralela (Cardenas, 2006).

Al hacer simulaciones numéricas se busca conocer el movimiento del terreno para un
sismo de caracteristicas conocidas. Esta técnica resulta importante porque reduce la vulnerabilidad
y las pérdidas por terremotos.

3.1 Simulaciones numeéricas de sismos en la Cuenca de México.

Ademas de las diferencias finitas, existen diferentes técnicas que se han empleado para
hacer simulaciones numéricas en la Cuenca de México. Las técnicas Estadisticas, donde se emplean
todos los registros de una zona para estimar el calculo de los espectros de respuesta en zonas sin
registros. Otra técnica corresponde a las funciones de Green, en ella se usa el registro de un sismo
pequefio ocurrido cerca del sitio donde se realizara la simulacién para obtener movimientos de
sismicos fuertes.

Ordaz ef al. (1988) us6 sumas aleatorias de las funciones empiricas de Green basado en
que el mismo niimero de celdas rompen en tiempos diferentes con una ley de escalamiento de o’
para todas las frecuencias, ademas propone una funcion de probabilidad para los tiempos de ruptura.
Ordaz y Kamanori concluyen que un sismo de Magnitud 8.2 en Guerrero tendria respuestas mas
fuertes que las que se observaron en el sismo de Michoacan, excepto la componente EW.

Ordaz ef al (1992) hace una estimacion del espectro de respuesta para la zona de lago en la
Ciudad de México. Realiza relaciones entre todos los registros del sismo de 1985 de la zona de lago
y la estacion CU y aplica al teoria de vibraciones aleatorias para predecir el espectro respuesta de
aceleracion. El experimento arrojo resultados acertados en la zona centro y al este de CU, ambas
con valores de aceleracion elevados. Las incertidumbres en otras areas se deben a que las arcillas no
presentan un comportamiento lineal durante el sismo de 1984.

Kamanori (1993) uso6 las funciones de Green empiricas para simular el movimiento sismico
en la estacion sismica Central de Abastos (CDAO) de la ciudad de México. Kamanori ubico la
fuente de desplazamiento en la brecha de Guerrero y usé un modelo de escalamiento de ®” en tres
procesos de ruptura distintos. Lo que lo llevd a concluir que: si el evento en Guerrero es parecido al
de Michoacan, el movimiento tendria el doble de tamafio en periodos mayores a 2s.

Pérez Rocha (1998) calcul6 los espectros de respuesta en los nodos de una malla que
cubre la ciudad de México usando los datos del sismo de Michoacan (M=8.1) y sismos postulados
en la costa de Guerrero (M=7.7 y 8.1, con una distancia hipocentral de 80 km). Pérez Rocha
encontro6 que el sismo superaria las intensidades maximas esperadas, en comparacién con la
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respuesta del sismo de Michoacan. En Guerrero, la intensidad del evento sismico seria 50% mas
grande usando un periodo estructural de 0 a 5 s.

Buscando entender mejor como el campo de ondas se propaga en la Cuenca de de México,
y por lo tanto, prevenir dafios materiales y pérdidas humanas, diferentes autores han basado sus
investigaciones en la técnica de las diferencias finitas. Por ejemplo, Seed (1988), Sanchez Sesma
(1988), Chavez-Pérez (1993), Chavez Garcia y Bard (1994), Ida y Kawase (2004) etc.

Los medios de propagacion usados en las Diferencias Finitas, se construyen para explicar
un fenémeno conciso de la propagacion de las ondas sismicas: la amplificacion, la duracion del
evento sismico o el efecto de las fallas.

Seed (1988) presentd un modelo 1D para la zona de la Secretaria de Comunicaciones y
Transportes, las propiedades de las arcillas se obtuvieron de mediciones y registros sismicos. Para
hacer la simulacion, utiliza como fuente los registros de la estacion Ciudad Universitaria (CUMV),
en incidencia vertical con un amortiguamiento de 5%. El experimento de Seed explica la
amplificacién en los espectros de respuesta observados, pero no refleja ni la duracion ni el
movimiento verdaderos.

Varios investigadores estdn de acuerdo en que el modelado 1D es insuficiente ya que no
presenta las heterogeneidades laterales en el medio.

Sanchez Sesma (1988) us6é un perfil geoldgico de Chapultepec a Pefidon con una capa de
arcilla en configuracion de valle triangular. Los registros del sismo de 1985 de la estacion
Tacubaya fueron tomados como componente de entrada. Con esta geometria se busca explicar la
larga duracion de los registros. Atribuye las diferencias entre los sismogramas originales y sus
resultados a la complejidad geoldgica del area.

Los modelos 2D toman en cuenta los cambios estratigraficos laterales, pero la ausencia de
informacion geoldgica complica la tarea de modelar la geometria del medio.

Chavez-Pérez (1993) Realiza simulaciones bidimensionales sobre las secciones sismicas
interpretadas por Pérez Cruz y concluye que, la larga duracion del movimiento es debida a la
induccidn, debida al efecto de la cuenca cerrada, de ondas superficiales propagandose lateralmente
en direcciones opuestas. Ademdas dice que, las fallas tienen efectos minimos en la respuesta
sismica. Las fallas solo introducen un retraso de pocos segundos en los primeros arribos de
energia.

Chéavez Garcia y Bard (1994) usaron un modelo 2D y propusieron dos mecanismos de
modelado. Uno de ondas gravitatorias propagandose en la capa suave y otro de ondas
superficiales generadas en el limite de la cuenca. Encontraron que ni las ondas superficiales
generadas en el limite de la cuenca ni las heterogeneidades en las capas superficiales del medio
son responsables de la larga duracion del registro.

Lomnitz et al. (1999) sefiala que la duracion del evento simico puede deberse al
acoplamiento de ondas P y Rayleigh. Sin embargo, Shapiro et al. (2001); Chavez-Garcia y Salazar
(2002); Ida y Kawase (2004) muestran que los trenes de onda monocromaticos se atribuyen al modo
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fundamental de la ondas de Rayleigh. Varios autores estan de acuerdo en que la larga duracion de
los registros es atribuida a la dispersion y los multiples caminos entre la fuente y la cuenca.

Actualmente, no se ha develado el problema de la duracion en los registros sismicos ni
algunas caracteristicas de su movimiento, pero se cree que estas incertidumbres se resolveran al
conocer mejor la estructura del subsuelo del Valle de México. Tanto este problema como la brecha
de Guerrero, dejan la puerta abierta al desarrollo de un modelos estratigraficos de mayor
complejidad y realismo, problema que aborda el presente trabajo.
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4. Fundamentos

4. 1 Movimiento armonico

En el siglo XVI, Galileo fijé su vista en una lampara que se balanceaba y noté que, a pesar
del cambio de la amplitud en el arco del viaje, cada oscilacion de la [dmpara tenia lugar en el mismo
intervalo de tiempo. Se dice que Galileo, al no contar con un instrumento para cuantificar el tiempo,
midio la duracion de cada evento contando sus propias pulsaciones. En la actualidad, casi todos los
sismometros estan basados en la idea del péndulo.

La segunda ley de Newton, fuerza igual a la masa por la aceleracion, combinada con una
fuerza recuperada conduce a un movimiento que se repite en periodos iguales de tiempo,
produciendo lo que se conoce como Movimiento Armoénico.

Figura 4. 1 Sistema de masa y resorte oscilando. F es la fuerza que el resorte imprime a la masa M, x es la
deformacion del resorte.

Se tiene un resorte con una masa sujeta a su extremo, el sistema esta oscilando (Figura 4.
1); en una determinada posicion todas las fuerzas estan equilibradas, sin embrago, cuando el resorte
esta extendido tiende a tirar de la masa hacia su posicion original. Cuanto mas se desplace la masa
mayor serd la fuerza que el resorte ejerza sobre ella. EI mismo principio funciona a la inversa,
cuando el resorte esta comprimido, trata de empujar la masa hacia su posicion original. Cualquiera
que sea la direccion en que se mueve la masa, aparece una fuerza para oponerse al desplazamiento.
La combinacién de esta fuerza y la inercia de la masa, producen un movimiento Arménico Simple.
Cabe resaltar que, la fuerza neta es proporcional al desplazamiento de la masa.

donde F es la fuerza del resorte medida en Newton [N], k es el valor de la rigidez y depende de las

caracteristicas del resorte medida en [N/m] y x es el desplazamiento de la masa tomada desde su
posicion inicial, cuya unidad es el metro [m]. Esta ecuacion es conocida como ley de Hook (1660).
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Segun la segunda ley de Isaac Newton (1687):

F=ma (4.2),

m2 (4-3),

X
ot

-~

F=m
donde F es la fuerza de inercia medida en Newton [N], m es la masa suspendida en kilogramos
[kg]; aes una aceleracion [m/s?] y t es tiempo en [s].

Las ecuaciones (1) y (3) dependen del desplazamiento x y las podemos igualar y escribir la
ecuacién diferencial, que describe el movimiento arménico simple.

=2 (44)
"X !
—, = kX
ot

o m

La ecuacidén (4.5) no solo describe el arreglo resorte masa, sino, a cualquier sistema fisico
que al ser perturbado tiende a recuperar su posicion de equilibrio con una fuerza proporcional a la

perturbacién sufrida.
La solucion de esta ecuacion diferencial es:

X = Awssen(et) (4.6).

La variable x describe la posicion del sistema, A es el distanciamiento maximo; @ se le
conoce como frecuencia angular en [rad/seg]. Para dar valor a omega:

X o, (4.7),
o2 =m°Aesen(wl)
o°x  k (4.8),
Az o o X
ot m
0 k (4.9)
W =- 9),
m
K (4.10),
= “w—
i m
@ = 27t (4.10),
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En la ecuacion (4.10), la frecuencia angular es proporcional a la constante del resorte k,

mientras mas rigido sea el muelle mayor seré la frecuencia y es inversamente proporcional a la
masa del sistema.

La energia potencial en el movimiento armonico, se puede visualizar como una parabola.

De la definicion de energia potencial y energia cinética.

U es la energia potencial con unidades de newton por metro [Nm] o Joules [J].

[au :k[xax

U:—lkx2
2

-2
- )
oU = —m
- 2
o'

o2x (v -v)

) T Am
ot 20x

En la ecuacion (4.17) v; es la velocidad final y v; es la velocidad inicial.

RN 2
C:lm <,X2
2 ct

(4.12),

(4.13),

(4.14),

(4.15),

(4.16),

(4.17).

(4.18),

C por su parte, es la Energia cinética en el sistema, medida también en unidades de enegia [J].

c=lm
2

(4.19),

Tanto la energia potencial (4.14) como la energia cinética (4.19) se conservan. Existe un

intercambio de energia entre energia cinética y energia potencial, pero la energia total siempre es
constante. Cuando un oscilador armonico es perturbado existe una fuerza que lo devuelve a su
posicidn inicial, pero la inercia lo mantiene en movimiento hasta que la fuerza de recuperacion lo
detiene, y esta fuerza lo hace retornar nuevamente esto es en esencia el movimiento arménico.

Se puede concluir que: el movimiento armdnico simple es la respuesta de la naturaleza al

estimulo sobre cualquier sistema en equilibrio estable.
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4. 2 Principios de elasticidad

Cuando una fuerza se aplica a un cuerpo, este se deforma. Las particulas del material son
desplazadas de su posicion original. Mientras la fuerza no exceda un valor critico, los
desplazamientos son reversibles y las particulas del material regresan a su posicion original cuando
la fuerza cesa, no hay deformacion permanente. Esto es llamado comportamiento eléstico.

Consideremos un cilindro con una longitud de n y una seccion transversal A, sujeto a una
fuerza F. El cilindro se extiende An figura 4. 2.

A

~E B

§m

Figura 4. 2 Fuerza F actuando en una barra con una seccion transversal 4 extendida 4n de su longitud
original n.

Laley de Hook establece que:

(4.20),

F An
_M—
A n

la deformacion An es directamente proporcional a la fuerza aplicada F' y a la longitud n pero
inversamente proporcional a A. Cuando el area A se hace muy pequefia, el limite de la relacion
fuerza entre area (F /A) es llamado esfuerzo o, tiene las mismas unidades de presion [pascal]. Si al
mismo tiempo n es muy pequeia, el cociente An/n se llama deformacion infinitesimal y es una
medida adimensional.

Si un cuerpo experimenta una fuerza y conserva su volumen, se presentan tanto
deformaciones longitudinales como transversales.
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o T

C
C

V2N
dA/2 dA/2

Figura 4. 3 Fuerza F sobre un cuerpo que se deforma longitudinalmente dL y transversalmente dA.
(modificada de del Valle, 1987).

A partir de la figure se pueden obtener constantes que relacionan la deformacion

_ esfuerzo, (4.21),
deformacion,

Donde E es el modulo de Young. Si se conserva el volumen, tanto el esfuerzo como la
deformacién son en direccion longitudinal y la constante E toma un valor menor a 0.5 (del Valle,
1987).

ATran (4.22).
V= —
AlLong

En la ecuacion (4.22) v se conoce como el cociente de Poison, ATran y ALong son las
deformaciones transversal y longitudinal respectivamente.

Figura 4. 4 Fuerza cortante F que actia y modifica la forma del cuerpo (Del Valle,1987).

A partir de la Figura 4. 4 se puede definir una constante el&stica més.

= escort (4.23),
g defang
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la constante x es la rigidez; escort es el esfuerzo cortente; defang es la deformacion angular.

Si un cuerpo es sometido a esfuerzos compresivos en toda su superficie este se deforma'y se
define otra constante.

« — Apresion (4.24),
Avol

la constante k es conocida como compresibilidad, Apresion es el cambio de presion en el cuerpo y
Avol es el cambio en volumen.

A partir de estas constantes se pueden definir las dos constantes eléstica que Lamé propuso

A=k 2u (4.25),
3
E (4.26),
M=
2(1+v)
, VvE (4.27),

A= -
@+wv)@-2v)

estas ecuaciones emplean las constantes elasticas: u rigidez; k la compresibilidad; E el modulo de
Yongy v el cociente de Poison, para definir las constantes de lamé 4 y .

Cuando la fuerza aplicada supera el limite eléstico del medio, la relacion de deformacion-
esfuerzo deja de ser lineal y la ley de Hooke deja de ser util.

4. 3 Ondas de cuerpo

Un terremoto ocurre cuando el esfuerzo aplicado en una roca de la corteza o de la parte
superior del manto excede el limite de falla de la roca o excede el limite de friccion estatica para
fallas preexistentes. La energia que se almacend en la roca viaja como ondas, llamadas ondas
sismicas, que se propagan por deformacién elastica de las rocas.

Las ondas de cuerpo son ondas elasticas que viajan a través de la Tierra, las cuales
pueden ser compresionales o de cizalla. La velocidad de propagacion depende de las
caracteristicas fisicas de los materiales que atraviesan, la densidad y sus propiedades
elasticas. A continuacion veremos dos tipos de ondas de cuerpo.

Las ondas P también conocidas como compresionales, primarias o irrotacionales se
transmiten cuando las particulas del medio se desplazan en la direccion de propagacion,
produciendo compresiones y dilataciones en el medio (cambios volumétricos), Figura 4. 5.
Por ejemplo, las ondas sonoras que son un tipo de onda primaria.
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Figura 4. 5 Onda P propagandose en un resorte con velocidad v, C es la compresion y D indica dilatacion. El
desplazamiento de las particulas del resorte se produce en las direcciones indicadas por d. (tomada
de Nava 1998.)

Las Ondas S son igualmente conocidas como: ondas de corte, de cizalla o
equivolumétricas. Son aquéllas en las cuales las particulas del medio se desplazan
perpendicularmente a la direccion de propagacion (Figura 4. 6), por lo que estdn asociadas
con deformaciones del terreno de tipo de corte (no hay cambio de volumen, por lo que, no se
propagan en fluidos). La luz es una onda transversal.

Figura 4. 6 Onda de corte propagandose con velocidad v a lo largo de una cuerda. El desplazamiento de las
particulas de la cuerda se da en las direcciones indicadas por d. (tomada de Nava, 1998).

Las ondas P viajan mas rapido que las S, por lo que, son detectadas primero, pero
regularmente la amplitud de las ondas P es menor que el de las ondas S. El desplazamiento de las
particulas en el terreno durante el paso de la onda puede ser en cualquier direccion (Figura 4. 7).

Figura 4. 7 La onda S y sus componentes SV y SH. (tomada de Nava, 1998).

15



Capitulo 4

Cuando una onda de cuerpo viaja a través de un medio e incide sobre una interfase
(separacion entre medios con distintas propiedades eldsticas), parte de la energia es
transmitida al segundo medio y parte es reflejada (Figura 4. 8).

Figura 4. 8 Viaje de la onda en la interfase i rayo incidente, r rayo reflejado, R rayo refractado. (tomada
de Nava, 1998).

La ley de snell relaciona el cambio de direccion de la onda con las propiedades de los
medios en la interfase de la siguiente manera:

(4.28),

sen o« vy

sen o, v,

los angulos o son medidos con respecto a la normal de la interfase; v es la velocidad de
propagacion de la onda en el medio; los subindices indican el lado de la interfase. Si un rayo
pasa de un medio de menor velocidad a otro de mayor velocidad se aleja de la normal,
mientras que si pasa de un medio de mayor a otro de menor velocidad se acerca a la normal.

4. 4 Ondas Superficiales.

Cuando las ondas de cuerpo llegan a la superficie se produce otra clase de ondas, las ondas
superficiales, estas viajan con una velocidad menor que las ondas S; su amplitud méxima estd en la
superficie y disminuye con respecto al aumento de la profundidad.

Las ondas de superficie a diferencia de las ondas de cuerpo, no estan formadas por pulsos,
sino por trenes de onda. Seglin sus caracteristicas se clasifican como: Ondas de Rayleigth y Love.

Las ondas de Rayleigh, denotadas usualmente por R, se deben a la interaccion entre las

ondas P y las SV. Al paso de la onda, las particulas en la superficie presentan un movimiento
eliptico retrogrado 4.Figura 4. 9).
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Sentido de Propagacion
de la onda

Superficie de la Tierra

Trayectoria de
la particula

Figura 4. 9 Ondas de Rayleigh (tomada de Cruz-Gémez, 1996)

Las Ondas de Love son denotadas usualmente por L, se deben a la interferencia
constructiva de ondas SH, por lo que no pueden existir en un semiespacio, requieren al menos una
capa sobre el semiespaci, que polarice la energia en un solo plano. La amplitud de las ondas de
Love es mayor que las ondas de Rayleigh, debido a que el movimiento no se ve afectado por el
campo gravitatorio.

Trayectoria de
la paticula Sentido de Propagacion
de la onda

4 4 4 4 4 4 4 >

Figura 4. 10 Ondas de Rayleigh (tomada de Cruz Gémez, 1996).

4. 5 Planteamiento del problema

El problema consiste en simular la propagacion de ondas en 2 dimensiones. Para
simplificar el problema se puede dividir en dos partes: por un lado el desplazamiento producido por
las ondas SH, y por el otro lado el movimiento producto de la ondas P — SV. Las ondas SH se
veran perpendiculares a la direccion de propagacion de onda; por su cuenta las ondas P-SV
demandan un tratamiento vectorial.

En el caso de Ondas SH consideremos que estamos en el plano “xz” y el movimiento de
particulas se da en la direccion “y”. La representacion del desplazamiento queda como:

ov_ v v (4.29),
Py =Mt +f
X Oc

4,:."‘[ 2 y
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la v es desplazamiento en la direccion “y” cuya unidad es el [m], t es el tiempoen [s], pes la
constante de Lame o rigidez definida en las ecuaciones (4.25) y (4.27) y f, es una fuerza externa.

Otra representacion de la misma ecuacion es llamada formulacién de desplazamientos-
esfuerzos, en ella se toma en cuenta los cambios laterales en las propiedades del medio.

oV _2o, 2o, (30
Pa ™ ax o Y
ny = 'H (:V (4.31),
X
Y (4.32),
oL

las variables &, son los esfuerzos cortantes, i puede ser la direccion x o z.

Las ondas P-SV En este caso no se presentan desplazamientos en la direccion y.

au . du L dw aw (4.33),
P o=A+2u) S+pu_S+A_ _+pu_ _+f
a X &z 320X OXL
a@w  aw . aw  du 3 (4.34).
.I"-"T_z :-‘{TQ +(/‘+2.|”) -2 + A H,"'""T,?"' fz
{.-[ X ()4 OLOX XL

Estas dos ecuaciones se conocen como formulaciones de desplazamiento, donde uy w son
movimientos en las direcciones XYy z respectivamente, A es la constante de lame ya fue definida en
las ecuaciones (4.25) y (4.27).

La ecuacion en términos de desplazamientos-esfuerzos queda de la siguiente manera:

)azg— E‘?H& } E‘f}'& } f (435),
Por™ ax o
3w da, oo, (4.36),
Py =+t Ffz
(&) X o
, U, oW 4.37),
(Txx=(/.,+2,.[{)t;f+f,i* (4.37)
X v
LU, Fw 4.38),
O, =A_— +(,¢+2y)t— (4.38)
o oz
du aw (4.39).
Ty SH - TH
i Ox
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4. 6 Soluciones Numéricas

Para resolver el problema de la propagacion de ondas, se han desarrollado diferentes
métodos numéricos. Se pueden englobar en los siguientes grupos:

s Teoria de Rayos.
+ Meétodos de Contorno.
¢ Métodos de Dominio.

La teroria de rayos es una técnica geométrica. Se realiza haciendo propagaciones
asintoticas, para la longitud de onda A=0; o de frecuencias muy altas. EIl problema se divide en dos
partes: encontrar los caminos que recorre la sefial y su amplitud.

El sistema de rayos foco receptor sirve de soporte para la construccion de un campo de
ondas. La ecuacion de ondas se soluciona en coordenadas centradas, en las cuales se satisface,
localmente la aproximacion parabdlica en el entorno de cada rayo. La amplitud de onda tiene
forma gausiana alrededor del rayo central y la solucién final es la superposicion de los haces
gausianos correspondientes a cada rayo (Pérez, 2005).

El costo computacional no es elevado en comparacion con otras técnicas, pero presenta
otras limitaciones. Las soluciones no cuentan con el fendmeno de la difraccion, ademas, las
fronteras suelen ser suaves Yy las dimensiones de las irregularidades tienen que ser mucho méas
grandes que la longitud de onda caracteristica de la onda incidente. No se aprecian las ondas de
Rayleigh ni las ondas reflejadas mas alla del &ngulo critico.

Los métodos de contorno evitan la introduccion de fronteras ficticias en el medio, como
ocurre con los métodos de dominio, reducido asi las dimensiones del problema este hecho
proporciona por lo tanto  muchas ventajas al coste computacional. Se pueden emplear con métodos
de elementos finitos, con lo que la region modelada con dichos elementos puede ser de la menor
extension. Los métodos de contorno engloban tres técnicas, basadas en:

o El uso de sistemas completos de soluciones.
o Larepresentacion del nimero de onda discreto.
o El uso de ecuaciones integrales.

Los métodos que usan los sistemas completos de soluciones estdn basados en que se
puede encontrar la solucién del problema a partir de la combinacion lineal de funciones
linealmente independientes las cuales satisfacen  la ecuacidn diferencial, que representa el
problema. Los coeficientes de dicha combinacion se calculan mediante la imposicion de las
condiciones de contorno de cada caso de estudio (Pérez y Luzdn, 2005).

Las condiciones de contorno implican tracciones nulas en las superficies libres vy la
continuidad de desplazamientos y tracciones en las superficies de separacion de los medios
distintos. Por medio de estos requisitos se encuentran los coeficientes de la combinacion lineal de
las soluciones simples y estos se pueden calcular con los esquemas de minimos cuadrados cuando
su nimero no coincide con las de las condiciones de contorno.

En el método de nimero de onda discreto, el campo de ondas se expresa como una

superposicion de ondas planas, incluyendo las ondas inhomogéneas, propagandose en todas
direcciones desde la frontera del espacio el&stico con amplitudes complejas desconocidas. El
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movimiento total se obtiene mediante la integracion sobre el nimero de onda horizontal. Esta
integral es reemplazada por la suma infinita bajo la hipotesis de periodicidad horizontal de la
irregularidad. La truncacion de esta suma finita y la aplicacion de las condiciones de contorno en el
dominio del nimero de onda conducen a un sistema de ecuaciones lineales para las amplitudes
desconocidas. Esta técnica se muestra eficiente en el cdlculo computacional y expresa
correctamente el campo de desplazamientos. Sin embargo, estd limitado al estudio de
irregularidades de pendiente suave y a frecuencias muy altas (Pérez, 2005).

Por ultimo dentro de los métodos de contorno tenemos la solucion de ecuaciones
integrales, este método estd basado en el hecho de que el campo de ondas admite una
representacion integral en términos de elementos sobre las fronteras del espacio considerado.
Con la discretizacion de dicha frontera y con las condiciones de contorno se genera un sistema
lineal de ecuaciones integrales. Hay varias formas de tratar esta aproximacion de una de ellas es
la formulacion directa, las incognitas del problema son los valores del desplazamiento y las
tracciones.

En combinacién con el método de nimero de onda discreto, el cual se ha usado para
calcular las funciones de Green, que aparecen en la representacion integral. Asi autores como
Arben Pitarka o Yoshimitsu Fukushima han estudiado problemas de difraccion de ondas elasticas
con la formulacion directa e indirecta. Con este procedimiento, la integracion a lo largo del
contorno hace desaparecer las singularidades de las funciones de Green cuando coinciden la
posicion de la fuente y el punto de observacion del desplazamiento o de la traccion. Aun asi, el
calculo de dichas funciones de Green tiene un costo computacional elevado.

Cuando las funciones de Green son analiticas, las singularidades de la posicion, de la
fuente pueden ser integradas. De esta manera las fuentes pueden estar localizadas en la superficie y
sus efectos pueden ser considerados de una forma mas apropiada. A su vez, la incertidumbre de la
localizacion de la fuente puede ser eliminada.

Estos métodos son formulados en términos de las funciones de Green del problema, las
cuales representan la solucion para una fuerza unitaria aplicada en un punto en cierto dominio
de interés. La disposicion de estas funciones es una seria limitacion de los elementos de
contorno. De hecho, las funciones de Green solo pueden ser obtenidas de una manera sencilla para
medios homogéneos. Existe una amplia variedad de problemas para los cuales es razonable
asumir un incremento de velocidades de propagacion de las ondas con la profundidad. Para estos
modelos también se han encontrado las funciones de Green (Sanchez-Sesma et. al, 1994).

Uno de los problemas actuales es la reduccion del tiempo de computo, y los requisitos de la
memoria. En estos céalculos, para mantenar una relacion razonable entre la longitud de onda
minima y el tamafio de los elementos, la dimension de la matriz de coeficientes crece
aproximadamente con el cuadrado de la frecuencia.

Los métodos de dominio utilizan una aproximacion de la ecuacion de onda o de las
ecuaciones de elastodinamica, normalmente en intervalos de tiempo sucesivos. También se le
llaman métodos directos. Se caracterizan porque propagan los campos de onda completos a
través del medio. Entre ellos hablamos de:

Método pseudoespectral.

Meétodo de elementos finitos.
Método de diferencias finitas.
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Los cuales permiten la solucion de problemas complicados, pero el tiempo computacional
es muy alto, y requieren de abundante memoria si la programacion no se trabaja con cuidado.

El método pseudoespectral también es llamado método de Fourier. Las derivadas
espaciales de las ecuaciones diferenciales son elevadas a lo largo de una fila o una columna de
la rejilla  espacial en un tiempo dado, usando la Transformada Rapida de Fourier (FFT), mientras
que las derivadas temporales son calculadas mediante el método de diferencias finitas. En orden a
derivar respecto a las coordenadas espaciales, la fila o la columna es transformada en el dominio
del niimero de onda k& (o frecuencia espacial); de esta manera multiplicando por ik, donde i es la
unidad imaginaria, y posteriormente realizando la transformada inversa, conseguimos la
correspondiente derivada espacial.

Este método tiene la particularidad de que necesita un discretizado, que tenga pocos
puntos por longitud de onda (del orden de 4 a 5).

Los métodos de elementos finitos discretizan el medio que queremos estudiar y los
desplazamientos son calculados en los nodos de estos elementos. La ventaja principal de esta
técnica es, que los elementos no tendran ni el mismo tamafio ni la misma forma. De esta
manera podemos estudiar el dominio que queremos estudiar muy eficientemente. Una vez que
hemos discretizado el dominio, los desplazamientos en cada nodo son relacionados con las fuerzas
aplicadas en el medio de un sistema de ecuaciones diferenciales en funcién de la exactitud,
operativa y necesidades de cada técnica usando procesadores escalares y vectoriales con capacidad
de almacenamiento.

Cuando las matrices reducidas que aparecen en el sistema de ecuaciones son diagonales,
los métodos mas apropiados de integracion son las diferencias centradas.

Existen ciertas limitaciones. Si queremos reproducir la respuesta del medio para altas
frecuencias , el medio tendra que ser dividido en un ntimero mayor de elementos, por lo tanto se
incrementa el coste computacional y los requerimientos de la memoria muy rapidamente. Este
problema es resuelto mediante la imposicion de contornos absorbentes para reducir el medio de
estudio, aunque estos contornos introducen reflexiones que estropean la solucién final, y los
tiempos de analisis deben ser reducidos para evitarlo.

En el método de método de diferencias finitas se aproximan las ecuaciones de onda
mediante las diferencias finitas. Las derivadas que aparecen en estas ecuaciones son
transformadas en diferencias finitas mediante el truncado de la serie de Taylor, creando un
conjunto de ecuaciones que pueden ser resueltas de forma iterativa. El modelo que se plantea
resolver es discretizar el medio mediante una rejilla y los desplazamientos son aproximados en
cada uno de los nodos de esta rejilla. Durante la segunda mitad del siglo XX muchos autores han
trabajado con este método. Alguno de los resultados mas realistas de propagacion de ondas
elasticas a la fecha se deben al empleo de este método. Ejemplo de ello son las simulaciones
presentadas por el SCEC (South California Earthquake Center).

Actualmente la mayoria de los esfuerzos se concentran en tener una buena aproximacion
para la superficie libre, también para las fronteras absorbentes. Los grandes problemas aparecen al
trabajar con modelos 3D en donde se acentiia la cantidad de informacién con la que tenemos que
trabajar y los requerimientos de memoria. El futuro promete el empleo de nuevos codigos y
lenguajes de computacién que permitan optimizar el rendimiento de las maquinas y nos den la
posibilidad de trabajar con cantidades mas grandes de datos y con sefales en altas frecuencias.
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4. 7 Historia del Método de Diferencias Finitas

Alterman y Carral (1968) resuelven el problema de una capa sobre un semiespacio
directamente aplicando las ecuaciones de contorno (continuidad de esfuerzos y desplazamientos en
la interfase entre ambos medios y la nulidad de esfuerzos en la superficie libre), de manera que
generan un esquema implicito el cual les obliga a resolver un sistema de ecuaciones. Ellos
emplearon un esquema convencional en desplazamientos y desarrollaron su algoritmo para
medios heterogéneos.

Boore (1972) y Nelly (1976) hacen evolucionar este algoritmo para medios heterogéneos
e introducen la idea de promediar los parametros del medio. Boore (1972) introdujo el llamado
formalismo del vacio, para el problema SH en 2D, donde los pardmetros de Lamé y la densidad se
igualan a cero para simular la superficie libre.

Ilan (1977) y Rong-Song (1788) utilizaron el método de diferencia finitas para simular la
propagacion de ondas P-SV en un medio elastico con superficie libre poligonal. Estos esquémas
requerian rejillas no uniformes introduciendo algunas complejidades y reduciendo la exactitud de
la solucion.

Levander (1988) desarrolla una técnica de imagenes para los esfuerzos, en la cual es
necesario conocer los valores de las componentes del tensor de esfuerzos sobre la superficie libre.
¢l desarrollé un esquema de velocidad esfuerzo con rejilla desplazada con aproximacion de cuarto
orden.

Graves (1996) empled el mismo esquema de imagenes para un problema 3D y compar6
la técnica de imagenes con los resultados que obtenia mediante el formalismo del vacio
observando que obtenia mejores resultados con la técnica de imagenes.

Ohminato y Chouet (1997) discretizan la topografia de un problema 3D realizando la
superposicion de celdas unitarias en un esquema de velocidad-esfuerzos mediante una rejilla
desplazada.

Madariaga (1998) propone una malla entrecruzada de cuarto orden con el fin de estudiar,
la fallas dinamica en tres dimensiones. Implementa las condiciones de frontera para fallas, donde
incluye la debilidad en el deslizamiento y la velocidad de dependencia. El deslizamiento es
calculado entre puntos de la zona de falla, forzando que los esfuerzos de corte sean simétricos.

Hayashi (2001) emplea una técnica mixta la cual combinaba el método de imagenes
generalizado y el formalismo del vacio en un esquema de velocidades-esfuerzos. Este esquema
presentd dos problemas, por un lado al menos requiere treinta puntos de onda y por lo tanto la
rejilla discontinua se present6 eventualmente inestable.

Ruud y Hesthom (2001) usaron un rejilla curva en un sistema de coordenadas (x, y) para
modelar la topografia y realizando posteriormente un cambio en el sistema de coordenadas, todo
esto en un sistema de desplazamiento-esfuerzo.

Kriskek (2002) usa una técnica diferente para modelar la superficie libre, llamada técnica
AFDA, basada en el ajuste de la aproximacion en diferencias finitas. Esta técnica es diferente a la
técnica de imagenes, puesto que no necesita desplazamientos ni esfuerzos virtuales sobre la
superficie libre. Moczo (2004) empleo esta técnica para calcular el movimiento del suelo de
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modelos con discontinuidades laterales del material y superficie libre horizontal. Ambos autores
emplearon esquemas de velocidad-esfuerzo, con rejillas desplazadas de cuarto orden de
aproximacion.

Min (2004) trabajo en el dominio de la frecuencia con un esquema de desplazamientos y
propuso el llamado “esquema basado en celdas” donde los parametros de Lamé son tomados en
las celdas de la rejilla en lugar de tomarlos en los puntos nodales. Se lleva a cabo el calculo del
los valores medios de dichos pardmetros en los puntos nodales y asi se toman estos valores para
las celdas de la rejilla.
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5. Método de Diferencias Finitas.

El método de diferencias finitas (MDF) consiste en definir una malla de puntos en el
espacio y el tiempo (t, X), una vez definida sus dimensiones seran (n, m) en el caso espacial, y k
para el temporal.

La idea basica del esquema del MDF es remplazar las derivadas de las ecuaciones
diferenciales por diferencias finitas, es decir resolverlas en forma discreta.

En el caso de la ecuacion de onda sus derivadas parciales son aproximadas con diferencias
finitas, pero la malla propuesta debe cumplir con algunas condiciones que serdn citadas mas
adelante.

5.1 Construccion de la Malla.

La malla estara integrada por puntos interiores y por puntos de frontera; Si se trabaja en un
sistema cartesiano, los espaciamientos se denotan como Ax, Ay, Az y At; y la malla corresponde a
un sistema rectangular coordenado.

En la mayoria de los casos es apropiado usar un espaciamiento constante, Ax=Ay=Az=h.
Se llegan a utilizar otros tipos de rejilla dependiendo la geometria del problema (por ejemplo,

formas de discontinuidades materiales o del propio modelo), esto con el fin de simplificar los
célculos.

5.2 Aproximacion de derivadas.

Considere la funcion @®(x). La expansion de Taylor puede ser usada para obtener
aproximaciones de la primera derivada y las derivadas de orden mayor de la funcion.

Las expansiones de Taylor de la funcion ® en x+h y x—h son:

D(x+h) = O(x) + D'(x)h +%c1>”(x)h2 +%d>”’(x)h3 o (5. 1),
: : (5.2),

®(x—h) = d(x) - d'(x)h +E<D”(x)h2 —ECD”'(x)h3 o

donde h denota un desplazamiento, para el modelo de DF h son los espaciamientos de la
rejilla; ®'(x) es la derivada de la funcion, ®"(x) es la derivada de segundo orden y asi

sucesivamente.

De la expansion (5.1) se despeja la derivada de la funcion, ®'(x)
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D(x+h) —D(x) = D'(x)h +%®"(X)h2 +%(D’"(X)h3 4 (5. 3),
()= H@ch) - ®(0]- L @' (0h - S ()h* -.. (5.4),

Esta ecuacion se escribir como:

@'(x) zﬁ[®(x+h)_q>(x)]_q)(h) (5.5),

Aproximando la derivada tenemos la formula de diferencia directa (o hacia delante):

@) = 00+ ) - 0(0)] (5.6)

De forma similar, de la expresion (5.2) obtenemos

CD(X) _CD(X— h) = (I)’(X)h _%(D”(X)hz +%(Dm(x)h3 _ (5.7),
@'(x) = %[(D(x) —P(x— h)]+%q)"(x)hz —%d)”’(x)hs L (5. 8),
@'(x) = i[cb(x) —d(x—h)]+0(h) (5.9).
La formula de diferencia reversa o diferencia atras
1 5. 10).
@'(x) EE[QD(X)—CD(X—h)] (5. 10)

Ambas aproximaciones son de primer orden ya que el término al que dirige de la
aproximacion es proporcional a h .

Restando las ecuaciones (5.1) y (5.2)
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5. 11),
d)(x+h)—d)(x—h):2®'(x)h+%®’”(x)h3+... ( )
despejando la derivada:
5.12),
O'(x) = zlh[q>(x+ h) —®(x—h)]-0(h®) ©.12)
se puede aproximar a:
(5. 13),

D'(x) = 2—1h[®(x +hy—D(x—h)]

es la formula de diferencia centrada, la cual es una aproximacion de segundo orden (debido
a que se usan mas términos de la serie).

Sumando las expansiones (5.1) y (5.2) obtenemos la aproximacién de segundo orden de la
segunda derivada:

O"(x) = hiz[cp(x +h) —2d(x) + O(x - h)]

(5. 14);

El sistema tiene que permanecer estable, si esto ocurre cumplira algunas condiciones.
La ecuacion de onda unidimensional:
pr=|E
ot°  ox OX

la variable pes la densidad del medio de propagacion, d es el desplazamiento y E es una

constante elastica. Esta ecuacién se puede escribir en términos de velocidad vel esfuerzo o con
derivadas de primer orden:

ovel _10o (5. 16),
ot L OX

do _ £ ovel (5. 17).
ot OX

Aproximando las derivadas de velocidad y esfuerzo en (5.16) y (5.17) por medio de la
férmula de diferencias centradas obtenemos:

1 (velik+1 - velik‘l): 1

1 ( < ot) (5. 18),
2At p; 2AX

Oi;1 — 0y
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21At(o_ik+1 _ Jik—1)= E, Zix(velik” —~ velik_l) (5. 19).

Consideremos los errores (g(Ti") para traccion y g(\/ik) para velocidad) en x=i4x y t= @ At sean

£(T¥)= Aexp(~imAt + ikiAx) (5. 20),
&(V )= Bexp(~iwAt +ikiAx) (5. 22).

Las variables w y k son la frecuencia natural en radianes/segundo y nimero de onda
radianes/metro respectivamente; A 'y B son constantes.

Dado que los errores satisfacen las mismas ecuaciones como la soluciéon en si misma
sustituimos (5.20) y (5.21) en las ecuaciones diferenciales (5.16) y (5.17):

—i2Bsenmat = AU Aisenkax (5. 22),
PiAX
_i2Asenant = A Boisenkax (5. 23),
AX
eliminando A y B obtenemos:
(ALY (5. 24),
(senwAt)” = E'[Atj (senkAx)?
pi LAX
% (5. 25).
senwAt = i(E'j gsenkAX
pi) AX
La funcion seno toma valores entre -1y 1, por lo que:
%
P :(Eij <1 (5. 26),
pi) AX

%
donde ii( es la velocidad de muestreo y co= (Elj * es la velocidad de propagacion de onda.
Pi

La condicion de estabilidad establece que velocidad de muestreo debe ser mayor a la
velocidad de onda.

Sustituyendo el nimero de onda k =27/, y usando un muestreo mas fino A% y Ay en

la ecuacion (5.25) obtenemos las relaciones para la velocidad de fase y la velocidad de grupo de la
rejilla:
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rjila @ AX A ( At . ﬁAXj (5. 27),
¢ = = = == arcsin| ¢, —sin——
k  7At AX A
¢ cos X (5. 28),
yreiilla _ oo _ 0 y)
el

oK ( At ﬂAtjz
1-]c,—sin—
AX A

Asumiendo un medio homogeneo con velocidad de fase C,, es facil ver la dependencia de
¢ y viI"* sobre un cociente de muestreo espacial AX/A y cociente de estabilidad C,At/AX, es

decir, la llamada dispersion de rejilla, graficando ambas velocidades normalizadas por C, como se
ilustra en la figura 5.1.

“elocidad de face Welocidad de grupo

f = I R B I

Wireg/Co

; . .
0 0.1 02 03 04 05 0B 07 08 09 1
ditfLamda difLamda

Figura 5. 1 Curvas de dispersion de rejilla para el esquema de diferencias finitas

Los valores de c™"* y v;#"* tiene un valor cercano a la velocidad de fase y grupo real

cuando Ax/A <0.1 Esto significa que al menos deberan usarse 10 espaciamientos de rejilla AX
para muestrear la longitud de onda A para poder eliminar la dispersion de rejilla de las velocidades
de fase y de grupo para la longitud de onda A .

El grado de discretizacion, dependera de la longitud de onda que se quiera ver y esta a su

vez del tipo de perturbacion.
A (5. 29).

Si se quiere tener el calculo en diferencias finitas exacto hasta la frecuencia de fa, el

espaciamiento de la rejilla tiene que satisfacer el criterio de muestreo.
AX < Vmim
101,

(5. 30),

donde Vin e€s la velocidad minima de propagacion de onda.
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5.3 Aplicacion del Método

Una vez vistas las condiciones que tiene que cumplir el medio, se deben sustituir las
derivadas parciales por diferencias finitas en la ecuacién de onda (3.30). El primer miembro se
descompone con la diferencia de segundo orden.

5.3.1 Caso SH

pai’zi[vkﬂ(i,j)—zvk(i,j)+vk-1(i,j)] (5.31).

Para resolver el segundo miembro de la ecuacion de la ecuacion (3.30), aplicamos la
férmula de diferencia hacia atras.

”aa\;x :i(ﬂx(i’ VG ) -, (-1 jVEG-1, §)) (5. 32).

Derivando nuevamente la expresion anterior con la férmula de diferencia directa.

L u B L )G - w6 -vi-n] 3
Se reagrupan términos:
* i ML D)= i a1 VG -t -] O3

X' ax A
Procedamos de igual forma para el siguiente término de la suma en la ecuacion (3.30)

(5. 35).

Oy e I WG i) (G i) G- DWE G ) e, G-IV )

02" 9z Azl

Agrupando toda la informacion:
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A"f[z[vk*l(i, j)—2ve +vt]x (5. 36).
DN ) o 1) -0 NG 1) -1 G,
# WG+ G 3) T DNE G 1) G- G -]

Al despejar V¥"'(i, j) de (6) obtenemos.
ST US) VAR ) S A ) N () V)
2 = (i-1 jve(i-1,
Vk+l(i, J): ?It J) IL[>](-(I J)VX (I J)]
S e A3 ) A (S ER VA S VAW (Y S VA (Y

AR
+2v:(i, j)- v, )

] (5. 37).

Enla figura5.2 se puede ver de manera esquematica.

J-r g J#l

i—1
- i /O/ k+1 oV
70/704/@( -
P
/’3/ k-1

Figura 5. 2 Nodos de la malla empleados para calcular un desplazamiento temporal posterior (Vk+l(i, j)) en
el caso SH empleando una formulacion de desplazamiento.
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5.3.2 Caso P-SV
El desplazamiento total sera u+w donde u;;* y wi* son:
1 + - (5 38)!
W [(/1 + zﬂ)i)fj (uik,j+l - uik,j) -(A+ Z,U)ix,j (uik,j - uik,j—l) +
1 [ z*(uk _uk)_ z’(uk _uk )]+
(AZ)Z Hi i Miggj =i ) = 44U 5 — Uiy
+ (At)2 [t
uik,jl = T 1 A4 (Wik+1,j+1 - Wik—l,j+l + Wik+1,j - Wik—l,j) - +
[V BN _
(4AZAX) _/1ix, i (Wik+L i Wik—l, j + Wik+l, 1 Wik—l‘ H)
1 /uiZ; (Wik+1,j+1 - Wik+l,j—1 + Wik,j+1 - Wik,j—l) -
(4AzAx) _,Uiz,;' (Wik, 1 Wik, jat Wik—l, T Wik—l, i)
+2u Ut
mientras para la componente vertical:
(5. 39),

v _ (A7

1 x* k k X~ k k
7(AX)2 [,Ui,j (Wi,j+l _Wi,j) — i (Wi,j _Wi,j—l)]+

1
oy §

k k k

Tk k k k
(4AZAX) _,Uix,j (ui+l,j - u'—l,j + ui+1,j—1 _ui—l,j—l)

1
[z 1k k k k
1 ﬂi,j(ui+1,j+1 —Uig +ui,j+1_ui,j—l)_
(4Az2AX)

77,k k k k
_/li,j (ui,j+l - ui,j—l + ui—l,j+l - ui—l,j—l)

k k-1
+2Wi’j —W+ f,

A+ Z,U).Z] (Wik+1,j - Wik,j) -(A+ 2/1)5, (Wik,j - Wik—l,j )]“‘

M x k
1 475 (U — Ui g T UG _ui—l,j)_:l+

|

en estas ecuaciones las variaciones direccionales del medio son tomadas en cuenta como:

(A+2u)5 =-[(A+2p), - (A+200);

(A+2u)5 = [(A+2u), ;- (A+2u), 4

xt
/1i,j - 4\/}%4(1,141 'ﬂ'i—l,j+1 'A’H-l,j '/Ii—1,j

,Uiz,j = 4\/,Ui,j+1 Mo Hicg et Hicgja

(5. 40),
(5. 41),
(5. 42),

(5. 43).
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Gréaficamente lo podemos ver en la figura 5.3:
Jgr J gl

i~1 <
i / +
ay a__ /@// wrd
k
/(3/ k-1

Figura 5. 3 Nodos de la malla empleados para calcular un desplazamiento temporal posterior

(uk+1(l,j) y Wk+l(i,j),) en el caso P-SV empleando una formulacién de
desplazamiento.

5.4 Las condiciones de contorno y los bordes absorbentes

Ya se cuenta con herramientas para propagar ondas a través de un medio heterogéneo
infinito, pero los medios deben ser acotados. La accion de los bordes es absorber la energia de la
onda para simular que la onda se desplaza en un medio infinito. Si las fronteras no cumplen con su
funcidn, aparecen ondas reflejadas generadas en forma artificial debidas al modelo finito.

Existen dos tipos de fronteras: anchas y de una sola linea. Los bordes de anchura n
provocan una fuerte atenuacién cuando las ondas inciden en esta zona. Por otra parte, los puntos
en los bordes de una linea eliminan los desplazamientos en cada iteracion, esta metodologia
disminuye el trabajo de computo.

EW% SIS SN et sl el alal sl sl sl ittt skl whi
i o : i
. | : |
. | : |
i o ; i
o & ; #
Fffm;ﬁ e r e e NN = F=N=N= NNy
Figura 5. 4 A la izquierda bordes Absorbentes de anchura n, a la derecha bordes absorbentes mediante una
sola linea

Si se utiliza la atenuacion el desplazamiento en la linea superior se calcularia como sigue:

K+1 k+1 k+1 5 44 y
Yoolo,j T 7ol + 70Uz + ( )
k+1

_ k k k
Uoj =| 710Uo,j + 71Uy +71Up ; +

k-1 k-1 k-1
Vaolo,j T7aalyj +72Us

los parametros 7; son definidos en la siguiente tabla:
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Clayton & Reynolds Emerman & Higdon
Engquist (1978) Stephen (1991)
(1977) (1983)
v 00 0 0 0 0
7/ 01 0 0 At _% _(qlx +q2><)
at+h/
7/ 02 O 0 0 - (qlquX)
710 1*CTAt 1_LAI / — (0 +0)
h At+ /
711 cAt 14 %At 2/ — (0Ot + GO + Gy + )
h h At +/
12 O O _(qlquX! +qlxtq2x)
]/20 0 0 At_% — O laxe
A+
7/21 0 _1_CTM -1 _(QnQth +q21q1xt)
7 22 O CTAt 0 - qlxtqZXt

Tabla 5.1 Valor de los Coeficientes de atenuacion segln diferentes autores, el desplazamiento temporal se
denota como At el espacial con la letra h, c es la velocidad de propagacion de la onda.

Para el caso de las condiciones de Higdon (1991) tenemos que,

_bla,+p)-p (5. 45),
= (a,+ pfi-b)
_b(a +p)-a (5. 46),
" (ai + p)(l—b)
b (5. 47),
qixt - b_

donde p estéa definida en la ecuacion (5.26); a y b son constantes positivas; i puede tomar valores
delo?2.

No hay ecuaciones mejores, dependiendo del problema algunas condiciones resultan mas
convenientes que otras.
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5.5 La superficie libre

Cuando se produce la incidencia de las ondas en la superficie libre, se produce la
transformacion de ondas reflejadas, ademas si las condiciones lo permiten ondas superficiales. La
condicion de superficie libre viene dada por los esfuerzos normales a la superficie:

T,(u,n) =oyn, =0 (5. 48),

sea n es el vector unitario normal a la superficie horizontal y la profundidad z=0. Las
superficies reales presentan topografias irregulares por lo que Pérez-Ruiz y Luzdn (2005)
proponen la siguiente metodologia:
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Tipo de superficie libre

Esquina interior con material
esquina debajo y a la derecha.

Esquina interior con material

esquina debajo y a la izquierda.

Esquina interior con material
encimay a la derecha.

Esquina interior con material
esquina debajo y a la derecha.

Superficie libre horizontal con
material debajo

Superficie libre horizontal con
material encima

Superficie libre vertical con
material a la derecha

Superficie libre vertical con
material a la izqueirda

Esquina exterior con material
debajo y a la derecha

Esquina exterior con material

debajo y a la izquierda

Esquina exterior con material
encimay a la derecha

Esquina exterior con material
encimay a la izquierda

L

7

N
1
T
#

%
‘K
}
iy

Ecuacion Punto

i _O-xx_o-zz:O 2
—0,; =0y =0

detalle

Oy — 0y =

-o,—-o0, =0 10

7 X

(e}

XX Xz

—0, t0, =0 11

-o,,+0,, =0

o, —o, =0 12

23 X

o,+0,, =0

o, +0,=0 13

Tabla 5.2 Condiciones de contorno para topografias irregulares Pérez-Ruiz y Luzon (2005).
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El tensor en direccion opuesta al material sera cero, porque no hay fuerza que se oponga
al desplazamiento.

Los calculos de la malla tienen que ser hechos ordenadamente. En primer lugar se calculan
los puntos interiores 1. Una vez calculados estos puntos pasamos a los puntos que pertenecen a la
superficie ficticia. Estos puntos seran calculados en el orden que indica la numeracion de la tabla.
Primero las esquinas interiores, después los punto que pertenecen a las superficies horizontales y
verticales, y posteriormente las esquinas exteriores. (Figura 5.5)

Linea
@ ficticia

Superficie
Libre

Figura 5. 5 Esquema del célculo de desplazamiento, para los puntos que pertenecen a la superficie libre. El
punto 6 de la linea ficticia requiere  ser actualizado mediante los tres puntos sefialados en la
figura.Pérez-Ruiz y Luzén (2005).

Cada caso debe satisfacer las condiciones de la tabla, por ejemplo:

O 7 = O x = 0 (5 49),
5. 50),
azzzﬂa—u+(;t+,u)a—wzo ( )
OX 0z
o - @+ @_0 (5. 51).
ZX /’laz /’l ax
Desarrollando estas ecuaciones con diferencias finitas centradas obtenemos que:
Ko kg v K (i S k(i1 (5. 52),
o (WO IHD == oy (WAL D-wW=10) ),
§ 2AX , 2Az7
K e kg Ko WK i (5. 53).
p ut@i+1 j)-u'(i-1j) y Wi, j+D)-wi(i, =1 ),
) 2AX , 2Az

Despejando el desplazamiento en el punto (i-1,j) las ecuaciones finales para este tipo de
puntos de la linea ficticia seran.
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k /s N 7 . Az ﬂ,x Koo Ko (5- 54)-
wi(i-1j)=w (I+1’J)+(Ax}((/1+2,u)J(u (i, j+1)-u (I,J—l))
(5. 55),
u(i-5j)=u"(i+1, j)+(i§j{”*](wk(i, j+1)-wi,j-1)
donde los pardmetros de lamé se definen como:
23, 1) =JA(+1,)- 231 -1, j) (5. 56),
(A+2u),G,§) = J(A+2u)(, j+1) - (A +2u)(i, j —1) (5. 57),
(i, ) = u(i+1,§)- u(i-1§) (5.58),
(0, §) = i, j+D) - u(i, j-2) (5. 59).

5.6 La fuente sismica

Para modelar una fuente se distribuyen fuerzas espacialmente, ademas tendran un
comportamiento que depende del tiempo. El patron de radiacion de la fuente dependera
directamente de la distribucion espacial de las fuerzas. Por otro lado, el desplazamiento en el
tiempo vendré influido por la historia temporal de la funcién de fuente.

Para introducir una fuente puntual en el problema SH solo bastaria una fuerza puntual
perpendicular al plano de estudio. En el problema P-SV deben existir tanto una fuerza puntual
horizontal o como una fuerza puntual vertical en el mismo plano donde se produce el movimiento.
(Figura 5.6).

O O oNe) ONORORONG) O O O O
O O O O Qi@—@Q O O
G0 O G® © O£© OO O
OO O 0O O O O O

O O OO O ONORON® O O O O

Figura 5. 6 Distribucion de fuerzas de diferentes patrones de radiacion, de izquierda a derecha: explosion que
genera una onda P; explosién que produce onda Sy un doble par. Pérez-Ruiz y Luzén (2005).
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La dependencia temporal de la fuente se puede expresar como pulsos de Ricker, pulsos de
Gabor, Armoénicos o Gausianos, también se pueden usar pulsos triangulares. En un pulso de Ricker
requerimos de dos parametros t, que representa la longitud del pulso y t; que indica el retraso del
mismo.

Pulso de Ricker 3
03 . . . : : . . : : 45210

Espectro de Amplitud
T T T

y©
<)
=

L L L
35 4 4.5 5

. . . . . . . .
o 0.5 1 15 2 25 3 3.5 4 4.5 5 0 05 1 15 2 25 3
tiempo (segundos) frecuencia (Hz)

Figura 5. 7 Representacion de la historia temporal de un pulso de Ricker caracterizado por t,=1 [s] y ts=2 [s]
y repuesta en frecuencia del mismo pulso. Pérez-Ruiz y Luzén (2005).

A partir de la longitud del pulso podemos encontrar una relacion que nos permita calcular
una frecuencia maxima, esta relacion es:

5. 60),
f z?al ( )

max
t p

donde t, es la longitud del pulso. El espaciamiento de los puntos muestreados dependera de la
frecuencia méaxima, ecuacion (5.30).

38



Marco Geologico

6. Marco Geoldgico.

La Cuenca de México (CM) es una cuenca endorreica (cerrada) de desagiie artificial, que
se formo al cerrarse el antiguo Valle de México como resultado de la obstruccion por la actividad
andesitico- basaltica que edifico la Sierra de Chichinautzin al sur de la ciudad. La interrupcion del
drenaje natural propici6 la Formacion de un lago que se azolvo paulatinamente; ademas durante esta
etapa (hace 600 000 afios), también existieron eventos volcanicos cortos de caracter local (Santoyo
et al., 2005). El azolve cubrié discordantemente el terreno que para entonces era de topografia
severamente disectada, de ahi la notable variacion en su espesor (De Cserna, 1987), pero en
términos generales, los espesores aumentan de norte a sur. El relleno esta conformado por material
volcénico retrabajado, interestratificado con tobas que se interdigitan con depdsitos netamente
lacustres hacia las partes centrales de la cuenca. El resto del material aluvial forma la zona de
transicion entre los depositos lacustres y el basamento del relleno.

Las rocas mas antiguas detectadas en los sondeos en el subsuelo de la CM son anhidritas,
que subyacen a las calizas marinas del cretacico inferior cubiertas por calizas, lutitas y areniscas del
Cretacico Superior. Hacia finales del Mesozoico, la secuencia cretacica sufrio plegamiento que fue
seguido por un periodo de erosion. Debido a estos acontecimientos, aunque se desconoce con
exactitud el espesor de estas rocas debajo del subsuelo de la Cuenca, se estima un espesor
maximo entre 1400 y 2200 m (De Cserna, 1987).

Las rocas terciarias cubren discordantemente a las rocas cretacicas. La unidad basal de la
secuencia terciaria esta formada por depoésitos clasticos continentales de color  rojizo, con
presencia local de yeso y de rocas volcanicas. La acumulacion de la unidad basal se efectto
durante el Paleoceno —Eoceno en condiciones de drenaje obstruido por fallamiento en bloques e
influy¢ en su distribucion lateral y alcanzan aproximadamente 600m de espesor (De Cserna, 1987).

Las rocas volcanicas predominantemente andesiticas o daciticas sobreyacen discordanmente
a los depositos clasticos continentales y tienen un espesor promedio de 600 - 700m habiéndose
acumulado durante el Oligoceno tardio — Mioceno temprano (De Cserna, 1987). Estas rocas
volcanicas tienen Su origen en el proceso subductivo a lo largo de la costa occidental de México
que finalizé hace 20 millones de afios (magmato- tectonico).

Existe un conjunto de fallas que cruzan el centro de México con orientacion N-S, NNW-
SSE llamadas sistema de fallas Taxco, San Miguel de Allende (SFTSMA) (Demant, 1978). Es un
limite tectonico entre la zona de plataformas continetales y una de mayor batimetria. Su principal
manifestacion es una anomalia gravimétrica significativa (Urrutia-Fucugauchi, 1996). En la cuenca
de México existen al menos dos fallas impotantes con la direccion del SFTSMA: la falla
Mixhuca (Pérez Cruz, 1988) y la falla Chapultepec (Santoyo et al., 2005).

Alanis-Alvaréz (2005) concluye que la falla Mixhuca fue acomodada en el Eoceno y
ademas habla de la existencia de una serie de fallas posteriores a la falla Mixhuca en el sur de
la Cuidad de México. Este conjunto de fallas de orientacion EW fue reconocido por Lermo et al.,
(1995) y le llam¢ Sistema de fallas la Pera (SFP).

El terreno formado por rocas volcanicas Oligo-Miocénicas quedd profundamente
erosionado antes de las siguientes manifestaciones volcanicas regionales del final del Mioceno.
Este nuevo periodo de magmatismo, de composicion riolitica-dacitica-andesitica, y hasta basaltica,
se inici6 después del arreglo geodindmico de la region del Pacifico Oriental en direccion NE-SW
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actualmente activa. Los derrames volcanicos Oligo-Miocénicas y el material volcanico asociado
conforman la mayor parte de las sierras que constituyen los limites oriental, septentrional y
occidental de la CM, asi como la masa principal de la Sierra de Guadalupe. Posteriormente durante
las épocas Plio — Cuaternarias se presentaron depositos volcanicos epiclasticos como abanicos
aluviales coalescentes, desde las sierras hacia el antiguo Valle de México, que alcanzan espesores
cercanos a los 650m en algunos sitios de la cuenca (De Cserna, 1987).

Al norte de la actual Faja Volcanica Transmexicana (FVTM) existieron tres eventos
extensionales, en el Eoceno, Oligoceno y Mioceno (Alanis-Alvaréz, 2005). El evento de
deformacion mas importante por su magnitud y sus efectos data del Oligoceno, tiene una direccion
extensional de ENE-WSW, migro hasta abrir el Golfo de California (Alanis-Alvaréz, 2005). Al sur
del CVM , en Taxco, Guerrero existieron dos eventos de deformacion uno datado en el Eoceno y
otro en el Oligoceno generando fallas laterales con direcciones N-S y NE-SW (Alanis-Alvaréz,
2005). Tanto la actividad deformativa al norte como al sur del CVM son importantes de considerar
porque preparan el escenario para la actividad volcanica del cuaternario.

Durante el Mioceno, se concentré deformacion en la zona del CVM. Lo que activo fallas
normales del SFTSMA y desarrollo fallas NE- SW en Hidalgo, Sistema Apan Tlaloc (SFAT). En la
CM este sistema se manifiesta como fosas y pilares de direccion (NNE-SSW) como la Zona de
Cizalla Tenochtitlan (De Cserna et al., 1988).

Por lo tanto, La CM es cruzada por tres sistemas de fallas el SFAT, SFTSMA y SFP;
pudendo encontrar fallas con orientacion NNE-SSW, N-S, NNW-SSE y hasta EW.
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Figura 6. 1 Principales fallas geoldgicas en la Ciudad de México. Estas fallas son normales y conforman la
Forsa Roma (Modificado de Santoyo et al., 2005)
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Las manifestaciones volcanicas mas trascendentales para el entorno geoldgico actual de la
CM, aunque no son los mas espectaculares, se formaron hace 600, 000 afios (Santoyo et al., 2005)
y consistieron en una veintena de conos en las partes meridionales del vaso de la cuenca. Esta
actividad volcanica convirti6 al antiguo valle en la actual cuenca (De Cserna et al.,1984).

La Cuenca de México, en especial la zona urbana de la Ciudad de México esta expuesta
tanto a sismos generados en la zona frontal de subduccion en la costa meridional de México,
como también a sismos locales. Los efectos de estos sismos en zonas de depdsitos lacustres se
manifiestan por movimientos de mayor duracion en comparacion con el basamento. Las trazas de
falla son propicias para la localizacion de epicentros de sismos locales y al mismo tiempo,
pueden desempefiar un papel de reflectores y refractores de ondas sismicas. Bajo estas circustacias,
tanto la estratigrafia como la geologia estructural de la cuenca obtenidas a partir de métodos
directos o indirectos de exploracion constituyen factores fundamentales para el disefio y
planeacion de obras civiles en esta area.

]

Figura 5.2 Limites naturales de la cuenca de México.
[Zamorano-Orozco, Sanchez-Rubio 2002.]

6.1. Marco Estratigrdfico
6.1.1. Depédsitos del Premesozoico

Existen afloramientos de rocas metamorficas en la region de Iziicar de Matamoros y
Teziutlan, en el estado de Puebla; Ixtapan de la Sal, México, y también en la zona de Molando
Hidalgo. Las rocas metamorficas encontradas datan desde el Precambrico hasta el Paleozoico
(premesozoicas). Debido a su ubicacion y a su edad, las rocas metamorficas premesozoicas son
consideradas como basamento de la CM a una profundidad aproximada de 3000 m a 4000 m (de
Cserna et al., 1984).
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6.1.2. Depédsitos del Mesozoico (Ms)

Algunas perforaciones profundas lograron penetrar la Formacion Morelos, (Marsal y de
Cserna et al., 1984). En el pozo Texcoco 1 se atravesd anhidrita entre los 1990 y 2045m de
profundidad (Hacienda y Credito Publico 1969 p. 32-33). Al sur de la CM la Formacion Morelos
(Fries,1960,1966) est4 integrada por calizas y dolomias de 900m de espesor que se acumularon
sobre una cubierta de yesos y anhidritas. Por otro lado, Fries (1962) inform¢ la presencia de la
Formacion el Doctor (Wilson et al/, 1956) en el anticlinorio de Pefia Colorada, Atotonilco Hidalgo.
La Formacion el Doctor cuenta con 200m de espesor y estd constituida por capas delgadas de
calizas y lutitas intercaladas, entre los estratos también hay nddulos y lentes de pedernal. Tanto la
continuidad en la direccion de La Formacion Morelos al sur, como la de la Formacion el Doctor al
norte permite suponer la existencia de rocas anteriores al Cretacico Inferior (de Cserna et al.,
1984).

Subyaciendo a la Formacion el Doctor y la Formacion Morelos esta la Formacion Cuautla
(Fries 1960) del Turoniano (Cretacico Superior), consiste en caliza gris clara con espesores de
200m al norte de la cuenca hasta 750m en el sur.

Para finalizar esta época, En el en el Coniaciano-Satiniano (Cretacico Superior) se
depositaron secuencias ritmicas de Turbiditas (areniscas de tipo Grauvaca) interestratificadas con
limolitas y lutitas llamada Formacion Mezcala (Fries 1960) con un espesor maximo de 1000m (de
Cserna et al., 1984). Peréz Cruz comprueba esta teoria con dos secciones sismicas, en ellas se
presenta un basamento mezosoico a una profundidad de 2000 cerca del pozo Mixhuca.
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Figura 6. 2 A la izquierda, Basamento mesozoico en la Cuenca de México y a la derecha dos secciones
geoldgicas obtenido a partir de las lineas sismicas de reflexion de Pérez Cruz en 1988 ( Alanis-Alvarez,
2005).

6.1.3 Depositos Cldsticos continentales del Terciario Inferior

(Tic).

A finales del Cretacico, las rocas Mezosiocas marinas comenzaron a sufrir una importante
deformacion (plegamiento y cabalgamiento) en la zona poniente, esta deformacion concluyd en
Eoceno temprano, al oriente de la CM. Dadas las condiciones del medio, los depositos se
acumularon en areas estructuralmente bajas y en funcion de su posicion (poniente-oriente ) su edad
es Paleocénica-Eocénica (De Cerna et al 1980).

Este material sedimentario también llamado depositos continentales consisten de
conglomerados y en menor proporcion areniscas, arcosas limonitas y hasta lutitas. Los
conglomerados estan formados de clastos principalemente calizas cretacicas que varian de bien
redondeados a angulosos y por una matriz de arcilla calcarea rojiza. Se cree que los conglomerados
fueron depositados por aguas torrenciales (De Cserna et al., 1984). Por su parte, los depositos de
granulometria fina se acumularon en la parte central de la cuenca donde también se formd yeso.
Los depositos continentales presentan interestratificaciones o intrusiones de rocas volcanicas,
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principalmente de andesita aunque también se encuentran basaltos, diabasas y riolita(De Cserna et
al., 1984).

Los depositos continentales tienen 400m de espesor en la CM, mientras en Hidalgo
alcanzan los 2 500m. Al conjunto de depositos continentales y de rocas volcanicas del terciario
inferior se les ha dado diferentes nombres segun la region de estudio: Al norte de la cuenca,
conglomerado Guanajuato (Edwards, 1956) o conglomerado El Morro (Simons y Mapes-Vazquez
1956); mientras que, hacia el sur, Formacion Balsas (Fries 1960, De Csena, 1965) y al suroriente,
Formacion Tehuacan (Calderon-Garcia, 1956). El pozo Texcoco 1 (Hacienda y Crédito Publico,
1969) alcanzé 600m de Formacion Balsas.

6.1.4. Rocas Volcanicas Terciarias (Tv)

Al norte de la CM, en Pachuca-Real del Monte, Hidalgo, Los productos volcanicos de
3000m, composicion andesitica-dacitica, fueron datados en el Oligoceno-Mioceno. Existen
también horizontes de caliza lacustre de 400m de la misma edad. Tanto los productos volcanicos
como los horizontes de caliza lacustre forman un paquete denominado: Grupo Pachuca
(Segerstrom,1962, Geyne et al.1963) o Formacion Las Espinas (Simona y Mapes-Vazquez, 1956).

En el estado de Morelos existe una la secuencia volcanica es llamada Riolita Tilzapota
(Fies 1960; De De Cserna et al., 1984 y Fries 1981). la secuencia volcanica esta compuesta por
derrames piroclasticos principalemente por riolita y riodacita y cuenta con un espesor maximo de
400 m.

En la Cuenca de México existen afloramientos de tobas del mioceno con composiciones
que van desde andesitas basalticas a traquiandesitas y dacitas. Los afloramientos se sitian en la
sierra Xochitepec, en algunas partes de la sierra Guadalupe, en el Cerro de Chapultepec, en el
Pefion de los Bafos, en el cerro de Zacatépetl asi como en varios sitios de la sierra del Ajusco,
Tlapacoya y Coatepec (Mooser 1956b y 1975). El pozo Texcoco 1 atravesd 623m de tobas con
iguales caracteristicas (Hacienda y Crédito Publico, 1969).

6.1.5.Depdsitos Plio-Cuaternarios

En la étapa del del Plio- Pleistoceno existen dos tipos de rocas las netamente volcanicas
(TQv) vy las volcanicas epiclésticas (TQc) (De Cserna et al., 1984). Usualmente, los depdsitos
epiclasticos estan cubiertos por Tefra holocénica.

Las rocas Volcanicas Terciarias (TQv) estan ampliamente distribuidas en las sierras
limitrofes de la CM y llegan a presentarse en su interior.

En el estado de Hidalgo, las TQv son integradas por derrames piroclasticos de composicién
acida hasta derrames de lava andesita-basalto. En la zona de Pachuca los derrames fueron
considerados como la Formacion Zumate y tienen un espesor de 360m (Segerstrom 1962; Geyne
et. al. 1963).
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Al ponite de la CM se encuentra la formacion Tarango constituida por tobas, depositos
fluviales y flujos piroclasticos (lahares calientes y corrientes de lodo), originados por las erupciones
de la Sierra de las Cruces (Soto et al., 2000).

Al norte de la CM, la Formacion Cristobal (Geyne, 1963) estd constituida por derrames
pliocénicos de lava andesitica y basaltica y un espesor de 250 m. Al poniente de la cuenca esta el
Grupo San Juan (Segerstrom, 1962). Diferentes rocas como: andesita de horblenda,
ortoconglomerado volcanico y toba lacustre constituyen el Grupo San Juan (Segerstrom, 1962). En
la parte occidente de la cuenca descansa la Formacion Tarango (Bryan, 1948; Arellano, 1951).

En Morelos no se han encontrado rocas correlacionables con las formaciones del norte de
la cuenca, por su parte en la Sierra de las Cruces cubre andesitas del Terciario medio de la
Formacion Xochitepec (Mooser, 1956). La propia Sierra de las Cruces presenta rocas daciticas
(Mooser et al.1974; Negendank et al., 1981) con un espesor cercano a 600 m. La Sierra de las
Cruces limita la Cuenca de México con el Valle de Toluca.

La parte septentrional de la Sierra de Rio Frio corresponde al Mioceno temprano, su base
la constituyen por derrames de lava riodacitica llamada Formacion Tlaloc (Schalaepfer, 1968).
Los derrames de lava riodacitica estan cubiertos por derrames andesiticos del Mioceno-Plioceno
denominados Grupo Sierra Superior (Negendrank, 1972; Mooser et al. 1974).

Por su parte, La sierra Nevada esta constituida por dos macizos volcanicos prominentes el
Iztlaccihuatl y el Popocatépetl (5300 m.s.n.m.). El Iztlaccihuatl es datado por Nixon (1987) en un
millon de afos. En términos generales, la Formacion Iztlaccihuatl esta constituida por dos tipos de
rocas la mas antigua andesitas de dos piroxenas y dacitas de entre 0.9-0.6 Ma (Schlaepfer, 1968).
La Formacion Popocatépetl cubre a la la Formacién Iztlaccihuatl, integrada por andesitas
porfidicas con horblenda y dacitas de cuarzo biotita y olivino, entre 0.6-0.3 Ma (Fries, 1966). El
volcan Popocatépetl es el tnico volcdn que puede considerarse activo ya que su ultima erupcion
histérica ocurrio en 1920 (Waitz, 1920).

La sierra Guadalupe se encuentra dentro de la Cuenca de la ciudad de México, en ella
afloran dacitas en forma de derrames y domos del Plioceno Inferior (Mooser, 1956b). Las rocas de
la Sierra de Guadalupe comparten caracteristicas con las rocas Plio-Cuaternarias del norte de la
CM.

Fries, en 1960, explicoé que las rocas volcanicas Plio-Cuaternarias del centro-norte de la
CM presentan un origen magmatotectonico debido a la continuacion oriental de la zona de
fractura Clarion (Menard,1955).

Las rocas volcanicas TQc forman abanicos aluviales y en ocasiones presentan restos fosiles
de vertebrados que sirven para su datacion (Villarello y Bose, 1902).

Al norte de la CM, las partes superiores de los depositos epiclasticos Plio-Cuaternarios
fueron cartografiados como Formacion Atotonilco El Grande (Segerstrom 1962 ) consiste en toba,
brecha de toba y grava volcanica, interestratificados por numerosos derrames de lava basaltica y en
menor medida con depdsitos de lahar y capas de pomez. Los abanicos aluviales de la Formacion
Atotonilco El Grande tiene un espesor que varia de 600m a 200m. La Formacion Tarango (Bryan,
1948, Arellano 1951), es muy parecida a la Formacion Atotonilco el Grande, pero no tiene
derrames de lava basaltica; su espesor es variable, en el pozo Texcoco 1 se atravezo un intervalo de
325m de la Formacion Tarango (Hacienda y Crédito Publico, 1969).
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En el Estado de Morelos, los depdsitos epiclasticos se cartografiaron como la Formacion
Cuernavaca (Fries, 1960). El conglomerado presenta clastos volcanicos y matriz tobacea. Por su
parte, el material de este tipo en el Volcan Nevado de Toluca recibe la denominacion
Chontalcoatlan (De Cserna y Fries, 1981).

La Formacion Tlayécac (Fries, 1966) se encuentra al sur oriente de Cuatla, Morelos. La
Formacion Tlayécac esta constituida por capas masivas; las capas contienen trozos angulosos de
riodacita de méas de un metro de didmetro mezclado con otros materiales del hasta del grosor de la
arena. la Formacion Tlayécac se localiza a una profundidad de 505 hasta 814 m por debajo de la
Formacion Tarango en el pozo Texcoco 1 (Hacienda y Crédito Publico, 1969).Por lo que, Ia
Foramcion Tlayécac es ligeramente mas antigua que la Formacion Tarango (Fries 1966).

En algunos sectores del valle se formaron sedimentos hidrotermales, rocas calizas
originadas por precipitacion de los carbohidratos y so6lidos en las charcas y canales por donde se
acumulaban y escurrian las aguas calientes que brotaban de diferentes sitios. Estos sedimentos
quedaron cubiertos por suelos y ahora son lentes de gran dureza (Carta geologica de México
INEGI).

6.1.6. Depdsitos Cuaternarios

Después del deposito de los materiales de pliocuaternarios, La region de la CM sufrio
erosion durante el pleistoceno. La erosion se relaciona con el levantamiento de la region.

Exceptuando la actividad de los volcanes Iztlaccihuatl y Popocatépetl, el volcanismo
Pleistocénico y Holocénico de la CM ha sido de tipo monogenético formado por conos cineriticos
domos volcanicos y derrames. Las rocas producto de esta actividad van de basaltos a dacitas
(Martin del Pozzo, 1980). El cono cineritico mas reciente es el Xitle, que tiene menos de 1 700
afos de antigiiedad.

La Faja Volcéanica Transmexicana (FVTM) es un arco volcanico activo de 1200 km de
largo (Garcia Palomo et al., 2000), resultado de la subduccion de las placas de Rivera y de Cocos
a lo largo de la Trinchera de Acapulco, en la costa del Pacifico mexicano. EI CVM presenta
oblicuidad en sus porciones central y oriental respecto a la Trinchera de Acapulco. Normalmente,
como ocurre en su porcion occidental. El frente volcanico debe ser paralelo a la trinchera. La falta
de paralelismo, ha sido explicada al proponer que la placa que se subduce cambia su angulo
conforme pasa debajo del continente (Prado y Suarez 1993, 1995; Arzate ef al., 1995). Se estima
que la actividad volcanica en el CVM ocurri6 hace 2 millones de afios (Demand, 1978, Nixon et
al., 1987). La actividad volcanica se ha caracterizado por pulsos de mayor intensidad separados
por periodos de actividad reducida (Ferrari, 2000).

la FVTM esta sometida a un régimen de esfuerzos principalmente en su parte oriental y
central favoreciendo la activacion de fallas (Sulter ef al., 2001). Sulter et al., (2001) sostienen que
la direccion de de esfuerzos extensivos es perpendicular al eje (aproximadamente de norte a sur)
debido a la compensacion isostatica y que la corteza es muy delgada (en la parte central de la
FVTM es de 30 a 40km, mientras en la parte oriental, donde no hay extensién cuaternaria, la
corteza tiene un espesor de 40 a 50km).

La FVTM y la CM estan relacionados porque comparten tanto su origen como algunas
caracteristicas.
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Santoyo (2005) menciona que un rift provoca la apertura del golfo de México en la época
superior del periodo Jurasico. Una vez concluida la actividad del rift, esta se transforma en una
geosutura, produciendo a su vez el proto cinturdn volcanico. Se producen esfuerzos a través de la
geosutura, generandose a su vez fallamientos profundos, que serdn reactivados en la época
Miocénica para generar por fin el CVM debido a la subduccion de la Placa de Cocos.

La Sierra Chichinautzin, al sur de la CM, esta cubierta por rocas volcénicas del cuaternario
(Qv) v es agrupada como la Formacion Chichinautzin (Fries, 1960; Mooser et al., 1974;
Bloomfield, 1975; Matin del Pozzo, 1980). La Formacion Chichinautzin que bloqueo el Valle de
Meéxico, tiene un espesor de 1800 m. Segun Bloomfield (1975) la datacion radiométrica del
material le da un antigiiedad de 40,000 afios, pero el pedregal de San Angel cuenta con apenas
2422 £250 anos (Arnold y Libby, 1951).

El evento geologico que dio origen a la sierra Chichinautzin creé mas de un centernar de
conos cineriticos (Fries, 1960) algunos ejemplos son: el Nevado de Toluca, la Malinche y el Pico
de Orizaba .

Existen Rocas muy semjantes que se ubican al norte y nororiente de Texcoco en ciudad
Sagun-Singulucan, Hidalgo (Ledesma-Guerrero, 1985).

Quedando el drenaje interrumpido, el antiguo rio Amacuzac (Osorio-Tafall, 1946; Fries,
1960; Mooser, 1975) inici6 el depdsito de material aluvial (Qal) y depositos Lacustres (Ql). El
vaso que se formo comenzoé a rellenarse con abanicos aluviales coalescentes, depositos lacustres y
de tefra. Los materiales sedimentarios provienen de depositos Plio-Cuaternarios (principalmente,
material epiclésticos). La granulometria es gruesa en las serranias limitrofe de la CM pero cambia
lateralmente a arenas, arenas limosas, y arcillas (Zeevaert, 1951; Marsal y Mazari, 1959). Si no
hubiera habido hundimiento, el espesor del relleno alcanzaria los 600 m. El pozo Texcoco 1
registra un espesor de 180m para los depodsitos Qal y Ql (Hacienda y Crédito Publico, 1969).
Existieron dos hundimientos principales debidos a fallas que estdin datan de hace 7500y 10 000
afios. Las Figura (6.3) muestra una vista en planta de la geologia de la ciudad de México.
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Depésitos Cuaternarios

el e

Depésitos Plio-Cuaternarios

. Tac: Depésitos epicidstices . Tav: Depdsitos volcdnicos
ondesita y riolito

Depésitos Terciarios

Tv: Depésitos volcdnicos
" R it § diathe @ Pozos Pemex (1985)

Figura 6. 3 Mapa litologico de la Cuenca de México, pozos Pemex y avenidas principales. (Flores-Estrella,
2007 modificado.)
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7. Obtencion del modelo geologico

Ya se ha visto la importancia de los modelos geoldgicos de la Ciudad de México y su
historia geologica. Este capitulo estd destinado a desarrollar una aproximacion del modelo
geoldgico de la Ciudad de México. Para llevar a cabo este proyecto se utilizaron 20 secciones
geologicas de la cuenca de México. Estos cortes geologicos fueron realizados por Federico Mooser
como parte de las Obras del sistema de Drenaje Profundo del Distrito Federal (Figura 7.1).

PN N

Tunel estabilizado con concreto lanzadc

Tramo de tinel Revestimiento final

Figura 7. 1 Obras civiles del DDF, 1975 Presa con compuerta para el desagiic y tinel emisor de 40 km.
(tomado de Memorias de Obras del sistema de Drenaje Profundo del Distrito Federal, 1975).

Las secciones geologicas de Mooser (1975) conjuntan informacion de levantamientos
geofisicos (métodos sismicos, gravimétricos y eléctricos) y geoldgicos de mas de 450 pozos de
entre 150 y 350m (Figura 7.2). En promedio Las secciones tienen una longitud que oscila entre los
15 km hasta los 30 km y una profundidad promedio de 1000 m. (ver figura 7.3).

Figura 7. 2 Fragmento de la seccion 6. La elipse roja muestra un pozo del levantamiento geoldgico con una
profundidad de 235 m.
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SIMBOLOGIA
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Figura 7. 3 Sexta seccion geologica (Mooser,1975) que cruza las colonias: Roma,

Deportiva.

Obrera, y Ciudad

Las 20 secciones de Mooser se distribuyen de la siguiente manera: las 13 primeras van de
Poniente a Oriente y las 7 restantes recorren la ciudad de Norte a Sur. (Figura 7.4).
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Figura 7. 4 Mapa del Distrito Federal y distribucion de las secciones geoldgicas en coordenadas UTM.

51



Capitulo 7

7.1. Procedimiento

Los datos geoldgicos deben ser procesados computacionalmente, por lo tanto deben ser
digitalizados. La digitalizacion es el procedimiento para traducir informacion a lenguaje
computacional (nimeros).

En primer lugar, se escanearon las imagenes de las secciones geoldgicas. En este punto se
presentd el primer problema, el dibujo impreso en papel era demasiado grande para el escéner. La
imagen original se fragmentd en dos o tres archivos digitales (Figura 7.5).

Los fragmentos digitalizados se debian unir nuevamente. Por lo tanto, el objetivo es hacer
una sola imagen a partir de dos o0 mas.

Figura 8.5 Para poder escanear las secciones completas se generaron varios archivos de imagen.
La elipse marca la zona en que la seccion debe unirse

Cualquier imagen en la computadora es una hipermatriz de nxmx3, donde my n definen el
tamafio de la imagen (nimero de pixeles o cuadricula fundamental). A cada cuadro m, n se le asigna
combinacion de 3 colores, frecuentemente RGB, rojo, verde y azul. La union de los pixeles forma
la imagen digital. Bajo esta premisa, se debe construir un programa que:

Lea dos imagenes a unir.

Marque una linea de corte y union en cada imagen.

Verifique que la linea de corte sea muy similar para unir las imagenes.

Desarrolle una nueva imagen a partir de las dos anteriores respetando la linea de corte.

El programa desarrollado reproduce digitalmente lo se haria con unas tijeras. Fisicamente las
tijeras recortarian los sobrantes de la imagen mas grande para que los bordes coincidan (Figura
7.6). En corte se respeta la parte de interés. Cuando los bordes coinciden, la las dos imagenes se
unen (Figura 7.7).

Figura 7.6 Programa para unir las iméagenes en ejecucién. Se asigna una linea de corte ( linea azul ) para las
dos fracciones de la seccion.
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Figura 7.7 Resultado del proceso de pegado, la elipse marca la zona de recorte de la imagen.

Ya con las imagenes completas, se va a utilizar solo la parte de interés de la imagen en
este caso solo se necesitan los limites estratigraficos, tanto la base como la cima de cada estrato.
Este procedimiento se realizd con el programa Autocad.

Las superficies de estratificacion son alabeadas (con curvas) y en algunos casos quebradas
(si hay fallas). Cualquier curva puede ser vista como cierto numero de rectas tangentes. Para definir
una recta se requiere al menos de dos puntos (Figura 7.8). Por lo que, las superficies de
estratificacion pueden descomponerse en puntos y los puntos a su vez en coordenadas cartesianas.
El proceso de ajuste entre rectas y curvas se conoce como vectorizacion y se repite las veces
necesarias sobre cada limite estratigrafico, en cada estrato y cada seccion.

R ) e o
Figura 7.8 Vectorizacion sobre una superficie de estratificacion, los cuadrados son los puntos asignados por
el usuario. El ntimero de puntos por seccion va de menos de 500 a mas de 1000 puntos por seccion.

El origen del sistema bidimensional de coordenadas, en el que estan referenciados los
puntos vectorizados, esta en una posicion aleatoria y esta en funcion de las dimensiones espaciales
de la imagen de la seccion. Las secciones representan cortes quebrados del interior de la Cuenca de
Meéxico y estan en tres dimensiones. Por lo tanto, se debe hacer un cambio de coordenadas de la
informacion vectorizada de un sistema bidimensional a un sistema tridimensional georreferenciado.
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Figura 7.9 Seccion original comparada con la seccion que se digitalizd. En la parte superior derecha de la
seccion original existe una estructura geoldgica local (azul obscuro) que no se digitalizé debido a que
no aparece en otras secciones. En la parte derecha, el listado de coordenadas cartesianas obtenidas de
esta seccion, el nimero 8b indica el comienzo de otra superficie de estratificacion, en este caso la base
del estrato 8 la superficie mas profunda.

Las imagenes de las secciones geoldgicas presentaban una ligera inclinacion. Al hacer el
cambio de coordenadas es importante que las imagenes estén lo mas horizontal posible. Para
compensar los errores de escaneo se desarrollo el siguiente procedimiento.

La idea es girar la imagen desde un punto base o pivote de giro el cual no se mueve ( ver
Figura 7.10). El angulo de correccion esta en funcion del grado de inclinacion de la imagen.

Figura 7.10 Modelo basico de rotacion, las lineas punteadas son la posicion antes del giro, las
continuas representan la posicion final, también se muestran los vectores de posicion
antes y después con respecto al origen se ubica en la esquina superior derecha. El proceso
de rotacion se aplica a todos los puntos de la linea.

Para hacer el giro:

Se propone un angulo de correccion (el valor del angulo depende del grado de inclinacion
de la imagen).
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1. A partir de las coordenadas cartesianas vectorizadas se determina el angulo de posicion con
respecto a uno de los ejes de referencia. Este angulo es la direccion de vector de posicion.

2. Se suma el angulo de posicion con el angulo de correccion y se obtiene el angulo de la
nueva posicion.

3. Se construye un vector unitario con la direccion del angulo de la nueva posicion.

4. Se proyecta el vector de posicion y el vector unitario y se obtienen las nuevas
coordenadas.

Este proceso se hace para todos los puntos digitalizados, al final se evalia visualmente si el
angulo propuesto fue adecuado para la correccion o debe variarse. En caso de que el angulo
cambie, se repite todo el proceso. (Figura 7.11)

Figura 7.11 Ejemplo de giro en una fragmento de seccion. A la izquierda una imagen mal escaneada y
a la derecha, la misma imagen corregida.

Para continuar con el modelado de la Ciudad de México se deben georeferenciar las
coordenadas de las secciones. Georeferenciar es cambiar coordenadas de cualquier sistema de
referencia a un sistema de referencia terrestre equivalente (coordenadas espaciales terrestres). En
este caso partimos de las coordenadas vectorizadas en un sistema carteisano (x’,y’) para obtener
coordenadas terrestres usando la proyeccion Universal Transversa de Mercator (UTM (x,y,z))
referenciadas en el gedide Clark 1867.

En cuanto a las coordenadas UTM horizontales (x, y): las secciones no estan contenidas en
un solo plano vertical, sino que, la trayectoria de cada seccion estd descrita por varios planos
verticales. Dentro de las secciones, los quiebres estan definidos por los pozos. Mientras que la
componente vértical z esta se presenta en la escala izquierda y derecha de las secciones.

Para hacer el cambio de coordenadas se necesita una razon de proporcion. La razon de
proporcion serd un cociente entre distancias, las distancias se definen con dos puntos en los dos
sistemas coordenados UTM vy cartesiano. El problema se separa en dos casos el vertical y el
horizontal.

En el caso vertical se utilizan los puntos extremos de la escala vertical de las secciones la
altura reportada (que se denota como z) y la coordenada vectorizada (denotada con y’). Para el
caso horizontal se usan los puntos UTM conocidos (x, y), donde ocurren los quiebres en las
secciones, y sus puntos vectorizados correspondientes (x’) ubicados en los pozos de las
secciones.

Para tomar en cuenta todos los quiebres de las secciones, los puntos para la transformacion
(tanto las coordenadas vectorizadas como las UTM) cambian dependiendo la aparte de la seccion
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que se este georeferenciando. Llevando a cabo este procedimento se puede calcular la longitud real
de la seccidén y graficarla contra la profundidad (Figura 7.12). Este procedimiento se puede hacer
también para las imagenes de las secciones.

El programa de cambio de coordenada debe:

1. Leer archivos con las coordenadas UTM y sus coordenadas vectorizadas correspondientes
en coordenadas cartesianas para sacar las razones de proporcion.

2. Leer todas las coordenadas digitalizadas de las superficies de estratificacion.

Emplear las razones de cada una de las coordenadas digitalizadas a UTM.

4. Agrupar las coordenadas UTM obtenidas en secciones y en superficies de estratificacion.
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Figura 7. 12 Arriba a la izquierda coordenadas vectorizadas y la derecha su transformacion a coordenadas
UTM. Abajo Seccién 1 en coordenadas UTM (distancia longitudinal y altura reales).
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Figura 7. 13 Aplicacion directa de la georeferenciacion a la seccion 1.

En este trabajo se busca obtener el modelo geologico de la ciudad de México que pueda ser
utilizado con motivos sismologicos. Con este fin, es necesario conocer la velocidad de
propagacion de ondas sismicas. La paraestatal Pemex (1986), determiné la velocidad de ondas P y
ondas S en cuatro pozos en la ciudad de México. Por lo que, se debe relacionar la informacion
litologica con la de velocidad de propagacion de onda y obtener un modelo a partir de ambas.
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Pozo Roma

Vp [m/s] Vs [m/s] Vp [m/s] Vs [m/s]
200 80 — —200 80

—1800 700
1800 700 —

—2000 1000
2900 1300—

—5100 3000
5000 3000

Pozo Mixhuca

Vp [m/s] Vs [m/s] Vp [m/s] Vs [m/s]
200 80 — —200 80

—1800 700
2000 800 —

—2000 1000

—35100 3000
3800 1400
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Pozo Copilco

Vp [m/s] Vs |m/s|

Vp [m/s] Vs [m/s]

—200 80
2200 1100 —
—2000 1000
3000 1900 —
500
Vp [m/s] Vs [m/s] " Vp [m/s] Vs [n/s]
200 80 — —200 80
1500 600 — —1800 700
2000 1000—] —2000 1000
5100 3000 5100 3000

Figura 7. 14 Ubicacién e informacion de Pozos de prospeccion de Pemex (1986), la columna de la izquierda
es el modelo de velocidades de propagacion de onda encontradas por Pemex, al centro la litologia de
entre el modelo de

la zona de pozos (Mosser, 1975) y la ultima columna es la correlacion

velocidades de onda y los paquetes litologicos, en ella se toman en cuenta todas las velocidades de
los pozos y los limites estratigraficos.
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El modelo asi obenido fué acotado a 4 paquetes litolégicos, de somero a profundo son:

Depositos lacustres modernos (QI).
Depositos aluviales superiores e inferiores (Qal) y vulcanitas del cuaternario (Cerro de
la Estrella, Pefion de los bafios, Pefion de Marqués) (Qv).

= Formacion Tepozteco (lahares, andesiticos y tobas pumiciticas del plioceno) y lavas
(Tptz) y depositos Lacustres antiguos (Tpl), Taximal y Requema.

= Vulcanitas del Mioceno (Tmv).

S

T T N Y o Ohedepasitos aliaales v viilcaptis %

Figura 7. 15 Limites estratigraficos usados para generar el modelo tridimensional.

Usando los limites de estratigracion seleccionados entre cada paquete litologico e
interpolalos con el método de simple de Kriging se obtuvo el modelo de la figura 7.16.
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Figura 7. 16 Primera aproximacion del modelo de la Ciudad de México (Interpolacion simple). Se grafican las
cinco superficies de estratificacion que limitan los paquetes estratigraficos. Debido a que el estrato
mas superficial es muy delgado, las dos superficies mas superficiales aparentan estar pegadas.
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7.2. Seccionamiento

Una manera de determinar la calidad de la interpolacion es seccionar nuevamente el
modelo. Para seccionar el modelo 3D, se emplean las coordenadas x, y y se propone una linea
que pase dentro de la proyeccion horizontal del modelo (plano horizontal).

Para poder hacer el seccionamiento se realiza lo siguiente:

1. Dar un par de puntos interiores a la zona del modelo. (ver figura 7.17)

x 10° Plano del modelo en UTM
+Ticoman
+HdelRosario
2.155 +BdGuadalipe
+BSJdAragon
215k +-Tlatelolco
+Z6calo +-Aeropuerto N
+-Chapultepec,. goma
2.145~
> + Cabastos
214~
+CdelaEstrella
+I1Geofisic
2,135
+Sixflags
213
2125 r r r r r
4.8 4.85 4.9 4.95 5

X x 10°

Figura 7. 17 Plano horizontal del modelo, en morado los puntos relevantes para la ubicacion. La linea de corte
es definida por las cruces rojas dadas por el usuario. Esta direcciéon nos servira como ejemplo para
realizar un corte en la figura 7.20.

2. Se obtienen las caracteristicas de la recta resultante (pendiente y ordenada al origen).
3. Evaluar las intersecciones de la recta propuesta con las intersecciones del mallado (ver
Figura 7.18).

X
Figura 7. 18 Intersecciones entre la linea propuesta y las lineas del mallado.
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4. De acuerdo a la posicion de las intersecciones se asigna una altura proporcional con
respecto a los puntos mas cercanos pertenecientes a la recta del mallado.(Figura 7.19)

Figura 7. 19 Interseccion marcada con un circulo, La cota del punto estima con alturas de los puntos marcados
con una cruz

A

2300

altura [m]
N
8

Longitud [m] 10"

ahurs [m)
§588H

Semptud |m)] « 10

Figura 7. 20 La parte A se ilustra el corte del techo de la capa mas superficial, las cruces rojas son las
intersecciones; B es el mismo corte visto en 3D sobre la superficie de estratificacion. C es el corte
completo a las cinco superficies de estratificacion.
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7.3. Correccion del desplazamiento por fallas

Para obtener superficies de estratificacion a partir de algunas muestras (como es este caso)
es necesario hacer una interpolacion. Como ya se ha visto en el capitulo de fundamentos, los
métodos de interpolacidon suavizan los comportamientos abruptos como las fallas geologicas. Las
fallas geologicas complican la geometria del medio. Las variaciones de la geometria del medio son
importantes al modelar una zona geoldgica. Asi, se debe tener especial cuidado en el modelado de
las variaciones debidas a fallas geologicas. (ver Figura 7.21).

Figura 7. 21 El material depositado en el terciario sufrié una importante cantidad esfuerzos que derivaron en
fallamientos. Debido a que estas estructuras geoldgicas son abundantes se deben tomar en cuenta su
correcta presentacion.

Para respetar el comportamiento de las fallas geoldgicas, primero se va corregir el
desplazamiento de los bloques afectados. Después, se van a interpolar las superficies sin
fallamientos y por ltimo, se reincorporaran las fallas en el modelo 3D.

La primera parte de este proceso consiste en eliminar el desplazamiento de los puntos
afectados por fallas geologicas. Para comenzar, hay que determinar qué puntos cambiaron de
posicion debido a una falla geologica y calcular cudl fue su desplazamiento. Para ubicar los puntos
de quiebre se utiliza el criterio de la primera derivada.

Para evitar que el programa defina una falla donde no existe, se aplican los siguientes
criterios de seleccion: se buscaran derivadas con pendientes mayores a 75°, este criterio elimina
los acufiamientos y estructuras con pendientes menores (ver figura 7.22). Antes del fallamiento, la
estructura tiene una tendencia, en la falla la pendiente cambia bruscamente y después continua con
su tendencia. Si se encuentra una pendiente alta, se revisa que la pendiente anterior y la pendiente
posterior no sean mayores a 45° y se usa el criterio de la segunda derivada, esto evitar
confundir paleocanles, sinclinales o anticlinales con fallas (ver figura 7.22).

Figura 7. 22 A la izquierda acufiamiento en el depdsito aluvial Cuaternario, a la derecha paleocanales en los
depdsitos epiclasticos del Terciario. Estas estructuras presentan un cambio de pendiente importante
y se tienen que discriminar las fallas geolodgicas.

El algoritmo trabaja horizontalmente en cada superficie de estratificacion en cada seccion,
calculando las diferencias horizontales y verticales entre el primer punto y el segundo, luego, el
segundo y el tercero y asi sucesivamente. Después con las deltas calculan las derivadas entre los
puntos, con la primera derivada se calcula la segunda derivada y se aplican los criterios de seleccion
del parrafo anterior.
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Las superficies de estratificacion que presentan fallas se fragmentan en bloques de
desplazamiento (Figura 7.23). Cada bloque tendra un desplazamiento constante. El desplazamiento
del bloque de sera el desplazamiento de la falla mas profunda (ver Figura 7.24).

Figura 7. 23 Fragmentacion del contacto estratigrafico de la figura 7.19. Se tienen cuatro bloques
de desplazamiento AB, BC, CD y DE.

Figura 7. 24 Acercamiento del bloque CD de la figura anterior, la falla mas profunda entre Cy D
es C, por lo tanto, el desplazamiento del bloque CD es C1-C2.

El orden de desplazamiento en los bloques, depende de la profundidad de la falla, en primer
lugar se corrige la mas profunda. Al desplazar un bloque se elimina una falla, y el antiguo bloque
forma uno nuevo mas grande. El procedimiento se repite secuencialmente hasta corregir la todas las
fallas. Cuando se tiene una sola falla el limite del bloque serd uno de los bordes de la seccion (ver
Figura 7.25).
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Figura 7. 25 Secuencia de desplazaminto de la figura 7.21. Arriba segmentacion, la falla mas profundaes C y
afecta el bloque CD. La segunda figura es el desplazaminto del bloque CD, se pierde la falla C y el
antiguo bloque CD ahora conforma el bloque BD. En la tecera figura al moverse BD se forma AD.
En la cuarta figura ya no hay falla que limite el desplazaminto de la falla D por lo que ahora el
limite del bloque sera el limite de la seccién (el punto F); la dltima figura es el resultado de todo este
procedimeinto.
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Cada vez que se mueve un bloque se almacenan su desplazamiento y sus limites para que,
con una secuencia invertida, se regrese a los bloques a su la posicion original en el modelo 3D
después de la interpolacion.

El procedimiento de correccion de fallas es previo al cambio de coordenadas, por lo que
ahora en lugar de cambiar una seccion se cambian dos una con fallas geoldgicas y otra sin fallas.
Para que al restar las coordenadas se respete la posicion de las secciones.

A continuacion presento las secciones digitalizadas, una vez hecho el cambio de
coordenadas a utm y su correspondiente seccion eliminado los desplazamientos por fallas.
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7.26a comparacion de la seccion 5 antes y después de la correccion.
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Seccion 6 original

2400

2200 \

S

I
-~

"

2000

1800

1600

=

altura [m]

"

1400

I

1200

e —

1000

——

800
0

2000 4000 6000 8000

longitud [m]

Seccién 6 sin fallas

10000 12000

2400

e e e e

2200 \

2000

e

1800

|94

1600

altura [m]

1400

e —
| e .
e e
S
//

1200

I

1000

800
0

2500

2000 4000 6000 8000

longitud [m]

10000 12000

7.26b comparacion de la seccion 6 antes y después de la correccion.
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7.26¢ comparacion de la seccion 12 antes y después de la correccion.

69



Capitulo 7

Seccién 13 original
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7.26d comparacion de la seccion 5 antes y después de la correccion.

«— ,— falla geoldgica.

Figura 7. 26 Secciones originales comparadas con las secciones sin desplazamientos por fallas.

Todas las fallas han sido corregidas y se interpolaron los datos resultantes usando el
método de Kriging. Ahora se deben reincorporar los desplazamientos de las fallas en el modelo
tridimensional.

Contamos con la informacion del vector de desplazamiento y los puntos que limitan la
zona afectada por la falla (Figura 7.27).

Figura 7. 27 Seccion esquematica de falla, el vector de desplazamiento queda definido por los puntos A y B,
los limites de falla son Ay C.

7.4. Reincorporacion en fallas locales

Para poder llevar esta informacion plana al modelo 3D, debemos darle una dimension mas.
La dimension adicional al plano vertical de la seccion es perpendicular, pero qué ocurre con las
fallas lateralmente. Se tienen dos casos, el primero trata de fallas locales cuyo desplazamiento
lateral solo cruza una seccién (figura 27). El segundo, donde los desplazamientos de la falla son
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los suficientemente grandes para atravesar mas de una seccion. La manera de discriminar a que
caso pertenece una falla es buscar una correspondencia tanto en las secciones paralelas como en las
perpendiculares locales. Se determind la correspondencia con la edad de la falla (el paquete
litologico que afecta), y su inclinacion o buzamiento (teniendo en cuenta que puede cambiar segin
la posicion del corte de la seccion).

Figura 7. 28 Diferentes perspectivas de una falla local (caso 1), la falla solo afecta una seccién geoldgica y
no tiene correspondencia en las secciones laterales. En la figura de arriba se muestra la seccion y el
plano de falla que la cruza (en color rojo). Las dos figuras de abajo muestran dos vistas de las
secciones vecinas, donde el plano de falla no llega. El plano de falla, provocd la intrusion que forma
el cerro de Zacatépetl, al sur de la ciudad.

En el primer caso, cuando no hay correspondencia y por tanto no se tiene informacion, se
asume que la falla corta perpendicularmente, bajo la premisa que, en la ciudad se pueden encontrar
fallas en las direcciones NNE-SSW, N-S, NNW-SSE y EW, que corresponden a los sistemas de
fallas SFAT, SFTSMA y SFP (ver capitulo 5).

Tanto el punto A como el C van a ser extendidos en direccion perpendicular a la seccion.
La zona que desplazamiento pasa de ser una recta a una area rectangular definida por cuatro
puntos que llamaré puntos sombra (ver Figura 7.29).
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Figura 7. 29 Vista en planta de la seccion de la figura anterior. Los puntos A y C son los puntos de la seccion,
A’, A, C’ y C”’ son los puntos sombra con los vectores de posicion. La magnitud de los vectores
de posicion es proporcional a la magnitud del vector de desplazamiento (figura anterior) y su
direccion es perpendicular a la direccion de la seccion.

Al no tener mas informacion de la falla se asume que el desplazamiento maximo se da en la
seccion y que la falla se atenua lateralmente. La atenuacion presenta una forma eliptica.

A’ A, b

Figura 8. 30 A la izquierda vista frontal de la atenuacion lateral propuesta, a la derecha la vista isométrica
de la seccion esquematica (Figura 6.25).

Para cada falla el programa para reincorporacion haria lo siguiente:

1. Evaluar todos los puntos de cada superficie de estratificacion buscando los puntos interiores a la
region de desplazamiento. La region forma un poligono de cuatro lados. Para discriminar si un
punto esta dentro de un poligono, se evalua la abscisa del el punto de la superficie con las cuatro
ecuaciones de las rectas que limitan el poligono y se saca la diferencia entre el valor evaluado y
la ordenada del punto. Si el punto es interior a la region, dos diferencias son positivas y dos
negativas.

2. Se hace la proyeccion vectorial (Figura 7.31) para evaluar el valor de la elipse en ese punto.

3. El valor de la elipse se resta al desplazamiento del punto.
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C//

Figura 7. 31 Si el punto P es interior a la zona de desplazamiento, se obtiene el vector AP y se proyecta
al vector AA’. Con la magnitud de la proyeccion se evalua la elipse.
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Figura 7. 32 Modelado de una falla sintética y su atenuacion lateral eliptica. En la figura superior izquierda
se determinan los puntos que quedan dentro de la region de desplazamiento. En la figura superior

derecha se evalta el desplazamiento de los puntos y la inferior es una vista isométrica del
resultado.
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7.5 Reincorporacion Fallas extensas

El segundo caso, cuando una falla tiene correspondientes con otras secciones (Figura 7.33).
La correspondencia marca el plano de falla. En la Cuenca de México existen fallas que se
extienden por varios kilometros y aparecen en diferentes secciones. En estos casos las fallas deben
ser correlacionadas.

Las fallas mayores presentan diferente desplazamientos en las secciones que cortan. El
desplazamiento debido a la falla cambia en el trayecto entre una seccion y otra. El programa
propuesto debe presentar un cambio gradual de un desplazamiento a otro.

Figura 7. 33 Perspectivas de una falla mayor (caso 2), la falla se manifiesta en mas de una seccién geoldgica.
En este caso el plano corresponde a la falla Chapultepec.

Nuevamente a los extremos de la falla no se tiene informacion de lo que le ocurre, pero
presenta una tendencia direccional. La falla sera atenuada bajo el criterio eliptico, con la diferencia
que en este caso la direccion de atenuacion es conocida. El programa para reincorporar este tipo de
desplazamientos trabaja bajo los mismos principios del primer caso, pero repite el algoritmo
segun el numero de secciones que cruce la falla.

74



Obtencion del Modelo
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Figura 7.35a Falla sintética con direcciéon norte-sur sus planos son definidos por cuatro
secciones geoldgicas. En la figura superior se aprecian todos los elementos de la
falla en una vista en planta, y en la figura inferior una vista en perspectiva.
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Figura 7.34b Falla sintética con direccion este-oeste sus planos son definidos por cinco secciones
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7.6. Interpolacion local

En apariencia el problema ha sido resuelto, pero al realizar la interpolacion con los datos
corregidos (sin fallas) las superficies suaves presentan picos. Los picos no son parte de la geologia
de la zona, siendo por tato, un error que se debe corregir (Figura 7.37).

Figura 7. 35 Pico en el cruce de las secciones 8 y 15. Error en el procedimiento de correccion de fallas.

Al revisar los lugares donde se presentan estos picos, se puede determinar que el problema
se da en las intersecciones de las secciones. Los picos ocurren solamente cuando se desvanecen las
fallas. El nivel de correccion es diferente en todas las secciones y esta en funcion del
desplazamiento de los bloques en cada seccion. Gracias a estas premisas se puede determinar que,
al desvanecer los desplazamientos por fallas el muestreo de las superficies de estratificacion en las
secciones no quedan a la misma altura (Figura 7.37).

Figura 7. 36 Cruce de dos secciones geoldgicas esquematicas. Al lado derecho, las secciones estan en su
posicion original el cruce es perfecto. En la izquierda, las mismas secciones han sido corregidas
segun los desplazamientos en las fallas que las integran. El nivel en la superficie de
estratificacion no coincide, al interpolar la malla de estratificacion estos saltos se veran picos.

Si se tienen un punto con una altura atipica sobre una linea, el interpolador le dara el
mismo peso a todos los puntos dando como resultado un pico.

Para solucionar el problema, se desarrollo un programa de interpolacion local en una
malla. La idea consiste en encerrar los puntos de la malla a corregir, con un poligono irregular e
interpolar la altura de los puntos interiores con la altura de las aristas del poligono propuesto. El
numero de lados del poligono asi como las propias aristas seran dadas por el usuario.
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Las etapas del programa de correccion son las siguientes:

1.- Ubicacion del error en una vista en perspectiva figura (7.38).
. |
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Figura 7. 37 En la figura se muestra la malla interpolada del segundo nivel estratigrafico y la seccion
geologica niimero 10 ge referenciada. El pico que se muestra serd removido con el algoritmo de
interpolacion local.

2.- En la vista en planta, se hace un acercamiento en la zona a trabajar, y se seleccionan (con el
raton) las aristas del poligono. El nimero de aristas depende del cambio en el relieve de la zona, en
geomorfologias mas abruptas se necesitan mayor nimero de puntos.
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Figura 7. 38 Vista en planta de la figura anterior. En esta proyeccion se propone de manera manual el
poligono que encerrara los puntos a ser modificados. Los niimeros en los vértices es su valor de
altura.
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3.- Una vez cerrado el poligono, comienza un subprograma para asignar una altura a las aristas de
acuerdo a su posicion en la malla.

4.- En otro subprograma, basado en algoritmos radiales, se utilizan tanto el poligono como la malla
para designar que puntos de la malla van a ser alterados.

5.- Ya con toda esta informacion, se vuelve a utilizar el algoritmo de altura pero ahora para
designar las alturas de los puntos interiores del poligono, a partir de las alturas de las aristas del
propio poligono. Se grafica el resultado y se decide si es adecuado, en caso de no serlo, se repite
el procedimiento hasta tener resultados 6ptimos.

Figura 7. 39 Resultado del algoritmo de interpolacion local. Gracias a esta figura se decide si la correccion ha
sido adecuada o si se debe repetir. En esta figura se nota en perspectiva el poligono de correccion.

En la figura 7.41 se muestra un esquema que resume todos los pasos realizados para la
obtencion del modelo. El punto de inicio son las secciones de Mooser.y los programas utilizados
para procesarlas son los siguientes: Matlab fue el lenguaje utilizado para desarrollar programas
desde la union de las secciones hasta la visualizacion; Autocad resulto util en la vectorizacion de las
secciones; las interpolaciones fueron hechas con Surfer y para la parte de visualizacion se
emplearon Opendx, Ve3D, Rinhoceros y Amira.
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Figura 7. 40 Diagrama de flujo del procedimiento para obtener el Modelo Geoldgico de la Cuenca de
México a partir de las secciones geologicas de Mooser.
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7.7. Proyeccion Superficial

Las fallas mas grandes se proyectaran verticalmente a la superficie. Para poder conocer la
ubicacion de un lugar en la cuidad resulta de utilidad dar como referencia una construccion
importante. Este procedimiento permite correlacionar las estructuras geologicas profundas con la
actual configuracion urbana.

Las fallas con las que se ha trabajado son ciegas, esto quiere decir que no afloran, se
encuentra a profundidades de entre 400 a 1000 m.

El presentar la informacion proyectada serd util para ubicar estudios posteriores en la
Cuenca de México. Se puede afinar la ubicacion de las estructuras con levantamientos sismicos,
gravimétricos, etc.

En la figura 7.42 se proyectaron las siete fallas principales del trabajo sobre una imagen
satelital de la Ciudad de México. Las caracteristicas de las fallas aparecen en la tabla 7.1.

Falla Direccion Buzamiento Longitud [m] | Profundidad [m]
Chapultepec (A) | NW NE 2500 450
Pefion (B) EW S 6100 400
Mixhuca (C) NS W 8400 650
Central(D) NE SE 6100 200
Iztapalapa (E) NE NW 14500 200
Circuito(F) EW S 8700 500
CU (G) NE SE 5400 500

Tabla 7. 1 Direccion y Buzamiento de las principales fallas localizadas en este trabajo. Los nombres se
tomaron de las coincidencias entre el mapa de este trabajo Figura 7.42 y las propuestas por Santoyo
Figura 7.43

En la figura 7.41 se notan coicidencias en la ubicacion de las fallas propuestas por Santoyo,
et al (2005) y las secciones de Mooser.
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Figura 7. 41 Mapa de los principales fallamientos en la Ciudad de México obtenidas en este trabajo y las
fallas propuestas por Santoyo, et. al. (2005) Las literales son empleadas en la tabla 7.1 para
caracterizar las fallas. (Las fotos satelitales fueron tomadas de Google Earth).
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8. Simulacion de Propagacion de Ondas Sismicas

Para justificar la importancia de modelar apropiadamente las fallas geologicas en la
propagacion de ondas sismicas se usara el programa de Plano SH de Arben Pitarka (1994), basado
en el método de las Diferencias Finitas, para obtener sismogramas sintéticos. El método de
Diferencias Finitas, como se ha visto en capitulos anteriores, necesita una descripcion detallada de
la geometria y de las propiedades fisicas del medio. La informacion de la distribucion litologica
se tomo de las secciones de Mooser (1975) y las velocidades asi como la densidad se tomaron de
los pozos de PEMEX (1985).
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Figura 8. 1 La seccion 6 de Mooser y su Ubicacion en el mapa de delegaciones politicas del DF.
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Buscando una seccion con geometria sencilla y que cuente con al menos con una falla
geologica, se escogio la seccion 6 (Figura 8.1), en ella se localiza una fosa tectonica.

La geometria de la seccion fue simplificada para poder interpretar los sismogramas y
posteriormente estudiar la respuesta en medios mas complejos. Para lo cual, se empled un modelo
de capas planas, donde la profundidad de cada capa es el promedio la superficie equivalente en la
seccion 6. Las propiedades de cada capa una aparecen en la Figura 8.2. La primera simulacion se
realizd con 60 sismodetectores distribuidos equidistantemente sobre la superficie libre, con un
espaciamiento de 190[m] (triangulos invertidos en la Figura 8.2). La ubucacion original del pulso
esta marcada en el esquema con una linea punteada.
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Figura 8. 2 Primera simplificacion de la seccion 6. En la parte izquierda la profundidad de cada interface, a la
derecha los cocientes de reflexion con incidencia vertical, en la parte inferior se ubica la posicion
inicial del frente de onda SH plano.

Para pertubar el modelo, se usé un pulso de Ricker con un ancho, tp= 0.5198 [s] y un
retraso temporal de ts= 0.5[s]. (Figura 8.3).
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Figura 8. 3 Historia temporal del pulso de Ricker empleado como fuente de perturbacion del medio. El
parametro tp controla el ancho del pulso, y ts su retraso temporal.
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Antes de realizar el experimento, se debe conocer los grados de discretizacion para el
experimento.

Para conocer el grado de discretizacion 6ptimo, se realizaron diferentes pruebas. Primero
se vario el valor de la frecuencia méxima cubriendo las condiciones de estabilidad de diferencias
finitas, (ecuaciones 8.1 a 8.3)

(8.1),

tp =3

fmax

donde fy,,« es la frecuencia maxima del los sismogramas sintéticos, tp se relaciona con el ancho
del pulso de perturbacion.

ﬁmin (8-2),
A= ae(10)

el grado de discretizacion espacial Ax queda definido con la velocidad minima del medio, By, v
la frecuencia maxima, cuando menos se muestrearan 10 puntos de la longitud de onda.

[))max\/i

el grado de discretizacion temporal, At, se define a partir de la velocidad maxima del
medio, Bax ¥ Ax.Por lo tanto, el grado de discretizacion depende de la frecuencia méxima que se
quiera visualizar.

Conociendo los valores maximos de la discretizacion espacial, se realizaron dos experimentos. En
el primero se hace coincidir la discretizacion con las interfaces del medio de propagacion. La
Figura 8.4 esquematiza lo anterior (la discretizacion son los puntos y la interface es la linea A). Se
realiza la simulacion y se examinaron los resultados con célculos analiticos de las reflexiones
(lineas punteadas verticales del sismograma). Los circulos enmarcan la diferencia entre el valor
analitico y el resultado de la simulacion con deferencias finitas.
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Valores Sintéticos y valores analiticos
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Figura 8. 4 En la parte superior, los puntos son la discretizacion espacial, la linea con la literal “A” representa
la interfase dx es el valor de la discretizacion en kilometros. En la parte inferior se calcula el tiempo
de arribo y las reflexiones en “A” analiticamente (lineas punteadas perpendiculares al sismograma)
y se compara con el valor sintético.

En el segundo experimento, la interfase (A) queda a la mitad de la digitalizacion espacial (Figura
8.5) las diferencias (enmarcadas en circulos) entre el valor analitico (lineal punteadas verticales) y las
reflexiones del simograma.
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Figura 8. 5 Segundo tipo de discretizacion, en este caso la interface queda al centro del muestreo.
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Las diferencias entre los valores simulados y los calculados son menores para el segundo
experimento, por lo tanto, se va usar el criterio de ubicar la interface a la mitad de la discretizacion.

Una vez determinadas la discretizacion espacial (Ax) y se calcula la temporal (At) y los
parametros de la fuente y se realiza la simulacion. En la Figura 8.6 se muestran los registros
obtenidos y en el recuadro los valores de los parametros para la simulacion. Las lineas
perpendiculares son las reflexiones calculadas analiticamente. La literal se asocia con la capa
donde ocurre la reflexion (a es la mas superficial) y el signo es la polaridad con la que arriba a la
superficie la energia. Los multiples en b y ¢ se denotas como mc y mb aparecen en la Figura 8.7.

Figura 8.
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6 Sismogramas sintéticos registrados en sesenta gedfonos. En el recuadro lateral aparecen los
parametros de ingreso del programa de diferencias finitas. Los parametros son: la discretizacion
espacial y temporal, el nimero de muestras en el tiempo, el ancho del pulso y su tiempo de
retraso. Las lineas que cruzan el sismograma marcan el tiempo de arribo de diferentes reflexiones,
en la parte superior e inferior de las lineas, las literales denotan la capa donde ocurrié el reflejo y el
signo especifica la polaridad del arribo.
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En la Figura 8.6, tanto en la traza nimero 1 como en la 60 se ven ligeras deformaciones en
comparacion con el resto de trazas, estas deformaciones se deben a deficiencias en las fronteras
absorbentes.

Antes de complicar la geometria del medio, se interpretd el sismograma. Para interpretar
las trazas se elaboraron esquemas de la historia posicional de los arribos mas energéticos. En la
Figura 8.7 se grafica el modelo de capas planas, La flecha corresponde al recorrido que realiza el
frente de onda para llegara al gedfono de la superficie. Aunque todos los arribos modifican la
forma del sismograma, solo los arribos mas energéticos quedan mejor manifestados en la traza
sismica.
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Figura 8.7a esquema de reflexiones en la interface Ay su influencia en la forma del sismograma.
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Figura 8. 7 Esquemas de la historia posicional de la energia. Cada figura corresponde a una reflexion en una
capa distinta y su repercusion en superficie. La pendiente de las flechas corresponde a la velocidad
con que viaja la onda en cada estrato. Las figuras A, B, C son los esquemas temporales de los

arribos mas energéticos.

90



Simulacion de Propagacion de Ondas Sismicas

La Figura 8.7 muestra que los arribos que viajan menos (A, B y C) contienen mayor energia
y su contribucién en la forma de la traza es acentuada.

Como cualquier medicion, los parametros que caracterizan el medio tienen algiin grado de
incertidumbre, la cual disminuye al calibrar el modelo, esto es, hacer comparaciones entre un
sismograma sintético y otro observado (real).

La calibracion requiere tomar en cuenta cierta incertidumbre en los datos (hacer variaciones
en los parametros), como la velocidad de propagacion de onda sismica, la densidad o el espesor de
los estratos que componen el medio.

En esta parte se ilustrard un ejemplo de la incertidumbre de medicion. Se escogié como
parametro a variar la velocidad de la capa de basamento (3 km/s). Se propone que la velocidad
puede ser 20% mayor o 20% menor (el rango puede variar dependiendo el caso) y se realiza la
simulacion para cada valor propuesto.

Incertidumbre en Ia velocidad
de propagacicidn de onda
del basamento

L]
Nernpo 'I’

Figura 8. 8 Sismogramas sintéticos al variar la velocidad de la capa de basamento en un 20%. El recuadro
muestra un acercamiento a 7.5s en los sismogramas sintético, evidenciando tanto un cambio de fase
como en amplitud en los sismogramas sintéticos.

Al hacer la variacion de la velocidad de propagacion de onda en la capa de basamento
(Figura 8.8) se notan dos fenémenos importantes: el cambio de fase debido a la variacion del
tiempo de viaje y el cambio de amplitud por la variacion en el coeficiente de reflexion (en la
interface de la capa de basamento).

Este experimento puede sufrir innumerables variaciones, se puede variar un parametro o
varios a la vez siempre buscando aproximar los resultados a un valor observado. El registro
observado debe cumplir como requisito que la incidencia sea vertical (asemejando al experimento).

A continuacion se utiliza un medio de las mismas propiedades fisicas, pero se modifica la
geometria, en ella se considera la existencia de fallas geologicas (Figura 8.9).
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Figura 8. 9 Segunda aproximacion del la seccion 6, en este caso se toma en cuenta la presencia del graben en
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i 4
4
1oy 1 W N ; "
: 3 "ll \ I':_ . "-,
H : II [e -\.x I"_l‘l
Lok 4 oy )
§ -
I 4 :
| B 4 = ¥
i i 5
| =L— \ +—Q
Lk 4 -
3 5
4
! Ll -
b q i /
s ! ¥
» 4
4
I} 3 j ¥4 /
£ %7 3 s o
i 3 e
g | 3
i 4
- 3 P
| 3 N A
" +
iy 3 Ax=0.0014[km]
: *
4 3 At=0.00032998s]
¥ 1
i 3
:- : muestras=37100
X+ 4
i X
¥ 4 Tp=0.525[s]
i d
14 4
¥ +
! : Ts=0.5[s]
o |
] 1 ] : ] a 5 a T " L ] w n 12
Tiamegpn 5]

Figura 8. 10 Del lado izquierdo la geometria del medio que atraviesa la onda. La linea punteada de color rojo
es la posicion original del frente de onda. En la parte derecha los sesenta registros de los arribos de
la onda SH en la superficie.
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La primera manifestacion de la presencia del graben en los registros sismincos es un el
retraso en la sefial de la zona afectada por el graben (L) con t= 2.3[s], debido al incremento de
espesor en la capa mas lenta (Figura 8.10). Despties la llegada de dos frentes de onda inclinados
(M, N) a t=3.3[s], estos frentes provienen de las paredes laterales del graben. Esta energia se refleja
(O, P) t=4.7 [s] y queda enfocada al centro de la estructura (Q) t =8.4 [s] (Figura 8.10).

Para ver mas claramente la influencia de la estructura en la propagacion de ondas
sismicas se grafican dos sefiales una del ge6fono que queda dentro del graven y otra fuera de ella.

Figura 8.11. De primera instancia, se puede notar un retraso importante en el registro dentro de la
falla (denotado con la literal B).
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Figura 8. 11 Comparacion de una sefial dentro (B) y otra fuera del graben (A). Es perceptible el retraso que
se genera por la presencia del graben.

En ocasiones las sefiales no cuentan con el tiempo absoluto, por lo que, es recomendable
ajustar las sefiales con forme al primer arribo de una de ellas y compararlas. (Figura 8.10). En este
analisis se nota no solo un retraso, sino también un cabio de forma entre ambos sismogramas.
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Figura 8. 12 Las sefiales de los sismodetectores en la posicion A y B ajustando el arribo de B con
respecto de A.

Las diferencias existentes entre los registros son explicables gracias al ejercicio previo de
la historia posicional de la energia. Por ejemplo, poco antes del haber transcurrido 3 [s] la traza A
tiene un pulso bien marcado, pero ese mismo evento en la traza B no alcanza la misma amplitud.
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La diferencia se debe a que el arribo en A esta constituido por dos multiples (mb y mc) (ver el
segundo y tercer esquema de la Figura 8.7).

Nuevamente se hace incidir un frente de onda, en este caso el frente presenta una incidencia
de 5° y posteriormente -5° (Figura 8.13). En ambos esquemas queda manifestada en los tiempos de
arribo la direccion de incidencia del frente de onda.
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inferior de —5°.
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Como se hizo anteriormente se empalman los registros para comparar su forma ( Figura 8.13).

Ajuste de las sefiales con el primer arribo
en incidencia oblicua de 5°
(A) fueray (B) dentro del graben
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Figura 8. 14 Tanto las caracteristicas del medio como los pardmetros de discretizacion son iguales
al caso anterior, pero en el esquema superior el angulo de incidencia del frente de onda es de 5° y el
inferior de —5°.

En el caso del angulo de incidencia -5 se puede ver una importante diferencia en amplitud
entre los sismogramas en A y B (Figura 8.14). Esto se debe a que la energia del frente de onda en
la zona B (dentro del graben) se “ramifica” menos al atravesar menor numero de interfaces que los
de la zona A (Figura 8.12). Las diferencias en la forma se deben a los multiples en diferente fase.

A pesar del tipo de incidencia del frente de onda, se aprecia la influencia de la falla en los
registros. Si se eligen perfiles adecuados a la posicion de la fuente sismica, se puede refinar el
modelo.

Segiin Singk et. al. (1988), La Cuenca de México, genera grandes respuestas en los
periodos 1 a 5 s. El modelo que se ha propuesto aqui tiene una respuesta importante a un periodo
de 3.5 s. Durante el sismo de 1985 las maximas amplificaciones relativas se dieron a una frecuencia
de 0.5 [Hz] En el este modelo existe una frecuencia dominante a 0.29 [Hz].

El uso del Método de Diferencias Finitas permite concluir que, las fallas geologicas son
estructuras que modifican la respuesta del suelo en la propagacion de las ondas sismicas y deben
ser consideradas en los medios de propagacion.
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9. Resultados

La naturaleza del trabajo me permiti6 hacer uso de herramientas de visualizacion
tridimensional. A su vez, las herramientas tridimensionales fueron de gran utilidad para notar
errores en el procesado de los datos y buscar alternativas para su correccion.

A continuacidn citaré algunos errores y su correccion:
« Error en la ubicacion horizontal y vertical de las secciones.

El error en planta u horizontal se debié a deficiencias en el mapa de localizacion de las
secciones. El problema se solucioné haciendo mas dobleces sobre la seccion, especialmente en las
intersecciones.

Error en altura, la mayoria de las secciones presentaban pequefia inclinacion. Al escanear la
figura una décima de angulo de inclinacidn se traducia en decenas de metros de error en altura. La
solucion fue girar las imégenes de las secciones asi como los puntos digitalizados.

Para verificar que la ubicacion de las secciones fuera correcta, se revisaron los cruces entre
secciones. En la Figura 9.1 se compara la interseccion de dos secciones antes de hacer el giro vy
después de corregidas. Para que se tome como una ubicacién aceptable, las estructuras geoldgicas
mapeadas (planos de estratificacion, volcanes etc.) deben coincidir en la interseccion. En la figura
9.1, el cerro de la estrella puede tomarse como punto de verificacion, en la primera parte, no
coinciden mientras en la segunda ya se corrigio.
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Figura 9. 1 En la parte de arriba se nota un importante desfase horizontal y vertical en las secciones que
mapean el cerro de la estrella. Abajo ambas secciones fueron corregidas rotandolas e incorporando
nuevos quiebres.

La correcta ubicacion de las secciones es muy importante, ya que el trabajo esta sustentado
en las secciones.

= Direccionando las fallas

El siguiente problema a resolver fue guiar las fallas de acuerdo a los quiebres de la seccion.
Originalmente este asunto no se tomo en cuenta, pero la visualizacion permitié notar el problema.
La solucion esta basada en segmentar la zona de correccion segun los cambios de direccion en la
seccion.

En la Figura 9.2 comparo la misma zona de una falla que no se direcciono (aparece arriba),
con otra en donde se tomaron en cuenta los quiebres de la seccion (abajo). En la falla direccionada,
se respeta la informacion de inicio y la forma de la falla queda bien definida.
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Figura 9. 2 Originalmente no se tomaron en cuenta los dobleces en las secciones en la parte de
reincorporacion de fallas. En la segunda figura ya se toma en cuenta esta situacion.

Para sustentar el trabajo se correlaciono el modelo propuesto en este trabajo con la
informacion disponible de la ciudad de México.

Se utilizo El Continuo de Elevaciones Mexicano (CEM) escala 1: 50 000 generada por el
INEGI en 2003.

En la Figura 9.3 se hace una vista general de la topografia de la Ciudad de México, las
bandas blancas sobresaliente son la parte superior de las secciones geoldgicas. La finalidad de la
figura es ubicar el area que cubre el modelo.
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Figura 9. 3 Se muestra el mapa de elevaciones (INEGI, 2003), las secciones geoldgicas (Mooser 1975) y la
division delegacional del D.F. En la figura inferior se ha suprimido la topografia y se hace un acercamiento a
las secciones geologicas.
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La figura 9.4 muestra la topografia de la zona de Iztapalapa. La elevacion topografica del
al cerro de la estrella en el mapa de INEGI (2003), coincide con la ubicacion de las secciones de
Mooser.

Figura 9. 4 Detalle de la zona de Iztapalapa. Correcta correlacion entre el cerro de la estrella de las secciones
geologicas y la topografia de INEGI. Con esto verificamos la ubicacion de las secciones geoldgicas.

Se digitalizo el mapa gravimétrico de la Anomalia Residual de Bouger, levantado por
Servicios Geofisicos S.A. 1953 y procesados por CIGSA.

El objeto de correlacionar el levantamiento gravimétrico con el modelo es verificar la
distribucién espacial de los cuerpos mas densos. El cuerpo mas denso sera el estrato de vulcanitas
del Mioceno Superior.

La Figura 9.5 se divide en tres partes. La primera parte es la Anomalia de Bouger, la
segunda es el techo de las rocas volcanicas del Mioceno Superior y por ultimo la superposicion de
los dos mapas. En la zona de Coyoacan (coordenadas 4.82x10°, 2.137 x10°) se nota un valor
gravimétrico bajo y corresponde con una zona de graven en la capa Micénica. Al norte del modelo
el valor alto de la anomalia de Bouger queda evidenciado con la elevacion de las capas del mioceno.

En general, las zonas interpoladas con menor informacion geoldgica (los vértices del
modelo) presentan una pobre correlacion.
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Anomalia de Bouger [mgal] «1o Vuicanitas del Mioceno Superior (m.s.n.m.)
218 bR
sas
2156 150
wan
eoh . Rl =N tece
2048 850
< o0
R
214 EATE
S o 1300
9 18
en
21 19 1000
e
= 020 2
2 -
& o o “ am s 008 e - T r r— - —

10
. P

Figura 9. 5 Correlacion de la informacion gravimétrica de la zona, con el techo de las rocas volcanicas de
Andesita y Riolita del Mioceno Superior. Los dos mapas superiores se superponen en la figura de
abajo.
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Parte importante del trabajo se centro en darle mayor realidad a las fallas geologicas. La
figura 9.6 muestra una comparacion entre una interpolacion simple y el algoritmo de correccion de
fallas aqui propuesto. Siguiendo la base del estrato de depositos lacustres antiguos (De color
verde), se puede revisar que el método no suavizd la falla proporcionando mas realidad.

Figura 8. 6 Comparacion entre una interpolacion simple (izquierda) y el algoritmo de
correccion de fallas (derecha). El modelo de la derecha presenta mayor fidelidad en la en la base
del estrato de depdsitos lacustres antiguos (verde).

Haciendo una comparacion entre los modelos antecesores y el modelo que se presenta en
este trabajo, el modo es mejo porque es tridimensional, tiene mas capas y presenta mayor detalle
en las estructuras geoldgicas. Figuras 9.7 a 9.9.

Arerlla

416

Profundidad [km]

Capas profundas

Figura 9. 7 a la izquierda, modelo 1 D propuesto por Seed en 1988 para la zona de la secretaria de
comunicaciones y transportes (SCT), A la derecha el modelo de este trabajo con igual nimero de
estratos pero mucho mas amplio.
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Figura 9. 8 Arriba, modelo trapezoidal bideimnsional de la cuenca de México de Kawase y Aki (1989), en ¢él
se muestran cambios laterales pero no tiene detalle de la geologia de la zona. La segunda figura es

de una visualizacion inmersiva en el modelo 3D, este presenta los detalles de las fallas de uno de los
estratos que lo conforman.
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Figura 9. 9 Perfil del modelo 3D propuesto por Chavez-Garcia y Bard en 1994.Este modelo presenta
solamente una capa y el semiespacio. El modelo aqui desarrollado, también es en 3D pero presenta

cinco capas.
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10. Conclusiones

Al comienzo del trabajo, se reuni6 toda la informacion geoldgica y geofisica disponible de
la Cuenca de México. Entre los datos recabados se encontraron 20 secciones geoldgicas. Dichas
secciones fueron trazadas por Mooser desde la construccion del drenaje profundo del Distrito
Federal (1975). Esta informacion, que originalmente estaba en papel, se digitalizd, vectorizo,
georeferencio y finalmente se interpolo.

El producto principal fue un modelo tridimensional de 34 km en direccion  N-S, 25 km al
E-W, y 1.2 km en profundidad, cubriendo un area de 871 km’ para la parte plana del Distrito
Federal. El modelo agrupa cinco paquetes estratigraficos de litologias volcanicas y sedimentarias
con densidades y velocidades obtenidas de los pozos perforados por PEMEX (1986).

Buscando dar mayor detalle al modelo, se desarrollo una metodologia efectiva para mejorar
la interpolacion simple de Kriging, en fallas geoldgicas locales y extensas. De manera general, el
método consiste en corregir los desplazamientos por fallas en las secciones geologicas. A partir de
la informacion corregida, se realiza la interpolacion con el método simple de Kriging y por ultimo
se reincorporan los desplazamientos en el modelo 3D.

Para sustentar el modelo, se vectorizé la informacion de los levantamientos gravimétricos
de Servicios Geofisicos (1953), lo que nos permitiéo avalar la ubicacion de las fallas mas profundas
en la zona de Coyoacéan vy la elevacion de las capas al norte del modelo.

El uso de diferencias fintas permitié mostrar la importancia de modelar cuidadosamente
una falla. De la comparacién de un registro ubicado sobre una fosa con respecto a otro fuera de
ella, se nota que, los registros no solo estan desfasados, sino que tienen diferente forma debido a
los multiples. La presencia de fallas enfoca la energia sismica e incrementa duracion del evento.
Aunque la presencia de fallas geologicas no explica la larga duracion de los registros sismicos en la
zona de lago de la Cuenca de México, tal vez sus efectos tridimensionales si puedan explicar las
particularidades del movimiento que otros autores no han conseguido.

Ademas se emplearon herramientas de visualizacion tridimensional para el correcto
despliegue y navegacion inmersiva en el modelo geologico. Es decir, se puede revisar tanto el
exterior como el interior del modelo fragmentandolo o viendo todos sus elementos en conjunto.

El modelo 3D se puede usar directamente o se puede simplificar a secciones en 2D en cualquier
direccion. Estos modelos son utiles en la geofisica para evaluar problemas directos de los diferentes
métodos de prospeccion. Ademas, se pueden hacer simulaciones de propagacion de ondas sismicas,
en la planeacion y proyeccion de obras de ingenieria civil o sencillamente con fines didacticos.

Debido a la extension del area modelada, el trabajo no debe ser considerado como una
version acabada, puede ser mejorado o se puede detallar mas incorporando nuevos estudios. Se debe
calibrar el modelo empleando un sismograma real, lo que disminuira las incertidumbres en las
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mediciones de sus propiedades fisicas. La fuente del sismograma real a de ser lejana, por ejemplo
un sismo que ocurra en Chile, buscando con ello la incidencia vertical en la Cuenca de México.

Al realizar el presente trabajo se desarrollaron las capacidades creativas y como
programador. Pienso que las herramientas de visualizacion 3D deben ser empleadas en general por
todos los geocientificos, porque ayudan a la correcta interpretacion de los levantamientos en campo
y mejoran su presentacion.
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