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RESUMEN

En este trabajo de tesis se propone un modelo tridimensional de velocidades por
debajo de la zona norte de la provincia ignea de la Sierra Madre Occidental (SMO)
utilizando la metodologia de trazado de rayos. La SMO es la provincia ignea terciaria
que abarca a la Mesa Central, parte de Chihuahua oriental y a la provincia fisiografica
del occidente de México caracterizada por un altiplano con una elevacion promedio de
mas de 2 km y aproximadamente 1 200 km de largo por 200-400 km de ancho que se
extiende desde la frontera con Estados Unidos hasta la Faja VVolcanica Transmexicana y
gue se encuentra limitada al oeste por el Golfo de California y al este por el Altiplano
Central (o Mesa Central).

Se utilizo el programa Ray3D, el cual resuelve las ecuaciones cinematicas de rayo
sismico y obtiene la trayectoria seguida por el mismo al propagarse en un medio
homogéneo, para obtener las trayectorias y tiempo de viaje de cuatro eventos sismicos
que ocurrieron en el lapso comprendido entre Marzo de 2007 y Agosto de 2009 en el
Mar de Cortés. Los sismos fueron registrados en las estaciones CGIG, HPIG y HSIG de
la red de banda ancha del Servicio Sismolégico Nacional mexicano.

El modelo de velocidades obtenido consta de cinco capas principales que son
continuas a lo largo de la estructura. Las dos capas superficiales, con velocidades de 6.2
km/s y 6.6 km/s, definen la estructura cortical por debajo de la zona de estudio. El
espesor de la corteza varia de 36 km a 40 km en el limite occidental y de 20 km a 28 km
en el borde oriental de la zona estudiada. Las tres capas mas profundas, cuyas altas
velocidades de 7.8 km/s, 8.0 km/s y 8.2 km/s, podrian ser indicativas de la presencia de
manto litosférico e incluso manto astenosferico a lo largo de la estructura de la SMO. El
modelo de velocidades derivado de este estudio sugiere adicionalmente la existencia de
dos capas discontinuas, las capas se localizan entre la corteza y el manto y sus
velocidades son 7.0 km/s y 7.9 km/s respectivamente. La capa de 7.0 km/s que se
encuentra a 38 km de profundidad en Ciudad Delicias, Chihuahua y de
aproximadamente 5 km de espesor, puede indicar la presencia de corteza oceanica
subducida.

El modelo de velocidades para la SMO derivado de este estudio presenta, como
caracteristica morfologica principal, adelgazamiento cortical en sus extremos poniente y
oriente, el adelgazamiento es mas evidente a lo largo del borde oriental, en las
proximidades del mar de Cortés. Esta caracteristica es congruente con el patron general
de deformacion documentado para la zona con técnicas geofisicas y geoldgicas.



INTRODUCCION

Una onda sismica se propaga en la Tierra debido a que el material del cual se
constituye, pensemos en un solido, puede sufrir deformacién interna. Como resultado,
los terremotos y otras alteraciones generan ondas sismicas que proporcionan
informacién tanto de la fuente que las origind como del material a través del cual
viajaron. La deformacion que sufre la Tierra solida causa desplazamientos, en funcion
del tiempo y del espacio, que pueden ser caracterizados por la ecuacién de onda; la
ecuacion de onda es una ecuacion diferencial parcial lineal de segundo orden que cuyas
soluciones describen la manera en que una onda sismica se propaga en el espacio
tridimensional.

La teoria de rayos permite obtener una solucion de la ecuacion de onda, y su
principal ventaja es que la ecuacion diferencial parcial es sustituida por un conjunto de
ecuaciones diferenciales ordinarias, las cuales generalmente son mas faciles de resolver.
Las trayectorias seguidas por las ondas sismicas propagandose estan dadas por las
trayectorias de rayos o los vectores normales al frente de onda y es posible calcularlas
utilizando métodos de trazado de rayos. En muchos problemas de sismologia no es
necesario encontrar una solucion completa de la ecuacién de onda, es suficiente conocer
el comportamiento de los rayos sismicos que constituyen a la onda.

Los métodos de trazado de rayos han sido utilizados extensivamente en
sismologia y en sismica de exploracion para estudiar la propagacion de una onda
sismica viajando a través de un medio estratificado. Representan una metodologia
sencilla y econémica entre cuyas aplicaciones, que se han extendido en pocos afios, se
encuentran la generacion de sismogramas sintéticos, el calculo de atributos sismicos
para la migracion en profundidad, la estimacion de la cantidad de perturbacion en
tomografia sismica, la modelacion de estructuras de velocidades sismicas, el modelado
numérico de campos de ondas sismicas y la exploracion sismica, algunos de los autores
que han hecho trabajos basados en el trazado de rayos son: Cerveny (1988), Psencik
(1998), Bucha (2003), Rodriguez (2007), Gjaystdal (2007), solo por mencionar algunos.
En comparacion con otros métodos, el trazado de rayos ofrece las ventajas de poseer
una gran eficiencia computacional y la posibilidad de simular la propagacién de ondas
elementales.

El objetivo de este trabajo de tesis es obtener una estructura de velocidades por
debajo de la Sierra Madre Occidental (SMO) utilizando el programa de trazado de rayos
‘Ray3D’, rutina escrita originalmente por Rob Comer, Willie Lee y Franklin Luk y
modificada ampliamente por Carlos Valdés y Willie Lee en 1989.

La Sierra Madre Occidental (SMO) es la provincia ignea mas grande del
Cenozoico y una de las mas grandes del mundo, se extiende desde la frontera de México
con Estados Unidos hacia el sur hasta intersecarse con el Cinturon Volcénico
Trasmexicano. EI conocimiento que se tiene del subsuelo en la zona noroeste de la
Republica Mexicana es escaso, de ahi nace la necesidad de ampliarlo construyendo un
modelo de velocidades para la zona.

Un modelo de velocidades para la zona permitira, entre otras cosas, localizar de
manera mas adecuada los hipocentros de sismos ocurridos en la regién, hacer
correcciones de tiempo de viaje de telesismos, entender con mayor claridad la
propagacion de ondas sismicas a través de la estructura, hacer una reconstruccion
parcial de la historia tectonica y geoldgica que afect6 el noroeste de México, etc.



El &rea de estudio se encuentra en el noroeste de la Republica Mexicana y es un
rectangulo paralelo a la linea de costa del Mar de Cortés, los vértices del rectangulo son
los puntos de coordenadas geograficas A) 28°28'13.19"N, 113°51'59.24"0, B)
31°58'13.89"N, 108°46'17.58"0, C) 26°39'18.73"N, 104° 1'3.41"0, y D)
23°16'16.61"N, 109° 2'49.79"0. Las dimensiones del area de estudio son, 650 km de
largo y 600 km de ancho.

En el primer capitulo se explican los rasgos geol6gicos mas importantes de la
SMO, se hace énfasis en la historia geoldgica y tectonica de la provincia ignea. La
morfologia y el tectonismo documentados en la SMO obedecen al patron de migracion
de un arco volcanico hacia el continente y su posterior regreso a la zona de subduccion.
La explicacion de este fendmeno es la subduccion de la Placa Farallon por debajo de la
Placa de Norteamérica hasta su total desaparicion, lo que ademdas trajo como
consecuencia la apertura del Golfo de California.

El capitulo segundo es una recopilacion de los conceptos basicos que explican la
propagacion de ondas sismicas y la teoria de trazado de rayos. Se explican el Principio
de Huygens, el Principio de Fermat, la Ley de Snell, la ecuacion de onda y la obtencién
de las ecuaciones cinemaéticas de la trayectoria del rayo sismico para un medio
homogéneo a partir de esta.

En el tercer capitulo se describe la metodologia seguida en el procesamiento de la
informacion. La estructura que sirve como modelo inicial en la construccion del modelo
propuesto es producto de la recopilacion de diversos estudios que proponen ya sea la
profundidad del Moho y/o la velocidad Pn por debajo de la corteza en zonas especificas
de la zona de estudio. Se presenta el modelo final de velocidades obtenido con el
programa Ray3D, el programa encuentra la trayectoria de un rayo sismico que se
propaga a través de un modelo de tierra conocido, la tarea es construir y modificar este
modelo hasta obtener aquél que mejor ajuste al modelo real de velocidades.

En el cuarto capitulo se describe detalladamente el modelo de velocidades
obtenido. Se trata de un modelo cuya caracteristica principal es el acortamiento en sus
extremos, el acortamiento se acentta en la zona cercana al Golfo de California y es
menos evidente en la zona cercana a la provincia ‘Basin and range’ mexicana. La
interpretacion se hace asociando los valores de velocidad obtenidos con aquellos que
son caracteristicos de determinados tipos de rocas, por ejemplo, el valor de 6.6 km/s
caracteristico de rocas de la corteza inferior, el valor de 7.0 km/s representativo de
corteza oceanica, 7.8 km/s propio del manto superior, etc. Ademas se hace una
interpretacion geoldgica que puede ser refinada con mas informacion geoldgica al
respecto.

El quinto capitulo esta destinado a las conclusiones del trabajo, las ventajas, las
desventajas, las bondades y limitantes tanto de la metodologia utilizada como del
trabajo realizado.



CAPITULO L

Antecedentes, marco tectonico y
geologico de referencia de la
Sierra Madre Occidental.

I.1. Introduccion

La Sierra Madre Occidental (SMO) es una provincia ignea que se extiende desde
la frontera de México con Estados Unidos hacia el sur hasta intersecarse con el Cinturén
Volcanico Mexicano, es una de las provincias silicicas mas grandes del mundo y la mas
grande del Cenozoico. La cubierta ignimbritica se estima en la actualidad en ~300,000
km? (McDowell y Keizer, 1977; Ward 1995 en Ferrari, 2005). Sin embargo, la
extension intracontinental de tipo ‘Basin and Range’ (cuencas y sierras) y la apertura
del Golfo de California ocultan una parte significativa de la superficie original de esta
provincia que pudo haber sido mayor.

Tanto la posicidon como la edad de este arco magmatico proporcionan informacion
fundamental para entender la Orogenia Laramide que afectdé a la regioén oriental del
continente.

A pesar de la importancia econdomica y cientifica de la SMO y en contraste con la
abundante informacion geoldgica y geofisica disponible de la parte suroeste de Estados
Unidos, los estudios que se pueden encontrar en la literatura sobre esta importante
estructura geologica del territorio mexicano son escasos. La carencia de esta
informacion ha obstaculizado significativamente el desarrollo de hipotesis que
expliquen la evolucién tectonica del noroccidente México, como consecuencia, existen
muchos aspectos y problemas que necesitan solucion en lo que respecta a la génesis y
evolucién de la SMO.

Este capitulo resume de manera generalizada el conocimiento geolodgico y
geofisico disponible sobre este rasgo mayor de México.



1.2. Marco geoldgico de la Sierra Madre Occidental

La Sierra Madre Occidental se define como la provincia fisiografica del occidente
de México caracterizada por un altiplano con una elevacion promedio de mas de 2,000
metros y aproximadamente 1,200 Km de largo por 200 a 400 Km de ancho. Se extiende
desde la frontera con Estados Unidos hasta la Faja Volcanica Transmexicana y se
encuentra limitada al oeste por el Golfo de California y al este por el Altiplano central
(o Mesa Central) mexicano (Figura 1.1). El término “Sierra Madre Occidental” también
se utiliza para definir la provincia volcénica terciaria caracterizada por grandes
voliumenes de ignimbritas silicicas, como provincia volcénica terciaria la SMO se
extiende mas alld de la provincia fisiografica, abarcando también a la Mesa Central y
parte de Chihuahua (Ferrari et. al. 2005).
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Figura 1.1. Esquema de la provincia volcanica de la SMO, marco tecténico de México mostrando la
extension del Terciario y la configuracion actual de las placas. Adaptado de Ferrari et. al. (2005) y
Sawason et. al. (2006).

1.2.1 Estratigrafia regional

La estratigrafia de la Sierra Madre Occidental consta primeramente de un
basamento heterogéneo de edad precambrica, paleozoica y mesozoica expuesto solo en
algunas partes, estas rocas fueron cubiertas por cinco conjuntos igneos principales
parcialmente superpuestos entre si, asociados a diferentes episodios magmaticos
resultado de la subduccion de la placa Farallon por debajo de la placa de Norteamérica
(Ferrari et. al., 2005). Los conjuntos igneos son:

1) Rocas plutdnicas y volcéanicas del Cretacico Superior—Paleoceno y 2) Rocas
volcénicas andesiticas y, en menor medida, dacitico-rioliticas del Eoceno,
tradicionalmente agrupadas en el denominado Complejo Volcanico Inferior (CVI);

3) Ignimbritas silicicas emplazadas en su mayoria en dos pulsos, en el Oligoceno
temprano (32-28 Ma) y el Mioceno temprano (24-20 Ma) y agrupadas en el Supergrupo
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Volcéanico Superior; 4) Coladas basaltico-andesiticas transicionales extravasadas
después de cada pulso ignimbritico, correlacionadas con la “Andesita Basaltica del sur
de la Cordillera”; 5) Coladas de basaltos alcalinos e ignimbritas emplazados en
diferentes episodios del Mioceno tardio, Plioceno y Cuaternario (Figura 1.2), y que han
sido interpretados como producto de varios episodios de extension relacionados con la
apertura del Golfo de California (Henry y Aranda Gémez, 2000).
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Figura 1.2. Conjuntos igneos que conforman la SMO. La extension de los conjuntos del Cretacico-Eoceno
esta en parte inferida debido a la extensa cubierta de las ignimbritas del Oligoceno y Mioceno temprano.
Gdl = Guadalaiara. (Ferrari et. al. 2005)

El basamento que subyace a la SMO es, en el norte, de naturaleza Laurenciana
contiguo al craton de Norteamérica y hacia el sur, y terrenos volcanicos por debajo de la
SMO sobre estructuras asociadas a la subduccion de edad Mesozioca.

En la Figura 1.3 se muestran tres columnas estratigraficas (inferidas en algunas
zonas) con los rasgos principales de las secuencias litologicas dentro de la SMO. Los
esquemas son caracteristicos de las zonas norte, centro y sur de la provincia silicica.
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Figura 1.3. Secciones esquematicas de la corteza mostrando una arquitectura inferida, se muestra la edad y
composicion de la corteza en el norte, centro y sur de la SMO. Debajo de cada seccion aparece un valor de
espesor cortical. El espesor de cada seccion litologica no se representa a escala. CVI: Complejo Volcénico
Inferior; Zac: Zacatecas; Gua: Guanajuato; SLP: San Luis Potosi. Adaptado de Sccot et. al. (2008).



1.3 Marco Tectonico de referencia

La evolucion geologica y tectonica de la SMO es compleja debido a que registra
durante el Neogeno el cambio en el régimen tectonico de subduccién a distension
cortical, la causa de la distension en la provincia de Cuencas y Sierras (Basin and
Range) es todavia objeto de discusioén, como lo es también la relacion temporal causa y
efecto del magmatismo cenozoico con el proceso de distensiéon aunque existe consenso
en que la extension en la provincia de Cuencas y Sierras generd fusion parcial del manto
litosférico y/o de la corteza inferior (Barajas, 2000).

En general, los autores reconocen en la SMO dos patrones de deformacion
producto de dos procesos tectonicos esencialmente distintos, primero, un evento de
deformacion contractiva que inicia a principios del Cretacico Tardio y se extiende hasta
el Eoceno (esta deformacion no ha sido objeto de estudios muy detallados, por lo que se
cuenta con escasa informaciéon al respecto) y segundo, una deformacion
dominantemente extensional durante diferentes episodios que se remontan desde el
Oligoceno y quizas hasta finales del Eoceno (Ferrari et. al., 2005).

Conforme ceso gradualmente la subduccion de la Placa Farallon por debajo de la
placa Norteamericana, inicié el magmatismo intraplaca en la region situada al este de la
SMO y una combinacién de volcanismo alcalino y toleitico en la region del Golfo de
California (Aranda Gomez et. al. 2000).
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Figura 1.4. Mapa de México mostrando la actual configuracion de placas, la ubicacion de la SMO vy la distribucion
de las rocas volcanicas, en su mayoria silicicas, de edad Oligoceno a Mioceno temprano. En gris claro y
delimitado por una linea punteada, la extension del arco volcanico relacionado con la subduccion del Jurasico
teprano-medio (Arco Nazas). En gris obscuro y delimitado por la linea intermitente el Cinturébn de rocas
granitoides de edad Permo-Triasica. SLP, San Luis Potosi. La imagen inferior izquierda muestra la localizacion de
afloramientos de ignimbritas rioliticas en México y el suroeste de México asi como la provincia de Cuencas y
Sierras (Basin and Range), ambos translapados en espacio y tiempo, TMVB: Faja volcanica Transmexicana.

Adaptado de Scott et. al. (2008).
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La migracion del frente volcanico hacia la trinchera durante el Oligoceno y
Mioceno est4 bien documentada para la porcion norte de la SMO, en Sonora, la mayor
parte de la extension sucedié simultdneamente a la subduccion de vestigios de la placa
Farallon y a la migracion hacia el oeste del arco volcanico (Figura 1.4).

Durante el Mioceno, antes de la apertura del Golfo de California y del inicio de la
actividad en la Faja Volcanica Transmexicana (FVTM), que la disgregaron y sepultaron
parcialmente, la provincia de la SMO debi6 ser considerablemente mas extensa y estar
unida a la provincia volcanica de Baja California (Aranda Gémez et. al. 2000).

1.3.1. Deformacién pre-Oligoceno

Los autores interpretan, con base en los pocos datos disponibles, que entre el
Conaciano y el Eoceno no hubo deformacion contractiva en buena parte de la SMO. La
deformacion Laramide afecté moderadamente a las rocas del CVI (~101 a ~89 Ma) en
Sinaloa y a rocas volcanicas del Maastrichtiano en Chihuahua Central y en la parte
occidental de la SMO, en Sonora y Sinaloa, es comun encontrar fracturas de tension y
fallas con direccion ENE-WSW a E-W que afectan a las rocas pre-oligocénicas (Honer
y Enriquez, 1999 en Ferrari et. al., 2005).

Honer y Enriquez (1999) interpretaron las fallas E-W y ENE-WSW como
resultado de la fase final del acortamiento que acompafi6 a la orogenia Laramide, sin
embargo, Ferrari et. al. (2005) concluyen que estas podrian deberse a un episodio de
deformacion distinto, intermedio entre la orogenia Laramide y la extensién orogénica
cuaternaria.

1.3.2. TectoOnica extensional.

Los autores coinciden en que la deformacion producto del tectonismo extensional
no parece afectar el nucleo de la Sierra Madre Occidental. La provincia ignea constituye
una especie de division geografica entre la Provincia Extensional del Golfo de
California al oeste y la provincia de Cuencas y Sierras en México al este.
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Figura 1.5. Mapa tectonico de la zona norte de la SMO, se indica la orientacion y edad de la deformacion
extensional. Fallas y calderas (Ferrari et. al. 2005).



Para la zona norte, los rasgos indicadores de la tectonica extensional son: en
Chihuahua la formacion de estructuras tipo Basin and Range que afectan a la cubierta
ignimbritica, en Sonora este episodio extensional fue mucho mas intenso; Ferrari et. al.
estiman que la extension cortical rebasé en algunas areas el 100%. Roldan et. al. (2004)
interpretaron la existencia de fallas normales en Guaymas como evidencia del
denominado graben de empalme, el cual es una estructura que marca una etapa de
transicion entre el régimen de fallamiento en bloque asociado al sistema Cuencas y
Sierras, y un régimen de fallamiento lateral asociado con el inicio de la apertura del
Golfo (Figura 1.5).

Sector centro

En este sector la extension afectd a la SMO principalmente en sus bordes, y dejo
una zona relativamente no extendida en su centro (Figura 1.5). En el borde oriental, en
Durango, se han desarrollado fallas de alto angulo que definen estructuras de tipo Basin
and Range, mientras que la margen occidental en Sinaloa esta profundamente afectada
por fallamiento extensional de direccion general NNW con formacion de semigrabens.
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Figura 1.5. Mapa tectonico de la parte centro de la SMO, se indican la orientacion y edad de la
deformacion extensional. Fallas y calderas. Ferrari et. al. 2005.

Sector sur

La tectonica extensional afecta a toda la SMO en su sector sur. Ferrari et. al.
(2005) agrupan las estructuras de la parte sur de la SMO en tres dominios principales:
oriental, occidental y meridional, los dos primeros constituidos por grabens de longitud
variable y semigrabens basculados respectivamente, y finalmente, en el dominio
meridional las secuencias del Oligoceno y el Mioceno inferior estdn deformadas en
pliegues abiertos con arreglo escalonado, pequenas cabalgaduras y fallas izquierdas
(Figura 1.6).
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Figura 1.6. Mapa tectonico de la parte sur de la SMO, con indicacion de la edad de la
deformacion extensional (Ferrari et. al. 2005).

1.4. Evolucion espacio-temporal, causas de la tectdnica extensional.

De manera general la evolucion del magmatismo en la SMO obedece al patréon de
migracion del arco volcénico hacia el continente y su posterior regreso (en el Eoceno)
hacia la trinchera, que ha sido reconocido en el suroeste de la Cordillera Norteamericana
entre el Cretacico Tardio y el presente (Coney y Reynolds, 1977). De acuerdo con este
modelo la migracion del arco estuvo controlada esencialmente por la variacion del
angulo de subduccion de la placa Farallon por debajo de Norteamérica.

A principios del Cretacico Tardio, el arco magmatico se encuentra proximo a la
trinchera, luego empieza paulatinamente a migrar hacia el este conforme el dngulo de
subduccion se vuelve subhorizontal (Figural.7). Durante este periodo tiene lugar la
orogenia Laramide (Ferrari et.al. 2005).

Segun Henry et. al. (2000), la migracion del arco magmatico hacia el este es mas
evidente en Estados Unidos y en el norte de la SMO, donde alcanza unos 1,000 km
desde la trinchera, que en su parte centro y sur. En el sector central de la SMO el arco
solo llegd a unos 400 km de la paleotrinchera y la migracion del magmatismo hacia el
este ocurrid a una tasa de magnitud menor que su regreso hacia la trinchera.

Para la parte sur de la SMO la trinchera alcanza su mayor distancia en el
Oligoceno, el arco magmatico llega a distancias maximas de hasta 600 km (Nieto
Samaniego, 1999).

A escala de toda la provincia, el inicio de la extension esta asociado al regreso del
arco magmatico a la trinchera. Ferrari et. al. demostraron que la extension o quiza el
frente extensional, migré durante varios episodios de este a oeste a lo largo de toda la
SMO. El proceso de extension continental fue un fendmeno general que afect6 toda la
margen sur-occidental de la placa de Norteamérica.

En Estados Unidos la deformacion terciaria llegd a formar una provincia
extensional de mds de 1000 km de ancho sin llegar a la ruptura de la litosfera, en
México, después de mas de 20 Ma, la extension se localizo en la region del Golfo de
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California provocando la formacion de un rift con formacion de corteza oceanica desde
el Plioceno.

En este marco, la regién de Sonora, con una extension superior a la del resto de la
SMO, representaria una zona de transicion entre los dos dominios (Ferrari et. al. 2005).

100 millones de afios atras

Arco volcinico

Placa Farallon

—

Orogenia Laramide y la migracion del arco magmatico hacia el oeste.
60 millones de aiios atrds

Arco volcanico

Placa Farallon
—_—

Vulcanismo y tectonica extensional.
< 35 millones de afios
Arco volcénico

_.'———"/H

Placa Faralléon

Flujo de calor

Figura 1.7. Seccion esquematica de la SMO mostrando los cambios en la geometria de la placa Farallon a
través del tiempo. Adaptado de Humphreys et. al., 2003.

Por otro lado, para explicar la génesis del magmatismo silicico presente en la
SMO existe un amplio rango de posibilidades, la cristalizacion fraccionada y la anatexis
representan dos posibilidades que se encuentran en los extremos. Sin embargo también
existen datos que sugieren que la asimilacion y/o fusion de la corteza debe haber
ocurrido en mayor o menor medida en la SMO. Es probable que el lugar de la corteza
involucrado en la asimilacion/fusion varie en el tiempo, y que zonas progresivamente
mas someras sean afectadas a medida que la intrusion de magmas maficos induzca una
densificacion de la corteza inferior (Ferrari et. al. 2005).

1.5 Modelos de velocidades para la SMO.

Los estudios existentes que pretenden determinar la estructura de la corteza y
manto en la SMO son de alcance regional y permiten definir rasgos mayores de la
estructura, pero dificilmente pueden ser correlacionados con los detalles de la geologia
en superficie. Los estudios geofisicos publicados al respecto son pocos y de
representatividad local. Meyer et. al. en 1961, con base en un estudio de refraccion
simica propusieron un espesor cortical de 37 a 45 km al este de la SMO, entre Durango
y Guanajuato. Fix en 1975 utiliz6 los modos fundamental y principal de las ondas
superficiales de sismos ocurridos en Chiapas, para inferir la velocidad de las ondas S en
los primeros 400 km para la zona centro de México. La inversion mostr6 una corteza de
espesor aproximado de 30 km. Shurbert (1972) us6 ondas telesismicas P grabadas en el
sureste de Estados Unidos de sismos ocurridos en el margen oeste de Me¢éxico y
determind que existe una zona de baja velocidad por debajo de México cuyo espesor
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aproximado es de 70 km y propuso también una capa litosférica con espesor
aproximado de 100 km (en Bonner y Terrin, 1999).

Gomberg et. al. en 1988 utilizaron informacion del tiempo de viaje de las ondas P
para refinar los modelos existentes hasta ese momento. La informacion de tiempo de
viaje permitio a los autores determinar aspectos generales del perfil de velocidad de las
ondas compresionales como: un espesor cortical de 38 a 45 km, un espesor litosférico
de entre 70 y 80 km asi como una velocidad P, de 7.8 + 2 km/s. También concluyeron
que existe una zona de baja velocidad para las ondas S en algin lugar por encima de los
250 km de profundidad por debajo de la meseta central. Finalmente restringieron el
valor minimo de velocidad de las ondas S a 4.4 km/s.

La conclusion del estudio de Gomberg et. al. tuvo lugar en 1989 con la
publicacion de un articulo cuyos resultados son complementarios al perfil de
velocidades de corte dado a conocer en 1988. Propusieron un espesor cortical promedio
de aproximadamente 36 km, el espesor de la litosfera varia de 70 a 76 km, y la
velocidad P, es del orden de 7.8 a 7.95 km/s. Este ltimo valor es consistente con una
velocidad S, = 4.4 km/s y una relacion de Poisson de 0.25. La publicacion de 1989
demostrd también la existencia de una zona de baja velocidad para las ondas P con
espesor promedio aproximado de 45 km, con transicion gradual hacia su base y un
gradiente negativo de velocidad de bajo grado.

La estructura del manto superior por debajo de la SMO es conocida a grandes
rasgos por estudios de tomografia sismica regionales o globales (Grand, 1994; Alsina et.
al., 1996; Van der Lee y Nolet, 1997; Bijward y Spakman, 2000; Ritsema et. al., 2004
en Ferrari et. al., 2005).

Un rasgo general de todos estos estudios es que la raiz litosférica por debajo de la
SMO es muy pequefia o en algunos lugares ausente. Estos estudios de tomografia
muestran una anomalia negativa de velocidades que se extiende desde la provincia
Basin and Range de Estados Unidos hasta la frontera sur de la SMO a la latitud ~20°N.

En 2002 Goes y Van der Lee (en Ferrari et.al., 2005) estimaron la estructura
térmica por debajo de la SMO e indicaron que el manto tiene temperaturas de ~500 °C
mas elevadas que bajo el craton de Norteamérica al este. Los autores interpretaron esta
temperatura como evidencia de que el manto litosférico ha sido removido parcial o
totalmente y que en su lugar se encuentra manto astenosférico.

Persaud en 2003 establece la profundidad de la Moho basdndose en funciones
receptor en tres puntos de la margen occidental de la SMO, donde esta ultima ha sido
adelgazada por la extension que llevo a la formacion del Golfo de California.

En este estudio se estiman espesores de 28 km en el area el este de Hermosillo y
de 22 km tanto para el area de la costa sur de Sonora (Navojoa) como al norte de
Sinaloa en Culiacan (Figura 1.8).

En 1991 Couch et. al. (en Ferrari et. al. 2005) analizaron datos gravimétricos y de
refraccion sismica para estimar el espesor cortical, determinaron un contraste
importante entre el espesor de la zona centro y los extremos oriental y occidental de la
SMO. Para estos autores el espesor de la corteza al centro es de 40 km y se reduce a 25
km en la costa este del Golfo de California.

Bonner y Herrin (1999) propusieron un espesor cortical de 55 km para la parte
norte-centro de la SMO, producto de un estudio de dispersion de ondas superficiales.

La mayoria de los autores coinciden en la existencia de una zona de baja
velocidad por debajo de la SMO, y determinan que es mucho mas delgada en el norte de
México que en el sureste de Estados Unidos. Una explicacién probable para la
existencia de esta zona de baja velocidad para las ondas P y S es la ocurrencia de fusion
parcial del manto.
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Figura 1.8. Mapa tectonico de la SMO. Se muestran las principales fallas terciarias reportadas en la literatura. El
limite suroccidental de Oaxaquia (Lawlor en Ferrari et. al., 2005) corresponde también con el limite del continente a
finales del Paleozoico. Las principales calderas son: SD: Santo Domingo, SP: Sierra Pastoria, CM: Caldera
Majalca, To: Tomochic, LV: Las Varas, Co: Corralito y O: Ocampo, Ye: Yécora, Ch: Chupaderos, Te: Temoaya y
ES: El Salto, NVF: Nayar Caldera field, Ju: Juchipila y Ja: Jalpa. (Ferrari et. al., 2005)

La Tabla 1 es una compilacion de los resultados obtenidos en los estudios
mencionados, estas caracteristicas locales sirvieron como parte del modelo inicial a
partir del cual construimos un modelo tridimensional de velocidades mediante el
analisis de trazado de rayos, la compilacion se muestra ademas en la Figura 1.8.

Tabla 1.1. Perfil de velocidades: Sureste de E. U., Norte de México, Sur de México

Espesor Espesor | Velocidad | Espesor de la Autor/Afo
cortical | litosférico | Pn(km/s) | capa de baja
(km) (km) velocidad
para las
ondas P (km)
Suroeste de Estados Unidos 29 — 36 38 - 65 7.8-17.9 80— 127 Priestley-Brune/1978
Norte de México y region fronteriza 36 70 - 76 7.8-7.95 ~ 45 Gomberg/1989
Meseta central mexicana 38 - 45 70 - 80 7.6—8.0 ? Meyer/1961
Sur de México 41-49 ? 8.2-84 ? Valdés/1986
Costa Oeste de la SMO 22 -28 ? ? ? Persaud/2003
Centro de la SMO 40 — 55 ? 7.8+0.2 ? Bonner-Herrin/1999
Couch/1991
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CAPITULO II.

Marco teorico de Referencia

11.1 Introduccion

Para fines sismoldgicos, es posible caracterizar la estructura interna de la tierra
solida conociendo la distribucion de algunas de sus propiedades fisicas, son estas
propiedades las afectan de forma mas significativa la propagacion de una onda sismica
en un medio.

Un medio cuyas propiedades fisicas varian unicamente con la profundidad es
llamado medio lateralmente homogéneo o estratificado.

En este trabajo, el tratado fisico y matematico que se le dara a la propagacion de
una onda sismica sera el mismo que se le daria a un modelo lateralmente homogéneo,
una ventaja de considerarlo de esta manera es que la solucion de la ecuacion de
movimiento es aplicable de manera exacta a un medio con estas caracteristicas; se dan a
conocer las bases para entender y describir la propagacion de ondas sismicas en la
tierra, especificamente, utilizando la Teoria de Rayos; el analisis de trazado de rayos es
util para conocer el tiempo de viaje de una onda resolviendo la ecuacién de rayo entre
dos puntos para un modelo de la Tierra conocido y es aplicable cuando las trayectorias
de los rayos desde el hipocentro (fuente) y una estacion (receptor) son lo
suficientemente cortas como para que la curvatura de la tierra sea despreciable (pocos
cientos de kildmetros); tal es el caso de analisis relacionados con el estudio de la
corteza y manto superior.

Los algoritmos de trazado de rayos son procesos iterativos que construyen la
trayectoria del rayo paso a paso usando incrementos de segmentos lineales. Por lo tanto
la trayectoria del rayo es un conjunto de puntos discretizados con informacion como el
angulo de incidencia, la geometria del medio y el numero de rayos que cruzan un
elemento del medio.

Cuando una onda sismica encuentra cambios en el material a través del cual esta
viajando, puede ser transmitida, reflejada o refractada; estos fendmenos asi como la
propagacion la misma pueden ser explicados por la Ley de Snell, el Principio de
Huygens y el Principio de Fermat.
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11.2 Conceptos béasicos

11.2.1. Principio de Huygens
Este principio establece que cada punto que pertenece a un frente de onda se

considera como un nuevo punto generador de ondas (o fuente de Huygens), lo que
permite la propagacion de nuevos frentes circulares de onda a los que llamaremos

ondiculas.

Figura 2.1. Analisis que muestra como se pueden generar los frentes
de onda circulares a partir de un frente de onda inicial (Stein, 2003).

Para un tiempo t cualquiera, cada ondicula tendra un radio ct, y la envolvente de
cada una de esas ondiculas formard una nueva superficie, la cual, de acuerdo al
Principio de Huygens es el frente de onda resultante al tiempo t.

.T_:—‘—--—-I-—--I-—-.-—-ﬂ-—-l—-.—-ﬁ——-—-—--——

Figura 2.2. Demostracion del Principio de Huygens para la propagacion de un frente de onda
plano. Los frentes de onda sucesivos se generan dibujando un frente de onda circular desde cada
punto del frente de onda previo y entonces se dibuja una linea tangente a los circulos. Los frentes
de onda circulares interfieren destructivamente en cualquier otra posicion (Stein 2003).

El principio de Huygens proporciona un método geométrico para encontrar la
forma de un frente de onda en un instante cualquiera, partiendo de la forma de un frente
de onda en otro instante cualquiera, el nuevo frente de onda se obtiene como una
superficie tangente a las ondas secundarias (Figura 2.2), mediante la envolvente de las
mismas. Cada onda esférica satisface la ecuacion

(z=z,) +(y=v,) +(x=x, ) =vi(t-t)*> ... (2.1)
donde (x,,Y,,Z,) es el origen de las ondas esféricas y t; es el tiempo de inicio. Si el

medio es homogéneo los radios de las ondas son finitos e idénticos, por tanto los rayos
son lineas rectas, no asi en un medio heterogéneo (Scales, 1997).
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11.2.2 Principio de Fermat

El comportamiento de las trayectorias de rayos sismicos en una interfase puede
explicarse por el principio de Fermat. Formulado en el siglo XVII por el fisico
matematico francés Pierre Fermat.

Establece que de todas las trayectorias posibles entre dos puntos A (fuente) y B
(receptor), un rayo sismico sigue la trayectoria de menor tiempo entre estos puntos. Si
ds es una diferencial de distancia a lo largo de la trayectoria (P) del rayo y C es la
velocidad de la onda en ese medio, entonces el tiempo de viaje t entre A y B debe ser
minimo, es decir:

B
t= Iﬁ =miNiMo ... (2.2)
2 C

. . * . . , .
Por otro lado, si consideramos a t como la trayectoria de tiempo minimo, es
posible expresar al principio de Fermat como:

Ti=mint” (2.3)

donde P denota al conjunto de trayectorias que conectan a la fuente con el receptor. La

relacion anterior puede expresarse en términos de la trayectoria particular de tiempo
ro *

minimo P como:

en donde p(x) = 1/c. Para cualquier medio heterogéneo la trayectoria de los rayos
sismicos dependera de la distribucion de las velocidades en el medio.

11.2.3. Ley de Snell
La ley de Snell establece una relacion entre los angulos de incidencia, reflexion y
refraccion de una onda, con la velocidad del medio a través del cual se propagan.

2 normal

-

A

Prenl

~ Pinc
\ interface

Prrans

Bren

Hl-rdl'l‘b p'l]'.ﬂ'l\-

(1) (b)

Figura 2.3. Ondas planas incidentes, reflejadas y transmitidas en una interfase plana entre dos
semiespacios homogéneos. En la figura se ilustra el caso en que la velocidad del medio 2 (c,) es
mayor que la velocidad del medio 1 (c,), esto es C, > C;. En (a) se observan los frentes de onda y en
(b) los vectores lentitud (Chapman 2004).
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El médulo del vector lentitud es |p| = 1/C y el vector lentitud es

px px Seneinc
Pe =| 0 |= 0 S R (2.5)
pz —(C 2 p 2)1/2 1 _Coseinc
1 X

La parte negativa de la raiz cuadrada de p: corresponde a la onda incidente
propagandose en la direccion negativa de z (Figura 2.3).

El 4angulo Oinc es el angulo que forman el vector lentitud y el vector normal a la
interfase y es tal que 0 < Oinc < /2. Los vectores lentitud de la onda reflejada y de la
transmitida son:

P, seno,

refl

P = 0 =] 0 ] (2.6)
(¢ -py"?) " (cosd

refl

P, sené

trans

Dyane = 0 P I 2.7)
—(c *2_p2)”2 | ~cos6
2 X

trans

donde los angulos Orefl y Otrans se definen de la misma forma.

En las ecuaciones 2.6 y 2.7 es claro que las componentes px para los dos vectores
son similares, lo que da origen a la ley de refleccion:

Oinc = Orefl

y a la de refraccion o Ley de Snell:

send,,.  seno,
C1 CZ

T e, (2.8)

por lo tanto la onda transmitida satisface (Chapman 2004):

send

trans

=(C,/C,)-SENB,y woveeeeeeiiiiiiee (2.9)
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11.2.4. Angulo critico

Cada onda de cuerpo que incide en  cualquier punto de una interfase que divide
a dos medios, puede generar cuatro tipos basicos de ondas (Figura 2.4), dos ondas
reflejadas (P y S) y dos ondas transmitidas (P y S).

onda
incidente

interfase

Figura 2.4. Reflexion y transmision de una onda de cuerpo en una interfase, particularmente en una
interfase curva. Al incidir la onda, se generan cuatro tipos de ondas, dos reflejadas (P y S) y dos
transmitidas (P y S). Modificado de Cérveny 2001.

analizando la ecuacion 2.9 es posible observar que a medida que C, > C; tenemos que
Otrans > Oinc. De igual manera, si el d&ngulo de incidencia aumenta, el rayo transmitido se
acerca a la interfase horizontal (Figura 2.5).

g1

=
=1

einc < ec einc = ec einc > ec

interfase interrase J

a b C

Figura 2.5. Angulos de incidencia (a) subcritico, (b) critico y (c) posteritico. Tomado de Cérveny 2001.

Un angulo critico se define como aquel dngulo que provoca que una onda se
transmita con un angulo Oyans = 90°. Una vez que el dngulo de incidencia excede el
angulo critico, se le llama incidencia postcritica, lo que implica que no existen ondas
planas transmitidas al segundo medio. A este fendmeno se le llama reflexion interna
total; se generan ondas in homogéneas o evanescentes, que existen fisicamente pero que
no pueden ser calculadas por métodos estandares de rayos (Cérveny 2001).

11.2.5. Ecuacion de onda

Los terremotos y otras perturbaciones en la tierra generan ondas sismicas, las
cuales proporcionan informacion a cerca de la fuente que las generd y la trayectoria a
través de la cual viajaron.
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La propagacion de ondas sismicas en la tierra sélida provoca el desplazamiento de
particulas en funcion del espacio y del tiempo, este desplazamiento puede ser separado
en un potencial escalar que corresponde a las ondas P y un potencial vectorial que
corresponde a las ondas S.

La ecuacion escalar de onda plana es una ecuacion que describe la forma en que
el potencial escalar ¢ (x, t) se propaga en el espacio tridimensional. La forma mas
simple de la ecuacion escalar de onda en el espacio tridimensional es la ecuacion de
Helmbholtz:

1 0°
vig= 27
c” ot
la ecuacion 2.10 es valida estrictamente en un medio homogéneo debido a que fue
obtenida partiendo de que las derivadas de todas las constantes elasticas son cero. La

solucion de esta ecuacion, conocida como onda plana armonica esta dada por (Stein
2003):

¢ = A" = Acos(wt = kx) +iAsen(wt £kx) ... (2.11)
= AP (2.12)
en donde:
Simbolo Nombre Unidades
d(X,t) Campo escalar, componente del campo de desplazamientos
A amplitud
t tiempo [T]
X vector de posicion [L]
@ frecuencia angular [T
k vector nimero de onda (kj) L]
k = |k|, nimero de onda L]
c = w/k, velocidad de la onda [LT-I]
A 21/lk | = ¢/v, longitud de onda [L]
p = k/m, vector lentitud o vector nimero de onda [L'T]
| p| = 1/c, lentitud o parametro de rayo [L'T]
k.x-ot fase [0]

Tabla 2.1. Simbolos, nombres y unidades utilizadas para describir ondas planas. Adaptado de Chapman

Las soluciones 2.11 y 2.12 describen una onda plana propagandose en una
direccion arbitraria determinada por el vector nimero de onda k (Stein, 2003). Por otro
lado, es posible demostrar que el vector numero de onda refiere dos aspectos
importantes de una onda propagandose, (1) su magnitud proporciona el nimero de onda
y la frecuencia espacial y (2) su direccion determina la direccion de propagacion de la
onda. Los frentes de onda, que son superficies de fase constante (ot — K - X) y por lo
tanto, valores constantes de ¢(X, t), son planos perpendiculares a la direccion de
propagacion de la onda (Figura 2.6).
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Figura 2.6. Frentes de onda de una onda plana viajando en la direccién indicada por el
vector K. La longitud de onda es A = 27/|K|. Stein 2003.

Observar que todos los puntos contenidos en un plano perpendicular al vector
numero de onda tienen el mismo valor k#x, debido a que este producto escalar es la
proyeccion de K en X. La fase es periddica en la direccion de propagacion, el periodo es
igual a la longitud de onda, 27t/|K| (Stein, 2003).

11.3. Ecuaciones cinematicas de la trayectoria del rayo sismico

Es posible conocer el comportamiento de una onda sismica considerando la
trayectoria a través de la cual viajo. Esta aproximacion, el estudio de la propagacion de
una onda usando la trayectoria del rayo, es llamada teoria geométrica de rayos. La
Teoria Geométrica de Rayos es una buena aproximacion a las soluciones de la ecuacion
elastica de movimiento, la cual describe la generacion y la propagacion de la energia
sismica (Stein, 2003). En la teoria sismica de rayos se define a un rayo como
caracteristica de la ecuacion Eikonal; dicha ecuacion es una expresion simple para
calcular el tiempo de viaje T. La teoria de rayos en un medio continuo consta de tres
partes: teoria cinematica de rayos que describe la geometria y tiempo de viaje de los
rayos sismicos y de los frentes de onda; teoria dindmica de rayos que describe la
dispersion esférica de los rayos y la magnitud del desplazamiento; y la teoria de
polarizacion que describe la direccion del desplazamiento. El trazado de rayos utiliza la
teoria cinematica de rayos para obtener las ecuaciones cinematicas de la trayectoria del
rayo sismico.

Consideremos una solucion particular del campo ¢(X,t) de la ecuacion 2.10, en

el dominio del tiempo (Chapman 2004):

G =W (X, X0, X3 )= Vot] oo (2.13)

en donde W representa un frente de onda moviéndose en el medio (Figura 2.7) y v, es
una velocidad constante de referencia.
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Tx)=t

frentes de onda

Figura 2.7. Trayectoria de un rayo en la direccion del vector lentitud, p, con frentes de onda
ortogonales, W(Xy, Y», Z;) =t. Adaptado de Chapman 2004.

Las superficies donde T(X;) = t, son llamadas frentes de onda, los vectores normales a
estos definen la direccion de propagacion y son llamados rayos (Figura 2.7). El vector
lentitud p es perpendicular a los frentes de onda. Si sustituimos la solucién para
@ descrita en 2.13 en la ecuacion de Helmholtz, obtenemos la ecuacion independiente
del tiempo conocida como ecuacion eikonal:

2 2 2
oW W W/ Y Zy2h g
( 6x1) +( 6)(2) +( AXJ Sy V=Nt (2.14)

donde X; son las coordenadas espaciales del vector X, V es el campo de velocidades.

De 2.14 definimos al indice de refraccidon como n = Vo / V. La ecuacion eikonal
nos conduce directamente al concepto de rayo. Esta ecuacion es especialmente util en la
solucion de problemas para medios heterogéneos en donde la velocidad es funcion de
las coordenadas espaciales.

La ecuacion eikonal, es una ecuacion diferencial parcial de primer orden cuyas
soluciones:

W (x, ) =constante

representan superficies en el espacio tridimensional. Para determinado valor de W y un
instante de tiempo t;, todos los puntos a lo largo de la superficie estaran en fase aunque
no necesariamente seran de la misma amplitud.

En dicha superficie la fase de la onda viajante es la misma. Para un tiempo t,
posterior, el movimiento a lo largo de la superficie se encontrara en una diferente fase
de movimiento. Por lo tanto, la propagacion de ondas puede ser descrita por frentes de
onda sucesivos.
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La ecuacion de los vectores normales al frente de onda es:

dx,  dx,  dx,
oW /ox, oW /ox, OW/ox,

donde los denominadores son los nameros directores de los vectores normales. Debido
a que los cosenos directores son proporcionales a los ntimeros directores, podemos
escribir:

dX, /dS = K(OW /0X,) v (2.16)
donde k es una constante y ds es un elemento de la trayectoria del rayo. La suma de los
cuadrados de los cosenos directores es igual a uno, i.e.,

(dx, /ds)* +(dx, /ds)’ + (dx, /ds)* =1 ..coeeeiiieeiinnn, (2.17)

Si elevamos al cuadrado y sumamos las tres ecuaciones que resultan de la expresion
2.16, y utilizando la ecuacion eikonal 2.14, obtenemos:

1=k2[(ow/ax, ¥ + (oW ax, ) + (0w /ox, ) |=k*n> ... (2.18)
por lo tanto:

y la ecuacion 2.16 resulta:

n(dx, /ds) = OW/AX, ..ooeeveiiiiieeeiie (2.20)

derivando con respecto a ds a lo largo de la trayectoria de cualquier miembro de 2.20,
resultan ecuaciones de la forma:

d(ndxlj_d[aW(xi)J 6(8\Ndx1+aw dx, oW dx,
ds

= = e (221
ds ds{ 0x, ox, ds oOx, ds Ox, ds

- 0%,

usando las expresiones 2.20 y la identidad 2.17, el lado derecho de la ecuacion 2.21 se
reduce a On/ox.
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Si se repite este procedimiento con cada una de las ecuaciones de 2.20, se obtiene:
i n% =@ , i n% =@ , i n% =67n ______ (222)
ds\ ds oX, ds\ ds oX, ds\ ds 0X,

este conjunto de ecuaciones representa los tres miembros de la ecuacién de rayo
en la cual, el indice de refraccion n caracteriza el medio, ademas ds se define como

ds = \/ dx,” + dx,> +dx,” . La velocidad es funcién del vector de posicion X y s es la

variable independiente que representa la longitud de la trayectoria a lo largo del rayo. El
sistema de ecuaciones ordinarias de segundo orden 2.22 puede ser reducido a un
sistema de ecuaciones de primer orden mediante la definicion de lentitud p(s):

p=(p,)=(V)Xdx/dS) coovvriiiiiiiie (2.23)
entonces:
dx
ds V(Xi )p
.................................................................... (2.24)

35”[«; >j

La velocidad v(X;) para el caso de ondas P, se determina:

a(x, )= W(X”MX) ............................ (2.25)
P(X;)
y para las ondas S, la velocidad se obtiene mediante:
X
Bx)= )] (2.26)

en donde A(X;) es el modulo volumétrico o compresibilidad, pu(x;) es la rigidez y p(xi) es
la densidad del medio.

Las ecuaciones 2.22 y 2.24 son conocidas como las ecuaciones cinematicas del
rayo, algunos autores las denominan sistema de ecuaciones de trazado de rayos, las
cuales tienen soluciones tanto analiticas como numéricas (Stein 2003).

Soluciones numéricas de la ecuacion de rayo

Con la finalidad de estudiar heterogénea de la Tierra, se han desarrollado
numerosas y diferentes técnicas para trazar rayos en el espacio tridimensional. Algunos
autores han formulado técnicas de trazado de rayos sismicos como un problema de valor
inicial, mientras que otros lo han formulado como un problema de valores en la frontera.
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11.3.1 Trazado de rayos por trayectorias de tiempo minimo
El programa Ray3D (Valdés, 1988) resuelve las ecuaciones cinematicas del rayo
utilizando el método de trayectorias de tiempo minimo.

El trazado de rayos consiste en calcular la trayectoria de una onda propagandose a
través de un medio, es un problema que se resuelve asumiendo que una onda puede ser
modelada como una serie de frentes de onda unidos (rayo) y que existe una distancia
muy pequeiia (ds) sobre la cual la trayectoria de ese rayo se considera recta, entonces se
obtiene una derivada local para calcular la nueva direccion del rayo (Figura 3.4).

rayo incidente

\ as
\
\

Figura 3.4. Método de las trayectorias de tiempo minimo
para la solucién del trazado de rayos sismicos.

Existen dos tipos principales de trazado de rayos, a) trazado de rayos con valor inicial
y b) trazado de rayos con valores de frontera. En el problema de valor inicial la
direccion del rayo es conocida en un punto determinado y la trayectoria del rayo puede
ser calculada con la precision requerida utilizando diversos métodos. En el trazado de
rayos con valores de frontera la direccion del rayo es conocida en cualquier punto por lo
que se puede hablar de trazado de rayos entre dos puntos.

El problema de trazado de rayos en el programa Ray3D esta formulado como un
problema de valor inicial (Lee y Steward, 1981 y modificaciones de Comer) el cual
encuentra solucion numérica utilizando la subrutina propuesta por Shampine y Gordon
en 1975, como una solucioén de ecuaciones diferenciales de primer orden.

Se introduce el vector de posicion r definido por (Lee y Steward, 1981):

£
K - An
Xg

y se define a la lentitud u como el reciproco de la velocidad v:
u(x) = 1/V(x)

si se sustituye en las ecuaciones 2.24 del Capitulo II (ecuaciones cinematicas del rayo)
se obtiene:

dp_ d axyy P
rr i E(u(x}(ﬁ}}— Tu TSRS PS R RPSRR £

donde Yu es el gradiente de u:

25



desarrollando y simplificando se obtiene (Lee y Stewart, 1981):

d%x J1:4 dudut
E_ T-,_E,-"tc?“_ﬁﬁ;" ..................................{3.2}
llamando G a du/ds:

oo du_ Bl Guldy Ou o

ds &y, ds +r§l'x, s +5‘xa s

G ooy

el punto denota diferenciacion respectoas y + ¥

De esta forma la ecuacion 3.2 puede ser escrita como un sistema de ecuaciones
diferenciales de segundo orden (Lee y Steward, 1981):

Ay =iy, — 0k &
NMe=wug,—Gka s (3.4)

X = By, — Gy ¥
Llamemos ® a un vector auxiliar cuyas componentes son:

Wy =Xy wg = X3 g =Xg

wg = Ky g = Xg g == Ay

Entonces la ecuacion 3.4 es equivalente al sistema de ecuaciones diferenciales de
primer orden siguiente:

ely = g
ﬁE, C
e = Wa e (3.6)

g = ﬁiux; - Gag )
6']'-1 = ﬁ{“i{z - 6@4}
ﬁ'li- = ﬁE“.‘{'z - Elmi'}

si se sustituye lo anterior en 3.3 resulta:

0 =iy, g + Uy g + Uy g

26



Se requiere calcular el tiempo de viaje entre un punto A y un punto B, para ello se busca
resolver:

mi
T =} uds
B .

Si se introduce una variable adicional 7 para representar el tiempo parcial de viaje T a
lo largo de un segmento de la trayectoria del rayo desde el punto A.

e =1L
El tiempo total de viaje estd dado por:
-1

T= Lud3=?£.=mfﬁ}

en donde S es la longitud de la trayectoria completa a la que Illamamos
wg =3 ysuderivada ®Je =0 . Para fines computacionales es conveniente normalizar
la longitud del arco s de tal forma que su tome valores entre 0 y 1. Entonces
introducimos una nueva variable de la siguiente forma:

Lol ta

el simbolo (* ) se utiliza para denotar diferenciacion con respecto a t.
Resulta el siguiente sistema de ecuaciones lineales de primer orden (Lee y
Stewart, 1981):

iy = tlgilg

vig = Cigliy

g = Ggllg

gy = Glglt

g = wePllL,, — Gug)
Gl — m#ﬁ{u;{: - E—‘m,,_:i
ol = e2gPhi,, = Glig )
g =10

e [l

las variables que corresponden a la solucion del sistema de ecuaciones son:

_ 4y
o S vz _F
Xa
g = Xg STEE e, (3.7)
g
g = Xg “e = s
iy =T
g=JF
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Las condiciones de frontera son:

we )= Xy, wet 03 = x5, wet 0d = x5,
wag €1 — Fig mg!‘.'l.i = ?E‘:B If-'.ln.!“'l:l = ?E':B
wAli=10 w0} 4+ w0 w30} =1

En donde (‘"F'-Aa Fay ‘"Fﬂﬁ.} y {‘"Fl-sa Fag, ‘"Fﬂs} son las coordenadas de los puntos A y
B respectivamente (Lee y Steward, 1981).
Pereyra et. al. (1980) describen a detalle como resolver un sistema de primer

orden de ecuaciones diferenciales no lineales de primer orden sujetos a condiciones de
frontera.
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CAPITULO I

Procesamiento de datos sismicos

de la Reqidn de la Sierra Madre
Occidental

I11.1. Introduccién

Inicialmente se propuso un area de estudio que comprende a la provincia fisiografica
de la SMO vy parte de la provincia ignea conocida con ese mismo nombre y es paralela a
la linea de costa que forma México con el mar de Cortez (Figura 3.1). El area se
encuentra limitada por el rectangulo que forman los vértices de coordenadas
geogréficas: a) 28° 9’ 20.29” N, 113 36 41.39 O, b) 31° 40’ 56.53’ N, 108° 31’ 25.58"’,
€) 22° 77 36.92" N, 100° 22° 41.08”” Oy d)18°52’” 29.93"" N, 105° 18’ 30.85"" O. Los
lados del area rectangular formada por estos vértices son de longitudes 627.7 km de
ancho y 1331.5 km de largo.

(sopesB) prne

[25° 00" 00.00" 1

N

3315 km

[20° 00" 00.00" 19

Okm 260 km S00km  B26 km

110°00'00.00" W
100°00' 00.00" W

Longitud (grados)

Figura 3.1. El area de estudio propuesta inicialmente comprende a la provincial fisiografica llamada SMO
y parte de la provincial ignea conocida con el mismo nombre. Se muestra la distribucion de la sismicidad
en la region. Todos los sismos ocurrieron entre Enero de 1998 y Noviembre de 2009. Las marcas de color
negro representan los sismos de magnitud entre 4.0 y 6.0 grados, mientras que las rojas representan los
sismos cuya magnitud es mayor a 6.0 grados.
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Para determinar la distribucion de velocidades utilizando trazado de rayos es
necesario conocer la ubicacion de los hipocentros de los sismos regionales y contar con
un registro que permita leer el arribo de las ondas ya sean P o S para cada evento. La
forma de una sefial sismica esta determinada por las caracteristicas de la fuente que la
origind, por las caracteristicas del medio a través del cual se propagan las ondas
sismicas y por la respuesta del instrumento de medicién al movimiento.

En el presente capitulo, se describe un modelo de velocidades para los cinco planos
definidos anteriormente; a partir de estos planos se construyo, con el programa Ray3D,
el modelo de velocidades en tres dimensiones y se hace un anélisis cualitativo de las
sefiales que permitieron la construccion de la estructura de velocidades presentada en
este trabajo.

I11.2. Sismicidad y seleccidn de datos en la SMO

En la figura 3.1 se muestra la distribucion de los epicentros localizados dentro de
la zona de estudio, los sismos ocurrieron en el lapso comprendido entre el primero de
Enero de 1998 hasta Noviembre de 2009 y su magnitud es mayor a 4.0; se observa que
la mayor cantidad de sismos se localizan en el mar de Cortez, en el territorio marino que
pertenece a los estados de Baja California Sur y Jalisco.

Los sismos utilizados en la construccion del modelo de velocidades que

presentamos en este trabajo son sismos de magnitud igual o mayor a 5.0, esto debido a
que los registros de eventos con estas caracteristicas presentan arribos de onda mas
claros que aquellos de magnitud menor, ademas de que los registros se graban en un
mayor nimero de estaciones. Otro criterio de seleccion fue la ubicacion geografica de
los hipocentros; se escogieron aquellos cuya trayectoria permitiera “mapear” la
estructura en su totalidad, sin embargo, la falta de datos en algunas estaciones propicio
que el margen de seleccion de datos se hiciera estrecho: la estacion ZAIG hasta 2007
solo grababa por disparo y las estaciones CGIG y HPIG comenzaron a funcionar en
Diciembre del 2006.
Se seleccionaron los eventos que cumplieron con los criterios antes mencionados, el
objetivo es tener un ndmero considerable de trayectorias propagandose a través de la
zona de estudio. Estas trayectorias presentan diferente angulo de salida y direccion
acimutal, esto permitio obtener informacion relativamente abundante de la estructura de
velocidades. La Tabla 3.1 muestra la fecha, las coordenadas geograficas, magnitud,
profundidad y nomenclatura de los eventos sismicos que cumplieron con los criterios de
seleccion de datos.

Tabla 3.1. Sismos que cumplieron con los criterios de seleccion de datos para la construccion
del modelo de velocidades

Evento/nombre fecha latitud (N) longitud (O) magnitud | prof. (km)
1/S1 13-Mar-07 | 26°27'36" | 110°55'12" 5.8 19
2/S2 01-Sep-07 | 24°19'48" | 109°31'48" 6.3 2
3/S5 06-Sep-07 | 19°23'24" | 105°24'36" 5.2 25
4/S3 05-Ene-09 | 23°49'12" | 108°56'24" 5.6 19
5/54 03-Ago-09 | 29°2'24" 112° 54! 5.8 10

La figura 3.2 muestra la ubicacion espacial de estos cinco sismos y de las
estaciones que registraron los eventos, asi como una vista aérea de las
trayectorias seguidas por las ondas sismicas a cuyo registro se tuvo acceso.
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Figura 3.2. Ubicacién de las estaciones sismoldgicas CGIG, HPIG, HSIG y ZAIG de la red de banda
ancha del SSN, de los sismos que cumplen con los criterios de seleccion de datos y del area
originalmente propuesta para construir el modelo de velocidades. Se muestra demés una vista en planta
de las trayectorias seguidas por los rayos sismicos a utilizarse en el trazado de rayos.

Es evidente que existen pocos registros sismicos en la zona sur del area de estudio; la
certidumbre de la metodologia de trazado de rayos radica en contar con un ndmero
considerable de trayectorias propagandose en el medio, es por ello que en este trabajo
no fue posible proponer una estructura de velocidades para dicha zona. Por tanto, se
restringio el area de estudio a aquella formada por los vértices de coordenadas
geogréficas: A) 28°28'13.19"N, 113°51'59.24"0, B) 31°58'13.89"N, 108°46'17.58"0,
C) 26°39'18.73"N, 104° 1'3.41"0, y D) 23°16'16.61"N, 109° 2'49.79"0O (Figura 3.3).

Los eventos utilizados en la construccion del modelo corresponden a sismos someros.
Los sismogramas utilizados en la construccion del modelo de velocidades fueron
grabados en las estaciones CGIG, HPIG y HSIG de la red de banda ancha del Servicio
Sismologico Nacional (Figura 3.3). Las estaciones tienen instalados sensores de
velocidad STS-2 y acelerémetros Epicensor, ambos de tres componentes con una tasa
de muestreo de 100 datos por segundo. Las coordenadas geograficas de las estaciones
sismoldgicas que grabaron los eventos que cumplieron con los criterios de seleccion de
datos y que se encuentran dentro de la zona de estudio se muestran a continuacion:

Tabla 3.2. Estaciones sismoldgicas pertenecientes a la red de banda ancha del SSN

estacion latitud (N) Longitud (O)
CGIG 30°21'54” 107°58’38"
HPIG 26°56'06” 105°39’'55”
HSIG 24934’48” 108255’12”
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El area de estudio se dividio en cuatro segmentos de igual tamafio limitados por cinco
perfiles paralelos entre si a lo largo de la zona de estudio. Se cuenta con los registros de
los cuatro eventos sismicos que cumplieron con los criterios de seleccién y que se
encuentran dentro del area, estos fueron grabados en las estaciones CGIG y HPIG,
adicionalmente se cuenta con el registro del evento S4 de la estacion HSIG (Figura 3.3).

Perfil 1

Perfil 2

0% 00* 00 00" W

Perfil 3

Perfil 4

fil 5

J25° 00' 00 00" W

105° 00'00 00" A
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Figura 3.3. Ubicacion de las estaciones sismoldgicas comprendidas dentro del area de estudio y en las
cuales se grabd el sismograma de los eventos S1, S2, S3 y S4. Las lineas punteadas son una vista en planta
de las trayectorias seguidas por los rayos sismicos desde el hipocentro hasta la estacién en la cual fueron

grabados.

La estructura de velocidades se construyé haciendo una interpolacion entre los planos
definidos los cuales poseen un modelo de velocidades diferente. El perfil 1 inicia a
pocos kilometros de la frontera entre México y Estados Unidos, al norte del limite entre
los estados de Chihuahua y Sonora y termina al norte de Baja California Sur (BCS). El
perfil 2 comienza a 40 km al oriente de Nuevo Casas Grandes Chihuahua y termina a 75
km al suroeste de Isla Tortuga, BCS. El perfil 3 tiene su inicio a 83 km al norte de
Chihuahua, Chihuahua, y se prolonga hasta la costa, a 14 km al suroeste de Loreto,
BCS. El perfil 4 inicia a 18 km en direccion sureste de Ciudad Delicias, Chihuahua y
termina a 18 km al norte de Isla Perdida en BCS. Por ltimo, el perfil 5 comienza al sur
del limite entre Chihuahua y Durango, a 160 km al sureste de Hidalgo del Parral,
Chihuahua, termina al sureste del extremo sur de la Peninsula de Baja California.

111.3. Analisis cualitativo de sefales
De manera simplificada, un sismograma es resultado de la convolucion de la fuente
con una funcidn de reflectividad. Es posible demostrar que un sismograma es resultado

de:

u(t) = x(t) *e(t) *q(t) *i(t) (4.1)
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donde x(t) es la funcion de la fuente, la ‘sefial’ que el sismo emitié al medio, e(t) y q(t)
representan los efectos de la estructura de la tierra y por ultimo i(t) que describe la
respuesta del sismémetro (Stein, 2003). En la formulacion que hace Stein (2003), los
efectos debidos a la estructura de la tierra son dos: e(t) que es el efecto de las
reflexiones y conversiones de las ondas sismicas provocadas por las interfaces a lo largo
de la trayectoria y el efecto de la dispersion geométrica de los rayos debido a la
estructura de velocidad y q(t) que describe la atenuacién inelastica a través de la cual
parte de la energia mecanica de las ondas sismicas se transforma en calor.

La metodologia de trazado de rayos utilizada se interesa primordialmente en la
influencia que tiene la estructura de velocidades en las trayectorias (tiempos de arribo,
geometria de los rayos sismicos, etc.) y en las amplitudes de la sefial.

Un andlisis cualitativo de los registros permitira observar qué tan homogéneo es el
medio a través del cual viajo la onda sismica, por ejemplo, si se observa los
sismogramas del evento 1 (Figura 3.4), notaremos que su forma es diferente a pesar de
que las distancias entre el epicentro y cada estacion son muy similares, y por otro lado,
en ambos registros las amplitudes de la onda son muy similares.
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Figura 3.4. Evento 1 (13-Mar-07) registrado a distancias epicentrales similares. a) sismogramas
grabados en las estaciones HPIG y CGIG de la red de banda ancha del SSN, se observa diferencia en la
forma de la sefial, sin embargo, las amplitudes y la duracién de los registros son muy similares. La
diferencia en la forma se debe en buena parte a las caracteristicas del medio a través del cual viajé la
onda. b) vista en planta de las trayectorias seguidas por la onda grabada en las estaciones CGIG y HSIG
para el evento 1. 33



El mismo andlisis cualitativo puede hacerse para los registros del evento 4 de las
estaciones HSIG, CGIG y HPIG. Para la estacion HSIG las amplitudes son mayores que
las de los registros de las estaciones CGIG y HPIG debido a que se encuentra mas
cercana a la fuente. La diferencia en la forma de la sefial en cada registro es mas
evidente que para los registros del evento 1 debido a que las distancias epicentrales son
muy diferentes, lo que sugiere diferencias mas grandes en la estructura del subsuelo.
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Figura 3.5. Evento 4 (03-Ago-09) registrado a diferentes distancias epicentrales. Las primeras
imagenes corresponden a los sismogramas grabados en las estaciones HSIG, CGIG y HPIG. El registro
grabado en HSIG presenta una amplitud mayor que los registros grabados en CGIG y HPIG. Se
presenta una vista en planta del sismo y las estaciones en donde fue grabado. El conjunto de ondas que

se observa a los 350 (s) del primer registro corresponden al arribo de las ondas de cuerpo de un segundo
sismo ocurrido minutos después del sismo analizado.

Por otro lado, la lejania de las estaciones con respecto a hipocentro dificulta la lectura
de las fases en un registro sismico como puede verse en la Figura 3.5a, en donde la
estacion HPIG contiene gran cantidad de ruido que, a la lejania, podria enmascarar los
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arribos de las ondas de cuerpo. Para los registros de las estaciones HSIG y CGIG los
arribos pueden verse con mayor claridad (Figura 3.5).

I11.4. Construccion de la estructura inicial de velocidades.

La estructura tridimensional de velocidades que sirvié como modelo inicial en esta
investigacion fue construido con datos propuestos por varios autores, cada autor realizd
estudios de naturaleza diferente para conocer el espesor cortical o la velocidad de
propagacion de ondas en zonas especificas dentro del area de estudio; los resultados
obtenidos por estos autores son compilados en el Capitulo | y juntos proporcionan una
idea general y aproximada de la estructura completa.

El modelo inicial propuesto tiene como caracteristica fundamental que la corteza por
debajo de la SMO es méas gruesa que en los extremos, todos los autores coinciden en la
existencia de una raiz litosférica por debajo de la SMO que no sufrié acortamiento
significativo durante la extension terciaria y un notable acortamiento en el espesor
cortical en la zona del Golfo de California, ademéas proponen una zona anémala de baja
velocidad en el manto superior.

En general, si un registro sismico es de buena calidad, permite distinguir claramente
las fases P y S. Los arribos de estas ondas son comparados con tiempos de arribo
tedricos. En el presente trabajo s6lo se llevd a cabo el analisis para las ondas
compresivas, queda pendiente validar el modelo, entre otros métodos, con un analisis de
ondas de corte.

La metodologia empleada en la obtencion del modelo de velocidades tuvo como base
el programa “Ray3D”; el programa creado por Valdeés et. al. es una rutina de trazado de
rayos gque permite generar rayos sismicos calculando su trayectoria y el tiempo de viaje
empleado para recorrerla. Se lanza un haz de rayos con una direccion azimutal tal que
sea posible que al menos un rayo llegue a la estacion en donde se registré el sismo y se
localiza el rayo mas proximo a la estacion, una vez localizado dicho rayo, el tiempo de
viaje de la onda P (calculado por el programa Ray3D) se compara con el tiempo de
arribo leido en los sismogramas grabados en las estaciones.

La aproximacion al modelo real se considera buena si la diferencia entre el tiempo
calculado y el tiempo leido es minima, para este caso, esa diferencia debe ser menor a
un segundo lo que representa una estimacion de la precision de la localizacion del
hipocentro, asi como la incertidumbre en los espesores y velocidades del modelo. Si el
residual resulta ser mayor a este tiempo, se ajustan los espesores de las capas o los
valores de velocidad para hacer el computo del tiempo de viaje nuevamente, de esta
forma se encuentra el modelo de velocidades que mejor ajuste a los tiempos leidos.

I11.5. Estructura tridimensional de velocidades obtenida para la SMO

El programa Ray3D utiliza una malla tridimensional que contenga las caracteristicas
de la estructura a partir de la cual se construira el modelo final de velocidades, este
modelo puede ser construido manualmente o con el programa PROMODEL
desarrollado por Valdés et. al. en 1988, dicho programa crea la malla tridimensional y
permite manipular informacion como las coordenadas del hipocentro, la direccion y
densidad del haz de rayos sismicos.

El programa Ray3D proporciona una salida que contiene el punto inicial de las
trayectorias del haz de rayos sismicos y el punto final de cada una de estas, el tiempo de
arribo de la fase P, la direccion acimutal del rayo desde el hipocentro hasta la estacion
en donde se grabo el sismo, el angulo de salida respecto a la vertical y las soluciones de
las ecuaciones cinematicas del rayo i s ¥ s (ecuacion 3.7) para cada instante de
tiempo.
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Los cuatro sismos utilizados permitieron cubrir la zona razonablemente bien, sin
embargo para tener mayor certidumbre es necesario contar con mas registros de sismos
locales.

La metodologia de trazado de rayos utilizada comienza con la lectura del arribo de la
onda P en cada registro, para hacerlo se aplico en la mayoria de los casos, un filtro pasa
altas cuyas frecuencias de corte se encuentran en el rango de 0.3 a 0.5 Hz debido a que
se trata de sismos regionales.

Después del ajuste sistematico de los valores de velocidad de las ondas
compresionales y del espesor de las capas por debajo de la SMO, se obtuvo un modelo
de velocidades que cumpliera con la condicidn de que la diferencia entre el tiempo leido
y tiempo tedrico (t-ts) sea menor a un segundo. La comparacion entre estos dos
parametros se muestra en la Tabla 3.3.

Tabla 3.3. Muestra la relacidn tiempo leido - tiempo teorico

Sismo fecha estacion tr (s) ta (s) tr-ta=dt (s) e (%)
CGIG 71.808 70.72 1.08 1.5
1 13-Mar-07 80 9 3
HPIG 69.348 70.534 -1.19 -1.68
CGIG 86.018 86.912 -0.89 -1.03
2 01-Sep-07
HPIG 64.64 65.734 -1.09 -1.66
CGIG 94.448 95.38 -0.93 -0.98
3 05-Ene-09
HPIG 61.097 62.17 -1.07 -1.73
CGIG 69.128 70.989 -1.86 -2.62
4 03-Ago-09 HPIG 101.818 100.947 0.87 0.86
HSIG 28.258 28.089 0.17 0.60

Tabla 3.3. tr=tiempo leido, ta=tiempo ajustado, dt=tr-ta, e=error en funcién de la diferencia dt y
del tiempo total de viaje. EI modelo se considera bueno si dt es menor a 1(s).

La Tabla anterior contiene el tiempo leido (en los sismogramas), el tiempo tedrico
(calculado con el programa Ray3D a partir del modelo de velocidades propuesto) vy el
error generado por la diferencia entre ambos. El ajuste entre los tiempos es bueno, el
promedio de los dt es de -0.54 (s) con una desviacion estandar de 1.0.

El modelo tridimensional de velocidades resultante del trazado de rayos es una
estructura compleja que consta de 5 capas principales, las dos primeras corresponden a
velocidades caracteristicas de la corteza continental (6.2 y 6.6 km/s) mientras que las
tres ultimas corresponden a valores de velocidad més altos (7.8, 8 y 8.2 km/s), lo que
puede indicar que los sismos utilizados en la construccién del modelo llegaron hasta el
manto.

111.5.1 Descripcion de la estructura de velocidades obtenida

El modelo se propuso inicialmente como un modelo continuo de capas planas v,
utilizando la metodologia de trazado de rayos, se modificaron sisteméaticamente las
velocidades y los espesores de las capas hasta obtener un modelo que ajustara
razonablemente al tiempo de viaje de las trayectorias seguidas por los sismos.

El trazado de rayos permite definir un modelo de velocidades para planos paralelos e
interpolar la estructura entre estos. En este trabajo proponemos un modelo para cada
perfil definido (Figuras 3.3y 3.11) y un modelo en tres dimensiones de la estructura de
velocidades por debajo de la SMO. Después del andlisis de trazado de rayos, y una vez
obtenido un modelo de velocidades para las ondas P, se presentan los siguientes
resultados.
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El modelo de velocidades consta de cinco capas continuas a lo largo de la estructura,
las dos primeras tienen velocidades propias de la corteza y sus valores son de 6.2 km/s 'y
6.6 km/s, la tercer capa con valor de 7.8 km/s puede ser indicativo de la presencia de
manto litosférico, una cuarta capa con velocidad de 8.0 km/s las subyace, y por ultimo
se encuentra la capa de velocidad 8.2 km/s que podria ser indicativo de la presencia de
manto astenosférico.

La estructura de velocidades propuesta para el perfil 1 se muestra en la Figura 3.6,
este perfil se ubica en la zona norte del &rea de estudio. En el corte transversal se
observan: la capa | con velocidad de 6.2 km/s y 41 km de espesor, la capa Il con
velocidad de 6.4 km/s cuyo limite inferior se encuentra a 44 km de profundidad, la capa
Il con velocidad de 6.6 km/s y espesor  aproximado de 2 km, la capa IV de
aproximadamente 5 km de espesor y con velocidad de 7.8 km/s, la capa V con
velocidad de 7.9 km/s y espesor aproximado de 3 km, la capa VI de velocidad 8.0 km/s
y espesor aproximado de 7 km vy, por ultimo, la capa VII de velocidad igual a 8.2 km/s
que se extiende desde los 60 km de profundidad hasta por lo menos a los 80 km.

Figura 3.6. Estructura de velocidades propuesta para el perfil 1 (ver Figura 3.3). Se observa adelgazamien
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de la corteza en la zona del Golfo de California. La capa | corresponde a la capa de velocidad Vp= 6.2 km/s,
la velocidad de la capa II: Vp=6.4 km/s, la velocidad de la capa Ill: Vp=6.6 km/s, velocidad de la capa IV:

Vp= 7.8 km/s, velocidad de la capa VI: Vp= 8.0 km/s, velocidad de la capa VII: Vp=8.2 km/s y para

la

corteza oceanica del mar de Cortés: Vp= 4.5 km/s. En el eje x se mide la distancia desde el punto inicial del

perfil hasta su final. En el eje Z, la profundidad, ambos medidos en kilémetros.

A pesar de que no se cuenta con datos que proporcionen informacion en el inicio del
perfil, el modelo presentado es consistente con los resultados propuestos por Gomberg
et. al. en 1989 quienes proponen, para la region fronteriza, una velocidad P, entre los
7.8y 7.95 km/s y un espesor cortical de 36 km aproximadamente; en el otro extremo del
perfil, al norte de Hermosillo, Sonora, el espesor de la corteza es de aproximadamente
24 km y para la corteza oceanica por debajo del mar de Cortés (zona VIII) se propone
una velocidad de 4.5 km/s.

El perfil 2 (Figura 3.7) comienza en el noroeste de Chihuahua y atraviesa Sonora. La
corteza, para la zona de Nuevo Casas Grandes, la conforman tres capas: la capa | cuyo
espesor es de 30km aproximadamente, la capa Il a una profundidad de 32 km y espesor
de 4 kmy, la capa Ill que se encuentra a 36 km de profundidad con un espesor de 2 km.
Por debajo de la corteza se encuentran, para esta zona, la capa IV con espesor
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0,

aproximado de 14 km, la capa VI de 12 km de espesor y la capa VII que comienza en
los 66 km; con el anélisis de trazado de rayos realizado en este trabajo de tesis no es
posible conocer la profundidad hasta la cual se extiende la Gltima capa.

Nuevo Casas Guaymas, Golfo de
Grandes, Chihuahua Sonora California
T
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Figura 3.7. Estructura de velocidades propuesta para el perfil 2 (ver Figura 3.3). Se observa adelgazamiento
de la corteza en la zona del Golfo de California. La capa | corresponde a la capa de velocidad Vp= 6.2 km/s,
la velocidad de la capa Il: Vp=6.4 km/s, la velocidad de la capa Ill: Vp=6.6 km/s, velocidad de la capa IV:
Vp= 7.8 km/s, velocidad de la capa VI: Vp= 8.0 km/s, velocidad de la capa VII: Vp=8.2 km/s y para la
corteza oceanica del mar de Cortés: Vp= 4.5 km/s. En el eje x se mide la distancia desde el punto inicial del
perfil hasta su final. En el eje Z, la profundidad, ambos medidos en kilometros.

Se propone para la corteza por debajo de Nuevo Casas Grandes un espesor de 38 km,
mientras que para la costa no es posible proponer un espesor cortical alguno debido a
que no se cuentan con registros de las trayectorias de los rayos viajando en esa zona, sin
embargo, el modelo es consistente con un espesor de 28 km propuesto por Persaud en
2003 y también con la teoria generalizada de que la corteza se adelgaza en la zona
costera.

El modelo de velocidades para el perfil 3 se muestra en la figura 3.8, se trata de un
modelo para la zona centro de Chihuahua y la costa sur de Sonora.
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Figura 3.8. Estructura de velocidades propuesta para el perfil 3 (ver Figura 3.3). Se observa
adelgazamiento de la corteza en la zona del Golfo de California. La capa | corresponde a la capa de
velocidad Vp= 6.2 km/s, la velocidad de la capa I1l: Vp=6.6 km/s, la velocidad de la capa IV: Vp=7.8
km/s, la velocidad de la capa V: Vp= 7.9 km/s, la velocidad de la capa VI: Vp= 8.0 km/s, la velocidad de
la capa VII: Vp=8.2 km/s y para la corteza ocednica del mar de Cortés: Vp= 4.5 km/s. En el eje x se
mide la distancia (km) desde el punto inicial del perfil hasta su final. En el eje Z, la profundidad (km)
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Las capas que se distinguen en el perfil son seis: la capa | de velocidad 6.2 km/s con
un espesor posible de 22 a 34 km, la capa Ill con un espesor de 2 km, la capa IV de
aproximadamente 16 km de espesor en el inicio y 12 km para el centro y final del perfil,
la capa V de 3 km de espesor al inicio y 10 km en la parte final, la capa VI con 3 km de
espesor por debajo de Chihuahua y 8 km hacia la zona costera y, la capa VII que
comienza a los 66 km de profundidad y se extiende mas alla del alcance de este modelo.
El espesor cortical es de aproximadamente 30 km al inicio del perfil, de 36 km para la
zona centro y de 24 km para la zona costera.

El perfil 4 (Figura 3.9) se compone de seis capas, la primera es la capa I, tiene un
espesor de 18 km al inicio del perfil, de 21 km en la zona centro y de 15 km al final; la
segunda es la capa Il , con un espesor de 20 km al inicio del perfil, de 25 km en el
nacleo de la SMO y de 10 km para la zona costera; la tercera capa, 1V, subyace a la
corteza, posee un espesor de 15 km al inicio del perfil y se adelgaza hacia la linea de
costa; la cuarta capa es V, posee un espesor aproximado de 6 km; la quinta capa, VI,
posee un espesor aproximado de 3 km; por Gltimo, la capa VII, se encuentra a 63 km de
profundidad en Ciudad Delicias y a 42 km en Los Mochis.

Ciudad
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Figura 3.9. Modelo de velocidades propuesto para el perfil 4 (ver Figura 3.3). Se observa
adelgazamiento de la corteza en la zona del Golfo de California. La capa | corresponde a la capa de
velocidad Vp= 6.2 km/s, la velocidad de la capa Ill: Vp=6.6 km/s, la velocidad de la capa IV: Vp= 7.8 km/s,
la velocidad de la capa V: Vp= 7.9 km/s, la velocidad de la capa VI: Vp= 8.0 km/s, la velocidad de la capa
VII: Vp=8.2 km/s, la velocidad de la capa IX: Vp=7.0 km/s y para la corteza oceanica del mar de Cortés:
Vp= 4.5 km/s. En el eje x se mide la distancia desde el punto inicial del perfil hasta su final. En el eje Z, la
profundidad, ambos medidos en kilémetros.

En el perfil 4 se observa el engrosamiento de la capa Il1 con respecto a los perfiles 1,
2y 3. El espesor cortical es de aproximadamente 38 km al inicio, de 46 km para la zona
centro y de 25 km para la zona costera.

El perfil 5, constituido por seis capas, se muestra en la Figura 4.5. La primer capa, I,
posee un espesor de 15 km al inicio del perfil y de 20 km en la parte central; la capa Il,
que representa el limite inferior de la corteza, tiene un espesor de 20 km en su parte
central; la tercera capa, 1V, posee un espesor de aproximadamente 3 km; la capa V tiene
un espesor aproximado de 2 km en buena parte del perfil; por debajo, la capa VI, con
espesor de 6 km; por ultimo la capa VII, cuyo limite superior se encuentra, a 54 km de
profundidad por debajo Chihuahua y Durango, a 45 km en la zona costera cercana a
Culiacany a 25 km en el Mar de Cortés.
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Figura 3.10. Modelo de velocidades propuesto para el perfil 5 (ver Figura 3.3). Se observa
adelgazamiento de la corteza en la zona del Golfo de California. La capa | corresponde a la capa de
velocidad Vp= 6.2 km/s, la velocidad de la capa IlI: Vp=6.6 km/s, la velocidad de la capa I1V: Vp= 7.8
km/s, la velocidad de la capa V: Vp= 7.9 km/s, la velocidad de la capa VI: Vp= 8.0 km/s, la velocidad de
la capa VII: Vp=8.2 km/s y para la corteza oceénica del mar de Cortés: Vp= 4.5 km/s. En el eje x se mide
la distancia desde el punto inicial del perfil hasta su final. En el eje Z, la profundidad, ambos medidos en
kildmetros.

Se determind que el espesor cortical, por debajo de Hidalgo del Parral y de la
frontera Chihuahua-Durango de 38 km, por debajo del nacleo de la SMO de 40 km vy,
por debajo de Culiacéan, de 20 km.

El modelo de velocidades propuesto es verificable Unicamente a lo largo de la
trayectoria recorrida por los rayos sismicos, debido a esto, existen zonas en donde no se
conoce la estructura de velocidades a ciencia cierta, sin embargo, se puede llegar a una
aproximacion partiendo de la premisa de que la estructura se comporta como un medio
continuo (Figura 4.6).
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Figura 3.11. La figura muestra las trayectorias seguidas por lo rayos sismicos utilizados en la

construccion del modelo de velocidades, las estaciones que registraron los eventos, la ubicacion

espacial de los planos a partir de los cuales se construy6 el modelo de velocidades propuesto y la

estructura de velocidades de cada plano. 40
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La Figura 3.12 muestra tres perspectivas del modelo tridimensional de
velocidades simplificado propuesto para la SMO, los incisos a, b, ¢ y d muestran el
limite inferior de las capas de velocidad 6.2 km/s, 6.6 km/s, 7.8 km/s y 8.0 km/s
respectivamente. En la figura se observan Unicamente las capas que son continuas a lo

largo de la estructura. A
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Figura 3.12. Modelo simplificado de la estructura de velocidades por debajo de la SMO. Las trayectorias seguidas por los
rayos utilizados en la construccion del modelo de velocidades y una vista en planta del &rea de estudio. Los incisos a, b, cy
d indican el limite inferior de las capas de velocidad 6.2 km/s, 6.6 km/s, 7.8 km/s y 8.0 km/s respectivamente. Las

estaciones y los sismos utilizados en la construccion del modelo de velocidades de las ondas P también se observan.
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La ultima capa, con velocidad de 8.2 km/s, comienza desde el limite inferior de la
capa de 8.0 km/s y se extiende al menos hasta los 70 km de profundidad. EI modelo de
velocidades propuesto para la SMO es congruente con las teorias que proponen que,
durante la deformacion extensional terciaria, sus extremos oriental y occidental
sufrieron un adelgazamiento importante debido a la fusion parcial del manto litosférico
y/o de la corteza inferior, mientras que el adelgazamiento en su centro fue de menor
magnitud; esta caracteristica es el principal rasgo morfolégico de la estructura y se hace
mas evidente en los perfiles 3, 4 y 5 que en los dos primeros (Figuras 3.6 — 3.10). El
adelgazamiento se hace menos evidente en las capas mas profundas.
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CAPITULO IV.
Discusion de resultados

IV.1 Introduccion

El modelo de velocidades propuesto, después del analisis de trazado de rayos, es
consistente los trabajos a los cuales se hizo alusién en los capitulos anteriores respecto
de la estructura de velocidades por debajo de la SMO.

El tiempo total de viaje de un rayo sismico es resultado de la suma de los tiempos
parciales de viaje a través de las capas de velocidad diferente. Las capas de mayor
espesor seran, en general, la que influyan en mayor medida en el computo final del
tiempo de viaje.

V.2 Resultados

Como se menciond en el Capitulo segundo, un frente de onda esta definido por
superficies para las cuales t = T(x) = constante, en donde la funcion T(x) es llamada
funcién de tiempo de viaje a lo largo de trayectoria del rayo. Analogamente con los
campos potenciales (potencial eléctrico, campo eléctrico, potencial gravitacional y
aceleracion debido a la gravedad), si se conoce la funcién de tiempo de viaje, T(x), es
posible construir lineas continuas perpendiculares a los frentes de onda en la direccion
de la lentitud, llamados trayectoria de rayos (Chapman, 2004). La funcién T(x) para
cada registro sismico se muestra en las figuras 4.1a, 4.2a, 4.3a y 4.4a, se observa el
ajuste en el tiempo de viaje calculado con el programa Ray3D para la estructura de
velocidades obtenida en este trabajo. En el caso de la Figura 4.1a la pendiente de las
curvas es diferente debido a que las distancias epicentrales son muy diferentes en todos
los casos, mientras que para distancias similares, las curvas tienen grandes semejanzas.
La diferencia entre el tiempo de viaje teérico y el leido en los sismogramas para los
registros del evento 4 de las estaciones CGIG, HPIG y HSIG son, -1.86 (s), 0.87 (s) y
0.17 (s) (Tabla 3.3), respectivamente. El signo negativo indica que el modelo de
velocidades propuesto en este trabajo de tesis es mas rapido que la estructura de
velocidades real y una cantidad positiva es indicativo del caso contrario, el mismo
analisis puede hacerse para cada registro. Las figuras 4.1b, 4.2b, 4.3b y 4.4b muestran el
arribo de la fase P calculado con el programa Ray3D, en color negro, y el arribo leido
en el sismograma, en color rojo.

En el caso de la figura 4.1b, es evidente que el mejor ajuste entre el tiempo tedrico y el
tiempo calculado, es el de la estacion HSIG, esto podria deberse a que la estructura de
velocidades a través de la cual viajé la onda es mas simple para las estaciones mas
lejanas.

A pesar de que los cuatro sismos utilizados en el trazado de rayos son sismos someros,
las trayectorias seguidas por las ondas son profundas debido a que la distancia entre el
hipocentro y las estaciones en donde fueron grabados son del orden de cientos de
kilometros en la mayoria de los casos. Esta es la razén por la cual se desconoce la
estructura cortical del macizo igneo rocoso de la SMO, pues no existe el registro de las
ondas propagandose en esa zona. Las figuras 4.1c, 4.2¢c, 4.3c y 4.4c son una vista lateral
de los perfiles de velocidades descritos anteriormente, en las figuras también se observa
una proyeccion lateral de los rayos sismicos. En la figura 4.1c es evidente que la
trayectoria mas profunda recorrida por un el rayo sismico corresponde a la registrada en
la estacion mas lejana.
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Figura 4.1. Evento 4 (03-Ago-09). a) Funcién T(x), se muestra el ajuste del tiempo en la componente vertical de los registros
sismicos para diferentes valores de distancia. b) la ventana de 10(s) muestra el arribo leido en el registro (*) y el arribo
calculado (*) con el modelo de velocidades. c) vista en perfil de las trayectorias seguidas por los rayos sismicos
correspondientes al evento 4 y que fueron detectados en las estaciones HSIG, HPIG, y CGIG; los planos que se muestran
corresponden al modelo de velocidades propuesto para los perfiles 1 y 2. e) trayectorias seguidas por las ondas P cruzando
las interfaces en modelo tridimensional de velocidades. d) distribucion espacial de las estaciones que grabaron el evento, de
las trayectorias seguidas por cada rayo y de los perfiles 1y 2 de velocidades.
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Figura 4.2. Evento 1 (13-Mar-07). a) Relacion tiempo de arribo-distancia recorrida, se muestra el ajuste del
tiempo en la componente vertical de los registros sismicos para diferentes valores de distancia. b) la ventana de 10(s)
muestra el arribo leido en el registro (*) y el arribo calculado (*) con el modelo de velocidades. c) vista en perfil de las
trayectorias seguidas por los rayos sismicos correspondientes al evento 1y que fueron detectados en las estaciones CGIG
y HPIG; el plano corresponde al modelo de velocidades propuesto para el perfil 3. e) trayectorias seguidas por las ondas
P cruzando las interfaces en el modelo tridimensional de velocidades. d) distribucion espacial de las estaciones CGIG y
HPIG,de las trayectorias seguidas por los rayos que llegaron a estas y del perfil 3 de velocidades.
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Figura 4.3. Evento 2 (01-Sep-07). a) Relacion tiempo de arribo-distancia recorrida, se muestra el ajuste del tiempo en la
componente vertical de los registros sismicos para diferentes valores de distancia. b) la ventana de 10(s) muestra el arribo
leido en el registro (*) y el arribo calculado (*) con el modelo de velocidades. c) vista en perfil de las trayectorias seguidas
por los rayos sismicos correspondientes al evento 2 y que fueron detectados en las estaciones CGIG y HPIG; el plano
corresponde al modelo de velocidades propuesto para el perfil 4. e) trayectorias seguidas por las ondas P cruzando las
interfaces en el modelo tridimensional de velocidades. d) distribucion espacial de las estaciones CGIG y HPIG, de las
trayectorias seguidas por los rayos que llegaron a estas y del perfil 4 de velocidades.
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Figura 4.4. Evento 3 (05-Ene-09). a) Relacién tiempo de arribo-distancia recorrida, se muestra el ajuste del tiempo en la
componente vertical de los registros sismicos para diferentes valores de distancia. b) la ventana de 10(s) muestra el arribo
leido en el registro (*) y el arribo calculado (*) con el modelo de velocidades. c) vista en perfil de las trayectorias seguidas
por los rayos sismicos correspondientes al evento 3 y que fueron detectados en las estaciones CGIG y HPIG; el plano
corresponde al modelo de velocidades propuesto para el perfil 5. e) trayectorias seguidas por las ondas P cruzando las
interfaces en modelo tridimensional de velocidades. d) distribucién espacial de las estaciones CGIG y HPIG, de las
trayectorias seguidas por las ondas grabadas en las estaciones y del perfil 5 de velocidades.

Las figuras 4.1d, 4.2d, 4.3d y 4.4d muestran la ubicacion espacial de los perfiles de
velocidades descritos anteriormente, la escala de colores corresponde a los valores de
velocidad de cada perfil. Se observa ademas la trayectoria de los rayos sismicos
atravesando el perfil de velocidades; es posible conocer la zona exacta que atraviesa la
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onda sismica. Finalmente, en las figuras 4.le, 4.2e, 4.3e y 4.4e se observan las
trayectorias seguidas por cada rayo sismico dentro del modelo tridimensional de
velocidades obtenido en este trabajo de tesis. Las figuras muestran, a grandes rasgos, el
comportamiento de los rayos sismicos al atravesar cada capa de la estructura de
velocidades propuesta.

IVV.3 Profundidades del Moho para la SMO

Para tener una idea general del subsuelo por debajo de la SMO se conjuntaron los
estudios regionales existentes con los resultados obtenidos en este trabajo de tesis
(Figura 4.5). En el mapa se presenta la profundidad del Moho, los nimeros encerrados
en un circulo representan los valores de profundidad propuestos por los autores
recapitulados en este trabajo y aquellos encerrados en un rectangulo son los valores de
profundidad propuestos después del analisis de trazado de rayos.
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Figura 4.5. Profundidades del Moho en el nor-occidente de México. Los nimeros dentro de los circulos
son las profundidades propuestas por diversos autores que han estudiado la zona y los que estan
delimitados por un rectangulo son los espesores corticales que se proponen en este trabajo de tesis.

En esta vista en planta se observa el mismo patron de deformacion que se observé en
los perfiles descritos en las Figuras 3.6 a 3.10, de adelgazamiento gradual de las capas,
del nucleo de la SMO hacia los extremos.

IV.4. Interpretacion

El computo final del tiempo de viaje es resultado de la suma de los tiempos parciales
de viaje en cada capa de velocidad diferente, por lo que se puede esperar que las capas
mas gruesas tengan mayor influencia en el tiempo total de viaje.
La tabla 4.1 muestra una forma de cuantificar la sensibilidad del modelo propuesto
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Tabla 4.1. Analisis estadistico del modelo propuesto

%

evento estacion | velocidad | distancia (Km) | tiempo parcial (s) |tiempo de viaje | modelo
6.20 46.95 7.57 10.76

6.60 19.96 3.02 4.30

CGIG 7.80 109.99 14.10 70.73 20.04

8.00 199.81 24.98 35.49

1 8.20 169.81 20.71 29.42
13-Mar-07 6.20 44.53 7.18 10.17
6.60 39.89 6.04 8.56

HPIG 7.80 149.92 19.22 70.53 27.21

8.00 139.77 17.47 24.74

8.20 169.83 20.71 29.32

6.2 55.85 9.01 10.94

6.6 9.90 1.50 1.82

CGIG 7.8 88.82 11.39 86.91 13.83

8 386.30 48.29 58.64

2 8.2 99.75 12.16 14.77
01-Sep-07 6.2 26.55 4.28 6.62
6.6 49.89 7.56 11.70

HPIG 7.8 49.56 6.35 65.73 9.83

8 89.89 11.24 17.38

8.2 288.65 35.20 54.47

6.20 48.80 7.87 8.29

6.60 19.95 3.02 3.18

CGIG 7.80 90.08 11.55 95.38 12.16

8.00 230.29 28.79 30.31

3 8.20 358.62 43.73 46.05
05-Ene-09 6.20 13.64 2.20 3.55
6.60 49.97 7.57 12.21

HPIG 7.80 19.93 2.55 62.17 4.12

8.00 29.99 3.75 6.04

8.20 376.70 45.94 74.08

6.20 33.82 5.46 7.72

6.60 30.03 4.55 6.44

cale 7.80 89.34 11.45 70.99 16.21

8.00 169.96 21.24 30.07

4 8.20 229.20 27.95 39.56
03-Ago-09 6.20 32.28 5.21 5.13
6.60 49.75 7.54 7.43

HPIG 7.80 19.86 2.55 100.95 2.51

8.00 49.32 6.16 6.08

8.20 655.87 79.98 78.85

HSIG 4.50 144.96 32.21 28.089 100.00
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En la tabla se observan los tiempos total y parcial de viaje de los rayos sismicos al
cruzar el modelo de velocidades propuesto para la zona, esto permite hacer un analisis
cuantitativo de la forma en que el espesor y la velocidad de las capas influyen en el
computo del tiempo de viaje de las odas sismicas. Lo anterior cobra especial relevancia
al utilizar el trazado de rayos, debido a que el espesor y la velocidad de las capas son las
variables que se modifican sistematicamente para lograr el mejor ajuste en el tiempo de
viaje.

El conocimiento de la influencia que cada capa tiene en el computo final del tiempo
de viaje facilita la metodologia del trazado de rayos. Por ejemplo, en el evento 1, si se
modificara en una centésima la velocidad de la capa de 6.6 km/s, el cambio en el tiempo
final de viaje seria menor que si se modificara el espesor de la capa de 8.2 km/s la
misma cantidad. Algunas capas no son significantes en el computo total de tiempo de
viaje pero son necesarias para garantizar la propagacion de una onda.

El modelo obtenido mediante el andlisis de trazado de rayos, sugiere que la
deformacidn afectd a los horizontes corticales de la misma forma en que lo hizo con los
horizontes pertenecientes al manto y evidencia que la deformacion sufrida por la
estructura es mayor en la zona costera que en la provincia Basin and Range; esto podria
ser consecuencia de la apertura del Golfo de California en el Mioceno.

La figura 4.10 permite hacer una interpretacion cualitativa del modelo de velocidades
propuesto. Si comparamos dicho modelo con el modelo geoldgico-tecténico propuesto,
con base en la geologia en superficie, por Ferrari et. al. (2002). Podriamos decir que la
diferencia entre el modelo de velocidades propuesto para la corteza por debajo de
Nuevo Casas Grandes, Chihuahua, y el propuesto por debajo de Hidalgo del Parral,
Chihuahua, se debe a que el basamento esta constituido por material de naturaleza
litoldgica diferente, sin embargo la propuesta presentada en este trabajo no modela de
esta forma a la estructura cortical.

Fronteras
orticales
importantes

Figura 4.10. Una vista en planta del area de estudio, de las trayectorias seguidas por las ondas, de los
sismos y de las estaciones que proporcionaron informacion. Se empalman dos figuras: el area de estudio
y el modelo geoldgico documentado por Ferrari et. al. (2002). Las lineas discontinuas en color gris
representan los limites corticales importantes.
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El modelo propuesto por Ferrari et. al.(2002) podria explicar el hecho de que para
dos trayectorias muy parecidas el modelo de velocidades propuesto sea, para una de
ellas lento mientras que para la otra sea rapido, tal es el caso del registro de los eventos
1, 2'y 4 grabados en la estacion CGIG (Figura 3.3).

En el modelo de velocidades presentado en este trabajo no se incluye una capa por
debajo de la capa de 6.6 km/s con valor de 7.0 km/s, que por su delgadez no contribuye
al computo final de tiempo de viaje pero que su existencia es necesaria para la
propagacion de las ondas a través del modelo. La velocidad de esta capa que subyace a
la corteza en algunas regiones es similar a las velocidades de gabros en ofiolitas y
corteza ocednica subducida (Salisbury y Christensen, 1978; Spudich y Orcutt, 1980, en
Wolf y Levander, 1989), la velocidad de 7.0 km/s también es congruente con la
velocidad gque pueden tener rocas con alto grado de metamorfismo (Birch, 1960).

Un valor de velocidad de hasta 6.9 km/s es consistente con el valor de velocidades
para la corteza inferior de naturaleza mafica (Brocher, 2005), el valor de 6.6 km/s
también puede considerarse dentro de este rango.

Una velocidad de 7.97 km/s es un valor comin en el manto superior
(Oppenheimer y Eaton, 1984) por lo que se podria decir que las capas de 7.8 km/s 'y 8.0
km/s son capas pertenecientes a dicha zona.

En general, el modelo de velocidades obtenido responde al patron general de
velocidades para zonas de rift oceanicos y subduccion de placas tectdnicas.
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CAPITULO V.

Conclusiones

El modelo de velocidades que se propone en este trabajo es consistente con los
valores de velocidad propuestos para la estructura por debajo de la SMO y con el patrén
general de deformacién documentado en la region, este patrén es de acortamiento en sus
extremos debido a la extension cortical terciaria y a la apertura del Golfo de California.
El centro de la SMO parece no estar deformado significativamente.

Los rayos analizados en este trabajo de tesis siguen trayectorias profundas, la
mayoria de estas comienzan en el Golfo de California, cruzan a la SMO por debajo de la
corteza y llegan a las estaciones CGIG, HPIG y HSIG en donde fueron grabadas. Lo
anterior, aunado a la falta de sismos y trayectorias sismicas en el area de estudio, son las
razones por las cuales existen zonas en donde, con el analisis de trazado de rayos de este
trabajo, no es posible determinar un modelo de velocidades; si es posible limitar el
espesor cortical en algunas regiones.

Aunque son pocos, los estudios encaminados a determinar la estructura de
velocidades por debajo de la SMO, la mayoria coinciden en que existe una capa de baja
velocidad para las ondas P y S entre los 70 y 80 km de profundidad, sin embargo, en
este trabajo no fue posible modelar dicha capa debido a que la trayectoria mas profunda
seguida por los rayos es al rededor de 70 km.

El tiempo total de viaje es resultado de la suma de los tiempos parciales de viaje.
Las capas mas gruesas influyen de manera mas significativa en el computo final de
tiempo de viaje, el cual sufriria un cambio significativo si se modificaran el espesor o la
velocidad de la capa. En el caso concreto de la estructura por debajo de la SMO, la
distancia recorrida por los rayos a través de las capas del manto es mucho mayor que la
recorrida en su viaje por la corteza, lo anterior da como resultado que la onda, para
cruzar el manto, utilice el 85 % del tiempo total de viaje, mientras que el resto lo utiliza
en las capas corticales.

El trazado de rayos es una metodologia confiable en el modelado de estructuras de
velocidades en tres dimensiones siempre que se cuente con un buen ndmero trayectorias
sismicas atravesandola y se refuerce con otros analisis por ejemplo el trazado de rayos
para las ondas de corte. Es necesario, para el futuro, validar el modelo con otras
técnicas.

La estructura del terreno, la fuente sismica y la respuesta del instrumento de
medicion determinan como seran la forma, la amplitud y la duracién de un registro
sismico; lo que interesa en el trazado de rayos es la influencia que tiene la estructura de
velocidades a través de la cual viaja la sefial.

El trazado de rayos es inadecuado para areas muy extensas pues considera
despreciable la curvatura de la tierra y que el modelo de tierra es homogéneo
lateralmente. Por otro lado, funciona analizando las trayectorias de un sismo dado
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individualmente, lo que propicia que el tiempo de computo aumente de manera
considerable si se introducen muchos sismos.

El modelo propuesto es mejorable, el error presente se debe, entre otras cosas, a la
falta de informacidn disponible para la zona, al error que pueda tener la localizacion de
los epicentros, a pequefios errores en la lectura del arribo de la onda P en los registros
sismicos y al error inherente a cualquier programa de computo.

El trazado de rayos no permite modelar algunos tipos de estructuras complejas,
debido a que algunas de estas no permiten el trazo directo de un rayo, no obstante, su
utilizacion en este trabajo permitié proponer un modelo de velocidades congruente para
la zona. El método de trazado de rayos representa una metodologia poco costosa para
determinar estructuras generales.

El método utilizado permitié obtener un modelo de velocidades generalizado para
la corteza y para algunos kildmetros pertenecientes al manto, ademas la propuesta
contempla un modelo de capas de velocidad y espesor variable.

El modelo propuesto apoya otros estudios antes hechos y propone un espesor
cortical para zonas especificas, como son, 38 km en el sur de Chihuahua y norte de
Durango, 38 km para Casas Grandes, Chihuahua, 24 km en la zona costera al noroeste
de Hermosillo, Sonora, 24 km en las cercanias de Ciudad Obregén, Sonora. EI modelo
también propone espesores corticales en algunas zonas de Baja California, de 22 km en
las cercanias de Bahia de los Angeles y de 20 km al sur de Loreto.

Caracteristicas como el espesor cortical, el espesor de las capas de velocidad
variable y la velocidad de las ondas compresionales para las zonas antes mencionadas,
son determinables en este estudio gracias al analisis que se hizo con el trazado de rayos
de las trayectorias seguidas por los rayos sismicos. Estas permitieron muestrear la
estructura en buena parte.
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