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RESUMEN

Las técnicas de simulacion numérica han contribuido significativamente al
entendimiento de los fendmenos sismicos que han causado grandes dafios en diferentes
partes del mundo. Esto sirve para poder planear mejor las construcciones al incorporar el
conocimiento adquirido en los reglamentos de construccion, y de esta forma, estar mejor
preparados para futuros sismos de gran magnitud. EI campo de onda sismico depende de
los efectos de fuente, trayecto y sitio, y es caracteristico de cada sismo y zona en la que
incide. Por eso, es necesario entender cada uno de estos efectos para disminuir las
incertidumbres de las intensidades sismicas consideradas en los reglamentos de

construccion. Esto permitird construir obras seguras y resistentes a grandes sismos.

En esta tesis doctoral se utiliza el modelado numérico en dos y tres dimensiones
para atacar varios problemas en sismologia de movimientos fuertes. En primer lugar, se
utiliza el modelado en 2-D para obtener los periodos dominantes del suelo de la cuenca de
Kanto, en Japén. Se simula la respuesta de la cuenca y se calculan cocientes espectrales
H/V utilizando el tren de ondas S de los sismogramas simulados. Los resultados se
comparan con periodos dominantes obtenidos del analisis de registros sismicos obtenidos
en la misma zonay con el espesor sedimentario en la cuenca. En segundo lugar, se utiliza el
modelado numérico para explicar las diferencias en la atenuacién del movimiento sismico
del suelo entre dos trayectorias perpendiculares a la zona de subduccion (en Colima y
Guerrero) y para explicar las diferencias entre una trayectoria paralela a la costa (desde
Guerrero hasta Colima) y la trayectoria perpendicular a la zona de subduccion en Guerrero.
En el primer caso se encontré que la presencia del Cinturon Volcéanico Trans-Mexicano
(CVTM) es responsable de las diferencias debido a que tiene una posicion oblicua respecto
a la trinchera. En el segundo caso se encontrd que las ondas sismicas se atendan en
direccion paralela a la costa, mientras que hacia el continente son amplificadas por la
presencia del CVTM.



Finalmente, se utiliza simulacion numérica 3-D de la propagacion de ondas para
modelar 4 eventos locales en la Cuenca de México considerando modelos 1-D. Estos
modelos fueron construidos a partir de registros de velocidad obtenidos en pozo. Estos
modelos se modificaron para mejorar el ajuste entre observaciones y simulaciones. Los
modelos obtenidos podrian utilizarse para construir un modelo tridimensional que permita
explicar el campo de onda observado en la Cuenca de México debido a diferentes tipos de

sismos y predecir el movimiento ante los grandes sismos esperados en el futuro.



ABSTRACT

Numerical simulation of earthquake motion techniques have helped to understand
seismic phenomena at the origin of significant damages in different parts of the world. This
understanding is useful to improve structural design and can be incorporated in building
codes. In this way, numerical simulation is useful to be better prepared for future
earthquakes. The seismic wavefield depends on source, path and site effects, different for
each earthquake and geological setting. It is thus necessary to understand each of these
factors in order to reduce the uncertainties of the expected seismic intensities predicted in
the building codes. This will allow improving our preparedness before future great

earthquakes.

In this thesis, numerical modeling is used in two and three dimensions to study
several problems in strong ground motion seismology. In the first part, 2-D modeling is
used for obtaining predominant periods of the soil at Kanto Basin, in Japan. Seismic
response of the basin is simulated and H/V spectral ratios are calculated from the simulated
S-waves. The results are compared with predominant periods estimated from observed
seismograms, and from the sedimentary thickness. In the second part, 2-D numerical
modeling is used to explain differences in attenuation of seismic motion between 2 paths
perpendicular to the subduction zone (in Colima and Guerrero), and between a path
parallel to the coast (from Guerrero to Colima) and the path perpendicular to the subduction
zone in Guerrero. In the first case, it was found that Trans-Mexican Volcanic Belt (TMVB)
is responsible of the observed differences, due to its oblique position with respect to the
trench. In the second case, it was found that seismic waves are attenuated parallel to the

coast, while they are amplified toward the continent due to the presence of the TMVB.



Finally, 3-D numerical simulation of propagation of seismic waves was used to
model 4 local earthquakes in the Mexico City Basin considering 1-D velocity models in
each simulation. These models were constructed from velocity logs measured in boreholes.
These models were modified to reduce the misfit between observations and simulations.
The final models are a basis from which a 3-D model of the basin could be built. Such a
model can be useful to explain observed earthquake motion and to predict expected

intensities for future large earthquakes.



CAPITULO 1

INTRODUCCION

El interior de la Tierra se encuentra en movimiento constante. Prueba de ello es la actividad
volcénica y sismica que se observa en la corteza terrestre, asi como los puntos calientes
(tales como Hawaii y Yellowstone). En general, la mayor parte de la actividad volcanica y
sismica se encuentra en los margenes de las placas tectonicas, delimitdndolas claramente.
Un ejemplo claro es la Placa del Pacifico, rodeada por el anillo de fuego. Sin embargo, los
puntos calientes, en donde también se presenta actividad volcanica y sismica, pueden
localizarse lejos de los limites de placas tectonicas, y se deben al ascenso de material de la
pluma del Manto. Desafortunadamente, muchas veces las erupciones volcanicas y los
sismos causan grandes dafios a la infraestructura de una region o ciudad, provocando
frecuentemente la muerte de varias personas (como ha sido tragicamente recordado en Haiti
muy recientemente), o a veces, de cientos de miles (como en el caso del sismo de Sumatra
en 2004). Por tal motivo, es necesario estudiar estos fendmenos naturales detalladamente.
El monitoreo constante de volcanes activos, asi como de regiones potencialmente sismicas
es una buena medida tomada por vulcandlogos y sismélogos para estudiar su
comportamiento. Esto sirve para prevenir futuras desgracias humanas que podrian ser

causadas por estos fenGmenos.

Respecto a las erupciones volcanicas, existen varios ejemplos de erupciones historicas en
diferentes partes del mundo. Uno de ellos es el caso de la erupcion del volcan Vesubio,
ocurrida en Italia el 24 de agosto del afio 79 de esta era, la cual sepult6 a las ciudades de
Pompeya y Herculano. Se estima que murieron aproximadamente 25,000 personas. La
erupcion fue precedida por gran actividad sismica durante algunas semanas. Otro ejemplo
es la gran erupcion del Monte Santa Helena (localizado en Estados Unidos de Norte
América) el 18 de mayo de 1980, acompafiada de un sismo de magnitud 5.1 (Endo et al.,
1981). La actividad sismica se observé a partir del 15 de marzo de ese afio y el 20 de marzo
ocurrié un sismo de magnitud 4.2. En el caso particular de México, también ha habido

erupciones catastroficas. Las méas recientes son las del volcan Paricutin ocurrida el 20 de



febrero de 1943, en el estado de Michoacén (sin victimas humanas que lamentar), y las 2
erupciones del volcan el Chicon, localizado en Chiapas (con més de 2000 victimas
humanas). La primera fue el 28 de marzo de 1982 vy la segunda el 4 de abril del mismo
afio. Esta ultima, de mayor magnitud, caus6 estragos a nivel mundial. La columna de
cenizas que arrojo llegd hasta la estratdsfera. Esto contaminé la atmésfera y provoco que

las cenizas se dispersaran por todo el planeta.

Afortunadamente, en la actualidad se monitorea la actividad sismica de 2 de los volcanes
mexicanos mas activos. Estos son el volcan de Fuego de Colima y el volcan Popocatépetl.
El volcan de fuego de Colima se localiza entre los estados de Jalisco y Colima y representa
un gran peligro para los poblados cercanos en ambos estados. Desde febrero de 1999 este
volcan ha presentado actividad sismica y en el afio 2002 arrojo bloques de lava hasta una
distancia de seis kilometros, causando incendios forestales. Ocurrieron sismos con
magnitudes entre 2.5 y 4. En noviembre de 2005 ocurrieron algunas exhalaciones que
alertaron a las comunidades cercanas al volcan. Respecto al volcan Popocatépetl, éste se
localiza en los limites de los estados de México, Morelos y Puebla, aproximadamente a 65
km al sureste de la Ciudad de México. Su actividad sismica comenz6 en 1991 y en
diciembre de 1994 se presentd la fase mas critica, causando preocupacion a las
comunidades mas cercanas, incluyendo la Ciudad de México. Los sismos asociados a esa
actividad volcanica tuvieron magnitudes entre 1.8 y 3.2. En diciembre de 2000 se produjo
una gran explosion, lo que llevo a evacuar a miles de personas de las regiones cercanas.
Actualmente, el Popocatépetl emite fumarolas, compuestas vapor de agua y gases, aunque

también ha presentado expulsiones pequefias de material piroclastico y cenizas.

A pesar de lo devastador que puede ser una gran explosion volcéanica, la magnitud de los
eventos sismicos asociados a erupciones son generalmente de magnitudes relativamente
pequefias (M<5) comparadas con las magnitudes de los sismos tectdnicos. Los sismos
tectonicos han llegado a tener magnitudes mayores a 9. Ademas, el nimero victimas debido
a sismos tectonicos en ocasiones ha sido dréasticamente superior comparado al de
erupciones volcanicas. Por ejemplo, el sismo de Chile, ocurrido en Valdivia el 22 de mayo

de 1960, tuvo una magnitud de momento sismico Mw de 9.5. Se estima que murieron mas



de 3,000 personas. Es el mayor sismo que ha ocurrido en la Tierra del que se tenga registro
en la historia de la humanidad. Este sismo provocé un gran tsunami, el cual se propago a
través del Oceano Pacifico y afectd a Hawaii y a la costa Este de Japon. Otro ejemplo es el
sismo de Alaska, ocurrido el 27 de marzo de 1964 y tuvo una magnitud Mw de 9.4.
También genero un tsunami que, aungue fue menor que el producido por el sismo de Chile,
también afectd a Hawaii y a la costa Oeste de Estados Unidos de Norte América, llegando
hasta California. EI nimero de victimas estimado por la defensa civil americana fue de 130.
En tiempos mas recientes, el 26 de diciembre de 2004, ocurrié un gran sismo de magnitud
Mw 9.2 en Sumatra. Este sismo generdé un gran tsunami que afecto a varios paises
alrededor del océano indico dejando un saldo de mas de 200,000 victimas. Finalmente, el
terremoto mas reciente que ha ocurrido en el mundo y que ha causado una gran tragedia es
el sismo de Haiti ocurrido el 12 de enero de 2010. Su magnitud de momento de 7.1 fue
suficiente para dejar a Haiti en ruinas. Este sismo provoco la muerte de mas de 100,000

personas, con otros miles de desaparecidos, y devasto a Puerto Principe, la capital de Haiti.

En México también ha habido dafios considerables debido a grandes sismos, los cuales han
afectado al centro del pais, principalmente a la Ciudad de México. Esta, con mas de 20
millones de habitantes y una gran cantidad de infraestructura expuesta, enfrenta un alto
riesgo sismico. EI marco tecténico de la costa del Pacifico Mexicano caracterizado por la
subduccion de la Placa de Cocos debajo de la Placa de Norte América ha dado origen a
grandes sismos. Por ejemplo, ocurren sismos someros interplaca con fallamiento inverso
cerca de la trinchera tales como los sismos del Angel (1957, M 7.5), Petatlan (1979, M 7.6)
y de Michoacan (1985, M 8.1y 7.9). Otro tipo de sismos son los intraplaca de profundidad
intermedia (H>40 km) con fallamiento normal tales como el de Huajuapan de Ledn, Oax.
(1980, M 7.0) y Tehuacéan, Pue. (1999, M 7.0 ). A parte de esos sismos, también ocurren
eventos corticales a distancias epicentrales menores de la Ciudad de México (~100 km),
como fue el caso del sismo de Acambay en noviembre de 1912, el cual tuvo una magnitud
M 7.0. Desde entonces no han ocurrido sismos significativos de este tipo, pero representan
un peligro potencial para la Ciudad de México. Por altimo, también ocurren sismos locales
en la Cuenca de México, que a pesar de ser de magnitudes pequefias (M<4), representan un

riesgo significativo para la ciudad porque ocurren debajo de ella y en general son de
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profundidades someras (< 10 km). Sus mecanismos se asocian a los sistemas de fallas
originados por los diferentes regimenes de esfuerzos que gobiernan en la cuenca (Garcia-
Palomo, 2008; Huesca-Pérez, 2008). Algunos ejemplos recientes de este tipo de eventos
son los sismos de Milpa Alta (2003), Tlalpan (2005) y Jalatlaco (2007).

Dadas las grandes magnitudes que pueden tener los sismos tectonicos y sus efectos a
distancias locales, regionales o telesismicas (tsunamis), es necesario entender con detalle la
contribuciéon de los efectos de fuente, trayecto y sitio en el movimiento sismico observado.
El resultado de la superposicion de esos efectos en los sismos tectonicos, éstos han llegado

a ocasionar dafios considerables a distancias mayores a 100 km.

La enorme heterogeneidad de la corteza terrestre puede ocasionar que el movimiento
sismico debido a eventos tectonicos varie significativamente aln para distancias
epicentrales similares. Por ejemplo, los sismogramas de estaciones localizadas dentro y
fuera de una cuenca sedimentaria son muy distintos. Esto se pudo observar claramente en la
Ciudad de México debido a los sismos de Michoacan ocurridos en septiembre de 1985. Las
amplitudes y duraciones de los sismogramas de estaciones localizadas dentro de la Cuenca
de México eran mucho mayores que para los de estaciones fuera de ella. El estudio de los
registros arrojo resultados interesantes. Por ejemplo, Campillo et al. (1988) identificaron
un tren de ondas coherente que atribuyeron a la fase regional Lg. También encontraron que
el movimiento sismico estaba gobernado principalmente por pulsos con periodos cercanos a
3 segundos. Fue sorprendente encontrar que la aceleracion maxima registrada (0.2 g) en la
zona de Lago fue similar a la observada en la zona epicentral.

Debido a que el campo de ondas generado por eventos de diferente origen depende de los
efectos de fuente, de trayecto y de sitio, los patrones de movimiento fuerte podrian ser
diferentes para cada tipo de sismo. Para estudiar el movimiento sismico que se observa en
la Ciudad de México debido a los grandes sismos de subduccion que ocurren en la costa del
Pacifico (y que representan la mayor contribucion al riesgo sismico de esa ciudad) se han
estudiado esos tres factores. Por ejemplo, los analisis mas completos realizados a la fecha
sobre los efectos de sitio con modelos 1D para el sismo de Michoacan de 1985 son aquellos

realizados por Seed et al. (1988). Ellos simularon espectros de respuesta con 5% de
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amortiguamiento utilizando modelos 1D y sus resultados fueron muy similares a los
espectros de respuesta observados. Sin embargo, Kawase y Aki (1989) y Chévez-Garcia y
Bard (1994) encontraron que a pesar de que los modelos 1D explican adecuadamente las
observaciones en términos de espectros de respuesta, esos mismos modelos arrojan
resultados muy distintos de las observaciones al comparar funciones de transferencia. Por
otra parte, si se simulan correctamente las funciones de transferencia, entonces la
comparacion entre trazas observadas y simuladas es pésima. Si un modelo es correcto
deberia reproducir correctamente las observaciones, independientemente del dominio en el
cual se haga esta comparacion. Si un modelo explica las observaciones en un dominio y no
en otro, entonces claramente el modelo es erréneo, pues no podemos separar, por ejemplo,
una historia de tiempo en aceleracion de su espectro de amplitudes de Fourier. Chavez-
Garcia y Bard (1994) mostraron claramente que los modelos 1D no permiten explicar las
largas duraciones observadas en la zona de Lago. Bard et al. (1988) encontraron que para
modelos simples del valle que incluyen la capa de arcilla, la respuesta sismica en los bordes
no es satisfactoria si se utilizan un modelo 1D. Sin embargo, con un modelo 2D si lo es.
Para el modelo 1D, las amplitudes maximas son mayores a frecuencias mayores
comparadas con las del modelo 2D (Bard et al., 1988; figura 8). Por el contrario, para sitios
localizados en el centro del valle, los modelos 1D presentan practicamente los mismos
resultados que los modelos 2D. Por su parte, Chavez-Garcia et al. (1994) encontraron que
los efectos unidimensionales en la respuesta sismica son de gran importancia. Ellos
obtuvieron funciones de transferencia empiricas para sismos ocurridos entre 1985 y 1990
con magnitudes entre 4.9 y 8.1 para los dos componentes horizontales. Con esto
encontraron que las funciones de transferencia empiricas promedio para cada componente
eran similares a la respuesta tedrica de una capa blanda sobre un semi-espacio para
incidencia vertical de ondas S. A pesar del fuerte componente unidimensional observado es
claro que un modelo 1D no permite explicar la diferencia de las amplitudes maximas entre
componentes horizontales. Los modelos 1D tampoco pueden representar la influencia de las
heterogeneidades laterales, las cuales han afectado fuertemente el movimiento sismico a
distancias muy cortas. En los registros del sismo de 1985, en particular aquellos de las

estaciones CDAO y CDAF se notaron claramente grandes diferencias a pesar de que las
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estaciones estan muy cercanas (aproximadamente 0.5 km). Esto sugiere una influencia de la

variabilidad de las condiciones del subsuelo en distancias pequefias (Bard et al., 1988).

En cuanto a los estudios sobre los efectos de trayecto, Singh et al. (1988) mostraron
algunas indicaciones de que la atenuacion del movimiento del suelo a lo largo de una linea
paralela a la costa era diferente de la atenuacion perpendicularmente a la costa.
Posteriormente, Ordaz y Singh (1992) mostraron que el movimiento del suelo en sitios de
roca firme en el centro de México es amplificado aproximadamente por un factor de 10
relativo a sitios a distancias hipocentrales similares a lo largo de la costa. Esa amplificacion
la atribuyeron al Cinturén Volcéanico Trans Mexicano (CVTM), lo cual fue confirmado por
Cardenas et al. (1997) y Cardenas y Chavez-Garcia (2003). El factor de amplificacion
regional se presenta al menos en la banda de frecuencias entre 0.3 y 1.0 Hz (Ordaz y Singh,
1992). Por otro lado, Furumura y Kennett (1998) demostraron que la estructura 3D,
caracterizada por la subduccion de la placa de Cocos debajo de la placa de Norte América,
influye de manera significativa en la propagacion de las fases regionales en México. Mé&s
tarde, Furumura y Singh (2002) observaron que los sismos de subduccion afectan
fuertemente a la Ciudad de México debido a que la amplitud de las ondas Lg es reforzada,
tanto por la guia de onda (la zona entre el Moho y la superficie libre), como por las
variaciones laterales de velocidad causadas por la placa de Cocos. También observaron que
las ondas Lg son amplificadas debido a las rocas volcanicas de baja velocidad del CVTM.
Para los sismos profundos intraplaca encontraron una atenuacion simple con la distancia.
Finalmente, Chavez-Garcia y Salazar (2002) sugirieron que la larga duracion y las grandes
amplitudes del movimiento sismico observado en la zona de Lago de la Ciudad de México
se debid a la interaccion entre la capa de arcilla y ondas Rayleigh difractadas. Este pudo ser

el mecanismo que provocé los grandes dafios a la Ciudad de México en 1985.

El analisis de registros sismicos es esencial para comprender las causas que originan las
diferencias del movimiento sismico en cada sitio. Sin embargo, no siempre hay registros en
los puntos de interés. Por ello, una parte importante de los avances mencionados
brevemente en los parrafos anteriores proviene de la simulacion del movimiento sismico.

Los paradigmas han cambiado a gran velocidad recientemente para pasar de modelos 1D
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(como los utilizados por Seed et al., 1988) a los modelos 2D (mencionamos, por ejemplo a
Bard et al., 1988; Chavez-Garcia y Salazar, 2002) y finalmente a los modelos 3D
(utilizados en Furumura y Kennett, 1998). Esta tesis es una contribucién al estudio del
movimiento sismico basada en la simulacion numérica. En este trabajo se abordan dos
problemas de interés relacionados con el entendimiento de las caracteristicas del campo de
onda sismico que afecta el centro de México: la atenuacion regional en nuestro pais y las
modificaciones que sufre el movimiento sismico en el Valle de México debido a su enorme
heterogeneidad. Para ello, se realizan simulaciones numéricas en 2D y 3D. Por un lado, se
aborda el problema de las diferencias en las relaciones de atenuacion de dos trayectorias
perpendiculares a la costa del Pacifico: una en Guerrero y otra en Colima. También se
compara entre una trayectoria paralela a la costa, y la trayectoria perpendicular a la misma
en Guerrero. En lo que toca a la estructura 3D del Valle de México, abordamos este
problema utilizando simulaciones de sismos locales ocurridos en el interior del valle. Se
simulan 4 sismos locales y se utilizan modelos 1D iniciales, propuestos a partir de
informacion de pozos profundos. Los modelos finales 1D se podrian utilizar para construir
un modelo 3D en su primera version. De esta forma se tendria un primer modelo 3D del
Valle de México basado en observaciones sismoldgicas. Finalmente, es necesario avanzar
en otros problemas aunque ain no sea posible realizar una aplicacion para nuestro pais. En
ese sentido, se presentan resultados sobre la determinacion de periodos dominantes en la
cuenca de Kanto, Japon, y su correlacion con la configuracion de su basamento. Esto se

Ileva a cabo utilizando registros observados de varios sismos, y de simulaciones numéricas.
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CAPITULO 2

LOS METODOS PSEUDO-ESPECTRAL Y DE DIFERENCIAS

FINITAS

2.1. Introduccion

En este capitulo se presentan los fundamentos de los dos métodos que utilizados en esta
tesis doctoral para simular el campo de onda sismico. Estos son el pseudo-espectral (PE) y
diferencias finitas (DF). Ambos pertenecen a los llamados “métodos de dominio”. Los
métodos de dominio se basan en discretizar un medio de dimensiones finitas, solucién y
operadores diferenciales en tiempo y espacio Yy obtienen una solucién al resolver las
ecuaciones lineales resultantes. En el método pseudo-espectral se utiliza la transformada de
Fourier para calcular las derivadas espaciales de la ecuacion de movimiento. En el método
de diferencias finitas, las derivadas espaciales y temporales se reemplazan por
aproximaciones de diferencias finitas para obtener finalmente un sistema de ecuaciones

algebraicas.

En el método pseudo-espectral, las derivadas espaciales se calculan con mayor precision
(solucion analitica) que con el método de diferencias finitas de drdenes superiores. Ademas,
para obtener una precision deseada, requiere menos nodos por longitud de onda minima.
Por lo tanto, utiliza menos memoria y tiempo de calculo. Esto lo convierte en un método
atractivo para el modelado numérico de estructuras geoldgicas complejas reales (Kosloff y
Baysal, 1982, y Furumura y Kennet, 1998). En el capitulo 3 se utiliza el método pseudo-
espectral 2D P-SV para estudiar la atenuacion sismica en México en direcciones paralela y
perpendicular a la costa, respectivamente. EI método fue implementado de forma serial (un
solo procesador). Sin embargo, para aprovechar al maximo el computo en paralelo y el
calculo vectorial de las supercomputadoras (Earth Simulator y KanBalam), en el capitulo 4

se realizaron simulaciones numéricas tridimensionales de gran escala utilizando el método
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de diferencias finitas alternadas de cuarto orden. Se simularon temblores locales para
determinar la estructura de la cuenca de Meéxico.

En varios estudios se han aplicado estos dos métodos para simular el campo de ondaen 2y
3 dimensiones para estudiar diversos fendmenos sismicos. Por ejemplo, para investigar los
patrones de movimiento del suelo esperados para sismos futuros, explicar la contribucién
de las estructuras de velocidades de cuencas sedimentarias en los dafios causados por

grandes sismos, entre otros.

Aunque el anélisis de los registros sismicos ha permitido comprender parcialmente la
contribucién de cada uno de los factores que afectan al movimiento sismico (efectos de
fuente, trayecto y sitio), las simulaciones numéricas también han jugado un papel muy
importante para este objetivo. Estas ayudan a plantear hipétesis para dar una explicacion
fisica de los fendmenos observados. Un analisis detallado del campo de onda requiere una
cobertura amplia de estaciones, tanto en campo cercano como en campo lejano,
dependiendo de los objetivos. En el caso ideal, si las estaciones estuvieran lo
suficientemente cercanas (en términos de las longitudes de onda de interés), se podria
describir mejor el campo de onda. En la mayoria de los casos, esto es dificil de cumplirse.
Por eso, los sismo6logos se han apoyado en las técnicas de simulacion numérica para

describir mejor el campo de onda en diferentes puntos.

A continuacién se mencionan algunos ejemplos de estudios que han utilizado los métodos
pseudo-espectral y de diferencias finitas para simular el campo de onda sismico. Furumura
y Kennett (1998) examinaron la forma en que la estructura 3D puede influir en la
propagacion de las fases regionales en México. Para ello simularon (con el método pseudo-
espectral) los sismos de Michoacan, 1985 y Copala, 1995. Posteriormente, Furumura y
Koketsu (2000) propusieron un esquema basado en la descomposicién de componentes del
campo de onda y utilizaron el método pseudo-espectral 3D en paralelo. Con esto simularon
el movimiento fuerte para el sismo de Kobe. Otros estudios han combinado los métodos

pseudo-espectral y de diferencias finitas, tal y como se menciona mas adelante.
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En el caso del método de diferencias finitas, también se han realizado varios estudios. Por
ejemplo, en 1976 Madariaga propuso un esquema alternante de diferencias finitas de
segundo orden que utiliza una formulacion heterogénea velocidad-esfuerzo para modelar la
dinamica de ruptura de una falla. Este esquema fue aplicado posteriormente para modelar
ondas SH y P-SV por Virieux (1984, 1986). Mas tarde, Levander (1998) lo extendid a un
esquema de cuarto orden (en espacio) para ondas P-SV. Por su parte, Graves (1996)

propuso un esquema 3D de cuarto orden velocidad-esfuerzo.

El método de diferencias finitas ha evolucionado aumentando su flexibilidad. Por ejemplo,
se han utilizado espaciamientos variables entre nodos de la malla. De esta forma, se ahorra
tiempo de computo y memoria de almacenamiento. Ademas, se evita parcialmente el
sobremuestreo espacial ocasionado por el espaciamiento uniforme en zonas con
velocidades altas. Esta alternativa fue propuesta por Boore (1970) en un estudio 1D. Por su
parte, Moczo (1989) aplicé este tipo de mallas en un medio lateralmente heterogéneo para
ondas SH. Mas tarde, Pitarka (1999) propuso un método de diferencias finitas de cuarto
orden en 3D utilizando mallas alternantes con espaciamiento no-uniforme. Esta
aproximacién permitié modelar el movimiento sismico con una precision suficiente
cuando el intervalo de muestreo incluye al menos 6 nodos por longitud de onda. Ademas,
este método permite implementar una falla finita con una distribucién no-uniforme de
fuentes puntuales. Wang et al (2001) desarrollaron un método de diferencias finitas
considerando mallas variables. La interpolacion 3D de los campos de onda de las 2 mallas
la realizaron en el dominio del nimero de onda. Con este método simularon eficientemente
la respuesta sismica viscoelastica 3D para un modelo de la cuenca de Salt Lake. Las
técnicas de Pitarka (1999) y Wang et al (2001) reducen considerablemente los
requerimientos de memoria y tiempo de calculo comparado con los esquemas de

diferencias finitas convencionales.

Otros estudios han combinado los métodos pseudo-espectral y de diferencias finitas. Por
ejemplo, Kennett y Furumura (2002) examinaron la interaccion entre la radiacion de la
fuente y la estructura tridimensional del medio. Ellos utilizaron un esquema de simulacion

hibrida PE/DF (pseudo-espectral/diferencias finitas) en el que los componentes horizontales
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se calcularon con el método pseudo-espectral, mientras que el componente vertical con el
método de diferencias finitas de cuarto orden. Utilizaron 2.25 nodos por longitud de onda
minima. La frecuencia més alta simulada fue de 0.8 Hz considerando una velocidad minima
de ondas S de 3.0 km/s, usando un intervalo de muestreo espacial de 1.6 km. Por su parte,
Furumura y Singh (2002) evaluaron las funciones de atenuacidén para sisSmos someros
interplaca y de profundidades intermedias intraplaca. Emplearon tanto simulaciones 2D P-
SV con el método pseudo-espectral como simulaciones 3D con una técnica hibrida PE/DF.
Observaron que los sismos de subduccion afectan fuertemente a la ciudad de México
debido a que la amplitud de las ondas Lg es reforzada, tanto por la guia de onda (zona entre
el Moho vy la superficie libre) como por las variaciones laterales de velocidad causadas por
la placa de Cocos. También observaron que las ondas Lg son amplificadas debido a las
rocas volcanicas de baja velocidad del Cinturén Volcanico Trans-Mexicano (CVTM). Para
los sismos profundos intraplaca encontraron una atenuacion simple con la distancia.
Finalmente, Furumura et al. (2002) utilizaron también la técnica hibrida PE/DF para
estudiar el sismo de 1999 en Chi-Chi, Taiwan. La comparacion entre las observaciones de
una red densa de estaciones de movimiento fuerte y las simulaciones demostraron lo
siguiente: la variacion de la estructura del subsuelo y la compleja distribucion del
desplazamiento de la falla afectaron fuertemente la distribucion de dafios durante este
sismo. El fuerte gradiente de velocidad en la corteza superior favorecid la propagacion de
ondas sismicas a grandes distancias. Ademas, las ondas S y ondas superficiales fueron

amplificadas por los efectos de sitio en las cuencas, causando dafios importantes.

A pesar de los avances en la capacidad de las computadoras, aln existen restricciones. Por
ejemplo, incorporar una cuenca sedimentaria en una estructura regional 3D considerando
el mismo espaciamiento entre nodos en todo el modelo, aumenta mucho el nimero total de
nodos debido a que se debe cumplir la condicion de estabilidad. La diferencia de escalas en
el modelado numérico sugiere que se deben superar algunas restricciones computacionales.
Por ejemplo, Furumura y Kennett (1998) calcularon el movimiento sismico para un modelo
3D regional pero no incluyeron la respuesta de la cuenca de México debido a la diferencia
de escalas. Una posible solucion seria calcular el campo de onda en 2 pasos como lo hacen
Bielak et al. (2003), en la que alternativamente se podria utilizar un método diferente para

cada paso. Otra opcion seria la implementacion de mallas de diferente tamafio en un solo
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calculo, en donde las mas finas se usarian para incluir las capas sedimentarias de la cuenca.
Con estas aproximaciones se utilizan menos nodos y se evita el problema de las diferentes

escalas fisicas impuestas por los pardmetros del modelo.

La primera opcion ha sido exitosamente implementada en Bielak et al (2003) y Yoshimura
et al (2003). Ellos calcularon el movimiento sismico dividiendo sus modelos en 2
subdominios utilizando elementos finitos. En el primer paso calcularon el campo de onda
que incluye los efectos de fuente y trayecto, en la que eliminan la estructura de pequefia
escala. En el segundo paso calculan los efectos de sitio en el segundo subdominio debidos
al conjunto de fuerzas localizadas calculadas en el paso 1, que actGan en una sola capa de

elementos adyacentes a la interfaz entre los 2 subdominios.

Gracias al computo en paralelo y el uso de supercomputadoras, la segunda opcion, en la
que se usan mallas de diferente tamafio, se ha implementado exitosamente, por ejemplo, en
el Earth Simulator. Furumura y Chen (2004) utilizaron esta aproximacién junto con un
procedimiento de interpolacion basado en extrapolacion polinomial de Fourier (Furumura,
Kennett, y Koketsu, 2003) para unir los campos de onda de las 2 mallas de diferente
tamafio. Furumura y Chen usaron un esquema de diferencias finitas 3D centradas con
mallas alternantes de orden 16 en las direcciones (x,y), y de orden 4 en la direccion (z). Los
resultados mostraron los efectos de amplificacion de ondas superficiales de periodo largo
(ondas Love) en cuencas sedimentarias durante el sismo de Tottori-ken Seibu (M; 7.3), al

oeste de Japon.

Recientemente, Shiann-Jong et al. (2008) propusieron una técnica basada en mallas
compuestas con 3 subdominios calculada en paralelo. Con esta técnica introdujeron la
cuenca de Taipei, con velocidad minima Vs= 0.17 km/s para estudiar los efectos de
amplificacién del movimiento del suelo debido al sismo de Taipei (Octubre 23, 2004;
M_=3.8). Ellos concluyeron que no solamente la geometria del basamento produjo las
ondas superficiales observadas, sino que la capa superficial de la formacién Songshan con

bajas velocidades jug6 un papel importante en la amplificacion del movimiento sismico.
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Frankel et al. (2009) estudiaron los efectos de la cuenca sedimentaria de Seatle, E.U.A. y
simularon el campo de onda 3D con el método de diferencias finitas considerando 2 mallas
con diferentes espaciamientos para evitar el sobremuestreo en las capas superiores con
bajas velocidades Vs. Observaron la dependencia direccional del campo de onda en la
generacion de ondas superficiales en los bordes de la cuenca debido a los fuertes contrastes

de impedancias.

Finalmente, respecto a otro esquema de diferencias finitas, se tiene el propuesto por
Saenger et al (2000). Se trata de esquema de finitas velocidad-esfuerzo con una malla
alternada rotada para calcular las derivadas espaciales. Debido a que todos los componentes
del tensor de esfuerzos se localizan en un solo nodo, y los componentes de velocidad en
otro, permite simular medios con grandes contrastes de las propiedades del medio. Por
ejemplo, incluyendo poros, grietas y superficies libres sin aplicar condiciones de frontera.
Aplicaron este esquema para simular el campo de onda para un modelo 2D en el que
incluyeron una grieta, y un modelo 3D incluyendo 2 grietas en una lamina de aluminio.
Demostraron que su esquema es muy efectivo y no muestran dispersion ni inestabilidad.
Posteriormente, Cruz-Atienza y Virieux (2004) usaron el mismo esquema propuesto por
Saenger et al. (2000) para simular la dinamica de fallas no-planas en modelos 2D. Al rotar
localmente los componentes del tensor de esfuerzos pudieron representar la fuente. Méas
tarde, Cruz-Atienza et al. (2007) extendieron esta formulacion a tres dimensiones para

simular la dinamica de la fuente tridimensional e implementaron fallas parabdlicas.
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2.2. EL METODO PSEUDO-ESPECTRAL

La presentacion de los fundamentos tedricos del método pseudo-espectral esta basada en
Furumura et al. (1998) y Takenaka et al. (1999).

En un sistema rectangular 3-D, con x e y como coordenadas horizontales y z como la
coordenada vertical (positiva hacia abajo) , la ecuacion de movimiento de un sélido

elastico es

p

OX oy oz

+ fp, (p=X,y,Z), (11)

donde opq (p.g = X,y,z) son los componentes del tensor de esfuerzos, f, son las fuerzas de

cuerpo, U, las segundas derivadas temporales parciales de los componentes de

desplazamiento (es decir, los componentes de la aceleracion), y p es la densidad. En un
medio lineal e isotropico, los componentes del tensor de esfuerzos estan dados, de acuerdo

a la Ley de Hooke, por:
O = A6y t&, +8,)0,, +21£,, (p,a=x,Y,2), 1.2)
donde 4 y u son las constantes de Lame, eyq son los componentes del tensor de

deformaciones, y &y denota la delta de Kronecker. Los componentes del tensor de

deformacion estan dados por :

e L aU”+aUq (p,g=X,Y,2) (1.3)
pq_z aq ap ! p’q_ !ya ’ .

donde U , son los componentes de los desplazamientos.
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El método pseudo-espectral (Kosloff y Baysal, 1982) puede utilizarse para calcular
eficientemente el campo de onda sismico en medios heterogéneos viscoelésticos con
geometrias complejas del subsuelo. Para resolver la ecuacion de movimiento con este
método, las derivadas espaciales de las ecuaciones (1.1) y (1.3) se calculan analiticamente

en el dominio del nimero de onda. Esto se explica con detalle a continuacion.

2.2.1. Diferenciacion espacial usando la transformada rapida de Fourier (FFT)

En el método pseudo-espectral se calculan las derivadas espaciales para cada instante de
tiempo por medio de la transformada rapida de Fourier (FFT), tal como se describe en
Takenaka et al. (1999). Consideremos la diferenciacion en la direccion x del componente x
del desplazamiento U evaluado en las posiciones U((n+1/2)Ax, (m+1/2) Az) (n = -N, -
N+1,...,0...,N-1;m=0,1,..., M -1), en una malla de 2N x M puntos . La derivada en x por
calcular es oU /ox ((n + 1/2)Ax, (m + 1/2)Az) (n = -N, -N+1,...,0...,N-1;m =0, 1,..., M -
1).

Primero, U((n + 1/2)Ax, Az/2) (n = -N, -N + 1,..., 0...,N - 1), se copia a un arreglo de
trabajo 1-D f(n) (h=-N,-N+1,...,0...,N - 1). Después, ese vector f(n) se transforma al

dominio del nimero de onda por medio de la FFT.

F(IAK) = Axf f (nAx)e ™M (1.4)

n=0

donde F(l4k) representa la transformada de Fourier de f(n4x). Ak y Ax representan los
incrementos del nimero de onda y la distancia. El resultado se multiplica entonces por los
numeros de onda espaciales discretos 14k y la unidad imaginaria para obtener la derivada
en el dominio del nimero de onda. Posteriormente se antitransforma al dominio de la

distancia mediante la relacion:

d = i2ml/N
™ f (NAX) =m§|(lAk)F(lAk)e : (1.5)
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El resultado final se copiaen oU /ox ((n + 1/2)Ax, Az/2) (n =-N,-N +1,...,0...,N - 1). En
la figura 1.1 se puede ver graficamente este proceso. Después, U((n + 1/2)Ax, 34z/2) se
procesa de la misma forma que U((n + 1/2)4x, Az/2) para obtener oU /ox ((n + 1/2)Ax,
34z/2), y se realiza el mismo proceso secuencialmente aumentando z hasta z = (M -
1/2)Az. Para la diferenciacion de las variables 3-D, los célculos de las 2 ecuaciones

anteriores se realizan secuencialmente a lo largo de las direcciones x, y, z.

1D FFT

N\ *ik

IDFFT*

Figura 1.1. Representacion gréfica de la diferenciacion espacial.

2.2.2. Diferenciacién con la FFT real

En el método pseudo-espectral se utiliza la FFT para transformar datos de valores
complejos (es decir, FFT compleja). Los datos de valores reales que se van a diferenciar se
almacenan en el componente real de un arreglo complejo. EI componente imaginario es

cero.
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De acuerdo con Furumura et al. (1998), el esquema de diferenciacion eficiente para datos
de valores reales utiliza la FFT real, y se realiza de la siguiente forma. Primero, la
secuencia de datos f(1Ax) que se va a diferenciar se expande en términos de polinomios

seno y coseno discretos usando la FFT real, es decir,

N/2 N/2

f(nAk) = " A(IAk) cos(2anl /N) + > B(IAK)sin(2nl /N), (1.6)

donde Ay B son los coeficientes coseno y seno dados por:

1 N-1

N > f(nAx)cos(2znl / N),
AGAK) =1, s I=0,N/2 (1.7)
WZ f (nAx) cos(2znl / N),
"1=12,..n/2-1
B(IAK) = Wf f (nAX)sin(2znl / N). (1.8)

n=1

Después, la derivada en el dominio del nimero de onda se calcula al multiplicar con los
nimeros de onda discretos 14k e involucra un avance de fase de 90° (o equivalentemente,
intercambiando los coeficientes A y B por —B y A, respectivamente). Posteriormente se

antitransforma al dominio de la distancia por medio de la FFT real inversa

N/2-1 N/2

% f(nAx) = > (IAK)B(IAK) cos(2aml /N) + > (-lak) A(IAK)sin(2znl /N)  (L.9)

Furumura et al. (1998) confirmaron que la diferenciacion usando la FFT real es 2 veces

mas rapida que el calculo convencional con la FFT compleja.
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2.2.3. Diferenciacién temporal

Para las derivadas temporales de la ecuacién de movimiento (ecuacion 1.1) se utiliza el
siguiente esquema. El campo de onda para el siguiente paso en el tiempo se calcula
utilizando el campo de onda actual y el campo de onda previo. Por ejemplo, el campo de
velocidad al tiempo (n+1/2)At se determina utilizando el campo de velocidad en el tiempo
(n-1/2)At 'y nAt con un esquema de integracion de diferencias finitas de segundo orden. Es

decir:

1 n+l/2 1n-1/2 n
U =Un? + U At (1.10)

Ut =U;*+U72At, (1.12)

donde U,, U, y U, (p=x,Y, z) denotan la aceleracion, velocidad y el desplazamiento de

la particula, respectivamente, y At es el incremento en el tiempo.

2.2.4. Condiciones de frontera

Kosloff y Baysal (1982) aplicaron por primera vez el método pseudo-espectral al modelado
de ondas sismicas. Desde entonces, se han desarrollado varias técnicas para incorporar la
condicién de frontera libre (p. ej. Ohminato y Chouet, 1997; Levander, 1988). Por ejemplo,
la condicion de superficie libre se incorpora simplemente en el calculo al hacer cero los
componentes de esfuerzos sobre la superficie libre. Posteriormente se realizan las

diferenciaciones verticales con respecto a z.
En las fronteras artificiales del modelo aparece otro problema. En efecto, el medio a

modelar es infinito pero la malla abarca una porcion limitada del mism, etc. etc. etc. Para

eliminar las ondas ficticias creadas por la periodicidad implicita en la FFT (“wraparound”),
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Cerjan et al. (1985) proponen una zona de atenuacion alrededor de la malla. En cada
incremento en el tiempo del calculo, las amplitudes del desplazamiento y la velocidad de la
particula disminuyen en esa zona absorbente al multiplicarlas por una funcion decreciente
Gaussiana:

g(i) = expl-a(l, —1)?] i=0,1, ... 1o (1.12)

donde 1o es el nimero total de nodos de una zona atenuanteen el borde de la malla, i es el
nodo de la malla contado desde el limite de la malla absorbente y « es el coeficiente de
absorcion. Cerjan et al. (1985) proponen 1y =20y o = 0.015 como valores empiricos
Optimos basados en pruebas numéricas. Binzhong (1988) encontré que cuando se utilizan
coeficientes de absorcion inadecuados, la zona de absorcion produce reflexiones

artificiales. Esto puede ser un problema serio para esta técnica.

Cuando se coloca una fuente sismica puntual cerca de la superficie libre, frecuentemente
aparece ruido oscilatorio en las derivadas en z de las cantidades discretizadas. Este ruido se
puede eliminar utilizando un esquema alternativo de diferenciacion desarrollado por
Furumura y Takenaka (1992) (diferenciacion simétrica). En este esquema los datos son
duplicados en la superficie libre antes de la diferenciacion en z para eliminar la
discontinuidad usando

f (nAX), 0<n<N-1

f(nAX):{f[(ZN—n—l)Ax], N <n<2N-1 (L.13)

y después se calcula la diferenciacion para el doble de los datos (2N). Las partes duplicadas

(es decir, n = N,...,2N-1) se eliminan después de la diferenciacion.

2.3. EL METODO DE DIFERENCIAS FINITAS
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La base de las diferencias finitas es la de reemplazar las derivadas parciales en espacio y
tiempo de las ecuaciones de movimiento por aproximaciones de diferencias finitas para
obtener finalmente un sistema de ecuaciones algebraicas. EI campo de onda en cada nodo
es evaluado al resolver ese sistema de ecuaciones. Al igual que en el método pseudo-
espectral, el método de diferencias finitas permite evaluar el campo de onda avanzando en
el tiempo paso a paso. Ademas, debido a que los pardmetros del medio se asignan en los
puntos (nodos) de la de la region discretizada (malla), el método de diferencias finitas se
pueda utilizar para calcular el movimiento sismico en modelos muy heterogéneos del

interior de la Tierra.

El método de diferencias finitas puede resolver las ecuaciones de movimiento con
condiciones de frontera aplicadas explicitamente en la interfaz entre dos medios. A esta
formulacion se le conoce como homogénea. Sin embargo, si se tienen discontinuidades con
geometrias complicadas, la formulacion homogénea resulta dificil de utilizar. En este caso
resulta conveniente utilizar una formulacién heterogénea en la que no se requiera aplicar
condiciones de frontera explicitamente. En este caso se resuelven las ecuaciones de
movimiento involucrando implicitamente todas las condiciones de frontera, es decir, las
discontinuidades de los materiales se expresan por variaciones espaciales de los parametros

del medio.

Para simular el campo de onda con un método de diferencias finitas se pueden utilizar 3

formulaciones de la ecuacion de movimiento:

1) Formulacion de desplazamiento
2) Formulacion desplazamiento-esfuerzo
3) Formulacién velocidad-esfuerzo

4) Formulacion desplazamiento-velocidad-esfuerzo

Las 3 primeras formulaciones se presentan con detalle en Moczo (1998), y la cuarta en
Moczo et al (2004 y 2006). En la formulacion de desplazamiento es comUn usar una malla

convencional, es decir, aquella en donde todos los componentes de desplazamiento y
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parametros del medio se definen en cada nodo de la malla. Sin embargo, para las
formulaciones desplazamiento-esfuerzo y velocidad-esfuerzo, resulta conveniente usar una
malla alternante (Madariaga, 1976) porque los componentes de velocidad (o
desplazamiento), del tensor de esfuerzo y parametros del medio se definen en posiciones
distintas (figura. 1.2). La ventaja de la formulacién de malla alternada es que los operadores
diferenciales son centrados naturalmente en el mismo punto en espacio y tiempo. El campo
de velocidad puede actualizarse independientemente del campo de esfuerzo puesto que el
sistema también es alternante en tiempo, convirtiéndolo en un esquema eficiente. Ademas,

los resultados son estables y precisos aun si se tienen fuertes contrastes de impedancias.

ijk it12k itlik
9

O .5, tp AU

O z» m oy
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Figura 1.2. Ejemplo de una celda unitaria alternante en donde las variables del campo de
onda y los parametros del medio se definen en diferentes nodos. En el caso 3D, el modelo
es construido de series de celdas unitarias repetidas que cubren todo el espacio. Los indices
(i,j,k) representan los valores de las coordenadas espaciales (x,y,z), respectivamente, y el
espaciamiento de la malla “h” es definido como la distancia entre los centros de dos celdas

unitarias adyacentes de la malla.
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2.3.1. Aproximacion de las derivadas

A continuaciodn se presenta la aproximacion de las derivadas siguiendo la presentacion de

Moczo (1998). Sea una funcion f(x) y su expansion en serie de Taylor en el punto x+h

1

f(x+h)=f(x)+ f'(x)-h+%f”(x)-h2 +217(x) 0+ (1.14)

en donde h denota el espaciamiento de la mallay f'(x), f"(x) y f"(x) denotan la primera,

segunda y tercera derivadas, respectivamente.

De la misma forma para f(x - h) se obtiene
f"(x)-h*+..., (1.15)

De la ecuacion (1.14) obtenemos la ecuacion de “diferencias finitas hacia adelante” de
primer orden (el error de aproximacion o de truncamiento local es proporcional a h) para la
primera derivada, dada por

f'(x);%[f(x+h)— f (x)] (1.16)
y de la ecuacion (1.15), la ecuacion de “diferencias finitas hacia atras”:

£(x) ;%[f(x)— f(x—h)] (1.17)

Si se sustrae la ecuacién (1.14) de la (1.15) se obtiene la formula de “diferencias finitas

centrada” de la primera derivada (segundo orden debido a que el error es proporcional a h%)

f'(x)= —[f(x+h)- f(x=h)]. (1.18)
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Si se considera un esquema de mallas alternantes, en general la derivada de orden M de la
funcidn f con respecto a x puede aproximarse por el siguiente esquema de diferencias finitas
centradas:

iMZ/:ZCm[f(X+(m +1/2)h)— f(x—(m-1/2)h)] (1.19)

f'(x)=
donde ¢y, (M =1, 2,...., M/2) son los coeficientes de los operadores de diferencias finitas
centradas de mallas alternantes de orden M (Tabla 1). Los coeficientes tanto para estos
operadores como para aquellos de érdenes superiores pueden obtenerse con la técnica de
Yomogida y Etgen (1993).

Tabla 1.1. Pesos para los operadores de diferencias finitas centradas de orden M con mallas

alternantes.

M C1 C2 C3 Ca

2 1

4 9/8 -1/24

8 1255/1024 -245/3072 49/5120 -5/7168

Si se suman las ecuaciones (1.14) y (1.15) se obtiene la aproximacion de segundo orden de

la segunda derivada:

L [F(xh)=2F(x)+ F(x=h)]

f'(x)=
(x)= (120)

De manera similar se pueden obtener aproximaciones de orden mayor, en donde la
precision es mayor debido a que su error es mucho menor por ser proporcional a h™. En

Moczo (1998) se presentan esquemas detallados de diferencias finitas explicitos de
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segundo y cuarto orden con mallas alternantes para las ecuaciones de movimiento, tanto
para formulaciones desplazamiento-esfuerzo como velocidad-esfuerzo. Las derivadas

temporales son aproximadas por esquemas de segundo orden.

Para obtener una aproximacion satisfactoria de la solucion de las ecuaciones diferenciales
y de las condiciones iniciales y de frontera, el esquema de diferencias finitas tiene que
cumplir las propiedades de consistencia, convergencia y estabilidad. Una representacién en
diferencias finitas de una ecuacion diferencial parcial es consistente si el error de
truncamiento en cada punto, es decir, la diferencia entre la ecuacion diferencial parcial y el
esquema de diferencias finitas, tiende a cero cuando h y At tienden a cero. La convergencia
significa que la solucion de una ecuacion de diferencias finitas se aproxima a la solucion
analitica de la ecuacion diferencial parcial cuando h y At tienden a cero. Finalmente, para
que el esquema sea estable, los errores no deberan crecer con el tiempo. Una explicacion

detallada de estas condiciones se da en Moczo (1998).
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CAPITULO 3

PERIODOS DOMINANTES EN LA CUENCA DE KANTO, JAPON, OBTENIDOS
MEDIANTE COCIENTES ESPECTRALES H/V: OBSERVACIONES Y
SIMULACIONES NUMERICAS.

3.1. Introduccion

En la corteza terrestre existen regiones en donde interactian mas de 2 placas tecténicas, lo
que genera un sistema sismotectonico complejo y altamente activo comparado con otras.
Algunos paises se encuentran en un sistema como éste y han sufrido catastrofes debido a
sismos de grandes magnitudes. Un ejemplo claro es Japon, en donde interactian 4 placas.
Estas son: Asiatica, Mar de Filipinas, Norte América y Pacifico. A lo largo de su historia,
Japdn (constituido principalmente por las islas Hokkaido, Honshu, Kyushu y Shikoku;
figura 1) ha sufrido grandes dafios debido a eventos de magnitudes grandes (M > 6)
ocurridos a diferentes profundidades. Por ejemplo, el terremoto més grande del que se
tenga registro en su historia es el que ocurrié el 1 de septiembre de 1923. Su magnitud fue
Ms=8.2 y devasto el area metropolitana de Tokio (Kanamori y Miyamura, 1970; Sato el al.,
1999). Respecto a su profundidad, Kanamori y Miyamura (1970) lo localizan entre 0 y 10
km. A este sismo se le conoce como el Gran Sismo de Kanto (en japonés, Kantd daishinsai
- BARKEN) y causd la muerte de mas de 100,000 personas. Otro sismo que causé
grandes dafios en tiempos més recientes es el ocurrido el 17 de enero de 1995 en Kobe, en
el area Kobe-Osaka al oeste de Tokio. El sismo se localiz6 a una profundidad de 14 km. Su
magnitud en la escala japonesa fue Mj=7.2, mientras que su magnitud de momento sismico
fue Mw=6.9 (Kikuchi; 1995; Fukushima et al., 2000). Mas de 6,500 personas perdieron la
vida. Por otro lado, en los Gltimos afios han ocurrido otros sismos en Japon, los cuales
desafortunadamente también han causado la muerte de seres humanos, aunque por fortuna
el nimero de pérdidas humanas ha sido mucho menor (< 100) comparados con los sismos
de Kanto y Kobe. Un ejemplo es el sismo de Niigata-ken Chuetsu ocurrido el 23 de
Octubre de 2004 a una profundidad de 10 km, con magnitud Mj=6.8 (Mw=6.6) (Hikima y
Koketsu, 2005) y funcion temporal de la fuente (FTF) de 10 s de duracion (Yagi, 2004).

Durante ese sismo se observé desplazamiento sismico de gran amplitud (> 5 cm) y de larga
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duracion (> 5 min) en el centro de Tokio (aprox. a 200 km al SE del epicentro) con periodo
dominante de 7 s. Esto provocO resonancia en edificios de 70 pisos (Furumura y
Hayakawa, 2008). Otro gran sismo que ocurrié en la misma region es el sismo Niigata-ken
Chuetsu-Oki el 16 de julio de 2007 con magnitud Mj= 6.8 (Mw=6.6), profundidad H=16
km (Wang et al., 2009; Miyake et al, 2010) y FTF = 12 s (Yagi, 2007). Este sismo provoco
el incendio de uno de los transformadores de la planta de energia nuclear “Kashiwazaki-
Kariwa”, la més grande del mundo. El desplazamiento sismico observado en el centro de
Tokio tuvo amplitud maxima de 4 cm y duré aproximadamente 3 minutos (Furumura,
2007). Finalmente, otro gran sismo que ocasiond gran movimiento sismico de larga
duracion en la cuenca de Kanto es el de Miyagi-Oki ocurrido el 16 de agosto de 2005. Este
sismo tuvo una magnitud Mj=7.2(Mw 7.1; Okada et al., 2005), ocurrié a una profundidad
de 50 km y tuvo una FTF de 25 s (Yagi, 2005). Este sismo sacudio la cuenca de Kanto por
méas de 6 minutos (Furumura, 2005). Las cuencas de Nagoya y Osaka también fueron
sacudidas por este evento ocurrido en la costa este de la isla de Honshu, aproximadamente
a 250 km al noreste de la cuenca de Kanto. Estos temblores son una muestra de la actividad
sismica que afecta a Japén debido al complejo sistema tectonico al que se encuentra

sometido este pais.

Tokio es la capital de Japén y una de las 47 prefecturas de este pais. Es el centro financiero
y politico mas importante de ese pais y con la mayor infraestructura. Junto con las
prefecturas de Chiba, Kanagawa y Saitama (figura 2) forman la zona metropolitana mas
poblada del mundo con més de 35 millones de habitantes. Ademas, esta zona se encuentra
principalmente en la cuenca de Kanto, la cual tiene un &rea aproximada de 17,000 km?,
siendo la cuenca mas grande de Japon. En su parte central la cuenca tiene sedimentos con
mas de 4 km de espesor. Debido a que en la zona de Kanto no ha ocurrido un sismo grande
desde 1923, afio en que ocurrio el Gran Sismo de Kanto, se espera que vuelva a ocurrir otro
evento de magnitud similar, lo que podria provocar dafios considerables a esta urbe. Por

estas razones el riesgo sismico es muy alto.
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Para evaluar el movimiento sismico en la cuenca de Kanto, es de gran importancia contar
con la configuracion del basamento, asi como con la estructura de velocidades 3D. Koketsu
y Higashi (1992) propusieron una primera aproximacion de la configuracion del basamento
obtenida a partir de una inversién tomografica de tiempos de viaje de ondas P de un estudio
de refraccion de grandes dimensiones. Este consisti de 63 explosiones realizadas durante
14 afos y de varios perfiles a lo largo y ancho de la cuenca. Por otro lado, Afnimar et al.
(2003) obtuvieron un modelo 3D de la estructura de la cuenca de Kanto mediante inversién
conjunta de datos gravimetricos y de refraccion. Ha habido otros estudios que han
contribuido a mejorar algunas partes del modelo propuesto por Koketsu y Higashi (Suzuki,
1996; Yamanaka y Yamada, 2002, 2005). Después de la gran catéstrofe causada por el
sismo de Kobe en 1995, el gobierno de Japén llevo a cabo el Proyecto Especial para la
Mitigacion de Desastres Sismicos en Areas Urbanas (DaiDaiToku). Esto se realiz por
medio del Ministerio de Educacion, Cultura, Deportes, Ciencia y Tecnologia (MEXT)
desde el afio 2002 hasta el 2006. Uno de sus objetivos principales fue el de mejorar el
conocimiento de la estructura tridimensional de la cuenca de Kanto para fines de mitigacion
del riesgo sismico.

Este proyecto consistid de las siguientes 4 investigaciones:

1.- Caracterizacién regional de la corteza en areas metropolitanas para la prediccion del

movimiento fuerte del suelo.

2.- Mejora significativa del desempefio sismico de estructuras.

3.-Sistema avanzado de mitigacion de desastres.

4.- Integracion de resultados de la investigacion sobre mitigacion de desastres sismicos.

En particular, se realizaron varios estudios de reflexion a lo largo de perfiles en la peninsula
de Boso en Chiba, asi como en la bahia y al oeste de Tokio (Sato et al., 2005). Como

resultado de este proyecto se determind la configuracién del basamento de las cuencas de

Osaka y Kanto. En el caso particular de la cuenca de Kanto, se obtuvo la configuracion del
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basamento y 3 interfaces entre capas sedimentarias de diferentes propiedades mecénicas.

Estas capas son Shimosa, Kazusa y Miura, en donde Shimosa es la capa mas superficial.

Hokkaido

Honshu

Shikok

Kyushu

Cuenca de Kanto
Niigata-ken Chuetsu

* Kiihanto Nanto Oki
Miyagi Oki

Norte de Miyagi
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Figura 1. Localizacion de los 4 eventos utilizados en este estudio. Se indican la posicién del
area de estudio (cuenca de Kanto), asi como la orientacién de los 2 perfiles (modelos 2D)
considerados en las simulaciones numeéricas (lineas roja continua y discontinua). Se indican

los nombres de las 4 islas principales de Japon.

Por su parte, Tanaka et al. (2006) mejoraron la estructura de velocidades de ondas S de la
cuenca. Para ello, calcularon la funcién de elipticidad de ondas Rayleigh en cada sitio
considerando modelos 1D y reprodujeron los periodos dominantes de las funciones de
transferencia H/V. Ellos fijaron la profundidad del manto y las relaciones de los espesores
de las capas sedimentarias, modificando Unicamente las velocidades de ondas S. Este
modelo ha sido utilizado para simular tanto el campo de onda de sismos actuales como
pasados y obtener escenarios de riesgo sismico. Por ejemplo, Miyake et al., (2006)
utilizaron este modelo para simular el campo de onda sismico del temblor de Kanto de
1923 (gran sismo de Kanto), mientras que Furumura y Hayakawa (2007) lo utilizaron para

simular el sismo de Niigata (2004).

El modelo de velocidades de la cuenca de Kanto aun sigue en estudio, principalmente en la
zona de la peninsula de Boso, en Chiba, debido a que es una zona montafiosa. Sin duda, el
tener un modelo sismico de buena resoluciéon de la cuenca permitira explicar mejor los
fendmenos sismicos observados, tales como la generacion de ondas superficiales de periodo
largo, y tener una mejor estimacion del riesgo sismico. Los periodos dominantes del suelo
juegan un papel esencial en este contexto, por ser importantes para la evaluacion de efectos

de sitio y para propositos de disefio estructural.

En este capitulo se determinan los periodos dominantes de la cuenca de Kanto por medio
de cocientes espectrales H/V de registros de sismos. Se utilizan registros obtenidos en la
cuenca de Kanto correspondientes a 4 eventos ocurridos en Japon, alrededor de la cuenca.
Estos eventos ocurrieron en lugares distintos y a diferentes profundidades. Ademas,

tuvieron duraciones distintas . Posteriormente, se presenta una relacion entre el periodo
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dominante y el espesor de sedimentos de cada sitio. Finalmente, en la segunda parte de este
capitulo, se muestran resultados de simulaciones numéricas 2D que permiten validar los
cocientes espectrales considerando diferentes posiciones, profundidades focales y distintas
duraciones de las FTF. Estas simulaciones permiten determinar si el periodo dominante en

cada sitio depende de estos 3 factores.

3.2. Datos

Recientemente han ocurrido varios sismos en Japon de magnitud Mj> 6.0 y que se han
caracterizado por desplazamientos importantes del suelo en periodos largos. Para este
estudio se consideraron 4 de esos sismos. Estos son: el evento del Norte de Miyagi (2003),
el de Kiihanto Nanto Oki (2004), el de Niigata-ken Chuetsu (2004) y el de Miyagi-Oki
(2005). En la figura 1 se muestran sus epicentros, mientras que en la tabla 1 se muestran sus
parametros de fuente (fecha de origen, latitud, longitud, profundidad y magnitud Mj) y el

ndmero de estaciones utilizadas.

Tabla 1. Pardmetros de la fuente de los 4 sismos considerados en este estudio.

Nombre Fecha Lat Lon H Mj No. de
N E (km) estaciones
Norte de 26/mayo/2003 38.8 | 141.7 71 | 6.4 100
Miyagi
Kiihanto 05/septiembre/2004 | 36.2 | 137.1 44 | 74 330
Nanto Oki
Niigata-ken 23/octubre/2004 37.3 | 138.8 10 | 6.8 524
Chuetsu
Miyagi-OKki 16/agosto/2005 38.1 | 1423 50 | 7.2 100

Los eventos fueron registrados por las redes de movimiento fuerte K-net, KiK-net y SK-net
(figura 2), las cuales fueron instaladas en Japon despues del sismo de Kobe de 1995 por el
Instituto Nacional de Investigacion para las Ciencias de la Tierra 'y Prevencion de Desastres
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(NIED- National Research Institute for Earth Science and Disaster Prevention). El objetivo
fue mejorar dréasticamente el sistema de observacion sismica en ese pais (Okada et al, 2004,
Aoi et al., 2005). La red K-net (Kyoshin net) cuenta con més de 1000 acelerometros. La
distancia promedio entre estaciones es de 25 km. La red KiK-net esta compuesta de 659
estaciones, y en cada una de ellas se instalaron 2 acelerometros: uno en superficie y otro en
pozo a profundidad de 100 m o maés. Por otro lado, la red SK-net (Red Sismica de
Movimiento Fuerte de Kanto - Seismic Kanto Strong Motion Network) esta conformada
por 700 estaciones instaladas en el area metropolitana por gobiernos locales, en oficinas de
gobierno y estaciones de bomberos principalmente. Ademas de estas 3 redes, la red Hi-net
también registro los eventos considerados. Esta red cuenta con 696 sismografos de alta
sensibilidad, instalados en su mayoria con las estaciones de pozo de la red KiK-net. En este
estudio se utilizaron los registros de los cuatro sismos mencionados en las estaciones de las

redes descritas.
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Peninsula de Boso

Figura 2. El area de estudio se indica con un cuadro con linea roja discontinua. Se utilizaron
las estaciones de las redes K-net, KiK-net y SK-net dentro de esa area. Se indican los

nombres de las prefecturas. (Modificada de Furumura y Hayakawa, 2007).

3.3. Método
Nakamura (1989) aplicé originalmente la técnica de cocientes espectrales (CE) H/V a

registros de microtremores para estimar la funcion de transferencia empirica en un punto

dado y evaluar los efectos de sitio. Esta técnica no requiere de una estacion de referencia 'y
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permite estimar el nivel de amplificacion local y el periodo dominante. Posteriormente,
Lermo y Chéavez-Garcia (1993) aplicaron la misma técnica a registros de movimiento
fuerte, considerando la parte intensa de las ondas S. Esto ha sido utilizado ampliamente
desde entonces.

En este trabajo se obtuvieron los periodos dominantes siguiendo a Lermo y Chavez Garcia
(1993). Debido a que se consideraron los dos componentes horizontales, los CE se

obtuvieron de la siguiente manera:

v (EFys) (EFgw)
EFy

donde EFyns, EFew Y EFy representan los espectros de Fourier de los componente norte-sur,

CE =

este-oeste y vertical, respectivamente.

3.4. Resultados

No todas las estaciones registraron los 4 eventos analizados. Los resultados que se
presentan corresponden a las estaciones que registraron al menos dos eventos. La figura 3
presenta como ejemplo 3 funciones de transferencia correspondientes a las estaciones
TKY.1020, TKY.2110 y CHBO014, localizadas en la bahia de Tokio, en la parte central de
Tokio, y al sureste de Tokio, en la peninsula de Boso, en Chiba, (fig. 2). Las funciones de
transferencia presentan su méximo en el mismo periodo, por lo que después de promediar,

se selecciono el periodo dominante del promedio (linea roja).
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Figura 3. Cocientes espectrales para las estaciones TKY.1020, TKY.2110 y CHBO014. El

periodo natural de cada sitio se tomd de la curva promedio (linea roja). Se presentan los
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cocientes espectrales de los sismos: Norte de Miyagi, 2003 (linea amarilla), Kiihanto Nanto
Oki, 2004 (linea morada), Niigata-ken Chuetsu, 2004 (linea verde) y Miyagi-Oki ,2005
(linea negra).

Como podemos observar en la figura 3, las estaciones TKY.1020, TKY.2110 y CHB014
tienen periodos dominantes de 8.5 s, 7.0 s y 12.0 s, respectivamente. Estos periodos, asi
como los de todas las estaciones consideradas en este estudio, se grafican en su posicion
correspondiente (fig. 4). Con esto se tiene un mapa con la distribucion espacial de los

periodos dominantes promedio observados para los cuatro eventos analizados.

El rango de periodos dominantes es muy amplioy vade 3 a 12 s. Los periodos cortos (<
4.5 s) se encuentran en las zonas norte, en las prefecturas de Ibaraki y Fukushima, y al
oeste de las prefecturas de Saitama, Tokio y Kanagawa. Se puede observar una region
estrecha en forma de semi-circulo con periodos dominantes entre 4.5y 7.5 s. Esta region
pasa de norte a sur en el centro de la prefectura de Fukushima y recorre gran parte del norte
de la prefectura de Saitama. Por otro lado, se encuentran 2 regiones aisladas con periodos
mayores a 9 s. Una de ellas se localiza al este de Saitama mientras que la otra se encuentra
maés al sureste, en el limite noreste de Tokio y noroeste de Chiba. Finalmente, se observa
con claridad que en gran parte de la peninsula de Boso, en Chiba se encuentran los periodos
dominantes mayores, en donde se alcanzan los 12 s en su parte central. La distribucion de
periodos dominantes en el area de estudio es muy heterogénea. Esto da una idea de las

variaciones en el espesor de sedimentos que se encuentran en la cuenca de Kanto.

Los sismos considerados en este estudio se localizaron en lugares distintos alrededor de la
cuenca de Kanto. Ademas, sus profundidades y duraciones de las FTF fueron diferentes.
Sin embargo, a pesar de estas diferencias, las funciones de transferencia presentan sus
maximos practicamente en el mismo periodo para cada estacion. Esto sugiere que el factor
que determina el periodo de resonancia en cada punto es la respuesta del paquete de

sedimentos, dado por el espesor total y la velocidad promedio.
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se encuentran 3 regiones en donde el basamento se encuentra a profundidades mayores a
3000 m. Se observa también una region alargada semi-circular con profundidad del
basamento entre 1000 y 2000 m. En su extremo derecho, esta orientada norte-sur en el
centro de la prefectura de Fukushima, desviandose hacia el oeste a través de la region norte
de la prefectura de Saitama. Finalmente, la parte mas somera del basamento de la cuenca se
encuentran, en el norte, en las prefecturas de Ibaraki y Fukushima, y al oeste de las
prefecturas de Saitama, Tokio y Kanagawa (fig. 2), aproximadamente en la longitud 139.3
E. A partir de esa longitud, en direccion hacia el oeste, es en donde se empieza la zona

montafiosa.

Si comparamos la distribucion de los periodos dominantes de la cuenca de Kanto (figura 4),
con la configuracion de la profundidad del basamento (figura 5), podemos notar que son
similares. La figura 6 confirma esa semejanza. En la figura 6 se grafica para cada punto de
observacion el periodo dominante contra el espesor de sedimentos. A pesar de que se tiene

una nube de puntos, se observa una tendencia lineal entre ambas variables.
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Figura 5. Mapa de isoprofundidades del basamento de la cuenca de Kanto (Tanaka et
al., 2006).
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Figura 6. Relacion entre periodos dominantes y espesor de sedimentos en la cuenca de
Kanto. La linea roja representa la media.

3.4.2. Estimacion de periodos dominantes a partir de simulacion numérica

bidimensional.

Con el objetivo de comprobar la independencia del periodo dominante en cada punto de la
cuenca de Kanto con respecto a la profundidad de la fuente y su duracion, asi como de la
estructura regional de la fuente a la cuenca, se realizaron simulaciones numéricas 2D P-SV

del movimiento sismico. El método utilizado fue el de diferencias finitas de cuarto orden
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(Furumura, 2002) en un esquema de esfuerzo-velocidad con mallas alternantes, el cual ya

ha sido presentado en el primer capitulo de esta tesis.

Se consideraron 2 sismos. Uno de ellos es el sismo de Niigata-ken Chuetsu (2004),
localizado en las coordenadas 37.3 N y 138.8 E (fig. 1). El otro sismo simulado se localiz
en las coordenadas 37.0 N y 141 E, al noreste de la cuenca de Kanto. Este segundo sismo
sera referido como sismo Miyagi en este apartado. Para el primer sismo se utilizdé un
modelo 2D con direccion NW-SE (modelo 1, linea roja continua; fig. 1) desde la fuente del
sismo de Niigata hasta la cuenca de Kanto, cruzando por la parte sur de la peninsula de
Boso en la prefectura de Chiba. EI modelo utilizado para el segundo sismo tiene una
direccion NE-SW (modelo 2, linea roja discontinua; fig. 1). Ambos modelos se cruzan en el
punto B (fig. 7), en donde también se calcularon los cocientes espectrales para ver si
existen diferencias en el periodo dominante debido a la posicion de la fuente. EI modelo de
la cuenca de Kanto es el presentado en Tanaka et al. (2006). Este modelo est4 conformado

por 3 capas sobre el basamento (tabla 2). En la figura 7 se muestran los dos modelos

utilizados.
Tabla 2. Propiedades mecénicas del modelo 2D.
Vp Vs q Qs
(km/sec) (km/sec) (t/m3)

Capa Shimosa 1.8 0.5 1.9 50
Capa Kazusa 2.5 1.0 2.1 100
Capa Miura 3.1 14 2.1 150
Basamento 5.5 2.9 2.6 300
Corteza superior 5.8 3.3 2.7 350
Corteza inferior 6.5 3.7 2.7 400
Manto superior 8.0 4.5 2.8 500
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Los modelos tienen 330 km de longitud y 100 km de profundidad. La malla regular tiene
espaciamiento de 0.1 km en ambas direcciones, lo que resulta en 3300 por 1000 nodos.
Para atenuar las reflexiones artificiales de los bordes del modelo, se consider6 una zona de
buffer de 20 nodos (Cerjan et al., 1985). Debido a que la velocidad minima de la capa
Shimosa de la cuenca de Kanto es de 0.5 km/s, la frecuencia maxima de las simulaciones es
de 1 Hz.

La excitacion a los modelos fue una fuente lineal, perpendicular a la seccion. Los
mecanismos focales considerados son de fallamiento inverso. Las funciones temporales de
la fuente (FTF) fueron funciones pseudo-delta (Herrmann, 1979). Se calcularon

sismogramas sintéticos con duracion de 220A.
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Figure 7. Modelos 2D usados para simular el sismo de Niigata, 2004 considerando un perfil
NW-SE (modelo 1, arriba; fig. 1) y el sismo Miyagi, localizado al NE de la cuenca (modelo
2, abajo; fig. 1). Las lineas punteada, discontinua y continua indican las interfaces entre las
capas Shimosa/Kazusa, Kazusa/ Miura, y Miura/basamento, respectivamente. Para ver
claramente la configuracion de las capas sedimentarias, muestro unicamente los primeros 5
km de profundidad de cada modelo. Los modelos utilizados tienen 330 km de longitud por
100 km de profundidad. En el punto B se intersectan los 2 modelos.

!
o
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Para explorar la posibilidad de que el periodo dominante dependiera de la fuente se hicieron
varias pruebas. Entre ellas estuvo repetir la simulacion del sismo de Niigata tres veces,
variando la duracion de la fuente, tomandola como 1, 10 y 15 s (la duracién estimada para
es sismo fue de 10 s, Yagi, 2004). La profundidad focal se mantuvo constante.

Se consideraron 2 puntos de observacion en el modelo 1 para el sismo de Niigata a
distancias epicentrales de 130 (sitio A) y 190 km (sitio B), respectivamente. En la figura 8
se muestran los cocientes espectrales H/V para el sitio A de las 3 simulaciones. Como se
puede observar, las 3 funciones de transferencias presentan sus maximos en 5.5 s. Para el
sitio B, los periodos dominantes coinciden en 10 s. Estos resultados sugieren que el periodo
dominante de cada sitio depende principalmente de la respuesta de la estructura de
velocidades en ese sitio, y no de la duracion de la FTF. Al calcular el cociente espectral, el
efecto de la fuente se cancela. En ambos puntos (A y B), el periodo dominante obtenido de
las simulaciones coincide con el valor observado en esas posiciones dentro de la cuenca de
Kanto.
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Figura 8. Funciones de transferencia en el sitio A considerando diferentes duraciones de la
funcion temporal de la fuente. En estas simulaciones se considero el sismo de Niigata, 2004
y el modelo 1 (NW-SE).

Adicionalmente, se realizaron tres simulaciones para explorar la posible dependencia del
periodo dominante de la profundidad de la fuente. Para ello, simulamos el sismo de Niigata
colocando la fuente a profundidades de 5, 25 y 50 km, manteniendo la duracién de la fuente
en 10 s. La figura 9 presenta los resultados calculados para el sitio B, punto en el que se
intersectan las dos secciones 2D.. Se observa que para las 4 profundidades consideradas (5,
10, 25 y 50 km) las funciones de transferencia presentan su maximo en 10 s. A periodos

cortos la variacion de los cocientes H/V es significativa, pero los maximos de los cocientes
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ocurren a periodos largos. Concluimos que la profundidad de la fuente no es un factor que
afecte al periodo dominante.

Figura 9. Funciones de transferencia en el punto B considerando diferentes profundidades
de la fuente. Se considerd el sismo de Niigata, 2004 y el modelo 1 (NW-SE).

Finalmente, con el objetivo de verificar si existe dependencia del periodo dominante de la
localizacién de la fuente (con diferente estructura regional entre la fuente y la cuenca de
Kanto) , se realizaron 2 simulaciones considerando el sismo Miyagi, ubicado al noreste de

la cuenca (linea roja discontinua NE-SW, fig. 1). La fuente y el epicentro son los mismos,
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pero en una de las simulaciones la profundidad de la fuente es de 25 km, y de 50 km en la
otra. Este perfil (modelo 2) intersecta al modelo 1 en el punto B, por lo que la estructura en

ese punto es la misma en ambos modelos.

La figura 10 muestra las funciones de transferencia para el punto B calculadas a partir de
los sintéticos del modelo 2. Se observa que el periodo dominante en este sitio (10 s)
permanece invariable para distintas profundidades de la fuente y tampoco cambia cuando la

fuente es otro sismo, proveniente de otra direccion.

Podemos concluir entonces que el periodo dominante en un sitio es determinado por la
estructura de velocidades de la cuenca en cada punto, es decir, por el espesor total y la
velocidad promedio de los sedimentos, y no depende de la duracion de la FTF, la

profundidad ni de la localizacion de la fuente.
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Figura 10. Funciones de transferencia en el punto B en donde se intersectan los 2 modelos.
H2 corresponden al modelo 2 (NE-SW) del sismo Miyagi para profundidades de 25 y 50
km, mientras que H1 corresponde al modelo 1 (NW-SW) considerando el sismo de Niigata,
2004.
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3.5. Conclusiones

El periodo dominante de un sitio juega un papel esencial en la estimacién del riesgo
sismico debido a que ayuda a estimar los efectos de sitio y es Gtil para propdsitos de disefio
estructural. Por ello, en este capitulo se obtuvieron los periodos dominantes de la Cuenca de
Kanto por medio de cocientes espectrales H/V de registros de movimiento fuerte. Ademas,
se realizaron simulaciones numéricas 2D para estudiar la dependencia de factores tales
como localizacion, profundidad y duracién de las FTF de los sismos considerados en la

determinacion de los periodos dominantes.

En la primera parte de este estudio se considerd la parte del movimiento intenso de ondas
S. Se consideraron 4 sismos con magnitudes Mj > 6, los cuales ocurrieron en diferentes
partes de Japon, y registrados en la cuenca de Kanto. Estos eventos tuvieron duraciones
distintas de la funcion temporal de la fuente (FTF) y tuvieron profundidades distintas. El
andlisis de los registros de estos sismos muestra que sus funciones de transferencia
presentan su maximo en el mismo periodo para cada sitio, independientemente de la
localizacion, profundidad y duracién de la FTF de los sismos considerados. En general, los
periodos dominantes en la cuenca de Kanto se encuentran entre 3y 12 sy la distribucién de
periodos dominantes presenta un patrén similar al de la configuracién de la profundidad del
basamento. Se pudo observar que existe una relacion lineal entre periodos dominantes y el

espesor de sedimentos en la cuenca.

El periodo dominante en cada punto es estable para los 4 eventos, lo que sugiere que
depende Unicamente de la estructura de velocidades bajo ese punto. Para validar esta
observacion, se realizaron simulaciones numéricas 2D con el método de diferencias finitas
2D P-SV de 4° orden con mallas alternadas. Los resultados de las simulaciones mostraron
que la determinacién del periodo dominante en un punto no depende de la localizacion,

profundidad ni duracion de la FTF. Esto confirma las observaciones.
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Sin duda, aunque la cuenca de Kanto ha sido estudiada ampliamente, aln existen zonas que
requieren un estudio méas detallado, por ejemplo, el sur de la peninsula de Boso, localizada
en la prefectura de Chiba, la cual se caracteriza por ser una zona montafiosa. Probablemente
la reduccion de las incertidumbres de cualquier zona de la cuenca contribuiria a la
reduccion de la dispersion observada en la relacidn entre espesor de sedimentos y periodos

dominantes (fig.6).

-55 -



CAPITULO 4

DIFERENCIAS EN LA ATENUACION DEL MOVIMIENTO DEL
TERRENO EN DIRECCIONES PERPENDICULAR Y PARALELA A

LA ZONA DE SUBDUCCION

4.1. Introduccion

La Ciudad de México ha sido afectada numerosas veces principalmente por sismos que han
ocurrido a lo largo de la zona de subduccion del Pacifico Mexicano. La geometria de las
estructuras corticales varia lateralmente de Jalisco a Chiapas, por lo que el campo de onda
de sismos ocurridos en distintas regiones podria variar. En este capitulo se estudian los
efectos de las diferencias en la geometria de las estructuras corticales en la zona de
subduccidn sobre la atenuaciéon del movimiento sismico del terreno. Para este objetivo se
realizan simulaciones numéricas basadas en el método pseudo-espectral en una version
bidimensional para ondas P-SV. En la primera parte de este capitulo se simulan las
diferencias en la atenuacion del movimiento del terreno para trayectorias perpendiculares a
la costa en los estados de Colima y Guerrero. En la segunda parte se compara la atenuacion
entre una trayectoria perpendicular a la costa en Guerrero y otra paralela a la costa entre

Guerrero y Colima.

Los estudios de riesgo sismico requieren de modelos del movimiento sismico para predecir
el movimiento esperado para sismos futuros. En muchas partes del mundo se ha obtenido
informacion util para este objetivo con datos de estaciones permanentes de movimiento
fuerte. Sin embargo, en otras regiones sismicamente activas, especialmente en paises en
vias de desarrollo, la informacion de alta calidad es escasa. En México, se han instalado
acelerografos principalmente en el segmento sur de la zona de subduccion del Pacifico,

donde la alta sismicidad permite obtener informacion util durante un periodo corto. Los
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datos registrados en Guerrero se han usado para derivar ecuaciones de prediccion de
movimiento del suelo (EPMS) para sismos interplaca (Ordaz et al., 1989) e intraplaca de
profundidad intermedia (Garcia et al., 2005). Esas ecuaciones de prediccion se han
utilizado para predecir el movimiento sismico esperado en secciones de la zona de
subduccion para las que no se cuenta con registros. Sin embargo, a lo largo de la zona de
subduccion existen diferencias en la geometria de las estructuras somera y profunda
(Kostoglodov y Pacheco, 1999). Esas diferencias podrian inducir cambios en la forma en
que se atenua la energia sismica en funcion de la distancia. Por ello, es conveniente estudiar
la atenuacion del movimiento sismico a todo lo largo de la zona de subduccién.
Deberiamos validar la hipotesis de que las EPMS derivadas de datos en Guerrero son
validas para otras secciones de la zona de subduccion o, en su defecto, encontrar EPMS
adaptadas a cada una de esas zonas. Este es un objetivo muy ambicioso que requerira

mejorar la instrumentacion sismica en nuestro pais.

Otro problema que se presenta en el centro de México es la amplificacion regional. Singh et
al. (1988) mostraron algunas indicaciones de que la atenuacion del movimiento del suelo a
lo largo de una linea paralela a la costa era diferente de la atenuacion perpendicular a la
costa. Estudios posteriores mostraron que el movimiento del suelo en sitios de roca firme
en el centro de México es amplificado aproximadamente por un factor de 10 relativo a
sitios a distancias hipocentrales similares a lo largo de la costa (Ordaz y Singh, 1992;
Cérdenas et al., 1997). Este factor de amplificacion regional se presenta al menos en la

banda de frecuencias entre 0.3y 1.0 Hz.

Aungue la sismicidad en Colima es menor que en Guerrero, también ahi ocurren grandes
eventos. Ejemplo de ello son los dos sismos destructivos mas recientes en México: el
sismo de Manzanillo en 1995, Mw = 8 en 1995 (Pacheco et al, 1997), y el sismo de
Tecoméan en 2003, Mw = 7.6 en 2003 (Yagi, et al., 2004, Nufiez-Cornu et al., 2004). A
pesar de ello, no se contaba con datos suficientes para elaborar EPMS especificas para esta
zona. Tejeda-Jacome y Chévez-Garcia (2007) instalaron una red de estaciones con el

objetivo de registrar datos para ese fin y los analizaron para producir EPMS especificas a la
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zona de Colima. Sus resultados muestran que, las EPMS obtenidas a partir de datos de
Colima (a lo largo de una linea perpendicular a la costa) predicen movimientos del suelo
mayores que los predichos usando registros obtenidos en Guerrero (Ordaz et al., 1989)
para distancias hipocentrales mayores a 100 km (figura 1). Tejeda-Jacome y Chavez-Garcia
(2007) observaron diferencias entre sus resultados y otras EPMS en términos de PGA y

espectros de respuesta de pseudo-aceleracion (PSA) para 5% de amortiguamiento.
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Figura 1. Comparacion de las relaciones de atenuacién entre Colima (Tejeda-Jacome y
Chavez-Garcia, 2007; linea negra) y Guerrero (Ordaz et al, 1989; linea roja) en términos de
PGAh para un sismo de magnitud 5 con profundidad de 15 km. Las amplitudes predichas
para Colima son mayores a las de Guerrero para distancias hipocentrales mayores a 100 km

(modificada de Tejeda-Jacome y Chavez-Garcia, 2007).

En esta seccion se investiga la causa de la diferencia en la atenuacion de la energia sismica

entre Colima y Guerrero, observada en Tejeda-Jacome y Chavez-Garcia (2007). Para este
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objetivo probamos dos hipotesis. La primera explica las diferencias en la atenuacion entre
Guerrero y Colima debido a la diferencia entre sus estructuras tectonicas presentada por la
geometria de la placa de subduccion en ambas regiones. La segunda hipoétesis atribuye esas
diferencias a la estructura somera de la placa continental, distinta en cada region,

principalmente por la presencia del CVTM.

4.2. Marco tectonico

La figura 2 muestra un mapa del sur de México. A lo largo de la costa del Pacifico se
extiende la zona de subduccién. En la seccion sur, la placa de Cocos subduce debajo de la
placa de Norte América. Hacia el norte, el régimen tectonico se vuelve més complejo
debido a que interactian tres placas distintas: Rivera, Cocos y Pacifico. Ademas, se ha
propuesto la existencia de una microplaca en donde el blogue de Jalisco interactia con las
placas de Rivera y Cocos (DeMets and Stein, 1990; Bandy et al., 1995). A lo largo de la
costa del Pacifico Mexicano, dividida en cuatro secciones por Pardo y Suarez (1995), hay
cambios significativos en el buzamiento, velocidad de subduccién y geometria de la zona
de subduccion. Kostoglodov y Pacheco (1999) describen los rasgos principales de la zona
de subduccion a lo largo de la costa del Pacifico Mexicano de la siguiente manera. El
buzamiento de la geometria del contacto entre placas es constante hasta una profundidad de
30 km. Se observan cambios laterales en el buzamiento de la placa subducida una vez que
se desacopla de la placa continental. Frente al blogue de Jalisco (figura 2), la placa de
Rivera tiene un buzamiento mayor a 45° y subduce a una velocidad de 1.4 cm/afio. La placa
de Cocos debajo de Colima muestra un buzamiento similar al de la placa de Rivera pero
subduce a una velocidad mayor (4.7 cm/afo). Hacia el sur, el buzamiento de la placa de
Cocos es menor y es casi subhorizontal en Guerrero (donde subduce con una velocidad de
5.6 cm/afo), antes de volver a incrementarse hacia el sur a mas de 45° en Chiapas. Estas
variaciones a lo largo de la zona de subduccién son la primera posibilidad de explicar las
diferencias en la atenuacién del movimiento del suelo perpendicular a la costa entre Colima
y Guerrero. Una segunda posibilidad es el Cinturén Volcanico Trans-Mexicano (CVTM),
asociado con la zona de subduccion. Esta gran estructura (de alrededor de 1000 km de largo

y entre 80 y 230 km de ancho) forma un angulo de aproximadamente 16° relativo a la
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Trinchera Meso-Americana. Pardo y Suarez (1995) atribuyen ese angulo a la variacion

lateral en la geometria y los parametros de la subduccion.

Figura 2. Mapa del sur de México en donde se muestra la Trinchera Meso-Americana
(linea solida gruesa con triangulos solidos). Las dos lineas rojas sélidas perpendiculares a la
costa muestran las localizaciones escogidas para los perfiles 2D que se modelaron. La linea
roja discontinua orientada NW-SE muestra la localizacion de perfil paralelo a la costa. La
linea verde discontinua en el continente muestra el contorno del (CVTM). La linea azul
discontinua gruesa localizada en el lado oeste de México muestra el bloque de Jalisco
(B.J.). Las lineas azules punteadas muestran los contornos de isoprofundidades de la placa
de subduccion. Las lineas negras discontinuas en el océano son la Zona de Fractura de
Orozco (ZFO) y la Zona de Fractura de O’Gorman (ZFO’G).
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4.3. Simulacion numérica bidimensional

Con objeto de estudiar las posibles causas de la diferencia en la forma en que se atenua la
energia sismica entre Guerrero y Colima observada experimentalmente, en las siguientes
paginas presentaremos resultados de simulacion numérica. Se usa modelado numérico 2D
P-SV basado en el método espectral de Fourier (Kosloff y Baysal, 1982; Kosloff et al.,
1984; Furumura y Takenaka, 1996).

En la figura 3 se muestran los modelos 2D utilizados para este estudio. El modelo usado
para Guerrero (figura 3a) reproduce el utilizado por Furumura y Singh (2002). Este modelo
fue derivado de un estudio de refraccion y del analisis de datos gravimétricos (Valdes et al.,
1986 y Valdes y Meyer, 1996). El modelo incluye la estructura del manto superior, una
corteza de tres capas y la placa de Cocos subduciendo con un angulo de aproximadamente
10° y espesor de 30 km. EI CVTM se representa con una capa superficial de 2 km. El
modelo también incluye topografia, la cual es significativa para distancias epicentrales

mayores a 300 km.

El modelo 2D usado para Colima (figura 3b) se construyé a partir de los trabajos de Bandy
et al. (1999) y Kostoglodov y Pacheco (1999). Se basa en estudios de gravimetria y
sismicidad. EI modelo es similar al de Guerrero, excepto por el &ngulo de buzamiento de la
placa de subduccion, el cual a una profundidad de aproximadamente 40 km aumenta a casi
45°, Una segunda diferencia es la localizacion del CVTM, localizado a 50 km de la costa.
Las propiedades mecénicas de las diferentes capas se muestran en la tabla 1. Para cada una
de las 2 secciones se realizaron 2 simulaciones: en la primera no se incluye el CVTM, y en
la segunda se incluye una capa delgada de baja velocidad que representa esta estructura.
Aunque las velocidades del CVTM parecen bajas, estan basadas en medidas reportadas por
Gomberg et al. (1988ab) y Alesina et al. (1996) y se correlacionaron con medidas de

densidad dadas por Molina-Garza y Urrutia-Fucugauchi (1994).
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Figura 3. (a) Modelo 2D para el perfil de Guerrero (modificado de Furumura y Singh,
2002). (b) Modelo 2D para el perfil de Colima (modificado de Bandy et al, 1999). Los
nameros indican la capa cuyas propiedades se dan en la tabla 1. El asterisco indica la
posicion de la fuente. La flecha en la parte superior de cada modelo indica la transicién

océano/continente. Se realizaron dos simulaciones para cada seccion, sin'y con el CVTM.
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Vp Vs p Qs Espesor*

(km/s) (km/s) (t/m®) (km)
Capa 1 (CVTM) [1] 4.0 2.0 2.0 150 2.0
Capa 2 [2] 5.2-5.3 3.0-3.1 2.3 200 6.0
Corteza superior [3] 5.5-5.8 3.2-34 2.8 400 18.0
Corteza inferior [4] 6.4-7.1 3.7-4.1 2.9 600 27.0
Manto superior [5] 8.2-8.4 4.7-4.8 3.3 800 .
Corteza oceanica [6] 5.0-7.0 28-3.9 | 2135 | 150 4.0
Basalto oceanico [7] 6.8-7.1 3.8-3.9 2.9 200 4.0
Manto oceanico [8] 8.2-8.6 4.7-4.9 3.32 1000 16.0

* Espesor maximo.
Tabla 1. Pardmetros del modelo usados en la simulacién 2D. Los niimeros en los corchetes

se refieren a la figura 3.

Todos los modelos utilizados tienen las mismas dimensiones: 512 km en longitud y 128 km
en profundidad. Se utilizé un espaciamiento uniforme de 0.25 km, lo que resulta en una
malla de 2048 por 512 nodos. Las reflexiones artificiales en los limites del modelo se
atenuaron utilizando una zona de buffer de 20 nodos (Cerjan et al., 1985). Esta condicion
de frontera puede generar reflexiones artificiales en la malla computacional. Sin embargo,
al analizar cuidadosamente los receptores cercanos a las fronteras laterales, se observé que
esto no sucedio en estas simulaciones. Ademas, se repitieron los célculos utilizando una
malla mas grande (el doble del nimero de nodos) y se obtuvieron los mismos resultados.
Dadas las velocidades minimas en los modelos, la frecuencia maxima de los célculos es de
hasta 4.0 Hz.

La excitacion en los modelos fue dada por una fuente lineal, perpendicular al modelo. El

mecanismo fue de fallamiento inverso y la profundidad de la fuente fue de 20 km. La

funcion temporal de la fuente se representd por una funcion pseudodelta (Herrmann, 1979)
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con una duracion de 0.25 s. Se calcularon sismogramas sintéticos con duracion de 150 s. La
distancia entre receptores es de 2 km y se calcularon 201 sismogramas en la superficie para

cada modelo.

4.4, Resultados

Los resultados obtenidos para el modelo de Guerrero fueron presentados en Furumura y
Singh (2002). Por esta razén se presentan con detalle Gnicamente aquellos para la seccion
de Colima. La figura 4 muestra los sismogramas sintéticos del componente radial de la
velocidad del suelo en tiempo de viaje reducido (i.e. los tiempos de viaje menos la distancia
epicentral correspondiente dividida por una velocidad de 8.0 km/s). Las trazas se filtraron
con un filtro pasabajas causal Butterworth de dos polos con una frecuencia de corte de 4.0
Hz. Estos resultados corresponden al modelo sin el CVTM. Los pulsos predominantes en
esta figura son las fases P y S (para distancias epicentrales menores a 100 km) y fases PmP,
guiadas por la estructura cortical (entre 10 y 15 s ), para distancias epicentrales entre 100 y
250 km).
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Figura 4. Seccién sismica con tiempo de viaje reducido del componente radial de la
velocidad del suelo calculado para el modelo 2D en Colima como funcion de la distancia
epicentral. Este resultado se calculd sin incluir el CVTM en el modelo. Los sismogramas
sintéticos se grafican solamente a cada 20 km. Compare con la figura 4a de Furumura y
Singh (2002) para el modelo de Guerrero.

La figura 5 muestra la comparacion de la atenuacion entre Colima y Guerrero en funcion de
la distancia epicentral, sin incluir el CVTM. La amplitud de Fourier de las ondas S de las
trazas simuladas se suavizaron usando un filtro pasabandas de una octava. La figura 5
muestra el valor del espectro de amplitud suavizado para 0.5 Hz, normalizado por su valor
a una distancia epicentral de 50 km. Se observa que la atenuacion es muy similar entre los
dos modelos, lo cual demuestra que las diferencias en la geometria de la zona de
subduccidn tienen poco impacto sobre el movimiento del terreno. Los maximos localizados
en la curva para el modelo de Guerrero entre 100 y 240 km de distancia son reflexiones
SmS (Furumura and Singh, 2002). Las diferencias en amplitud relativa son menores a un

factor 2 y aparecen solamente en ventanas pequefias de distancia epicentral.
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Figura 5. Amplitud relativa del espectro de amplitud de Fourier a 0.5 Hz en funcion de la
distancia epicentral calculada para los dos perfiles. A la ventana de las ondas S se le aplicd
la transformada de Fourier, se suavizéd con un filtro pasabandas de una octava, y los valores

a 0.5 Hz se normalizaron por sus amplitudes a una distancia epicentral de 50 km. Estos

resultados no incluyen el CVTM.

Los resultados cambian significativamente cuando se incluye el CVTM en el modelo. Los
sismogramas sintéticos en tiempo de viaje reducido calculados para este modelo se
muestran en la figura 6. Los trenes de onda méas prominentes en esta figura entre 60 y 240
km son las fases SmS, i.e., ondas S reflejadas varias veces en el Moho, también conocidas
como fases Lg (e.g., Kennett, 1985; Campillo, 1990). Las amplitudes de todas estas ondas

se amplifican fuertemente por la baja velocidad del CVTM.
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Figura 6. Seccién sismica con tiempo de viaje reducido del componente radial de la
velocidad del suelo calculado para el modelo 2D en Colima como funcién de la distancia
epicentral. Este resultado se calcul6 incluiyendo el CVTM en el modelo. Los sismogramas
sintéticos se grafican solamente a cada 20 km. Compare con la figura 4a de Furumura y
Singh (2002) para el modelo de Guerrero.

En la figura 7 se muestra la comparacion entre los modelos de Colima y Guerrero,
incluyendo el CVTM en términos de la amplitud de los espectros de Fourier suavizados en
0.5 Hz. Otra vez, las amplitudes maximas se normalizaron por el valor a 50 km de distancia
epicentral y se suavizaron con un filtro pasabandas de una octava. El efecto del CVTM es
evidenteen la seccion de Colima a partir de una distancia epicentral de 50 km y aumenta
distancias epicentrales mayores a 100 km. Esto concuerda con las observaciones de Tejeda-
Jacome y Chévez-Garcia (2007). Las diferencias en amplitud relativa alcanzan un factor 3 a
una distancia epicentral de 125 km y permanecen grandes por mas de 100 km. Para

distancias epicentrales mayores a 240 km, la amplitud relativa en Colima decrece
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drasticamente, mientras que en Guerrero aumenta y llega a ser méas grande que en Colima.
Este se debe a que el CVTM termina a una distancia de 240 km en Colima, mientras que en
Guerrero aparece a partir de los 220 km de distancia epicentral.
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Figura 7. Amplitud relativa del espectro de amplitud de Fourier a 0.5 Hz en funcion de la
distancia epicentral calculada para los dos perfiles. A la ventana de las ondas S se le aplicd
la transformada de Fourier, se suavizd con un filtro pasabandas de una octava, y los valores
a 0.5 Hz se normalizaron por sus amplitudes a una distancia epicentral de 50 km. Estos
resultados incluyen el CVTM.

La figura 8 muestra la comparacion de las amplitudes en 4 Hz de los espectros de Fourier
suavizados de los modelos de Colima y Guerrero, incluyendo el CVTM. Las amplitudes
méaximas se normalizaron por su valor a 50 km de distancia epicentral y se suavizaron con
un filtro pasabandas de una octava. Los resultados son similares a los de la figura 7. La

curva para Guerrero no muestra amplificacion significativa en el CVTM (para distancias
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epicentrales mayores a 220 km) debido a que la atenuaciéon tiene un efecto mayor para esta

frecuencia para grandes distancias y elimina el efecto de amplificacion debida al CVTM.
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Figura 8. Amplitud relativa de los espectros de amplitud de Fourier a 4.0 Hz en funcion de
la distancia epicentral calculada para los dos perfiles. A la ventana de las ondas S se le
aplico la transformada de Fourier, se suavizd con un filtro pasabandas de una octava, y los

valores a 4.0 Hz se normalizaron por sus amplitudes a una distancia epicentral de 50 km.

Estos resultados incluyen el CVTM.

Seria interesante comparar el decaimiento brusco en la amplitud observada en nuestro
modelo para Colima a 240 km con observaciones. Desafortunadamente, no existen datos
para ello. El arreglo usado por Tejeda-Jacome y Chavez-Garcia (2007) no se extiende mas
alla de 70 km a partir de la costa. Recientemente, en Guerrero se operd un arreglo lineal
perpendicular a la costa (proyecto MASE, Clayton et al., 2007, Pérez-Campos et al. 2008).
Este arreglo incluyo estaciones al norte del CVTM dado que abarc6 desde Acapulco, Gro.
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hasta Tampico, Tamps. Los resultados obtenidos del analisis de los registros de este arreglo

(cuando sean liberados) permitiran estudiar este punto.

La amplificacion debido al CVTM en Colima se presenta también en Guerrero, pero, a
mayores distancias epicentrales . Esto sugiere que la amplificacion regional observada en la
parte central de México (Ordaz and Singh, 1992) se debe al CVTM, como afirman
Cardenas et al. (1997). Asi, aun si la amplificacion regional se ha observado y cuantificado
principalmente en el centro de México, estos resultados sugieren que la amplificacion se

presenta en todo el CVTM.

Finalmente, podria considerarse que las propiedades que utilizamos para la la capa 5 de la
figura 3 son demasiado rigidas para lo que se espera en la cufia del manto de la zona de
subduccion. Dadas las grandes incertidumbres en esos valores, se repitieron las
simulaciones utilizando valores de rigidez distintos para esa capa. Ademas del gradiente
dado en la tabla 1, se usaron valores cercanos a los de la capa 4, es decir, un gradiente de
Vs de 4.1 a 4.3 km/s y un valor de Qs de 650. En la figura 9 se muestran las curvas de
atenuacion de la amplitud espectral para 0.5 Hz (a) y 4.0 Hz (b) obtenidas para el modelo
original (Colima A) y para el modelo modificado (Colima B). Aunque en ambas
frecuencias se presentan algunas diferencias, éstas no son significativas debido a que el
campo de ondas es gobernado principalmente por trenes de ondas Lg atrapados entre el
Moho y la superficie libre (guia de onda). Por ello, podemos afirmar con confianza que a
pesar de que los valores numéricos podrian cambiar al cambiar las propiedades de las capas

del modelo, nuestras conclusiones son solidas.
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Figura 9. Amplitud relativa de los espectros de amplitud de Fourier paraa) 0.5 Hz y b) 4.0
Hz en funcion de la distancia epicentral calculadas para el perfil de Colima. A la ventana de
las ondas S se le aplicé la transformada de Fourier, se suavizo con un filtro pasabandas de

una octava, y los valores a 0.5 y 4.0 Hz se normalizaron por sus amplitudes a una distancia
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epicentral de 50 km. Estos resultados incluyen el CVTM. El modelo Colima A (linea negra)
corresponde al modelo original, mientras que el modelo B (linea roja) corresponde al

modelo modificado de la capa 5 (ver texto).

4.4.1. Diferencias en la atenuacién del movimiento sismico del suelo entre las

direcciones paralela y perpendicular a la costa.

Recientemente, Garcia et al. (2009) analizaron una base de datos de 20 afios con mas de
450 registros de sismos interplaca locales y regionales (R < 400 km, profundidades focales
entre 10 y 30 km) con magnitudes Mw entre 5.0 y 8.0. En ese estudio encontraron
funciones de atenuacién que fueron distintas para trayectorias paralela y perpendicular a la
costa. En esta seccion se realizan simulaciones bidimensionales para estudiar esa diferencia
en la atenuacion del movimiento sismico y considera una trayectoria perpendicular a la

costa en Guerrero y otra paralela a la misma entre Guerrero y Colima.

Los modelos utilizados (figura 10) utilizan las mismas propiedades mecanicas mostradas en
la tabla 1. Se consideran 3 modelos: dos para la trayectoria perpendicular a la costa, y uno
paralelo a la costa. Para la trayectoria perpendicular a la costa, uno de los modelos es
similar al de la figura 3a con algunas diferencias que se mencionan mas adelante
(perpendicular (1); figura 11). El otro modelo perpendicular a la costa (figura 10a) incluye
la placa de subduccién con una seccion horizontal entre 135 km y 285 km a partir de la
trinchera, la cual posteriormente cae con un buzamiento de 75° (perpendicular (2); figura
11). Este modelo se obtuvo a partir de funciones de receptor de varios sismos ocurridos en
Guerrero principalmente, y como parte del proyecto MASE (Clayton et al., 2007, Pérez-
Campos et al. 2008). Finalmente, el modelo para la trayectoria paralela a la costa esta
formado de capas planas (figura 10b). El perfil esta orientado NW-SE y la fuente es la
misma que para el sismo simulado en el perfil de Guerrero. En estos tres modelos se
excluye la topografia, por simplicidad, y el CVTM debido a que en el analisis de la base de

datos de Garcia et al. (2009) no se incluyen estaciones dentro de esa estructura. Ademas, se
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excluye la atenuacion anelastica (Q=o0) con el objetivo de explorar el efecto de la estructura

cortical sobre la dispersion geométrica del movimiento sismico.
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Figura 10. (a) Modelo 2D para el perfil de Guerrero (perpendicular (2); figura 11)
incluyendo una seccion horizontal de la placa de subduccién entre 135 km y 285 km a
partir de la trinchera, la cual posteriormente cae con un buzamiento de 75° (Clayton et al.,
2007, Perez-Campos et al. 2008) (b) Modelo de capas planas para la trayectoria paralela a
la costa orientada NW-SE (linea roja discontinua en figura 2). Los numeros indican la capa

cuyas propiedades se dan en la tabla 1. El asterisco indica la posicion de la fuente.

La figura 11 muestra las amplitudes relativas para cuatro frecuencias. Al igual que en la
primera parte de este capitulo, las simulaciones se realizaron hasta 4.0 Hz. En este caso las
amplitudes se normalizaron por el valor correspondiente a una distancia epicentral de 1 km
para eliminar la contribucion de la fuente. El segundo modelo perpendicular a la costa
(perpendicular (2)) tiene una seccion horizontal entre 135 y 285 km a partir de la trinchera,
lo cual corresponde a distancias epicentrales de 20 y 170 km. Puede observarse que para las

cuatro frecuencias, el comportamiento es muy similar para los dos modelos perpendiculares
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a la costa (perpendicular (1) y (2)) y ligeramente con amplitudes mayores a distancias
epicentrales entre 20 y 170 km debido a la propagacion eficiente de paquetes de ondas Lg
ocasionada por el segmento horizontal de la placa de subduccién. Se observa claramente
que para las cuatro frecuencias y para distancias epicentrales mayores a 100 km, las
amplitudes relativas para las trayectorias perpendiculares a la costa (perpendicular (1) y
perpendicular (2); lineas roja y azul, respectivamente) son mayores que para la trayectoria

paralela a la costa (linea negra).

Estas diferencias son causadas muy probablemente por la estructura de la placa de
subduccion, lo que permite la propagacion eficiente hacia adentro del continente del campo
de ondas gobernado por trenes de ondas Lg, atrapadas entre la placa de subduccién o el
Moho y la superficie libre. Los resultados de estas simulaciones confirman las
observaciones de trabajos anteriores respecto a las diferencias en el comportamiento de la
atenuacion sismica entre trayectorias paralela y perpendicular a la costa para sismos
someros interplaca de fallamiento inverso de la zona de subduccién del Pacifico Mexicano
(Singh et al. 1988; Valdes 1993; Céardenas et al. 1997, Cardenas y Chavez-Garcia, 2003).
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Figura 11. Amplitudes relativas de los espectros de amplitud de Fourier para 0.75, 1.0, 2.0
y 4.0 Hz en funcion de la distancia epicentral calculadas para las trayectorias paralela (linea
negra) y perpendicular (1) y (2) (lineas roja y azul, respectivamente; ver texto). A la
ventana de las ondas S se le aplicd la transformada de Fourier, se suavizd con un filtro
pasabandas de una octava, y los valores a estas frecuencias se normalizaron por sus
amplitudes a una distancia epicentral de 1 km para eliminar el efecto de la fuente. Los

modelos considerados no incluyen la topografia, el CVTM ni la atenuacion anelastica

(Q=c0).

4.5. Conclusiones

Hemos considerado dos problemas en este capitulo relacionados con la atenuacién del
movimiento sismico en la zona de subduccion del Pacifico Mexicano. En el primer
problema se compararon las relaciones de atenuacién sismica entre dos modelos 2D de la
estructura cortical perpendicular a la zona de subduccion. El objetivo fue el de explicar las
diferencias observadas en la atenuacion entre Colima (seccion norte) y Guerrero (seccion
sur). Para ello, se consideraron dos posibilidades. Por un lado, la distinta geometria de la
zona de subduccidn de cada seccion, y por el otro, la presencia del CVTM respecto a la
costa en ambas secciones. Con base en simulaciones numéricas 2D, pudimos observar que
la geometria de la subduccién no afecta significativamente la atenuacion entre Colima y
Guerrero. Sin embargo, cuando incluimos una capa delgada de baja velocidad que
representa el CVTM, se observaron grandes diferencias. Para distancias epicentrales
mayores a 100 km se tuvo una amplificacion de la velocidad maxima del suelo por un
factor 3. Este resultado concuerda con las observaciones presentadas en Tejeda-Jacome y
Chévez-Garcia (2007). En el perfil de Guerrero también se encuentra el CVTM, aunque
aparece a distancias mayores a 220 km de la costa. Cuando las ondas sismicas generadas
por sismos de subduccion alcanzan el CVTM, son amplificadas significativamente.
Probablemente esta es la explicacion que se encuentra detras de las amplificacion regional
en el centro de México estudiada por Ordaz y Singh (1996) y Céardenas et al. (1997). La

superposicion de la amplificacion regional con la amplificacion local (Kawase and Aki,

- 75 -



1989; Chévez-Garcia and Bard, 1994; Chavez-Garcia et al. 1994) provocé el gran dafio
observado en la Ciudad de México en 1985, como fue demostrado por Furumura y Kennet,
1998 y Chévez-Garcia y Salazar (2002) entre otros. Los resultados obtenidos en este
estudio muestran que al menos la amplificacion regional puede incrementar el movimiento
sismico en cualquier parte dentro del CVTM. Este es un factor que se debe incluir en

evaluaciones futuras del riesgo sismico en México.

El segundo problema que consideramos fue sobre el estudio de las diferencias entre la
atenuacion del movimiento sismico para trayectorias paralela y perpendicular a la costa. Se
consideraron dos modelos para la trayectoria perpendicular a la costa (en Guerrero), con
variaciones en la placa de subduccién, y uno de capas planas paralelo a la costa. En estos
modelos no se incluyd la topografia, el CVTM, ni la atenuacion anelastica. Los resultados
de las simulaciones demuestran diferencias significativas en la atenuacién del movimiento
sismico para trayectorias paralela y perpendicular a la costa del Pacifico Mexicano. La
configuracion de la placa de subduccion para trayectorias perpendiculares a la costa es
crucial para la propagacion eficiente del campo de ondas sismico, el cual, para sismos
someros interplaca, estd gobernado principalmente por trenes de ondas Lg, atrapados en el
guia de onda. Esto indica que es conveniente considerar por separado la atenuacion para
estas trayectorias con el objetivo de tener una mejor estimacion del riesgo sismico para

sismos futuros interplaca que ocurran en la costa del Pacifico.

-76 -



CAPITULO5

SIMULACION NUMERICA DE SISMOS LOCALES DE LA CUENCA DE
MEXICO

5.1. Introduccién

En los ultimos 30 afios ciudades importantes del mundo han sufrido dafios considerables
debido a grandes sismos. Algunas de estas ciudades se encuentran en cuencas
sedimentarias, tales como las de San Bernardino y Los Angeles (EUA), Osaka y Kanto
(Japdn), Taipei (Taiwdn) y México (México). Los dafios son ocasionados por la
amplificacién del movimiento sismico en los sedimentos, a la cual se agrega la generacion
de ondas superficiales, en los bordes de las cuencas. Cuando existe un contraste de
impedancias importante entre el medio rocoso (basamento) y los sedimentos que rellenan la
cuenca, la generacion local de ondas superficiales puede contribuir significativamente al

movimiento observado.

Para entender la respuesta sismica de una cuenca sedimentaria es necesario conocer su
estructura de velocidades. Por ejemplo, Yomogida y Etgen (1993) simularon el campo de
onda sismico tridimensional en la cuenca de Los Angeles. Esos autores pudieron reproducir
los patrones de amplificacion debidos a la capa mas superficial con bajas velocidades y a la
geometria del basamento. Olsen et al. (2008) estimaron los movimientos del suelo en las
cuencas de Los Angeles y San Gabriel debido a un sismo de magnitud Mw=7.7 con origen
en la falla de San Andrés. Resaltaron la importancia de las incertidumbres en el modelo de
velocidades sobre el patron de amplificacion observado causado por la canalizaciéon de
ondas superficiales y su impacto en el movimiento de periodo largo. El sismo de Kobe
(Hyogo-ken Nanbu) en 1995 es otro ejemplo claro del efecto de la estructura geoldgica
local (Kawase, 1996). EI modelo tridimensional de velocidades utilizado, bien determinado
por estudios anteriores, permitié reproducir el cinturon de dafio causado por ese Ssismo
(Furumura y Koketsu, 2000). Furumura et al. (2002) estudiaron el sismo de Chi-Chi,

Taiwan (1999). La comparacion entre las observaciones de una red densa de estaciones de
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movimiento fuerte y las simulaciones demostré que la variacion de la estructura del
subsuelo y la compleja distribucion del desplazamiento de la falla afectaron
significativamente la distribucion de dafios durante este sismo. El gradiente de velocidad
en la corteza superior favorecié la propagacion de ondas sismicas a grandes distancias.
Ademas, las ondas S y ondas superficiales fueron amplificadas por los sedimentos en la
cuenca de Taipei, causando dafios importantes. Por otro lado, Lee et al. (2008) simularon el
campo de onda tridimensional en la cuenca de Taipei para un sismo local (M 3.8).
Reconocieron ondas superficiales generadas por ondas S atrapadas en la parte somera de la
cuenca, y otras ondas de gran amplitud provenientes de la parte més profunda que
generaron reverberaciones multiples. Esos resultados mostraron la importancia de la

geometria del basamento y de las estructuras someras.

Es claro que si conocemos la geometria y las propiedades de los sedimentos que se
encuentran en una cuenca sedimentaria, es posible utilizar simulaciones numéricas para
predecir el movimiento sismico esperado para grandes sismos futuros. Ademas, las
simulaciones sirven para construir escenarios y predecir los dafios esperados. Ello
permitiria estar mejor preparados cuando ocurran grandes sismos en el futuro y mejoraria la
capacidad de respuesta de las autoridades. Mientras no se cuente con un modelo validado

de la estructura del subsuelo de la Ciudad de México, no se podra avanzar en esa direccion.

En el caso de la Ciudad de México, el nimero de habitantes que aqui se concentran (~20
millones), asi como la cantidad de infraestructura expuesta en caso de sismo, son factores
que explican el alto riesgo sismico que enfrenta. A pesar de esto, y a que la ciudad ha sido
afectada numerosas veces por grandes sismos (M>7), aln no se cuenta con un modelo
tridimensional de la geometria y propiedades mecéanicas de la Cuenca de México. Por eso,
hasta ahora las simulaciones que se han realizado para predecir su respuesta sismica han
considerado modelos de geometria sencilla(e.g. Furumura y Singh, 2002; Ramirez-Guzman
et al., 2007). Es necesario construir un modelo que tenga una configuracion mas realista,
basada en la informacion disponible actualmente y que pueda mejorar progresivamente en
el futuro. Ese modelo se podria incorporar en modelos regionales tridimensionales para

simular el campo de onda de sismos someros originados en la zona de subduccion de la
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costa del Pacifico, o de sismos de profundidad intermedia que ocurren dentro de la placa

subducida.

Los grandes sismos (M>7) que han afectado al centro del pais, particularmente a la Ciudad
de México, se ha estudiado durante varias décadas. Los sismos interplaca del Angel (1957,
M 7.5), Petatlan (1979, M 7.6) y de Michoacan (1985, M 8.1 y 7.9) con fallamiento
inverso, y los intraplaca de Huajuapan de Leo6n, Oax. (1980, M 7.0) y Tehuacan, Pue.
(1999, M 7.0) de fallamiento normal, han tenido efectos graves. Estos sismos ocurrieron en
la zona de subduccion, a profundidades someras (cerca de la trinchera) y profundas (H>40
km), respectivamente. Ademas, en el continente ocurren grandes sismos cerca de la cuenca
de México que han afectado a la ciudad (~100 km; Acambay 1912, M 7.0) y otros locales
(dentro de la cuenca). Estos ultimos, a pesar de ser de magnitudes pequefias (M<4),
presentan un riesgo para la ciudad porque ocurren debajo de ella y en general son de
profundidades someras (< 10 km). Se asocian a sistemas de fallas relacionados a los
diferentes regimenes de esfuerzos que gobiernan en la cuenca (Garcia-Palomo, 2008;
Huesca-Pérez, 2008). Los sismos de Milpa Alta (2003), Tlalpan (2005) y Jalatlaco (2007)

son ejemplos recientes de este tipo de eventos.

En este estudio se utiliza la simulacién numérica de propagacion de ondas para determinar
la estructura de velocidades de la parte central de la cuenca de México. Se presentan los
resultados de simulaciones de 4 sismos locales. Para estas simulaciones se utilizaron
modelos unidimensionales iniciales que fueron posteriormente modificados con el objetivo
de mejorar el acuerdo entre los sismogramas observados y sintéticos, principalmente de las
estaciones mas cercanas a cada epicentro. Los modelos unidimensionales obtenidos podrian
utilizarse para construir un modelo tridimensional simple de la parte central de la cuenca de
México basado en su interpolacion, asi como en la incorporacion de informacion de otros
estudios. Con los resultados de este estudio no es posible proponer un modelo que cubra
toda la cuenca debido a que los sismos no se encuentran distribuidos uniformemente. Las
simulaciones que se realizan en este estudio se basan en el método de diferencias finitas

tridimensionales en un esquema esfuerzo-velocidad de cuarto orden espacial y segundo
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orden temporal (en el primer capitulo de esta tesis doctoral se presentaron los fundamentos

de este metodo). Ademas, se hace uso del computo en paralelo por medio de librerias MPI.

5.2. Datos

En este estudio se consideran 4 temblores que ocurrieron en diferentes zonas de la cuenca
de México. Estos eventos son: 1) el temblor de Tlalpan en 2005; 2) Ajusco-Jalatlaco en
2007, 3) Tenango del Aire en 2003 y 4) Ixtapaluca en 2004 (figura 1). Se seleccionaron
estos eventos por su ubicacion y por el nimero de estaciones que los registraron. En la tabla
1 se muestran los parametros focales. Las localizaciones y mecanismos focales

consideradas fueron obtenidas por Huesca-Pérez (2008).

Tabla 1. Parametros focales de los eventos considerados (Tomados de Huesca-Pérez,
2008).

Evento Lat Lon H Mw 0 S A Mo
N w km dina-cm
10e+20

1) Tlalpan16/10/05 19.29 | 99.18 | 5.1 27 | 114 | 80 -7 1.48

2) Ajusco 30/05/07 19.21 | 9941 | 5.1 34 | 88 81 | 156 15.4

3) Tenango 26/11/03 | 19.17 | 98.93 | 5.7 278 | 59 -53
4) Ixtapaluca | 19.33 | 98.94 | 11.7 240 | 38 | -111 0.1
08/10/04

Los eventos fueron registrados por estaciones de 5 redes instaladas en la cuenca de México:
Red Sismica del Valle de México (RSVM), Middle America Subduction Experiment
(MASE), Red Sismotelemétrica de México (SISMEX), Centro Nacional de Prevencion de
Desastres (CENAPRED) y Servicio Sismologico Nacional (SSN). Las referencias y los
detalles sobre las estaciones de las 5 redes se pueden ver en Huesca-Pérez (2008). En la

figura 1 se muestran las estaciones utilizadas en este trabajo. No todas las estaciones
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registraron los cuatro eventos estudiados debido a que en algunos casos aun no habian sido

instaladas o no funcionaron para algun evento.

Las estaciones de MASE estuvieron instaladas del afio 2005 al afio 2007. Por lo tanto, esa
red sélo registrd los sismos de Tlalpan (2005) y Ajusco (2007). Desafortunadamente, los
tiempos absolutos de estas estaciones para el sismo de Tlalpan (2005) son incorrectos. Por
esa razon, los registros de estas estaciones fueron alineados con los tiempos de llegada de
las ondas P de los sismogramas simulados. Esto permitié comparar las diferencias en los

tiempos S-P y las fases entre simulaciones y observaciones.
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Figura 1. Mapa de localizacion del area considerada en las simulaciones (cuadro rojo). Se
muestran los epicentros de los sismos simulados (estrellas rojas): 1)Tlalpan, 2005; 2)
Ajusco-Jalatlaco, 2007; 3) Chalco-Tenango, 2003; 4) Ixtapaluca, 2004. Ademas, se muestra
la distribucion de estaciones de las 5 redes.

5.3. Modelos unidimensionales

A pesar de la importancia que significa contar con un modelo de velocidades de la cuenca
de Mexico, se han realizado relativamente pocos estudios dedicados a determinar su
geometria y las propiedades mecénicas tanto del basamento como de sus sedimentos. A

continuacion se presenta una descripcion breve de algunos 3 estudios importantes.

En 1965 el Dr. Nabor Carrillo propuso el Proyecto Texcoco al Gobierno de México. Los
objetivos fueron: aprovechar el agua subterrdnea y determinar las propiedades del subsuelo
en la zona del Lago de Texcoco. Se llevo a cabo entre los afios 1966 a 1968 (Secretaria de
Hacienda y Crédito Publico, 1969). Algunos de los estudios que se realizaron en este
proyecto fueron: prospeccion sismica del subsuelo mediante un experimento de refraccion a
lo largo de 3 lineas, y la perforacién de un pozo litoestratigrafico (pozo Texcoco-1; 2065
m). La estructura que se determiné en esa zona consistié de 3 capas y un basamento. Sus
velocidades sismicas fueron 0.6 km/s, 1.7 km/s, 2.9 km/s y 4.5 km/s, respectivamente. Las

interfaces se encontraron a profundidades de 0.03 km, 0.5 km, 1.5 km (figura 2).
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Figura 2. Cortes litoldgicos del pozo Texcoco-1 (SHCP, 1969) y los 4 pozos perforados
por PEMEX (Pérez-Cruz, 1988). Se presenta también un mapa con su localizacion, asi
como la geologia. Los nimeros rojos indican la profundidad maxima alcanzada en cada
pozo. Las velocidades obtenidas en estos pozos fueron utiles para formar modelos 1D de la

estructura local.

Jiménez (1973) analiz6 registros de explosiones de una cantera cerca a Ciudad
Universitaria y explosiones realizadas en el Lago de Texcoco. Determind un modelo de
capas planas a partir de los tiempos de viaje observados. En la tabla 2 se muestra ese
modelo. Ese modelo es utilizado actualmente por el Servicio Sismoldgico Nacional (SSN)

para localizar eventos del Valle de México.
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Profundidad a la interfaz Vp Vs
km km/s km/s
2.0 2.9 1.67
3.0 4.7 2.71
7.0 6.0 3.46
11.0 6.8 3.93
22.0 7.7 4.45
55.0 8.05 4.65
100.0 8.26 4.77
150.0 8.58 4.95

Tabla 2. Modelo de velocidades obtenido por Zendn Jiménez (1973). Este modelo es
utilizado actualmente por el SSN para localizar eventos locales del Valle de México.

En 1985 Petrdleos Mexicanos (PEMEX) llevo a cabo estudios adicionales debido a los
grandes dafios ocasionados en la Ciudad de México por los sismos de Michoacan. Se
realizdé un estudio sismico de reflexion, la perforacion de 4 pozos profundos de sondeo
estratigrafico y la obtencion de registros sonicos y de densidad. Los pozos fueron Copilco-1
(profundidad méxima de 2258 m), Mixhuca-1 (2450 m), Roma-1 (3200 m) y Tulyehualco-1
(3000 m) (tabla 3). Los objetivos fueron determinar el relieve de las rocas calcareas del
Cretacico que sirven de basamento de la columna estratigrafica, y determinar las
velocidades y densidades de las rocas de la estructura profunda (Pérez Cruz, 1988). Una
descripcion detallada sobre las estimaciones de velocidades y densidades se presentd en
Pérez-Cruz (1988). En la figura 2 se muestran los cortes litolégicos del pozo Texcoco y de
los 4 pozos perforados por PEMEX, ademas se indican sus profundidades maximas. Estos
pozos muestran las grandes variaciones de la estructura de la cuenca de un punto a otro al
menos en sus primeros 4 km. En la figura 3 se muestran los modelos con sus velocidades
promedio de ondas P.

Recientemente, Cruz-Atienza et al., (2010) determinaron la estructura de velocidades
debajo de la estacion CUIG (localizada en Ciudad Universitaria) por medio de funciones de
receptor. Encontraron una capa de bajas velocidades con espesor de aproximadamente 2 km
(correspondiente al CVTM) y una interfaz a 15 km (discontinuidad de Conrad).
Identificaron variaciones en la velocidad de ondas S y relacién de Poisson del manto
superior. Ademas, encontraron que el espesor de la corteza aumenta hacia el este al menos
5 km. Por otro lado, Chavez-Garcia y Quintanar (2010) encontraron variaciones en la
velocidad de grupo del CVTM por medio del analisis de ruido sismico mediante cross-
correlaciones en el dominio del tiempo. Vieron que las velocidades de grupo aumentan de
sur a norte, de 1.8 a 2.7 km/s a un periodo de 5 s, siendo estas velocidades menores a las
observadas fuera del CVTM (en el terreno Guerrero) en donde la velocidad de grupo es de
3.6 km/s. Definitivamente esto tiene fuertes implicaciones sobre la estimacion del riesgo
sismico en la Ciudad de México y otras ciudades del centro de México.
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Texcoco-1

Profundidad a la Vp Vs Ro Qs
interfaz km/s km/s ton/m?®

0.03 0.6 - - -

0.5 1.7 1 2.28 150

15 29 1.67 2.68 150

2.06* 45 2.6 2.8 250
Copilco-1

15 2.2 1.27 2.28 150

2.25* 3.2 1.9 2.68 150
Roma-1

0.6 1.8 1.0 2.28 150

1.2 29 1.67 2.68 150

3.2* 5.0 2.9 2.8 250
Mixhuca-1

0.5 2.0 1.15 2.28 150

1.6 3.8 2.2 2.68 150

2.45* 6.0 35 2.7 250

Tulyehualco-1

0.5 15 0.86 2.28 150

1.0 2.0 1.15 2.68 150

2.1 5.1 3.0 2.8 200

3.0%* 6.0 3.5 2.7 250

Tabla 3. Modelos unidimensionales de los 5 pozos. Se consideré una relacion Vp= /3 Vs
en todos los modelos. Para valores de la densidad (Ro) y factor de calidad (Qs), ver texto.
El asterisco (*) indica la profundidad maxima alcanzada por el pozo, y no la profundidad a

la interfaz.
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Figura 3. Modelos de velocidades promedio de ondas P de los 5 pozos obtenidos por el
Proyecto Texcoco (SHCP, 1969) y por trabajos de PEMEX (Pérez Cruz, 1998). En la parte
superior se muestran los modelos individuales. EI modelo original Copilco-1 (linea gris)
fue modificado para ajustar las simulaciones del sismo de Tlalpan (Copilco-1B, linea
negra) y se construyd el modelo Copilco-1B+SSN. En la parte inferior se muestra el
modelo usado por el SSN (Jiménez, 1973) y los modelos propuestos (para Copilco-1B y
Roma-1) que resultan de la combinacion con el modelo del SSN. La linea roja discontinua

horizontal en los modelos Mixhuca-1 y Tulyehualco-1 indica la interfaz con el basamento
calcéreo.

Los modelos 1D iniciales que se utilizaron para simular el campo de onda de los 4 sismos
locales, se basaron en la informacion de los pozos (tabla 3). Las 2 capas mas superficiales
del modelo de Jiménez (1973) fueron sustituidas por las estructuras obtenidas en los pozos
(figura 3). En total se construyeron 5 modelos de este tipo. Estos son: Copilco-1+SSN,
Mixhuca-1, Roma-1+SSN, Texcoco-1+SSN y Tulyehualco-1+SSN. En la figura 4 se
muestran como ejemplos los modelos Copilco-1+SSN y Roma-1+SSN. Los modelos
unidimensionales pueden considerarse una buena aproximacion de la estructura para las
estaciones cercanas a cada epicentro.
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En la simulacion de cada sismo se utilizé el modelo del pozo méas cercano al epicentro.
Para los sismos de Tlalpan (2005) y Ajusco (2007) se considerd el modelo Copilco-1+SSN.
Para los sismos de Tenango del Aire e Ixtapaluca (2004) se utiliz6 el modelo Tulyehualco-
1+SSN. Debido a que no hubo eventos cerca de los pozos Roma-1, Mixhuca-1 y Texcoco-1
que fueran registrados por un gran nimero de estaciones (principalmente estaciones
cercanas), los modelos construidos con esa informacion no se utilizaron. Sin embargo, en
caso de ocurrir un sismo en su cercania, y de tener registros en estaciones cercanas, estos

modelos podrian servir para simularlos.

En el modelo de Jiménez (1973), la relacion entre la velocidad de ondas P (Vp) y ondas S

(Vs) es la de un solido de Poisson (Vp= V3 Vs). Debido a que las velocidades obtenidas
para los 5 pozos son para ondas P, asumimos la misma relacion para obtener la velocidad
de las ondas S. Las densidades de las capas de los pozos Copilco-1, Mixhuca-1, Roma-1y
Tulyehualco-1 fueron obtenidas de los registros de densidad (Pérez Cruz, 1988). A las
capas del pozo Texcoco-1 se le asignaron los mismos valores de densidad que los del pozo
Mixhuca-1 por ser el mas cercano. Los valores del factor de calidad (Qs) fueron obtenidos
de estudios de atenuacion espectral de ondas S y Lg (Castro et al., 1994; Cérdenas et al.,
1997, Ottemoller et al., 2002), y son similares a los usados por Furumura y Singh (2002).
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Ml el COPTLCO-1 ol elo FOMA-1

Figura 4. Construccion de los modelos mixtos a partir de los modelos de los pozos y el
modelo del SSN. Se presentan los modelos Copilco-1+SSN y Roma-1+SSN. Los colores

indican los distintos modelos.




5.4. Simulacion numérica tridimensional

Se realizaron simulaciones numericas tridimensionales del campo de onda sismico para los
4 temblores locales mencionados considerando modelos unidimensionales. En estas
simulaciones se incluye la orientacién de los mecanismos focales con respecto a las
estaciones. Las simulaciones se realizaron con el método de diferencias finitas con un
esquema esfuerzo-velocidad con mallas alternadas (Madariaga, 1973; Graves 1996). Se
hace uso del calculo en paralelo utilizando librerias MPI. EIl programa fue desarrollado por
Takashi Furumura (ERI, Universidad de Tokio). La precision del esquema es de cuarto
orden en espacio y segundo orden en tiempo. EI método fue presentado en detalle en el

capitulo 2.

El volumen incluido en los modelos se encuentra entre las coordenadas 99.4 W —98.5 Wy
18.8 N — 19.8 N (figura 1). La profundidad del modelo es de 20 km. Las dimensiones del
modelo son 96 km X 110 km X 20 km. Se utiliz6 un espaciamiento uniforme de 0.1 km en
las 3 direcciones (960 X 1100 X 200 nodos). Debido al espaciamiento utilizado, no se
incluye la capa de arcilla superficial de la zona de lago, responsable de una amplificacion
importante, cuyo espesor es menor a 60 m. Las simulaciones son validas hasta una
frecuencia méxima de 2 Hz dada la velocidad minima de ondas S en los pozos Copilco-1y
Roma-1 (tabla 3).

Para simularla fuente, se introdujeron esfuerzos en la malla computacional utilizando los
componentes del tensor de momento sismico, Mij. Para ello, los componentes Mij(t)/V se
sumaron a los esfuerzos correspondientes en cada paso de tiempo, en donde V es el
volumen de la celda unitaria. Se utilizaron fuentes puntuales para formar un doble par de
fuerzas considerando una funcién pseudo-delta (Herrmann, 1979) como funcién temporal
de la fuente con una duracion de 0.5 s. Para eliminar las reflexiones artificiales de los
bordes de la malla, se utilizaron condiciones de frontera absorbentes (Clayton y Enquist,

1977) junto con una zona de fuerte atenuacion (Cerjan et al., 1985).
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Las simulaciones se llevaron a cabo en la supercomputadora Kanbalam, de la Direccion
General de Computo Academico (DGSCA), de la UNAM. Se alcanz6 una eficiencia del
99.89% con 40 procesadores regulares. Cada simulacion requirié un tiempo de pared de
8.95 horas para calcular sismogramas sintéticos de 90.0 s de duracién (15,000 iteraciones

con un paso de muestreo temporal de 0.006 s).

5.5. Resultados

A continuacion se muestran los resultados de las simulaciones realizadas para cada evento.
En primer lugar se muestran los resultados de las simulaciones del sismo de Tlalpan (2005)
porgue fue el evento mejor registrado. El epicentro fue localizado cerca del pozo Copilco-1.
Posteriormente se muestran los resultados del sismo Ajusco-Jalatlaco (2007. Estos 2 sismos
son los unicos que cuentan con estimacion de momento sismico y magnitud Mw (Huesca-
Péerez, 2008) por lo que fueron los Unicos para los que se comparan las amplitudes entre
observaciones y simulaciones. Después se muestran los resultados del sismo de Tenango

del Aire (2003). Finalmente se presentan los resultados del sismo de Ixtapaluca (2004).

Los registros de velocidad simulados y observados fueron rotados para obtener los
componentes radiales y transversales. Finalmente, los registros fueron filtrados en la banda

de frecuencias de 0.3 a 2.0 Hz.

5.5.1. Sismo de Tlalpan 2005

Este sismo ocurri6 el 16 de Octubre de 2005 en Tlalpan, al sur de la Ciudad de México. La
cobertura de estaciones fue buena y se localiz6 con 22 registros (Huesca- Pérez, 2008). El
hipocentro se localiz6 en las coordenadas 19.289 N y 99.82 W, a una profundidad de 5.1
km. En todas las simulaciones de este sismo se considero el mecanismo focal mostrado en
la tabla 1.
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La primera simulacion utilizé el modelo cortical 1D de Jiménez (1973). En la figura 5 se
presenta la comparacion de los registros de velocidad observados (linea negra) con los
sismogramas sintéticos (linea verde) para las 5 estaciones mas cercanas al epicentro: CNPJ,
CUIG, TEPE, MIXC, y CIRE. Los sismogramas sintéticos no presentan los largos trenes de
onda que se observan en las observaciones. Las polaridades de las ondas P y S estan bien
reproducidas, lo que indica que el mecanismo propuesto por Huesca-Pérez (2008) es
correcto. En general, las amplitudes de las fases P y S del componente radial también se
reproducen en las simulaciones. En cambio, las amplitudes simuladas para los
componentes transversal y vertical son menores a las observadas. El caso més notable es el
componente transversal registrado en la estacion CNPJ, el cual presenta una amplitud 5
veces mayor a la amplitud simulada. Dado que es la Unica estacion que presenta esta
diferencia tan grande en amplitud, suponemos que se trata de un efecto local, el cual no
puede reproducirse en esta simulacion. Si fuera un efecto debido a la fuente, también
tendria que aparecer esa diferencia en amplitud en la estacion CUIG, 1 km al norte de
CNPJ. Sin embargo, en el componente transversal de CUIG, la amplitud de la onda S es 8
veces menor a la de CNPJ. Una diferencia tan grande entre esas dos estaciones no puede
deberse a efectos de la fuente. Por otra parte, las amplitudes de la onda S en las estaciones
mas lejanas, tales como MIXC y CIRE, no presentan diferencias tan grandes entre
simulaciones y observaciones. Adicionalmente, los tiempos de viaje de las fases P
simuladas son menores a los tiempos de viaje de las fases P observadas. Estos van desde
0.5sen CNPJ (3 km) a1 sen CIRE (12 km). Para explicar esta diferencia en los tiempos
de llegada, existen 2 posibilidades. La primera es que la profundidad de la fuente es mayor
a la determinada por Huesca-Pérez (2008). La segunda es que las velocidades del modelo

deben ser menores.
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Radial Transversal Vertical
CNPJ

CUIG

TEPE

MIXC

CIRE

Figura 5. Comparacion de los 3 componentes de los sismogramas observados del sismo de
Tlalpan de 2005, con los sintéticos de las estaciones CNPJ, CUIG, TEPE, MIXC y CIRE.
La linea negra corresponde a los sismogramas observados mientras que las lineas de otros
colores corresponden a los sismogramas sintéticos obtenidos en las diferentes simulaciones
(Ver el texto).
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Para probar la primera posibilidad, se realizaron simulaciones variando la profundidad de
la fuente desde 5.5 km hasta 10 km, con un incremento de 0.5 km. La simulacion con la
profundidad de la fuente a 7.5 km fue la que mejor ajusto los tiempos de llegada las fases P
y S en las estaciones CIRE, CNPJ, CUIG, MIXC y TEPE. En la figura 5 se muestran los
sismogramas sintéticos (linea violeta) correspondientes a esta profundidad de fuente. Se
puede observar que aunque los tiempos de llegada de las ondas P y S mejoraron respecto a
la simulacion con la fuente a 5.1 km de profundidad, las amplitudes de las fases P y S
decrecieron en general. Una caracteristica importante es la disminucion importante de la
amplitud de la onda S en los componentes radiales. Para las estaciones lejanas tales como
PPIG y YAIG (no mostradas en la Figura 5), localizadas a 63 km y 49 km de la fuente,
respectivamente, ninguno de estos modelos mejord los ajustes entre simulaciones y
observaciones. Esto sugiere la existencia de efectos debidos a irregularidades laterales en
la cuenca que no pueden ser representados por un modelo unidimensional. Si se considera
el rango de error obtenido en la determinacion de la profundidad (+/- 1.2 km; Huesca
Pérez; Com. Personal), entonces la profundidad de la fuente de esta simulacion (H=7.5 km)
se encuentra fuera de ese rango. Por lo tanto, parece més probable la segunda posibilidad
mencionada, es decir, un modelo con velocidades menores. Para construir este modelo, se
podrian disminuir las velocidades del modelo de Jiménez (1973), y tratar de ajustar los
tiempos y amplitudes de las fases observadas. En este caso contamos con la informacion
del pozo Copilco-1 (tabla 3; figura 3). Las velocidades promedio de las capas de esta
estructura, son menores a las del modelo de Jiménez (1973). Retomamos entonces la
localizacion y profundidad inicial de la fuente y se calcularon sismogramas sintéticos
utilizando ahora el modelo de velocidades Copilco-1+SSN. Los resultados se muestran en
la figura 5 (linea azul). Se puede observar que las amplitudes simuladas estan mas cerca de
las amplitudes observadas tanto para las ondas P como para las S en los tres componentes,
comparado con las 2 simulaciones anteriores. Sin embargo, se observa que las fases Py S

en las simulaciones llegan después que las observadas.
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Si suponemos que el modelo de velocidades es correcto, se podria cambiar nuevamente la
profundidad de la fuente para ajustar los tiempos de viaje de las ondas P y S. Se realizaron
diversas simulaciones incrementando la profundidad cada 0.5 km. Los resultados mostraron
que los tiempos de viaje de esas fases (P y S) se ajustan mejor para una fuente a 3.0 km de
profundidad. Sin embargo, las amplitudes simuladas para las fases Py S fueron mayores a
las observadas, principalmente para el componente transversal en todas las estaciones.
Estas diferencias son demasiado grandes (entre 3 y 10 veces) e invalidan la explicacion en
términos de una profundidad de la fuente menor a la calculada por Huesca-Pérez (2008).

Finalmente, después de analizar las diferencias en las amplitudes y tiempos de llegada de
las ondas P y S en las simulaciones previas, se modificé el modelo de velocidades del pozo
Copilco-1. Se realizaron varias simulaciones con modelos en los se hicieron variar la
profundidad y velocidades de las 2 capas mas superficiales. Los resultados mostraron que al
conservar los espesores de las capas y al aumentar las velocidades de las ondas Py S de la
segunda capa a 3.9 km/s y 2.25 km/s, respectivamente (originalmente 3.2 km/s 'y 1.9 km/s),
las amplitudes y tiempos de llegada mejoraron significativamente (figura 5, linea roja). La
modificacion de las velocidades en la segunda capa esta basada en el rango de velocidades
obtenido en los registros sénicos de ese pozo (Pérez Cruz, 1988) para esa capa. El nuevo
modelo (denominado Copilco-1B+SSN) sigue teniendo velocidades mas bajas que las del
modelo de Jiménez (1973), tal como es necesario para reproducir correctamente los
tiempos de viaje de las ondas P y S, al menos en las 5 estaciones méas cercanas a la fuente
(CNPJ, CUIG, TEPE, MIXC, y CIRE). Con este modelo se obtuvieron tiempos de llegada
de las ondas P y S similares a los observados. También, permite obtener amplitudes
similares entre simulaciones y observaciones, excepto para las ondas P en las estaciones
CNPJ, CUIG y TEPE. Estos resultados indican que el modelo Copilco-1B+SSN es valido
unicamente cerca del epicentro del sismo de Tlalpan (2005), al menos entre 5 km al sureste
(estacion TEPE) y 12 km al norte (estacion CIRE). 17 km al norte, en la estacion MULU
(no mostrada) no se obtiene acuerdo ni en los tiempos ni en las formas de ondade Py S
entre simulaciones y observaciones. Hacia el sur, las estaciones CUNO (33 km), JIUT (46
km) y YAIG (49 km; figura 1) muestran grandes diferencias entre simulaciones y

observaciones por lo que el modelo tampoco es valido. La presencia de la Sierra
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Chichinautzin al sur de la fuente, probablemente afecta el campo de onda observado en esas
estaciones. Ademas, no es posible restringir el modelo en la direccion este. Unicamente
existe la estacion PPIG, localizada a 63 km al sureste. Existen grandes diferencias entre
observaciones y simulaciones para esa estacion (figura 5). La estructura entre la fuente y
PPIG, caracterizada por el borde norte de la Sierra Chichinautzin, asi como la estructura de
la Sierra Nevada debajo de la estacion, probablemente afectan el campo de onda observado
en PPIG. En la figura 6 se muestra la comparacion entre los sismogramas sintéticos
obtenidos con el modelo final, y los sismogramas observados para las 5 estaciones mas
cercanas (CNPJ, CUIG, TEPE, MIXC y CIRE), asi como para PPIGy YAIG. También se
muestra el mecanismo focal de ese evento. El acuerdo entre simulaciones y observaciones

sugiere que el modelo determinado es valido en esa zona.

Figura 6. Comparacion de los 3 componentes de los sismogramas observados (linea roja)
del sismo de Tlalpan (2005) con los sintéticos (linea azul) que mostraron los mejores
ajustes. Se muestran las 5 estaciones mas cercanas al epicentro del sismo (CNPJ, CUIG,

TEPE, MIXC, CIRE), en donde se obtuvieron los mejores ajustes, asi como de 2 estaciones
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alejadas (PPIG y YAIG) en donde los ajustes no fueron favorables (ver texto). Los numeros

indican la distancia epicentral. También se muestra el mecanismo focal.

5.5.2. Sismo de Ajusco-Jalatlaco, 2007

El 30 de mayo de 2007 ocurrié un sismo en el pueblo de Jalatlaco, localizado al sur-oeste
de la Ciudad de México. Las coordenadas epicentrales del evento son 19.22 Ny 99.41 W
(figura 1), y fue localizado a una profundidad de 5.1 km (Huesca-Pérez, 2008). En la tabla

1 se muestran sus pardmetros focales.

Este evento se localiz6 con 14 estaciones, instaladas al este del epicentro.
Desafortunadamente no hubo estaciones tan cercanas como en el caso del sismo de Tlalpan.
La mas cercana fue SZVM, de la red del Valle de México, 12 km al noreste del epicentro
(Huesca Pérez, 2008). Varias estaciones de la red de MASE, al este del epicentro y
distribuidas casi N-S, también registraron este evento, aunque no fueron usadas para la
localizacion (Huesca Pérez, com. personal). Se obtuvieron registros de 12 estaciones de la
red MASE distribuidas entre las latitudes 19 N y 19.8 N. Estas son: PTCU, TONI, TEPE,
CIRE, MULU, ESTA, PTVM, COAC, TONN, TECA, SALU, SNLU. Sus distancias
epicentrales van desde 26 km (para la estacion PTCU en el limite sur) hasta 60 km (para la
estacion SNLU en el limite norte). Ademas, también se obtuvieron registros de la estacion
CUIG, de la red del Servicio Sismologico Nacional, asi como de la estacion MZVM, de la
red del Valle de México. Estas 2 estaciones se encontraban distribuidas entre las estaciones

de MASE, a 27 kmy 19.5 km de la fuente, respectivamente.

Antes de presentar los resultados de las simulaciones, se describen algunos rasgos de los
sismogramas observados. En la figura 7 se muestran los sismogramas observados de las 15
estaciones mencionadas anteriormente, con escala comun para cada componente. Los
registros han sido filtrados entre 0.3 y 2 Hz. Llama la atencién que la amplitud de las ondas
S en las estaciones SZVM (a 12 km de la fuente) y MZVM (a 19.5 km de la fuente) son
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muy similares, a pesar de que la distancia epicentral de MZVM es 7.5 km mayor. Ademas,
la amplitud en MZVM es mayor (hasta por un factor 5) que las de las otras estaciones
localizadas al este de la fuente. Esto ocurre en los 3 componentes. Se puede ver que la
estacion SZVM se localiza en la Sierra de las Cruces, mientras que la estacion MZVM al
oriente, en la Sierra Chichinautzin. Esta cerré el Valle de México por el lado sur durante el
Cuaternario (hace 600 mil afios), formando asi la cuenca de México. Probablemente el
material volcanico de esta sierra, mas joven y menos consolidado (con velocidades
menores) que las rocas de Sierra de las Cruces, sea el responsable de la amplificacion de las
ondas S en MZVM cuando pasan de la Sierra de las Cruces hacia la Sierra Chichinautzin.

Desde luego, se requieren méas observaciones para poder validar esta hipotesis.
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Figura 7. Sismogramas observados (componente radial) del temblor de Jalatlaco (2007).
Los triangulos invertidos muestran la posicion de las estaciones indicadas. Se indican las
posiciones de las estaciones TONN y SNLU aunque solo se registraron los componentes
transversal y vertical. Las distancias epicentrales se indican entre paréntesis. La estrella roja

muestra el epicentro. La escala de tiempo se muestra en la parte inferior.

Por otro lado, se observa que los componentes horizontales en la estacion CIRE (el
componente vertical no registrd) presentan trenes de onda de larga duracion y grandes

amplitudes. Dado que el periodo dominante del suelo en ese sitio esta entre 1y 1.5 sy que



el periodo dominante de las ondas S observadas es de 1 s (figura 8), entonces esos trenes de

onda se deben al efecto de resonancia local.

0.1

0.01

Amplitud Espectral

Periodo [ s ]

Figura 8. Espectros de Amplitud de Fourier de los componentes radial (R) y transversal (T)

de ondas S de la estacion CIRE. El periodo fundamental es 1.1 s.

A continuacion se presentan los resultados de las simulaciones numéricas de este evento. Al
igual que para el evento anterior, en la primera simulacion se utilizo el modelo de Jiménez
(1973). La localizacion de la fuente y el mecanismo focal son los obtenidos por Huesca-
Pérez (2008). En la figura 9 se muestran los 3 componentes de los sismogramas observados
(linea negra) y sintéticos (linea verde) solamente para las estaciones mas cercanas al
epicentro (SZVM, PTCU, MZVM, TONI, TEPE, CUIG, CIRE, MULU). En las estaciones
mas alejadas los sismogramas sintéticos no pudieron reproducir las observaciones.
Probablemente la heterogeneidad de la estructura entre la fuente y las estaciones localizadas

més al norte de la cuenca impide obtener un buen ajuste. En cuanto a los tiempos de
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llegada, se puede ver que las diferencias S-P de los sismogramas sintéticos son menores a
las de los sismogramas observados. Ademas la fase P simulada Ilega al menos 1 s antes
que la fase P observada en todas las estaciones (lo mismo ocurre para las estaciones mas
alejadas que no se muestran en la figura). Esto significa que, si la localizacion es correcta,
las velocidades deben ser menores. EI modelo Copilco-1B+SSN, el cual permitié obtener
mejores resultados para el sismo de Tlalpan 2005, cumple con esa condicion debido a que
tiene velocidades menores en las 2 capas mas superficiales respecto al modelo de Jiménez.
Mas adelante se muestran los resultados de las simulaciones usando ese modelo. Por otro
lado, si el modelo y la profundidad son correctos, entonces la fuente debe localizarse a una
distancia epicentral mayor, es decir, hacia el oeste. De esta forma se mejorarian los tiempos
S-P y de llegada de la fase P para la mayoria de las estaciones. Sin embargo, no se conoce
el modelo de velocidades cerca de la fuente. Finalmente, si la profundidad es errnea, para
mejorar los ajustes de los tiempos de P y S la fuente se tendria que colocar a mayor
profundidad. En ambos casos se tendria que ver también como varian las amplitudes de los

sismogramas sintéticos, y si se ajustan mejor con las amplitudes observadas.

Las amplitudes permiten hacer las siguientes observaciones. En los componentes radiales
se obtuvieron estimaciones satisfactorias para las fases P y S en la mayoria de las
estaciones. Unicamente en la estacion MZVM se obtuvieron grandes discrepancias en la
amplitud de la fase S, pues la amplitud simulada fue 1/3 de la amplitud observada. En los
componentes transversales, las simulaciones reprodujeron Unicamente las amplitudes de la
estacion MZVM y PTCU, mientras que para las otras, las amplitudes simuladas fueron
hasta 5 veces mayores que las observadas. Las amplitudes simuladas para los componentes
verticales son cercanas a las amplitudes observadas, especialmente para la estacion SZVM.
La amplitud de las ondas S simuladas en la estacion MZVM fue mucho menor a la

observada, por un factor 3.
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Figura 9. Comparacion de los 3 componentes de sismogramas observados con sintéticos de
las estaciones SZVM, MZVM, PTCU, TONI, TEPE, CUIG, CIRE y MULU. La linea

negra corresponde a los sismogramas observados mientras que las lineas de colores a los
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sismogramas sintéticos obtenidos en las diferentes simulaciones. (Ver el texto para la

descripcion de cada una).

Para reducir las diferencias de los tiempos de llegada entre las observaciones y
simulaciones, es necesario cambiar el modelo y/o la posicion de la fuente. Sin embargo,
esto también cambiaria la amplitud de las fases simuladas. Debido a que no se tiene
informacion de la estructura cerca de la estacion MZVM (en donde se obtuvieron las
mayores discrepancias), las siguientes simulaciones se enfocan a mejorar los ajustes para
las estaciones SZVM vy las mas cercanas a CUIG (TEPE y CIRE) con base en las siguientes
observaciones: 1) la estacion SZVM es la més cercana al epicentro, por lo que el modelo
que permita reproducir las observaciones de esta estacion seré representativo de esa zona,
2) como no hay informacion cerca de SZVM, el modelo Copilco-1B+SSN es una primera
aproximacién por ser el mas cercano y por dar buenos resultados para el sismo de Tlalpan,
y 3) la estructura compleja debida a la presencia de las Sierras de las Cruces y

Chichinautzin dificulta que un modelo 1D pueda reproducir las observaciones en MZVM.

En la primera simulacion se consideré el modelo Copilco-1B+SSN, el cual tiene
velocidades menores en las 2 primeras capas respecto al modelo de Jiménez. Se conservo la
posicion hipocentral (H=5.1 km) y el mecanismo focal del evento. En la figura 9 se muestra
la comparacion entre simulaciones (linea violeta) y observaciones (linea negra). Se observe
un mejor en los tiempos S-P con respecto a la simulacion anterior. Sin embargo, los
tiempos S-P son menores comparados con las observaciones. Respecto a las amplitudes, se
obtuvieron buenos ajustes para las estaciones TEPE y TONI, mientras que para las
estaciones SZVM y MZVM las amplitudes simuladas son la mitad de las observadas. Las
amplitudes simuladas para el resto de las estaciones fueron mayores a las observadas por
un factor 2. Para el componente transversal, a excepcion de las estaciones SZVM y
MZVM, las amplitudes simuladas fueron hasta 3 veces mayores que las observadas. El

componente vertical muestra buenos ajustes en general.

Debido a que los tiempos S-P de los sismogramas sintéticos siguen siendo menores a los

observados, y a que en varias de las estaciones se obtienen amplitudes mayores a las
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observadas (debido a las velocidades menores de las 2 capas superiores), se podrian intentar
2 alternativas para mejorar los ajustes. Una de ellas es modificar inicamente el modelo de
velocidades. Otra alternativa mas razonable es seguir utilizando el modelo obtenido en la
simulacién del sismo de Tlalpan y colocar la fuente a mayor profundidad y alejarla hacia el
oeste. Esto es razonable debido a que la mayoria de las estaciones usadas para localizar el
evento se encuentran hacia el este, por lo que la localizacién podria no estar bien
restringida. Se consideraron fuentesa 7, 9, 11 y 13 km de profundidad (H)ya 2,4y 6 km
hacia el oeste respecto a la posicion original del epicentro. Los sismogramas sintéticos de la
fuente colocada en H=9 km vy alejandola 4 km hacia el oeste presentaron los mejores
ajustes en los tiempos S-P y de llegada de ondas P para las estaciones SZVM, CUIG,
TEPE, TONI y CIRE (figura 9, linea azul). En el caso de las estaciones MZVM y PTCU las
ondas P simuladas llegan antes que las observadas y los tiempos S-P son menores.
Probablemente esto se debe a que las ondas viajan parte de su trayecto por la Sierra
Chichinautzin, la cual podria tener velocidades menores a las de las capas superiores del

modelo utilizado en la simulacion (Copilco-1B+SSN).

En ninguna de las simulaciones se pudo reproducir el tren de ondas S de los componentes
transversal y vertical de la estacion SZVM. Probablemente el registro en esta estacion esta
afectado por la heterogeneidad de la Sierra de las Cruces entre la fuente y la estacion, el
cual no puede reproducirse con el modelo 1D usado. Tampoco se pudieron reproducir las
grandes amplitudes de las ondas S observadas en los 3 componentes de la estacion MZVM.
Solo se obtuvo un pulso de amplitud similar al observado para el componente transversal.
Probablemente la estructura de la Sierra Chichinautzin (en donde se encuentra esta
estacion) amplifica las ondas registradas en esa estacion. Seria recomendable realizar
estudios para determinar las velocidades y espesor de la Sierra Chichinautzin. Esto seria de
gran importancia para estudios de riesgo sismico y para mejorar en la construccion de un

modelo de la cuenca.
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5.5.3. Sismo de Chalco-Tenango del Aire, 2003

Este evento ocurrid el 26 de noviembre de 2003 al sureste de la Ciudad de México, en el
pueblo de Tenango del Aire. Esta region es relativamente activa y han ocurrido al menos
otros 8 eventos (Huesca-Pérez, 2008) con profundidades y mecanismos focales similares.
Las magnitudes Mc de todos los eventos se encuentran entre 2.7 y 3.5. El evento simulado
en este estudio tuvo una magnitud Mc=2.9 y fue localizado con 22 estaciones. Se localizd
en la Sierra Chichinautzin, en las coordenadas 98.938 W, 19.177 N (figura 1) a una
profundidad de 5.7 km (Huesca-Pérez, 2008). Sus pardmetros focales se muestran en la
tabla 1.

No fue posible determinar el momento sismico de ninguno los 9 eventos estudiados en esta
region (Huesca-Pérez, 2008). Por ello, no es posible comparar directamente las amplitudes
simuladas con las observadas. Sin embargo, si pueden simularse las formas de onda y
tiempos de llegada de las fases P y S (o tiempos S-P), lo que permite validar el modelo de
velocidades. Se eligié simular el evento del 26 de noviembre porque fue registrado por 2
estaciones cercanas al epicentro, MI102 y MI01, localizadas a 4 km al norte y 5 km al oeste
de la fuente, respectivamente (Huesca-Pérez, 2008). Otra estacion cercana que registré el
evento es CIVM, ubicada a 9 km al suroeste de la fuente (acimut de 205°). Las estaciones
MIO1 y MI02 se encuentran en el limite norte de la Sierra Chichinautzin, mientras que la

estacion CIVM en la parte central de esa sierra.

Antes de presentar los resultados de las simulaciones, conviene resaltar un rasgo de los
registros observados en las estaciones MI01, MI02 y CIVM. Las ondas P llegan
aproximadamente al mismo tiempo en estas tres estaciones (figura 10). Sin embargo, el
tiempo S-Pen CIVM es de 2.5 s, diferente del correspondiente en MI01 (2 s) y en MI02
(2.21 s). Si suponemos que la velocidad de ondas P es la misma en las 3 direcciones entre
epicentro y esas estaciones, las 3 estaciones se encuentran a la misma distancia epicentral,
y la localizacion de Huesca-Pérez (2008) esta equivocada. Si las distancias epicentrales son
similares, la importante diferencia en el tiempo S-P entre la estacion CIVM respecto a

MIO1 y MIO2 no puede explicarse sino por una relacion de Poisson mayor a 0,25 en el
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trayecto epicentro-CIVM, entre Tenango del Aire y el centro de la Sierra Chichinautzin. En
las zonas volcanicas con actividad relativamente reciente se espera efectivamente un
coeficiente de Poisson mayor a 0.25 (Carpenter y Cash, 1988).. Una velocidad menor de
ondas S en la Sierra Chichinautzin concuerda con las observaciones hechas en el andlisis
del sismo Jalatlaco (2007) en las estaciones MZVM y PTCU.

Para este evento, el pozo mas cercano es Tulyehualco-1, y se localiza aproximadamente a
15 km al noroeste. Como no hay informacién de la estructura obtenida de otros estudios, se

realizaron simulaciones con los modelos de Jiménez (1973) y Tulyehualco-1+SSN.

Es claro que en un modelo unidimensional el tiempo S-P es independiente del azimuth
epicentro-estacion, por lo que no es posible modelar esa diferencia entre la estacién CIVM
y las estaciones MI01 y MI02. En las simulaciones, se favorecio el ajuste del tiempo S-P en
las estaciones MI101 y MI02.
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Figura 10. Sismogramas observados del sismo de Chalco-Tenango del Aire (2003) en las
estaciones M101, MI02 y CIRE. Las flecas indican lasondas P y S.

Para simular este evento no se utilizé la localizacién epicentral de Huesca-Pérez (2008),
pues no es equidistante a las tres estaciones mas cercanas, en las cuales las ondas P llegan
simultdneamente. Por ello, se coloco la fuente puntual al sureste (1 km al este y 3 km al sur)
de la fuente original, en la que la distancia epicentral para las 3 estaciones es de 7.3 km. Se
simulo el evento con la fuente en ese sitio, los pardmetros del mecanismo focal propuesto
por Huesca-Pérez (2008), y el modelo de Jiménez (1973). En la figura 11 se muestran las
simulaciones (linea verde) y observaciones (linea negra) para las 3 estaciones. Se
obtuvieron tiempos S-P de 1.5's, 0.6 s menores que los observados. Ademas, las formas de
onda simuladas son distintas a las observadas en los 3 componentes. Posteriormente, se
cambi6 el modelo de velocidades, utilizando ahora el modelo Tulyehualco-1+SSN. Se
observa (figura 11, linea violeta) que los tiempos S-P son similares (1.5 s) a los obtenidos
con el modelo de Jiménez (1973), menores a los observados. Si dejamos fija la
localizacion del epicentro, existen dos posibilidades para aumentar los tiempos S-P en los
sismogramas sintéticos. Si la profundidad es correcta, entonces las velocidades deben ser
menores y/o los espesores mayores. La otra posibilidad es aumentar la profundidad del
evento. Se realizaron otras simulaciones considerando ambas posibilidades, siempre con el
modelo de velocidades Tulyehualco-1+SSN.Consideremos primero variaciones en la
profundidad de la fuente. Se consideraron fuentes a 8, 10, 12 y 14 km de profundidad y el
modelo Tulyehualco-1+SSN. Los resultados mostraron buen ajuste en los tiempos S-P y en
los tiempos de llegada de P en las estaciones MI01 y MIO2 con la fuente a 14 km de
profundidad (figura 11, linea azul). Sin embargo, esta profundidad parece poco probable
dado que la mayoria de los eventos de la cuenca se encuentran a profundidades menores a
10 km. Veamos los resultados de la segunda opcién, modificar el modelo de velocidades.
Se conservaron las velocidades de las capas y s6lo se modificaron los espesores de las 3
capas sobre las calizas. Se tomd en cuenta que la profundidad de las calizas aumenta del
pozo Mixhuca-1 al pozo Tulyehualco-1, de 1.5 a 2.1 km en la direcciéon sureste. Los

espesores de las tres capas fueron aumentados simultdneamente en 25%, 50%, 75% y 100%
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de su espesor original. EI mecanismo focal y la profundidad original (H=5.7 km) se
conservaron. Los resultados mostraron que al aumentar los espesores de las 3 capas en
25%, con el basamento de calizas a 2.6 km de profundidad (modelo Tulyehualco-1B+SSN)
se obtuvo el mejor ajuste en los tiempos S-P en las estaciones M101 y MI02 y de llegada de
ondas P en las estaciones CIVM, MIO1 y MI02 (figura 11, linea roja). Sin embargo se
observan diferencias significativas en los trenes de onda. Claramente, el modelo de
velocidades final esta aun alejado de la realidad. Es probable que la heterogeneidad
introducida por la presencia de la Sierra Chichinautzin haga imposible simular el

movimiento sismico con un modelo unidimensional.

Radial Transversal Vertical
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M102
CIVM
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Figura 11. Comparacion de los 3 componentes de sismogramas observados con sintéticos
de las estaciones MMI01, MI02 y CIRE. La linea negra corresponde a los sismogramas

observados mientras que las lineas de otros colores corresponden a los sismogramas
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sintéticos obtenidos en las diferentes simulaciones. (Ver el texto para la descripcion de cada

una).

5.5.4. Sismo de Ixtapaluca, 2004

El evento de Ixtapaluca ocurrio el 8 de octubre de 2004 al este de la Ciudad de México
(figura 1), tuvo una magnitud Mc=2.5 y fue localizada con 10 estaciones. Sus coordenadas
son 98.942 W, 19.335 N (figura 1, Sierra Santa Catarina), y se localiz6 a 11.7 km de
profundidad (Huesca-Pérez, 2008). No cuenta con estimacion de momento sismico. Los
parametros focales se muestran en la tabla 1. No se cuenta con una estimacion del
mecanismo para este evento y Huesca-Pérez (2008) propuso un mecanismo focal
compuesto incluyendo lecturas de polaridades de otro evento cercano localizado a una

profundidad de 33 km. Ello introduce una incertidumbre adicional.

Las estaciones més cercanas son CUIG e I1Z, localizadas a 25 km al oeste (rumbo=274°) y
30 km al suroeste de la fuente (rumbo=230°), respectivamente. Dado que no se conocen los
parametros instrumentales de las estaciones de SISMEX (las cuales sélo registran el
movimiento vertical), en el registro de 11Z no se pudieron corregir las amplitudes por
respuesta instrumental. Ademas, el registro se encuentra saturado e impide identificar la
llegada de la onda S. Por ello, Unicamente se compara el tiempo S-P de CUIG y los
tiempos de viaje de P de ambas estaciones. Por otro lado, existen otros dos problemas para
este evento. No se tiene informacion de la estructura cerca de la fuente, y las estaciones se
encuentran a distancias epicentrales mayores a 20 km. Es probable que la estructura de la
cuenca cambie lateralmente a esa escala. Se realizaron simulaciones considerando los
modelos de Jiménez (1973) y Texcoco-1+SSN. Se consideraron los parametros focales de
Huesca-Pérez (2008) en ambas simulaciones. En la figura 12 se comparan las
observaciones (linea negra) con las simulaciones utilizando el modelo de Jiménez (linea
azul), y Texcoco-1+SSN (linea roja). Los sismogramas sintéticos de CUIG e 11Z obtenidos

con los 2 modelos presentan tiempos de viaje de P menores a los observados. Lo mismo
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ocurre para el tiempo S-P de CUIG. Las diferencias observadas en los tiempos de viaje de
la onda P, pueden deberse a errores en la determinacion del tiempo de origen del sismo, y
podrian modificarse para obtener un mejor ajuste con las simulaciones. Sin embargo, el
tiempo S-P no depende del error de localizacion de la fuente, por lo que estas simulaciones
se enfocaron mas en reproducir este tiempo para CUIG por ser la mas cercana y por contar
con sus 3 componentes. El tiempo observado S-P de CUIG es de 3.6 s. Sin embargo, se
obtuvieron tiempos de 2.8 y 3.3 s con los modelos de Jiménez y Texcoco-1+SSN,
respectivamente. Esto indica que a pesar de la diferencia en el tiempo, con el modelo
Texcoco-1+SSN se obtiene un mejor ajuste. Ademas, las formas de onda obtenidas con este
modelo se parecen mas a las observadas. Como no se cuenta con una estimacion del
momento sismico para este evento, para ajustar las amplitudes de CUIG se propuso un
momento sismico de 1.0e19 dina-cm (Mw~2.5) para las 2 simulaciones. Claramente se
obtuvieron mejores resultados para CUIG considerando una vez mas el modelo Texcoco-
1+SSN. En los registros horizontales se obtuvieron los mejores ajustes en cuanto a la forma

de onda y amplitud la fase S.

Desafortunadamente no se tienen registros de estaciones mas cercanas que permitan
restringir el modelo d velocidades cerca del epicentro. La diferencia en el tiempo S-P que
aun se observa, podria disminuirse si se modifica la posicion hipocentral o el modelo de
velocidades. A pesar de que el hipocentro se localiz6 con 10 estaciones, no hubo estaciones
cercanas a la fuente. La mala localizacién y la falta de un modelo apropiado de velocidades

impidié mejorar las simulaciones.
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Figura 12. Comparacién de los 3 componentes de sismogramas observados con sintéticos
de la estacion CUIG y del componente vertical de la estacion I1Z. La linea negra
corresponde a los sismogramas observados mientras que las lineas de otros colores
corresponden a los sismogramas sintéticos obtenidos en 2 simulaciones diferentes (Ver el
texto).

5.6. Conclusiones

En este capitulo se simularon 4 sismos locales de la cuenca de México para determinar la
estructura de velocidades alrededor de cada epicentro. Estos sismos fueron: Tlalpan (2005),
Ajusco-Jalatlaco (2007), Tenango del Aire (2003) e Ixtapaluca (2004). EI método utilizado
para realizar las simulaciones fue el de diferencias finitas tridimensionales en un esquema
esfuerzo-velocidad de cuarto orden en espacio y segundo orden en tiempo. Para la
simulacién de cada sismo se utilizd un modelo de capas planas considerando las
estructuras obtenidas de los pozos perforados por PEMEX (SHCP, 1988) y del proyecto
Texcoco (Carrillo, 1965). Estas fueron sobrepuestas al modelo utilizado actualmente por el
SSN para localizar sismos locales (Jiménez, 1973). Se observé que las simulaciones
obtenidas con los modelos iniciales presentaron diferencias con las observaciones. Por tal
motivo, se modificaron las velocidades y espesores de los modelos iniciales, asi como la
localizacion hipocentral de los eventos buscando mejorar el acuerdo entre sismogramas
observados y sintéticos. Los mejores resultados de las simulaciones se obtuvieron para las
estaciones més cercanas de los eventos de Tlalpan (2005) y Ajusco-Jalatlaco (2007). En el
caso de los sismos de Tenango del Aire (2003) e Ixtapaluca (2004) los resultados no fueron
buenos debido a que no se contaba con informacidén que pudiera ayudar a proponer una

estructura de velocidades inicial para las simulaciones. Ademas, no hubo suficientes
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estaciones cercanas que permitieran obtener determinar localizaciones precisas. Para las
estaciones méas alejadas, es probable que las heterogeneidades laterales de la estructura de

la cuenca hayan impedido obtener buenos acuerdos entre simulaciones y observaciones.

La sismicidad que se presenta al este-sureste de la cuenca de México (Chalco,
Chimalhuacéan, Ixtapaluca, Milpa Alta, Nezahualcoyotl y Texcoco; Huesca-Pérez, 2008)
sugiere que es necesario realizar varios estudios para determinar la estructura de
velocidades en esas zonas. Con esas estructuras, y con la ayuda de simulaciones numéricas,
podria obtenerse informacién valiosa sobre la respuesta de la cuenca ante sismos locales

que ocurran en el futuro.

Los resultados de este trabajo pueden servir para proponer un modelo 3D que resulte de la
interpolacion de los modelos 1D obtenidos de las simulaciones de sismos locales. Se espera
que el modelo 3D que resulte permita mejorar el acuerdo entre sintéticos y observaciones
para las estaciones méas alejadas de cada epicentro. Ese modelo podria ser mejorado
progresivamente con la incorporacion de resultados de otros estudios, y ayudaria al
entendimiento de la respuesta sismica del Valle de México debido a sismos regionales

ocurridos en la costa del Pacifico Mexicano.
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CAPITULO 6

CONCLUSIONES GENERALES

Cada vez que ocurre un temblor de gran magnitud (M>6), el peligro sismico es alto para
las ciudades localizadas en cuencas sedimentarias cercanas a la zona epicentral. Los sismos
de Michoacéan, México de 1985 y de Kobe, Japon de 1995, entre otros, son ejemplos de lo
que podria volver a pasar en las ciudades de México y Kobe ante la ocurrencia de un gran
terremoto. Por eso, es importante conocer la respuesta sismica de las cuencas
sedimentarias, pues si conocemos el movimiento sismico esperado para sismos futuros, es
posible tomar medidas para disminuir los dafios. Para este fin, es importante estudiar los
registros sismicos de sismos pasados y usar técnicas de simulacion numérica para entender

las caracteristicas del movimiento sismico observado.

En esta tesis doctoral se utilizaron los métodos numéricos pseudo-espectral y de diferencias
finitas para 1) obtener los periodos dominantes del suelo de la cuenca de Kanto, 2) explicar
las diferencias en la atenuacion del movimiento sismico en direcciones paralela y

perpendicular a la costa de México y 3) simular sismos locales de la cuenca de México.

En el primer capitulo se presentaron los fundamentos béasicos de los métodos pseudo-
espectral y de diferencias finitas. Ademas, se resefiaron algunos resultados obtenidos con la
ayuda de estos métodos para estudiar el campo de onda de varios sismos en diferentes

partes del mundo.

En el segundo capitulo se presentd un estudio de periodos dominantes de la Cuenca de
Kanto por medio de cocientes espectrales H/V de registros de movimiento fuerte. Se
consideraron 4 sismos con magnitudes Mj > 6 ocurridos en diferentes partes de Japon,
registrados en la cuenca de Kanto. Estos eventos tuvieron diferentes duraciones de la
funcion temporal de la fuente (FTF) y profundidades. Se encontrd que sus funciones de

transferencia presentan su méaximo en el mismo periodo para cada sitio,
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independientemente de la localizacién, profundidad y duracion de la FTF. En general, los
periodos dominantes en la cuenca de Kanto se encuentran entre 3 y 12 s. La distribucion de
estos periodos se correlaciona con la profundidad del basamento. Para estudiar la
influencia en los cocientes espectrales H/V de la localizacion, profundidad y duracién de
las FTF de los sismos considerados, se realizaron simulaciones numéricas 2D con el
método de diferencias finitas P-SV de 4° orden con mallas alternadas. Los resultados de las
simulaciones mostraron que el periodo dominante en un punto no depende de la
localizacion epicentral, ni de la profundidad de la fuente ni de la duracién de la FTF. Esto

confirmo las observaciones.

En el tercer capitulo se consideraron dos problemas relacionados con la atenuacion del
movimiento sismico generado en la zona de subduccion del Pacifico Mexicano. En primer
lugar, se compararon las relaciones de atenuacion sismica entre dos modelos 2D de la
estructura cortical perpendicular a la zona de subduccién. El objetivo fue explicar las
diferencias observadas en la atenuacion entre Colima (seccion norte) y Guerrero (seccion
sur). Con base en simulaciones numéricas 2D (método pseudo-espectral), se determiné que
la geometria de la subduccién no afecta significativamente la atenuacion entre Colima y
Guerrero. Las diferencias en la atenuacién se deben a la presencia del Cinturén Volcanico
Trans-Mexicano (CVTM), representado en los modelos por una capa delgada de baja
velocidad. Los resultados calculados para la seccion norte (modelo en Colima) muestran
que para distancias epicentrales mayores a 100 km, las simulaciones predicen una
amplificacién de la velocidad pico por un factor 3. Este resultado concuerda con las
observaciones presentadas en Tejeda-Jacome y Chéavez-Garcia (2007). En el perfil de
Guerrero también se encuentra el CVTM, aunque aparece a distancias mayores a 220 km de
la costa. Cuando las ondas sismicas simuladas para sismos de subduccién alcanzan el
CVTM, también son amplificadas significativamente. Esta amplificacion regional en el
centro del pais fue estudiada por Ordaz y Singh (1996). Los resultados de las simulaciones
confirman las observaciones de Cardenas et al. (1997) y Cérdenas-Soto y Chavez-Garcia
(2003). La superposicion de la amplificacion regional con la amplificacién local (Kawase
and Aki, 1989; Chavez-Garcia and Bard, 1994; Chavez-Garcia et al. 1994) provoco el gran

dafio observado en la Ciudad de México en 1985, como fue demostrado por Furumura y
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Kennet (1998) y Chavez-Garcia y Salazar (2002). En el capitulo tres también se estudiaron
las diferencias entre la atenuacion del movimiento sismico para trayectorias paralela y
perpendicular a la costa. Se consideraron dos modelos; uno perpendicular a la costa (en
Guerrero), y otro paralelo a la costa. En esos modelos no se incluyé la topografia, el
CVTM, ni la atenuacion anelastica. Los resultados de las simulaciones mostraron
diferencias significativas en la atenuacion del movimiento sismico para trayectorias
paralela y perpendicular a la costa del Pacifico Mexicano. Esto indica que no es
conveniente incluir datos de aceleracion registrados en trayectorias distintas respecto a la

zona de subduccidn para generar modelos empiricos del movimiento sismico.

Finalmente, en el capitulo cuatro se simularon 4 sismos locales de la cuenca de México
(Tlalpan, 2005; Ajusco-Jalatlaco, 2007; Tenango del Aire, 2003 e Ixtapaluca, 2004). El
objetivo fue determinar la estructura de velocidades alrededor de cada epicentro, las cuales
podrian usarse para construir un modelo tridimensional de la parte central de la cuenca de
México a partir de su interpolacion. EI método utilizado para realizar las simulaciones fue
el de diferencias finitas en tres dimensiones en un esquema esfuerzo-velocidad de cuarto
orden en espacio y segundo orden en tiempo. Para la simulacion de cada sismo se utilizo
un modelo de capas planas considerando las estructuras obtenidas de los pozos perforados
por PEMEX (Pérez Cruz, 1988) y del proyecto Texcoco (SHCP, 1969). Estas fueron
sobrepuestas al modelo utilizado actualmente por el SSN para localizar sismos locales
(Jiménez, 1973). Se observé que las simulaciones obtenidas con los modelos iniciales
presentaron diferencias con las observaciones. Por tal motivo, se modificaron las
velocidades y espesores de los modelos iniciales, asi como la localizacion hipocentral de
los eventos buscando mejorar el acuerdo entre sismogramas observados y sintéticos. Los
mejores resultados de las simulaciones se obtuvieron para las estaciones mas cercanas de
los eventos de Tlalpan (2005) y Ajusco-Jalatlaco (2007). En el caso de los sismos de
Tenango del Aire (2003) e Ixtapaluca (2004) los resultados no fueron buenos. Es probable
que para las estaciones mas alejadas, las heterogeneidades laterales de la estructura de la
cuenca hayan impedido obtener buenos acuerdos entre simulaciones y observaciones. La
sismicidad que se presenta al este-sureste de la cuenca de México (Chalco, Chimalhuacén,

Ixtapaluca, Milpa Alta, Nezahualcoyotl y Texcoco; Huesca-Pérez, 2008) sugiere que es
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necesario instalar mas estaciones en esas zonas. Esto mejoraria las localizaciones y se
podrian simular los registros para encontrar estructuras de velocidades que permitan ajustar
las observaciones. Las estructuras encontradas ayudarian a modelar la respuesta sismica de

la cuenca.

Los modelos obtenidos en este trabajo pueden servir como punto de partida para proponer
un modelo 3D de la cuenca. Se espera que un modelo 3D permita mejorar el acuerdo entre
sintéticos y observaciones para las estaciones més alejadas de cada epicentro. Ese modelo
podria ser mejorado progresivamente con la incorporacion de resultados de otros estudios,
y ayudaria al entendimiento de la respuesta sismica del Valle de México debido a sismos

regionales.
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