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Resumen 

 

Uno de los patrones más observados después de un sismo es la ocurrencia de réplicas y 

algunos de los mecanismos propuestos para explicar su generación incluyen  procesos de 

relajación del esfuerzo, fortalecimiento o debilitamiento de fallas después del 

deslizamiento del bloque, así como la presencia de fluidos. Sin embargo, muchos de los 

modelos propuestos son conceptuales y permanece una pregunta abierta: ¿Pueden éstos 

modelos explicar detalladamente las observaciones espacio temporales de enjambres 

sísmicos en sistemas de fallas naturales?. 

Algunos autores han demostrado recientemente que la denominada Ley de Omori, según 

la cual el número de réplicas decae con el tiempo de forma exponencial,  no reproduce las 

características de un Sistema Críticamente Auto Organizado (SOC por sus siglas en 

inglés), por lo tanto en esta tesis se propone una metodología para caracterizar cascadas 

de réplicas en una misma secuencia principal y determinar la tasa de sismicidad de fondo. 

Dicha caracterización se basa en el reconocimiento de las propiedades multifractales de 

las secuencias de réplicas que diversos autores han relacionado con procesos de 

transferencia del esfuerzo. 

A partir de esta caracterización espacio-temporal para tres diferentes secuencias de 

réplicas, se determinó el cambio de esfuerzo de Coulomb espacial, que se puede 

correlacionar con la distribución de la sismicidad para dos de las secuencias de réplicas 

analizadas. Se muestra que la determinación previa de la tasa de sismicidad de fondo y la 

caracterización de sismos generadores de sub-cascadas de réplicas son constricciones que 

promueven un mejor ajuste del modelo de transferencia de esfuerzos. 

 

La metodología propuesta nos permitirá modelar la ocurrencia y la duración de posibles 

réplicas después de un sismo de magnitud considerable. 

 

Palabras Clave: Réplicas, Física de Réplicas, Ley de Omori, Tiempo inter evento. 
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Abstract 
 
 
One of the most observed seismicity patterns, after a main earthquake, is the occurrence of 
aftershocks. Some of the mechanisms proposed to explain their generation include 
processes of stress relaxation, strengthening or weakening of faults, after the slide of the 
block, as well as the presence of fluids.  
 
However, many of the proposed models are conceptual and it remains an opened question:  
Can these models explain in detail the space-time observations of seismic clusters in 
natural fault systems? 
 
Some authors have recently shown that the so-called Omori Law, according to which the 
number of aftershocks decays with time exponentially, does not characterize the behavior 
of a System Self Organized Critically (SOC acronym in English). The present work 
proposes a methodology to characterize triggered earthquakes in a main sequence and to 
determine the rate of background seismicity. 
 
This characterization is based on the recognition of multifractal properties of aftershocks 
sequences that various authors have related to stress transfer processes. 
 
From this space-time characterization, we determine the 2D-Coulomb stress change for 
three different aftershocks sequences. We also show that two of the sequences are well 
correlated with the aftershock spatial distribution. It is shown that the previous 
determination of background seismicity rate and seismic characterization of generators 
earthquakes of triggered aftershocks, are constraints that promote a better fit of the 
Coulomb stress rate model. 
 
This methodology will allow us to model the occurrence and duration of possible future 

aftershocks after an earthquake of considerable magnitude. 

 

Keywords: Aftershocks, physics of aftershocks, Omori law, Inter event-times. 
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1. Introducción  
 
La ocurrencia de secuencias de réplicas es uno de los patrones generales más observados en 

sismicidad. Varios mecanismos han sido propuestos para explicar la generación de 

secuencias de réplicas, estos modelos incluyen procesos de relajación visco-elástica 

(Dieterich, 1972; Hainzl et al., 1999), fortalecimiento de fallas o debilitamiento después del 

deslizamiento del bloque (Ito y Matsuzaki, 1990), flujos de fluidos de poro (Nur  y Broker, 

1972), tasa de estado de fricción (Dieterich, 1994) así como reología de daño (Ben-Zion y 

Lyakhovsky, 2006; Shcherbakov y Turcotte, 2004).  

 

 Mientras estos mecanismos están basados en procesos dependientes del tiempo, Hainzl 

(2003) y Hainzl et al. (2010) proponen que los sismos premonitores y las réplicas pueden 

también ser explicados por efectos espaciales. Por ejemplo: espacialmente las réplicas se 

encuentran cercanas unas de otras como consecuencia de una previa transferencia local de 

esfuerzo en fallas cercanas que desencadenan nuevas réplicas. 

 

Algunos de los modelos propuestos son conceptuales y permanece una pregunta abierta: 

¿Pueden éstos modelos explicar detalladamente las observaciones espacio temporales de 

enjambres sísmicos en sistemas de fallas naturales?. 

 

Observaciones empíricas muestran que las réplicas están localizadas cerca de la 

periferia de las zonas de falla donde ocurren grandes desplazamientos co-sismicos (Utsu, 

2002; Mendoza y Hartzell, 1988) y parcialmente en segmentos adyacentes a la zona de 

ruptura, debido a la distribución del esfuerzo en fallas cercanas (Stein y Liu, 2009; Zaliapin 

et al., 2008; Kagan, 2004).  

 

Las barreras asísmicas pueden generar posteriores deslizamientos y así transferir 

esfuerzo de un segmento de falla a otro. La presencia de deslizamientos cosísmicos, 

postsísmico e inter sísmico son comúnmente observados por medio de técnicas de InSAR y 

otras mediciones geodésicas (Lyons y Sandwell, 2003).  Más adelante serán descritos  
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modelos físicos que intentan explicar la ocurrencia de réplicas posteriores a un evento 

principal. 

 

1.1. Objetivos 

 
 

El objetivo general de este trabajo consistió en analizar el comportamiento espacio 

temporal de secuencias de réplicas, para identificar cambios en el régimen de su dinámica 

generadora por medio del análisis fractal espacio-temporal, así como modelar los cambios 

de esfuerzo relacionados con dichos procesos dinámicos.  

Para alcanzar dicho objetivo, se realizó un análisis espacial de las secuencias de 

réplicas que depende de una estimación precisa del valor b de la relación Gutenberg-

Richter (Ishimoto e Iida, 1939; Gutenberg y Richter, 1944) para cada secuencia de réplicas, 

por lo que se consideró la metodología propuesta por Zúñiga y Figueroa-Soto (2012), la 

cual toma en cuenta la estabilidad en tiempo de la estimación del valor b.  

Otro objetivo es caracterizar, mediante un análisis temporal, los cambios del exponente 

de Holder para la serie de tiempo interevento, metodología presentada por Figueroa-Soto y 

Zúñiga (2014, en revisión) que nos permitió identificar aquellas réplicas generadoras de 

subcascadas de sismicidad dentro de la misma secuencia principal de réplicas. Para este fin 

fueron definidos regímenes dinámicos por medio de un análisis espacio-temporal, que para 

tres sismos generadores de réplicas, fueron modelados por medio de la tasa de sismicidad 

para obtener cambios de esfuerzo de Coulomb (Dieterich, 1994) antes, durante y después 

de los sismos principales. 
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2. Antecedentes 
2.1. Sismología Estadística  

 
La disponibilidad de catálogos sísmicos de alta resolución ha sido un detonante para el 

interés en la sismología estadística, área que modela la ocurrencia de la sismicidad en 

tiempo y en espacio, considerando este fenómeno como un producto de procesos 

estocásticos. 

 

En general un modelo determinista intenta predecir y describir completamente el 

fenómeno físico. Por otro lado un modelo estocástico acepta que algunos aspectos del 

modelo físico no se pueden modelar de forma predictiva y pueden ser reemplazados por 

procesos aleatorios.  

 

Los modelos estocásticos para sismicidad tienen que estar restringidos por parámetros 

físicos como el inicio de la ruptura, localización y magnitudes, es decir, estarán en función 

de la comprensión previa de los procesos físicos de generación de la sismicidad y son 

usados como una herramienta para planear y predecir posibles escenarios para la eventual 

toma de decisiones o la creación de pronósticos con fines de avaluación de riesgo.   

 

Vere-Jones (2010) considera dos tipos de modelos estocásticos. El primer tipo de modelo, 

al que denomina modelo descriptivo, tiene como objetivo generar datos con el mismo 

comportamiento estadístico que los datos reales.  

En sismología, un primer ejemplo de este modelo descriptivo es la ley frecuencia-

magnitud propuesta por Gutenberg y Richter (1944, 1954) y por Ishimoto e Ida (1939), 

quienes describieron la sismicidad a partir de su comportamiento estadístico para obtener 

un modelo simple para la distribución de magnitudes. 

Un segundo modelo descriptivo es la ley de Omori-Utsu (Utsu et al., 1995; Utsu, 1961) 

que se ajusta satisfactoriamente a una secuencia de réplicas pero no a un grupo de 

secuencias individuales de réplicas o cascadas (e. g. Monterrubio, 2013). 
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El modelo ETAS fue desarrollado por Ogata y Zhuang (2006) quienes modelan la 

ocurrencia de réplicas usando un modelo tipo “cascada”, es decir, cada réplica puede 

generar su propia secuencia de réplicas. En general el modelo ETAS está basado en los 

modelos descriptivos mencionados anteriormente y son descritos a continuación: 

 

a).- La ley de Gutenberg-Richter. 

 

Es una ley empírica formulada por Gutenberg y Richter (1944), que había sido propuesta 

con antelación por Ishimoto e Ida (1939). En un área geográfica, la llamada ley de 

Gutenberg-Richter, describe la distribución de frecuencias acumuladas y magnitudes de 

sismos, mediante: 10log ( )N m a bm≥ = − , donde ( )N m≥  es el número de sismos con 

magnitudes mayor o igual que m , los valores a  y b  son constantes denominadas 

productividad sísmica y valor b respectivamente. El valor b es estimado usando un ajuste 

de mínimos cuadrados o por medio de métodos de máxima verosimilitud (Aki, 1965), éste 

último definido por: 

 

  
b = log(e)

M − Mc − ΔMbin 2( ) ,    (2.1) 

 

donde M  es la magnitud mínima del catálogo, cM  es la magnitud a partir de la cual el 

catálogo se considera completo y binMΔ  es la mínima diferencia entre las magnitudes del 

catálogo (Bender, 1987; Utsu, 1999).  

La ley de Gutenberg-Richter implica que las longitudes de ruptura de sismos se 

distribuyen en forma de ley de potencias (de manera fractal) con un exponente (dimensión 

fractal) igual a dos veces el valor b (Aki, 1981). En la práctica, la determinación del valor b 

depende fuertemente de la magnitud mínima  Mc  y  de la longitud de tiempo del catálogo, 

como lo muestran Zúñiga y Figueroa-Soto (2012), donde se analiza la variación del valor b 

con el tiempo, con el fin de caracterizar un periodo de estabilidad del valor b en un catálogo 

sísmico. Se ha observado, tanto en laboratorio como en observaciones de sismicidad 
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natural, que el valor b está íntimamente relacionado con el estado de esfuerzos de la zona 

(p.eg. Schorlemmer et al., 2005). 

b).- La Ley de Omori. 

 

La ley de Omori describe el hecho de que después de un sismo principal, el número de 

sismos por unidad de tiempo decae como una ley de potencia, (Omori, 1894; Utsu, 1961; 

Utsu et al., 1995; Baró et al, 2013), por medio de la relación: 

 

  

dn
dt

= k

c + t( )p = v(t)     (2.2) 

 

donde n es el número de eventos posteriores al sismo principal, k es la productividad de 

réplicas, c es el periodo de tiempo después del evento principal durante el cual la tasa de 

decaimiento es constante, p se relaciona con el decaimiento en ley de potencias para t >>c.  

Un alto valor de p significa que la tasa de réplicas decae más rápido que con un valor bajo 

de p.  

Debido a la intensa actividad de réplicas durante tiempos relativamente cortos, el 

parámetro c es  considerado como el tiempo para el cuál la detección de réplicas es 

incompleta (e.g. Utsu et al., 1995; Kisslinger, 1996; Woessner et al., 2004); sin embargo, 

aún es controversial la interpretación de este parámetro (e.g. Kagan, 2004; Kagan and 

Houston, 2005). 

 

El segundo modelo estocástico considerado por Vere-Jones (2010) es el modelo con 

aplicación a la ingeniería que, en general, busca una aplicación con fines predictivos para el 

proceso.  

Las aplicaciones de modelos en ingeniería, como la zonificación sísmica para evaluación 

de riesgo sísmico, el diseño sísmico para ingeniería o el cálculo de la probabilidad de 

ocurrencia de sismos, no pueden ser entendidos sin un modelo estocástico (e.g. Knopoff, 

1971; Zhuang et al., 2004; Hiemer et al., 2014). La confiabilidad de un modelo estocástico 

dependerá del nivel de detalle del modelo y del propósito para el que lo necesitamos. Un 
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modelo simple es de mucha mayor ayuda que uno complejo, además de que el modelo debe 

de definirse principalmente a partir de datos disponibles o de estimaciones confiables a 

partir de mediciones  disponibles  

 

2.1.1.  Distribución temporal de réplicas 

 
Los sismos de magnitudes mayores son seguidos de réplicas, las cuales decaen con el 

tiempo hasta llegar a un nivel de sismicidad de fondo que se puede considerar Poissoniana 

(Wyss y Toya, 2000). No se sabe con certeza a partir de qué magnitud un sismo es capaz de 

generar réplicas por lo que la transición hacia la sismicidad de fondo es difícil de precisar, 

principalmente porque depende del área tratada, de la resolución de las observaciones y del 

criterio usado para identificarla.  

Para muchas secuencias de réplicas se observa que éstas decaen con el tiempo de manera 

hiperbólica y son descritas por la ley de Omori, por lo que la duración de las réplicas puede 

ser estimada por medio de cambios en la tasa de sismicidad desde la actividad de réplicas 

hasta la sismicidad de fondo. Sin embargo, medir esta transición es difícil e incluso 

imposible de definir cuando la duración de las réplicas excede la longitud del catálogo 

sísmico (Stein y Liu, 2009). Para sismos que ocurren en fronteras de placas tectónicas, esta 

transición parece ocurrir en menos de 10 años después del evento principal y según Stein y 

Liu (2009), se debería a que el movimiento de las placas recarga rápidamente la falla 

después del evento principal. 

Para zonas difusas, como la provincia de cuencas y sierras, las réplicas pueden ocurrir 

durante quince años o más y para zonas intra placa hasta por cientos de años después del 

evento principal, probablemente como consecuencia de que las fallas son recargadas mucho 

más lentamente dando lugar a réplicas que se presentan durante mucho más tiempo (Stein y 

Liu, 2009; Castro et al., 2010).  

 

Existe  una correlación inversa entre la duración de las réplicas y las tasas de carga sobre 

las fallas (Stein y Liu, 2009), hecho que además es consistente con el modelo de fricción 

para fallas, el cuál predice cambios en las propiedades de la falla posteriores  al evento 

principal y es usado comúnmente para estudios de réplicas (e.g. Dieterich, 1994).  
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El modelo propuesto por Dieterich (1994) predice que la duración para las réplicas está 

descrita por: 

 
  
ta = Aσ

τ
,     (2.3) 

donde  τ  es la tasa de esfuerzo cortante sobre la falla, σ  es el esfuerzo normal y A es un 

parámetro constitutivo adimensional. La tasa de  esfuerzo es difícil de medir, pero puede 

ser estimada por medio de la velocidad relativa (tasa de deformación o de carga) sobre la 

falla.  

 

Para una geometría simple en la cuál la tasa de esfuerzo está expresada como (Savage y 

Burford, 1973): 

  
τ = µν

πw
,     (2.4) 

 

donde µ  es el módulo de rigidez, ν  es la tasa de carga relacionada al movimiento de las 

placas tectónicas (en milímetros por año) y w  es la extensión vertical de la falla 

sismogénica. A partir de las ecuaciones 2. 3 y 2.4 tenemos que: 

a
A wt σπ

µν
= .     (2.5) 

 

De acuerdo a las observaciones empíricas, la relación 2.5 es válida para amplios rangos 

de tasas de carga y de duración de réplicas (Stein y Liu, 2009). La relación inversa entre   ta  

y  v  es generalmente consistente con un proceso de relajación del esfuerzo en segmentos de 

la falla que rodean la zona de ruptura (Zöller et al., 2005). 

 
 

2.1.2.  Distribución espacial de réplicas 

 
Felzer y Brodsky (2006) han realizado trabajos para determinar el decaimiento de las 

réplicas como función de la distancia al hipocentro, analizando el mecanismo de disparo en 

el proceso de réplicas y obteniendo un ajuste en ley de potencias inversa para distancias en 
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el rango de 0.2 km a 50 km desde el evento principal, concluyendo que existe un único 

mecanismo de disparo que está actuando en el mismo rango de distancias. Para llegar a esta 

conclusión aproximaron la fuente como un punto y midieron la distancia r  entre el 

hipocentro del evento principal y el hipocentro para cada réplica.  Para el rango de 0.2 km a 

50 km, Felzer y Brodsky (2006) encontraron una ley de potencia   ρ(r)  definida por: 

 

( ) nr crρ −= ,     (2.6) 

 

donde 1.37 0.1n = ±  para magnitudes 3 4M≤ <  y 1.35 0.12n = ±  para magnitudes 

  2 ≤ M < 3 . c es una constante adimensional que varía dependiendo del número de réplicas. 

La ley de potencia descrita en la ecuación 2.6 es función de la distancia r desde el 

hipocentro del evento principal al hipocentro de cada réplica (Felzer y Brodsky, 2006).  

 

2.1.3.  Distribución de Tiempo interevento  

 
El tiempo interevento se define por    Δti = ti − ti−1  y es calculado a partir de los tiempos de 

ocurrencia ti de los sismos (Hainzl et al., 2006). Se han desarrollado numerosos estudios 

para analizar las propiedades estadísticas del tiempo interevento, así como su 

comportamiento fractal para la sismicidad (e.g. Márquez-Ramírez et al., 2012; Touati et al., 

2009; Shadkhoo et al., 2009; Vecchio et al., 2008; Bak et al., 2002).  

 

Muchos estudios han abordado el proceso de sismicidad como un proceso fractal a partir 

de la caracterizacion de la serie de tiempo interevento o distancias interevento de la 

sismicidad. Los resultados de estos trabajos son tan diversos como la ley de escalamiento 

propuesta por Bak et al. (2002) hasta trabajos que describen una relación inversa entre el 

exponente de escalamiento y las magnitudes de los sismos, efecto que se ha atribuido a la 

aparición de réplicas, como se muestra en la figura 1 (Shadkhoo et al., 2009).  También se 

han logrado identificar propiedades fractales para diferentes tipos de sismicidad como la 

sismicidad inducida, las réplicas o la sismicidad de fondo.  
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En este trabajo de tesis, graficamos el tiempo interevento en escala logarítmica debido a 

que tenemos diferentes escalas de tiempos de ocurrencia (tiempos intereventos muy 

cercanos por la actividad de réplicas o muy grandes por la sismicidad de fondo). 

 

 
Figura1. Exponente de Hurst (H) vs Magnitud (M). Los cuadros rojos son los exponentes 

de Husrt como función de las magnitudes, considerando la serie de tiempo interevento para 

sismos con magnitudes mayores que una magnitud dada M. La curva punteada representa el 

ajuste de los datos (Tomado de Shadkhoo et al. 2009). 

 

A partir de la existencia de leyes de potencias en los procesos sísmicos  (e.g. leyes de 

Gutenberg-Richter y de Omori), Shadkhoo et al. (2009) demostraron la existencia de un 

comportamiento multifractal espacio-temporal para la sismicidad en California; para este 

fin determinaron la variación de exponentes de escalamiento como función de las 

magnitudes, técnica que permite investigar la posible invariancia al escalado de las réplicas. 

 

Como se ha mencionado antes, en los patrones de sismicidad asociados con el tiempo, la 

localización y la magnitud, se observa que aparentemente son regidos por una dinámica 

multiescalar como lo han propuesto diversos autores (eg. Rundle et al., 2002; Tiampo et al., 
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2002), por lo que se decidió abordar el análisis espacio temporal de las secuencias de 

réplicas desde esta perspectiva multiescalar. 

2.2. Métodos para caracterizar sismicidad  

 

Hasta el momento, existen dos principales aproximaciones para realizar pronósticos de la 

distribución espacio-temporal de las réplicas: a) métodos puramente estadísticos basados en 

observaciones de secuencias de réplicas y b) aproximaciones del fenómeno físico que las 

genera, basadas en cambios del esfuerzo de Coulomb provocados por el evento principal 

(Steacy et al., 2011). A continuacion se presentan algunos de los modelos más utlilizados 

para la caracterización de secuencias de réplicas.  

2.2.1. Modelo de Zöller et al (2005)  

 
Zöller et al (2005) propusieron un modelo que consiste en la definición de una región en la 

cual hay un deslizamiento lateral que se modela mediante la construcción de una malla de 

celdas uniformes. Para cada celda fueron calculados procesos de deformación (Ben-Zion y 

Rice, 1993) considerando asperezas con diferentes caídas de esfuerzos en cada uno de los 

elementos de la malla regular y una tasa de carga tectónica constante. Se resuelve la 

función de transferencia de esfuerzo como función del tiempo, con la finalidad de obtener 

los esfuerzos estáticos después del deslizamiento. 

 

Las consideraciones de este modelo son las siguientes: Un sismo es iniciado si el 

esfuerzo local ( , ; )x z tτ  excede la fricción estática ( , ; )s x z tτ . La caída de esfuerzo, en cada 

uno de los elementos de una celda regular ( , )x z , está limitada por el esfuerzo de detención 

( , ; )a x z tτ  y la caída de la resistencia hacia un valor de fricción dinámica ( , ; )d x z tτ . 

 

Hacia el fin del sismo, la resistencia se recupera hacia el nivel de esfuerzo estático. La 

fricción dinámica es calculada a través de los niveles de esfuerzo estático y de detención, 

con relación al coeficiente dinámico de excedencia D: 
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s a
d s D

τ ττ τ −= − . 

Ben-Zion y Rice (1993) y Madariaga (1976) utilizaron un valor de 1.25D = . La 

resistencia estática se considera constante con valor   τ s(x, z) = 10  MPa  y el esfuerzo de 

resistencia se escoge de manera aleatoria en el intervalo   τ a (x, z)∈ 0.1⎡⎣  MPa⎤⎦  (Zöller et 

al., 2005).  

La transferencia de esfuerzo debido al deslizamiento cosísmico se calcula por medio de 

la solución   K(x, z;x ', z ')  de Chinnery (1963) para dislocaciones rectangulares en un solido 

de Poisson: 

  
Δτ (x, z;t) = K(x, z;x ', z ')Δu(x ', z ';t)

( x ,z )∈falla
∑ ,  

donde  Δu  es el deslizamiento y el kernel K decae como   1 r3  (Okada, 1985; Chinnery, 

1963) donde r es la distancia entre celdas (x,z) y (x’,z’). Este modelo es capaz de reproducir 

la ley de Omori para secuencias de réplicas. Sin embargo es necesario conocer los 

parámetros de deslizamiento del evento principal y esfuerzos de resistencia y de carga 

tectónica.  

2.2.2. Modelo de Koyama (1997)  

 
En este modelo las réplicas se distribuyen espacialmente en la vecindad del evento 

principal de forma más o menos aleatoria, por lo que la secuencia temporal de las réplicas 

no es periódica. Estudios de Koyama (1997) consideran a la fuente sísmica como un punto 

con características de energía o tamaño de la fuente finita.  Partiendo de la relación de 

Omori-Utsu (Ec. 2.7): 

  
n(t) = k

(c + t) p ,     (2.7) 

 

donde el número de réplicas ( )n t  puede expresarse como la suma de las réplicas con 

diferentes clases de  magnitudes: 
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n(t) = ni(t)

i=0

M

∑ ,     (2.8) 

 

donde ( )in t  representa ahora una serie de réplicas clasificadas como la i-ésima clase de 

magnitudes de las réplicas a un tiempo t. La clase de magnitudes de las réplicas 

especificada por   i = 0  es la serie con la magnitud mínima observada en una actividad de 

réplicas particular; por otra parte i M=  indica la clase de máxima magnitud. Por la 

aleatoriedad, las clases de magnitud ( )in t y ( )jn t son independientes, por lo que  i ≠ j . 

Supongamos que hay 0
iN  núcleos producidos por el evento principal para réplicas 

posteriores para la i-ésima clase. El número de réplicas en la i-ésima clase de magnitud 

dentro del intervalo    t  t + dt,n(t)dt , puede ser escrita como:  

 

  ni(t)dt = −dNi(t) = µi Ni(t)dt,     (2.9) 

 

donde ( )iN t  es el número de núcleos clasificados por la i-ésima clase de magnitud que son 

disparados después del tiempo t  y ( )i t dtµ  es la probabilidad de ruptura de un núcleo en 

ese intervalo de tiempo.  

2.2.3. Modelo de Stein y Liu (2009)  

 
En este modelo las réplicas después del evento principal son consideradas como el 

resultado de cambios en el esfuerzo y en las propiedades del plano de falla inducidos por el 

evento principal, por lo que Stein y Liu (2009) proponen que al interior de los continentes 

se presentará una larga duración de las réplicas como consecuencia de una lenta recarga del 

esfuerzo sobre las fallas. 

Además este modelo propone una correlacion inversa entre la duración de las réplicas y 

la tasa de carga de las fallas (consistente con el modelo tasa y estado, donde el esfuerzo de 

fricción depende de la tasa de desplazamiento y de una variable de estado)  que, como se 

explicará posteriormente, es útil para estudios de los cambios de las propiedades de las 

réplicas. En este modelo se predice el tiempo de duración de las réplicas expresado por 
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  ta = Aσ τ , donde  τ  es la tasa del esfuerzo de corte sobre la falla, σ  es el esfuerzo normal 

y A es el parámetro constitutivo sobre la falla. Para una geometría simple para la cual se 

cumple la relación (2.5) asumimos, al igual que Dieterich (1994), los valores: A = 0.01, 

 µ = 30  GPa ,  σ = 15  MPa  y   w = 20   km , obteniendo un valor de  para  en 

años y v en milímetros por año.  

 

2.2.4. Modelo ETAS (Epidemic Type of Aftershocks Sequences) 

 
El modelo estocástico ETAS combina modelos de tipo epidémico con leyes de 

escalamiento empíricas observadas en la ocurrencia de sismicidad (Main, 2013). Este 

modelo describe a las réplicas como análogas  a una epidemia: un evento “infectado” migra 

dentro de la región de interés e infecta a otros eventos descendientes. El modelo se explica 

entonces como un sistema de ancestros (migrantes) y sus descendientes quienes pueden 

tener también otros descendientes (es decir, infectan a otros eventos) que eventualmente 

pueden morir. En la analogía sismológica, esto es equivalente a las secuencias de réplicas 

que se inician bajo una tasa de sismicidad de fondo hasta que se extinguen, donde los 

eventos que migran son análogos a la sismicidad de fondo y los eventos descendientes son 

las réplicas. 

 

El decaimiento temporal de las réplicas está expresado por la ley de Omori (ecuación 

2.2) y para estimar sus coeficientes Ogata (1983) propuso un método que maximiza la 

función: 

1
ln( ( )) ln ( ) ( )

N T

i S
i

L v t v t dtθ
=

= −∑ ∫ ,   θ = (k,c, p)    (2.10) 

donde { }, 1,2,3,...,it i N=  es la serie de los tiempos de ocurrencia de las réplicas en el 

intervalo de tiempo de (S,T) dias, ( )v t  es la función de intensidad modificada de Omori y 

las constantes   (k,c, p) son los parámetros de la ley de Omori (ecuación 2.2). 

La relación 3.4 es válida para tiempos del orden de algunas decenas de años o más, pero 

depende de la tasa de sismicidad de fondo (e. g. Ogata y Zhuang, 2006; Utsu et al., 1995; 

Ogata y Shimazaki, 1984). El modelo ETAS asume que cada réplica puede disparar otras 

314 /at ν= at
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réplicas y que la tasa de sismicidad asociada a las réplicas al tiempo t está dada por una 

superposición de funciones de Omori desplazadas en tiempo: 

{ }
{ }:

( ) ( )j c

i

M M
j

j t t
t e v t tα

θλ µ −

<

= + −∑ ,    (2.11) 

 

donde µ  (sismos/día) representa la tasa de sismicidad de fondo, Mc representa la magnitud 

de corte del catálogo y α  representa la eficiencia de un sismo para generar réplicas. La 

ecuación 2.11 define el modelo ETAS (Ogata, 1988, 1992), donde es necesario estimar los 

parámetros   θ = (µ,k,c,α , p)  maximizando la función expresada en la ecuación (2.10) 

donde la función de intensidad modificada de Omori ( )v t  (ecuación 2.2) es reemplazada 

por la tasa de ocurrencia   λθ (t)  del modelo ETAS. 

2.3. Patrones multifractales 

 
Para caracterizar la actividad sísmica, algunos autores han considerado a ésta como el 

resultado de procesos de tipo Poisson (e.g.  Garder y Knopoff, 1974; Kagan y Jackson, 

1991); algunos otros autores han realizado caracterizaciones fractales, tanto en espacio 

como en tiempo, para determinar enjambres de sismicidad y su correlación con procesos de 

deformacion tectónica (e.g. Legrand et al., 1996; Shadkhoo et al., 2009; Li y Xu, 2012; 

Wang et al., 2014). En particular Wyss y Toya (2000) consideran que la sismicidad de 

fondo exhibe una tasa de generación de sismicidad de tipo Poisson, además de 

correlacionarla a una tasa de carga tectónica constante. 

En muchos casos la ocurrencia de la sismicidad de menor magnitud exhibe un fuerte 

grado de correlación que permite inferir que ciertos eventos pertenecen a la misma 

secuencia sísmica (e.g. Telesca et al., 2001) o incluso dentro de una secuencia de réplicas 

(e.g. Telesca et al., 2004; Monterrubio, 2013), por lo que la serie de tiempo inter evento 

para la sismicidad puede exhibir características mono-fractales o multifractales (Telesca et 

al., 2001; Telesca et al., 2004; Zaliapin et al., 2004; Zaliapin y Ben-Zion, 2011). En el caso 

monofractal el espectro de singularidad (gráfica de función de fluctuaciones   f (α )  vs  α ) 

está representado por una constante, mientras que en el caso multifractal el espectro tiene 

un comportamiento cóncavo (e.g. Stanley et al., 1999). En la Figura 2 se muestra el 
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espectro multifractal de la serie de tiempo interevento para la sismicidad previa y posterior 

al evento principal ocurrido en Ometepec, Gro., el 20 de marzo de 2012,  analizado y 

duscutido en el capítulo 3 de este trabajo. 

 

 
Figura 2. Espectro de singularidad  del sismo de Ometepec, Gro., el 20 de marzo de 2012. 

En el eje horizontal se muestra el exponente generalizado de Holder y en el eje horizontal la 

función de fluctuaciones.  

 

Muchos métodos han sido usados para evidenciar las propiedades de las secuencias 

sísmicas, como la identificación de clusters, a continuación se enuncia algunos de los más 

utilizados: 

 

Coeficiente de Variación del tiempo interevento (Cv). Es la razón entre  la desviación 

estándar   σ t  y el tiempo interevento promedio  t . Un proceso completamente Poisson tiene 

un coeficiente de variación igual a uno y es mayor que uno para enjambres sísmicos (Kagan 

y Jackson, 1991).  
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Histograma de tiempo interevento (IIH, por sus siglas en inglés). El histograma de 

tiempo interevento estima la función de densidad de probabilidad del tiempo interevento 

considerando un intervalo de tiempo interevento de tamaño t y proporciona información 

acerca del proceso que ocurre detrás de las escalas de tiempo contenidas en los intervalos t, 

sin embargo durante su construcción se pierde el orden de los intervalos interevento (Teich 

et al., 1997). El IIH describe completamente el comportamiento del proceso si los tiempos 

interevento son independientes como ocurre en un proceso de tipo Poisson (Thurner et al., 

1997; Teich et al., 1997).  

 

Exponente de Hurst (Feder, 1988). Nos da información sobre la correlación de 

intervalos de tiempo interevento. Para procesos completamente aleatorios H = 0.5, para 

otros procesos estocásticos H puede ser menor o mayor que 0.5;  para H < 0.5 el proceso 

tiene comportamiento antipersistente, lo que significan que intervalos cortos son seguidos 

más probablemente por intervalos largos. Para H > 0.5 el proceso tiene comportamiento 

persistente, significando que intervalos cortos son seguidos más probablemente por 

intervalos cortos.  

 

El Factor Fano (FF). Para un proceso fractal que muestra propiedades de agrupación 

(clusters), la densidad de probabilidad P(t) del tiempo interevento t se comporta como una 

función de ley de potencias con exponente (1+α), donde α es llamado el exponente fractal 

que caracteriza la tendencia a formar clusters. El factor Fano mide la correlación de los 

procesos de punto sobre diferentes escalas de tiempo, cuando  α > 0 significa que el 

fenómeno contiene enjambres de puntos sobre escalas de tiempo relativamente grandes 

(Teich et al.,  1996). Si el proceso sísmico es un proceso tipo Poisson, los tiempos de 

ocurrencia no están correlacionados y para este caso  α ≈ 0 . El Factor Fano se define 

(Thurner et al., 1997) por: 

  
FF(t) =

Nk
2(t)− Nk (t)

2

Nk (t) , 
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donde   Nk (t)y   Nk+1(t)  es el número de eventos contenidos en  ventanas sucesivas de 

tiempo ,  t es el tiempo y denota el valor esperado (Allan, 1966; ). 

El Factor Allan (AF). Definido por Lowen y Teich (1996) como: 

 

  
FA(t) =

Nk+1(t)− Nk (t)( )2

2 Nk (t) , 

 donde el numerador se conoce como varianza de Allan (Allan, 1966) y está definido en 

términos de la variabilidad de ventanas sucesivas (Teich et al., 1997). El Factor Allan 

representa el grado de agrupación de un proceso puntual  en comparación con un proceso 

de Poisson, es decir es una medición de la no estacionaridad de los datos. Tanto el factor 

Allan como el factor Fano son medidas del grado de agrupación de un proceso puntual en 

comparación con un proceso homogéneo de tipo Poisson. 

2.4. Física de las réplicas   

2.4.1. Modelos físicos para la ocurrencia de réplicas  

 

Los sismos ocurren en ambientes topológicamente complejos que son considerados como 

sistemas que se encuentran sometidos a fuerzas externas. Dichas fuerzas externas  se 

consideran el resultado del movimiento de las placas tectónicas (Turcotte, 1997; Rundle et 

al., 2003). El problema básico es que los detalles de la dinámica fuerza (acción) -  

desplazamiento (reacción) no son necesariamente observables. Esta dinámica no 

observable está incluída en la evolución de la función de fractura de Coulomb (CFF), la 

cual se deriva del criterio de fractura de Mohr-Coulomb, llamado también esfuerzo de 

fractura de Coulomb (King et al., 1994): 

 

  CFF(x,t) = τ (x,t)− µs σ N (x,t)− P( ) , 
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donde ( , )x tτ  es el esfuerzo de corte en el punto x al tiempo t, sµ  es el coeficiente de 

fricción estática, ( , )N x tσ  es el esfuerzo normal y P es la presión del fluido en el sistema de 

poros del medio. Esta función proporciona una forma de estimar los cambios de esfuerzo 

estáticos que están involucrados en la generación de los sismos (Stein 1999). 

2.4.2.  Ley constitutiva de Dieterich (1994) 

 

Dieterich (1994) ha modelado la sismicidad como consecuencia de eventos de “nucleación” 

en la cual, la distribución de las condiciones iniciales sobre el total de los puntos de 

nucleación e historia de esfuerzo local controlan el disparo de sismos. Este modelo da una 

formulación constitutiva para la tasa de producción de sismicidad como resultado de una 

historia de esfuerzo aplicado. Dieterich (1994) define el concepto de “nucleación sísmica” 

como el proceso en el cual ocurren los procesos e interacciones físicas que dan pie a una 

inestabilidad sísmica (inicio de ruptura) en determinado lugar y tiempo. El objetivo del 

modelo es encontrar el tiempo en el cuál cada uno de los “núcleos” inicia un sismo, cuando 

todos los nucleos estan sometidos a un esfuerzo. Este modelo está expresado, de manera 

muy general,  en la ecuación 2.12: 

 

   t = F[C(n,r, τ r ),τ (t)],    (2.12) 

 

donde    C(n,r, τ r )  representa la condición inicial que depende de la tasa de esfuerzo de 

referencia   τ r , n  es el número secuencial para cada núcleo sísmico, r  es la tasa constante 

que puede interpretarse como una medición estadística de la tasa de sismicidad esperada de 

producción sísmica para algún intervalo de magnitud (modelo de Poisson para ocurrencia) 

y  ( )tτ  es alguna historia de esfuerzo. Una forma explícita para la funcion F se presentará 

mas adelante (ecuación 2.17). 

El modelo predice que la distribución espacial de los enjambres (“clusters”) es resultado 

de su dependencia espacial de los cambios de esfuerzo alrededor de la fuente sísmica. Estos 

cambios de esfuerzo podrían incrementarse con cada evento sucesivo o réplicas, a menos 

que existan flujos o deslizamientos en fallas secundarias que relajen el esfuerzo. 
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2.4.3. Esfuerzo de ruptura de Coulomb 

 

Un sismo distribuye el esfuerzo de corte, en la falla que se deslizó, hacia áreas más extensas 

que sólo las puntas de las fracturas (e.g. Chinnery, 1963) e incluso la fractura se propaga en 

arreglos que siguen complejas estructuras fractales (e.g. Aguilar-Hernández y Ramírez-

Santiago, 2010). De forma simple, para un plano de falla dado, el cambio en el esfuerzo de 

ruptura de Coulomb  ( CFFΔ por sus siglas en inglés, también escrito como  
Δσ f )  está 

dado por (King et al., 1994): 

  
Δσ f = Δτ − µ(Δσ N − ΔP) ,    (2.13) 

donde Δτ  es el cambio del esfuerzo de corte sobre una falla (tomado como positivo en la 

dirección de la falla) y NσΔ  es el cambio del esfuerzo normal (tomado como positivo si la 

falla está desbloqueada). PΔ  es el cambio de la presión de poro en la zona de la falla (es 

positivo si es compresivo) y µ  es el coeficiente de fricción (en el rango de 0 a 1 y sin 

dimensiones) (Harris, 1998; King y Cocco, 2001; Cocco et al., 2010).  

El modelo considera que la fractura continúa activa si  
Δσ f  es positiva y si es negativa 

la fractura ya no está activa, es decir que tanto el incremento en el esfuerzo de corte como 

el esfuerzo de ruptura sobre la falla promueven o bloquean el fracturamiento. Estudios de 

sismicidad inducida han usado el concepto de coeficiente de friccion efectiva

  µ ' = µ 1− ΔP Δσ N( )  (King et al., 1994: Beeler et al., 2000; Cocco et al., 2010), para 

simplificar el efecto de la presión de poro y el cambio del esfuerzo normal en una sola 

variable.  

Los cambios en la presión de poro  ΔP  dependen del cambio del esfuerzo normal como 

NP B σΔ = − Δ , donde B es el coeficiente de Skempton (Beeler et al., 2000; Cocco y Rice, 

2002) que varía entre 0 y 1, de esta forma la ecuación 2.13 se puede re-escribir como: 

 

'f Nσ τ µ σΔ = Δ − Δ .    (2.14) 

  

Varias investigaciones han revelado que los cambios en el esfuerzo cosísmico promueven o 
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inhiben la ocurrencia de sismicidad local (e.g. Toda y Matsumura, 2006). Sin embargo, hay 

muchos factores desconocidos como el coeficiente de fricción sobre la falla, el cambio de 

presión de poro, la orientación de las fracturas preexistentes o las fluctuaciones pseudo 

aleatorias de la ocurrencia de sismos. Todos ellos pueden alterar el patrón de cambio de 

esfuerzo. Es importante señalar que la correlación espacial entre los cambios de esfuerzo 

calculados y la tasa de sismicidad observada es normalmente alta (p. eg. Harris, 1998; 

Stein, 1999), y se ha intentado explicarla por medio de  la tasa de cambio de esfuerzo (Toda 

et al.,  2002) usando la ley de fricción de Dieterich (1994). 

 

La correlación entre cambios de esfuerzo estático y los cambios en la tasa de 

sismicidad como función del espacio o del tiempo nos alienta a analizar la micro sismicidad 

como un monitor de la deformación de la corteza y/o de cambios del esfuerzo. Dieterich et 

al. (2000) desarrollaron una técnica para determinar los cambios del esfuerzo estático a 

partir de la tasa local de la ocurrencia de sismicidad y el estado de fricción.  La relación 

para determinar la tasa de sismicidad a partir del proceso de fluctuación del esfuerzo 

(Dieterich, 1994; Dieterich et al., 2000) está dado por: 

 

  
R = r

γ σ r

,     (2.15) 

 

donde R  es la tasa de sismicidad en el proceso de fluctuaciones del esfuerzo, γ  es la 

variable de estado alterada por cambios en el esfuerzo y   σ r  es la tasa de carga del esfuerzo 

de Coulomb bajo la tasa de sismicidad de fondo r . Como se mencionó anteriormente 

(sección 2.2.3), el modelo de tasa y estado está fundamentado en que, para observaciones 

experimenales, es necesario conocer al menos dos variables de estado para conocer el 

estado termodinámico del sistema en análisis. En particular Rice y Ruina (1983), Ruina 

(1983) y Dieterich (1994) proponen, a partir de experimentos, que para un esfuerzo normal 

constante, el esfuerzo de corte τ  es función de de la tasa de deslizamiento y del estado del 

medio geológico γ , es decir:    τ = τ ( !u,γ ) . La variable de estado γ  se resuelve 

considerándola como dependiente del tiempo de acuerdo con la relación: 
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[ ]1

N

d dt d
A

γ γ σ
σ

= − ,    (2.16) 

 

donde A es el parámetro constitutivo de la falla, adimensional, normalmente en el rango de 

 0.005− 0.015  (Dieterich et al., 2000).  σ N  es el esfuerzo normal efectivo y σ  es el esfuerzo 

de Coulomb.  

Para el estado estacionario ( R r= ) tenemos que 
   
γ 0 = 1

σ r
, implica que no hay 

perturbaciones de esfuerzo (e.g. Coco et al., 2010), r  representa la tasa de sismicidad de 

fondo, información que se obtiene antes del sismo principal. 

 

El tiempo de retorno a un estado de sismicidad umbral después de una perturbación 

está definido por: 

  
ta =

Aσ N

σ r

.     (2.17) 

Para Stein y Liu (2009) los enjambres sísmicos son considerados como una conscuencia 

de deformaciones continuas que pueden causar futuros grandes sismos. A su vez, la 

ocurrencia de un sismo alteraría el esfuerzo en fallas circundantes causando cambios 

persistentes en la tasa de sismicidad, es decir la tasa de sismicidad aumenta cuando el 

esfuerzo aumenta debido a las réplicas (Stein, 1999). 

Podemos obtener una estimación de la tasa de esfuerzo  
σ f  (ecuación 2.17), usando la 

duración de las réplicas at  o por medio de observaciones independientes de tasas de 

deformación (Dieterich et al., 2000).  

 

La distribución espacial de los cambios de esfuerzo (Δσ )  como función del tiempo, 

se obtiene al resolver la ecuación 2.16, considerando un valor inicial de la tasa de esfuerzo 

constante de Coulomb (  σ r ) definido a partir de la ecuación 2.17. A partir de observaciones 

de la tasa de sismicidad R , y con base en la ecuación 2.15, obtenemos 
   
γ (t) = r

R(t) σ r
,  

cuya evaluación requiere de una estimación previa de   σ r , como se mencionó 
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anteriormente.  De esta forma, el cambio de esfuerzo sobre un intervalo de tiempo  Δt  se 

obtiene resolviendo la ecuación 2.16 obteniendo: 

 

  

Δσ = Aσ ln
γ i + Δt

2Aσ

γ i+1 −
Δt

2Aσ

⎡

⎣

⎢
⎢
⎢

⎤

⎦

⎥
⎥
⎥

,    (2.18) 

 

donde  γ i  y   γ i+1  se estiman al inicio y al final del intervalo de tiempo  Δt  (Dieterich et al., 

2000) . 

 

Para encontrar la distribución espacial de Δσ , a partir de la tasa de sismicidad 

observada, se usa el catálogo sísmico contando los eventos en cierto período de tiempo y se 

asume una tasa constante del esfuerzo  σ r . De esta forma la caída de esfuerzo se expresa 

por: 

 

   

Δσ = Aσ N ln

!σ e
N2 !σ rt1
N1Aσ N −1

⎛

⎝
⎜

⎞

⎠
⎟

!σ r e
!σ t2

Aσ N −1
⎛

⎝
⎜

⎞

⎠
⎟

⎡

⎣

⎢
⎢
⎢
⎢
⎢
⎢

⎤

⎦

⎥
⎥
⎥
⎥
⎥
⎥

,    (2.19) 

 

donde 1N  es el número de sismos en el intervalo de tiempo 1t  inmediatamente antes del 

evento principal, 2N  es el número de sismos en el intervalo de tiempo 2t  después del 

evento y  !σ  es la tasa de esfuerzo de Coulomb en el segundo intervalo de tiempo.  

 

Cabe mencionar que el esfuerzo de Coulomb ha sido ampliamente aplicado para el 

estudio de la distribución y probabilidad de ocurrencia espacial de réplicas, sin embargo un 

parámetro no siempre conocido es la orientación de las fallas de éstas réplicas (Zhan et al., 

2011; Steacy et al., 2011; Hainzl et al., 2010) por lo que generalmente se calcula para una 

orientación predeterminada o pseudo aleatoria. 
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Es importante señalar que los cambios de esfuerzo, por sí solos, no pueden explicar el 

comportamiento temporal de la sismicidad (como la ley de Omori o la migración de 

sismicidad a lo largo de una falla), dado que la evolución espacio temporal depende de 

factores como el coeficiente de fricción estática, la tasa de sismicidad, el parámetro 

constitutivo de la falla y el período de decaimiento de las réplicas (Toda y Stein, 2003). 

Un problema adicional es identificar cambios en la tasa de sismicidad, para lo cual es 

necesario determinar  la tasa de sismicidad de fondo o umbral antes del evento perturbador.  

El incremento de esfuerzo  Δσ r  calculado, raramente es mayor de unos pocos bares       

(1 bar = 0.1 MPa), que en comparación es del orden de la presión atmosférica a nivel del 

mar o un bajo porcentaje de la caída de esfuerzo promedio para un sismo (Stein, 1999). 

 

Al igual que Toda y Enescu (2011), consideraremos que en la ausencia de esfuerzos 

perturbadores la tasa de sismicidad es constante. De esta forma la variable de estado γ  

varía con el tiempo. Consideremos un sismo que provoca una caída de esfuerzo, entonces la 

variable de estado cambia de un estado   γ n−1  a un nuevo valor  γ n : 

 

  γ n = γ n−1e
−Δσ
Aσ ,     (2.20) 

 

donde asumiremos que   Aσ = 0.05  [MPa] (Toda y Stein, 2003). Para correlacionar la 

variable de estado con el tiempo de la caída de esfuerzo, sustituimos cada vez la nueva 

variable  γ n .  

El cálculo de los esfuerzos de Coulomb nos permite obtener cambios en el esfuerzo 

estático debido al sismo principal en la región de afectación (Hainzl et al., 2010). Dichos 

cambios de esfuerzo rigen la distribución espacial de las réplicas, como han observado 

Steacy et al. (2013). El cálculo de los esfuerzos de Coulomb a partir de la medición de tasas 

de sismicidad es realizado por medio de la solución de la función de estado (ecuación 2.16) 

y depende de la tasa de sismicidad de fondo, tasa de decaimiento de las réplicas y de los 

parámetros constitutivos (ecuación 2.17) que consideramos fijos. 
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Con base en los estudios sobre las propiedades estadísticas para la serie de tiempo 

interevento para réplicas, en este trabajo de tesis, se realizó en primer término un desarrollo 

que incluye una descripción de la variación de la tasa de sismicidad, así como un análisis de 

la variación temporal para el exponente de Holder utilizando la metodología propuesta por 

Kantelhardt et al. (2002), denominada Análisis Multi Fractal de Fluctuaciones sin 

Tendencias (MF-DFA por sus siglas en inglés) discutida en el siguiente capítulo. 

Se determinaron los cambios del esfuerzo de Coulomb después del evento principal 

habiendo determinando previamente la tasa de sismicidad de fondo y considerando un 

coeficiente de fricción aparente  µ '  fijo. El cálculo se realizó construyendo un mallado 

donde a cada celda se le asigna una tasa de sismicidad de fondo y se resuelve la variable de 

estado  γ n  para intervalos de tiempo definidos por medio del análisis MF-DFA. La 

finalidad es modelar los esfuerzos relacionados a los procesos de generación de réplicas 

(Figura 3) y su probable correlación con la distribución de las éstas. 

 

 
 

Figura 3. Determinación de las variables de estado a partir de la tasa de sismicidad para 
cada celda de la malla. Se muestra la secuencia de réplicas del sismo de Darfield analizado 

en el capítulo 4. 
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En este análisis, la tasa de sismicidad   R(t)  se determinó para cada una de las celdas y 

para cada intervalo de tiempo definido en el análisis multifractal. De la misma forma que 

Mallman y Zoback (2007), se consideró una orientación uniforme y aleatoria para la carga 

de esfuerzos tectónicos para toda la región ( !σ  en la ecuación 2.19) obtenida a partir de la 

relación de Hainzel et al. (2010): 

 

   
!σ " 109.1+1.5 Mmin

L2

b
1.5− b

10(1.5−b)( Mmax−Mmin ) −1( )⎡

⎣
⎢

⎤

⎦
⎥ ⋅r ,  (2.21) 

 

donde L2 es el área de cada celda de la malla, b es el valor-b de la relación Gutenberg-

Richter considerada constante para cada segmento de tiempo, r es la tasa de sismicidad de 

fondo definida anteriormente,  Mmax y Mmin son las magnitudes máximas y mínimas para 

cada celda respectivamente. Cabe mencionar que esta relación es válida cuando todos los 

sismos tienen el mismo mecanismo focal. 

El mapa de los cambios de esfuerzo de Coulomb Δσ presenta lóbulos positivos y 

negativos. Mientras las regiones positivas en el mapa indican un incremento en el cambio 

de esfuerzo de Coulomb, las regiones negativas indican que existen cambios pequeños en el 

deslizamiento de las fallas (Δτ en la ecuación 2.3) Woessner et al. (2012). 

Los errores en la determinación de los cambios de esfuerzo de Coulomb se deben 

principalmente a   
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3. Metodología 
 

3.1. Metodología para la determinación de la variación temporal del 

exponente de Holder y caracterización multi fractal de la serie 

de tiempo interevento para réplicas 

 

La determinación de las características monofractales para series de tiempo, como las 

correlaciones a largo o corto plazo, se han realizado con diversas metodologías y en 

particular se ha utilizado el Análisis de Fluctuaciones sin Tendencias (DFA) propuesto por 

Peng et al. (1994). Sin embargo muchas series de tiempo no exhiben un simple 

comportamiento monofractal que pueda ser descrito por un solo exponente de escalamiento, 

como lo ha presentado Shadkhoo et al. (2009) para el caso de sismos en California. 

 

Dado que en muchos procesos existen escalas que separan regímenes correlacionados o 

no correlacionados, son necesarios diferentes exponentes de escalamiento para diferentes 

segmentos de la serie de tiempo, como lo describe Figueroa-Soto (2009) para el caso de la 

series de tiempo interevento para réplicas. La existencia de diferentes exponentes de 

escalamiento para la misma serie de tiempo implica la necesidad de aplicar un análisis 

multifractal como el desarrollado Kantelhardt et al. (2002). 

 

El método MF-DFA consiste en cinco pasos:  

1) Supongamos una serie kx  de longitud N, cuyo carácter multifractal se desea 

conocer considerando solamente la serie unidimensional. 

Se determina el perfil expresado por:  

  
Y (i) = xk − x⎡⎣ ⎤⎦

K=1

i

∑ , 1,2,...,i N= ,   (3.1) 

2) Se divide el perfil ( )Y i  en segmentos  de igual longitud ( )intsN N s= . Dado que la 

longitud de la serie no es siempre un múltiplo de la escala de tiempo considerada s, un 
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pequeño intervalo al final del perfil se mantiene sin analizar. Para considerar este último 

intervalo se repite el mismo procedimiento iniciando al final del perfil, de esta forma 

tendremos 2 sN  segmentos. 

  

3) Se calcula la tendencia local para cada uno de los 2 sN  segmentos por medio de un 

ajuste de mínimos cuadrados para la serie, para posteriormente obtener la varianza: 

  
F 2(v,s) = 1

s
Y[(v −1)s + i]− yv (i){ }2

i=1

s

∑ ,  (3.2) 

para cada segmento v ,   v = 1,2,..., N , así como: 

  
F 2(v,s) = 1

s
Y[N − (v − Ns ))s + i]− yv (i){ }2

i=1

s

∑ ,  (3.3) 

para 1, 2,...,2s s sv N N N= + + . En estas expresiones, ( )vy i  es el ajuste polinomial en el 

segmento v . El ajuste puede ser lineal, cuadrático, cúbico o de mayor orden; los ajustes 

son son nombrados DFA1, DFA2, DFA3 etc.  

 

4) Se promedia sobre todos los segmentos para obtener la función de fluctuación de q-

ésimo orden: 

  
Fq (s) = 1

2Ns

F 2(v,s)⎡⎣ ⎤⎦
q

2

v=1

2 Ns

∑
⎧
⎨
⎪

⎩⎪

⎫
⎬
⎪

⎭⎪

1
q

 ,  (3.4) 

 

donde, en general, la variable índice q puede tomar algún valor real. Estamos interesados en 

averiguar cómo la variable generalizada q depende de la función ( )qF s  dependiendo de la 

escala de tiempo s para diferentes valores de q. Por lo que es necesario repetir los pasos 2 al 

4 para varias escalas s. ( )qF s  depende del orden del  ajuste expresado en el paso 3 y solo 

está definido para 2s m≥ + . 

5) Se determina el comportamiento de la función de fluctuaciones analizando la gráfica 

log-log de ( )qF s  contra s para cada valor de q.  

Si la serie kx  es descrita por una ley de potencias ( )qF s  se incrementa para valores 

grandes de la escala s, como: 
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( )( ) h q
qF s s≈ .    (3.5) 

 

Para escalas muy largas del orden de 4
Ns > , ( )qF s  llega a ser poco confiable dado el 

número de segmentos sN , por lo que  se excluye el valor 4
Ns >  en el procedimiento de 

ajuste para determinar ( )h q  expresado en 3.5. Por otro lado, a escalas muy pequeñas               

( 10s ≈ ) existe una desviación del comportamiento de escalamiento en la ecuación 3.5, que 

se logra eliminando estas escalas en el proceso de ajuste. 

No es posible obtener el valor (0)h , que corresponde al límite ( )h q  para 0q →  debido 

a la divergencia que muestra la ecuación 3.4, en este caso es necesario un análisis 

logarítmico: 

 
2

2 (0)
0

1

1( ) exp ln ( , )
4

sN
h

vs

F s F v s s
N =

⎧ ⎫
⎡ ⎤= ≈⎨ ⎬⎣ ⎦

⎩ ⎭
∑  .  (3.6) 

 

Es importante aclarar que (0)h  no puede ser definido para series de tiempo con soporte 

fractal donde  ( )h q  diverge para 0q → . 

( )h q  representa el exponente de escalamiento generalizado, que para series de tiempo 

estacionarias el valor de ( 2)h q H= =  es el conocido exponente de Hurst. Por otro lado, 

para series de tiempo no estacionarias, la relación entre el exponente de Hurst y el 

exponente generalizado está descrita por ( 2) 1H h q= = −  (Mohaved et al., 2006). 

Para valores positivos de q,  los segmentos v  (descritos en las ecuaciones 3.4 y 3.5) 

con grandes varianzas pueden dominar el promedio en ( )qF s . Por lo tanto, si q  es positivo, 

( )h q  describe el comportamiento de escalamiento de los segmentos con grandes 

fluctuaciones y generalmente grandes fluctuaciones son caracterizadas por pequeños 

exponentes de escalamiento ( )h q  para series multifractales.  

Para valores negativos de q, los segmentos  v  con pequeñas varianzas pueden dominar el 

promedio en   
Fq (s) , por lo tanto, si q  es negativo, ( )h q  describe el comportamiento de 

escalamiento de segmentos con pequeñas fluctuaciones, usualmente caracterizados por 
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exponentes de escalamiento grandes ( )h q  (Kantelhardt, 2002; Telesca et al. 2005), esto es 

posible observarlo en la figura 4. 

 

 
Figura 4. Espectro del exponente de Hurst generalizado para valores de q entre -10 y 10 en 

pasos de 0.5. La dependencia de h(q) es típica de series multifractales. Tomado de (Telesca 

et al. 2005) 

 

Repitiendo los pasos presentados en las ecuaciones de la 3.2 a la 3.4 para varias escalas 

s, el promedio descrito por Fq(s) se comportará como una ley de potencia (ecuación 3.5). 

Analizando la gráfica log-log de Fq(s) vs s, para cada valor de q se determina el 

comportamiento de escalamiento de la  función de fluctuaciones, de donde se determina el 

espectro multifractal como ( ) ( ) 1q qh qτ = −  por medio de la transformada de Legendre 

d dqα τ= , ( ) ( )f q qα α τ= − , donde α  es el exponente de Holder y ( )f α   es el espectro 

de singularidad e indica la dimensión del subconjunto de la serie de tiempo que está 

caracterizada por α  (ver figura 2). 

 

Utilizando esta metodología fue posible determinar características multifractales para la 

serie de tiempo interevento para réplicas, por medio del análisis de la variación del 

exponente de Holder en el tiempo y analizar su origen dinámico (Telesca, 2003; Telesca y 

Lapenna, 2006). Para las secuencias sísmicas analizadas, definimos escalas  s  de 50 

réplicas, dado que un análisis de sensibilidad en la estimación del exponente de Holder 



  Figueroa-Soto, Angel. 2014 

 40 

(Figura 5a), nos permite identificar un rango de escalas   s ∈[40,70]  donde se observa una 

estabilidad en el exponente de Holder, así como un menor tiempo de cómputo para la 

determinación de los parámetros. 

 

Conforme el número de escalas se acerca a la frontera (escalas muy pequeñas o muy 

grandes) el exponente de Holder es determinado con mayor incertidumbre, debido a la 

desviación del comportamiento de escalamiento en la ecuación 3.5 (Figura 5b). 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 



  Figueroa-Soto, Angel. 2014 

 41 

  (a) 

 
(b) 

 
 

Figura 5. (a) Análisis de estabilidad del exponente de Holder para escalas s en el rango de 

10 a 120. La línea roja indica el exponente de Holder de la serie de tiempo en dicha escala 

con su respectiva desviación estándar. (b) Análisis de sensibilidad en la determinación del 

exponente de Holder como función del tamaño de la escala s para una serie aleatoria de 900 

datos. 
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La figura 6 muestra la caracterización multi fractal para una serie de tiempo interevento 

para (a) un proceso tipo Poisson y para (b) una secuencia de réplicas generada 

sintéticamente mediante el modelo ETAS. La línea continua negra muestra el logaritmo del 

tiempo interevento y la línea punteada verde muestra el exponente de Holder descrito y 

calculado como se describió previamente. Comparando ambas gráficas se puede observar 

que para el caso de la serie de tiempo inter evento de tipo Poisson, la función que describe 

el exponente de Holder es estacionaria, con media alrededor de 0.25. En este caso decimos 

que el proceso presenta pérdida de multifractalidad (e. g. Telesca y Lapenna, 2005). Es 

posible notar la no estacionalidad de la función que describe la variación del exponente de 

Holder con el tiempo para el caso de una serie de tiempo interevento correspondiente a una 

secuencia de réplicas simulada con el modelo ETAS, fenómeno que han observado diversos 

autores para secuencias sísmicas reales (e. g. Telesca y Lapenna, 2006; Figueroa-Soto y 

Zúñiga, en revisión). 

 

En los análisis que se presentarán en el capítulo 3, para secuencias de réplicas reales, 

usamos esta observación presentada previamente por Telesa y Lapenna (2006), donde los 

cambios en los máximos del exponente de Holder son un indicador de cambios dinámicos 

en el proceso de réplicas con una posterior pérdida de multifractalidad. 
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Figura 6. Exponente de Holder (a) para un proceso tipo Poisson y (b) secuencia de réplicas 

generada sintéticamente con el modelo ETAS. La línea continua gris indica el logaritmo del 

tiempo inter evento, la línea discontinua azul representa el exponente de Holder y las líneas 

rojas verticales indican los sismos mayores de 4.5 en la segunda secuencia. 
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3.2. Metodología para caracterizar la distribución espacial de las 

réplicas 

Numerosos estudios demuestran que sismos de gran magnitud pueden producir patrones de 

sismicidad asimétricos e incluso inducen sismicidad a distancias telesismicas (e.g. Hill y 

Prejean, 2007; Hill et al., 1993; Sturtevant et al., 1996; Gomberg et al., 2001), también hay 

evidencia de migración asimétrica de la sismicidad a lo largo de fallas (e.g. Stein et al., 

1997, Carminati et al., 2004).  

En general, un enjambre sísmico (cluster) se define como un grupo de sismos que 

ocurren cerca unos de otros en tiempo y en espacio, como ocurre con la actividad de 

réplicas. Zaliapin y Ben-Zion (2011) analizaron enjambres sísmicos, correspondientes a una 

misma falla, caracterizando su  desviación de un proceso puramente aleatorio e intentando 

relacionar estas desviaciones con la configuración geológica local.  

 

En la aproximación de flujo de enjambres  propuesta por Zaliapin y Ben-Zion (2011) se 

identifican enjambres de sismos significantes definidos como los grupos de sismos que 

ocurren cercanos a un sismo padre en el dominio del tiempo-espacio. En esta aproximación 

se tienen las siguientes consideraciones: 

Si un evento B ocurre cercano a un evento previo A, se dirá que el evento A es el evento 

padre de B. 

Cada evento puede tener solo un evento padre, por lo que un evento B puede ser un 

evento hijo de A y el padre de eventos posteriores C,D, etc. 

El análisis de asimetría es entonces realizado bajo estas consideraciones de eventos 

padre-hijo con la finalidad de identificar enjambres sísmicos estadísticamente significantes 

de manera similar a lo métodos propuestos por Zaliapin et al. (2008) y Zhuang et al. (2002, 

2004). 

 

 

 

 

 



  Figueroa-Soto, Angel. 2014 

 45 

3.2.1. Distancia entre sismos 

 

De manera similar a Biasei y Paczuski (2004), consideramos un catálogo sísmico donde 

cada evento i es caracterizado por su tiempo de ocurrencia ti, hipocentro (ϕi, λi, di) y 

magnitud mi. El primer paso es caracterizar el evento padre para cada sismo j, el cual es un 

sismo previo i que pudo haber sido la causa de la ocurrencia de j. La distancia entre sismos 

se define por: 

nij =
tij (rij )

d10−bmi , tij > 0;

∞, tij < 0,

⎧
⎨
⎪

⎩⎪
   (3.7) 

 

donde tij = tj – ti es el tiempo inter evento que toma valores positivos si el sismo i ocurre 

antes del sismo j, rij ≥ 0  es la distancia espacial entre los hipocentros de los sismos, d es la 

dimension fractal de la distribución de hipocentros obtenida en este estudio por medio del 

método de conteo de cajas (Mandelbrot, 1977; Renyi, 1970; Turcotte, 1997). b es el valor-b 

de la relación de Gutenberg-Richter estimado, en general, por medio del método de máxima 

verosimilitud (Aki, 1965) como se discutió previamente. 

De la relación (3.7) podemos observar que para sismos independientes y dada la relación 

de Gutenberg-Richter 10log ( ( ))N m a bm= − , el número esperado de sismos con 

magnitudes m en un tiempo t dado y a una distancia r de algún sismo dado es proporcional 

a 10d bmtr − .  

Cabe mencionar que si la distancia nij es pequeña respecto a otras distancias entre pares 

de sismos, implica que el sismo j es un sismo cercano al sismo i, y podríamos considerar a i 

como evento padre de j. Sin embargo esta aproximación no revela una relación causal entre 

los sismos, solo es una relación estadística entre ellos (Zaliapin y Ben-Zion, 2011). 
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3.2.2. Análisis espacio-temporal 

 

La ecuación 3.7 es denominada “distancia al vecino más cercano” (NND por sus siglas en 

inglés) entre un sismo dado j y su evento padre i,  sigue una distribución Weibull para un 

proceso tipo Poisson (Zaliapin et al., 2008). Analizando las desviaciones significativas de 

nij de una distribución Weibull es posible caracterizar enjambres de sismicidad tanto en 

tiempo como en espacio. Zaliapin et al. (2008) introdujeron el análisis NND normalizado 

por las magnitudes según la ecuación:  

10 iqbm
ij ijT t −= ; ( ) 10 ipbmd

ij ijR r −= ; 1q p+ = ,   (3.8) 

donde b es el valor b de la relación Gutenberg-Richter y d es la dimension fractal de la 

distribución espacial de las réplicas. En la ecuación 3.8 es posible observar que ij ij ijn T R= ;  

(es decir: log log logij ij ijn T R= + ),  para un proceso de Poisson, el mapa de puntos en una  

gráfica logT Vs logR correspondientes a los eventos se concentra alrededor de la recta 

log logT R const+ = , mientras que un análisis de sismicidad revela una distribución 

bimodal como se observa en la figura 7, donde cada lóbulo indica el modo correlacionado 

(cluster de sismicidad) y el modo no correlacionado (proceso de Poisson) (Zaliapin et al. 

2008).  

 

 
Figura 7. (a) Predicción teórica para un proceso de Poisson homogeneo sin enjambres.  (b) 
Resultados para sismicidad en el sur de California con magnitudes m0 = 3.0. (Tomado de 

Zaliapin y Ben-Zion, 2011)  
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La determinación del valor b se realizó según la técnica propuesta por Zúñiga y Figueroa-

Soto (2012), donde se calcula la variación del valor-b con el tiempo, incrementando el 

catálogo de los datos más recientes hacia los datos más antiguos, finalmente se considera 

un periodo estable para seleccionar el valor b representativo de la secuencia de réplicas. 

Como se mostrará en el capítulo 3, con esta técnica fue posible también identificar la 

correlación entre las variaciones del valor b con los sismos “disparadores” de réplicas. 

 

3.2.3. Caracterización de enjambres sísmicos 

 

De forma similar a lo propuesto por Zaliapin y Ben-Zion (2011), para cada sismo j-ésimo 

de un catálogo identificamos su sismo padre i y el correspondiente nij  usando la ecuación 

3.8, definiendo previamente el valor b representativo de cada secuencia sísmica mediante la 

metodología descrita en Zúñiga y Figueroa-Soto (2012). Posteriormente se analiza la 

distribución 2D del tiempo y distancia normalizados, normalizando también la distancia por 

la longitud de ruptura que está en función de la magnitud como Lm ≈ 0.0152x100.42m (Ben-

Zion, 2008). Bajo esta consideración, la distancia normalizada queda expresada por: 

 

 
10

0.0152

ipbm
ij

ij

r
R

−

= ,    (3.9) 

 

con 0.42p = . Cada uno de los catálogos sísmicos considerados en este trabajo muestra una 

distribución bimodal de sismicidad, indicando la migración de la sismicidad desde un 

proceso de Poisson (sismicidad de fondo previo al sismo principal) a un enjambre espacio-

temporal como consecuencia de la actividad de réplicas y su posterior migración a la 

actividad de sismicidad de fondo. La figura 8 muestra la distribución NND para una 

secuencia de réplicas sintética generada con el modelo ETAS. 

 

Es posible notar que la distribución de NND, para  este catálogo sintético, tiene los dos 

componentes: un primer modo correlacionado correspondiente a las réplicas más cercanas 

en tiempo y espacio seguido de un segundo proceso de tipo Poisson (modo no 
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correlacionado) que corresponde al final de la secuencia de réplicas y posterior inicio de la 

sismicidad de fondo.  

 

 
Figura 8. Distribución NND para una secuencia de réplicas generada con el modelo ETAS. 

Es posible distinguir la distribución bimodal  previa y posterior al sismo principal (puntos a 

los lados de la recta definida por   logT + log R = 5 ). 

 

 

De manera similar a Zaliapin et al. (2008), consideramos la distribución bimodal del 

análisis espacio-temporal definida por la recta   logT + log R = cons tan te  para las 

secuencias de réplicas analizadas en el siguiente capítulo.  Cabe mencionar que el valor de 

la constante  se selecciona a partir del reconocimiento bimodal de la distancia enttre sismos 

 
nij  (Zaliapin et al., 2008), donde dichos modos corresponderán a un proceso de tipo 

Poisson y al proceso de réplicas respectivamente. Para la secuencia de réplicas de Nueva 

Zelanda se obtuvo un valor de -5.5 para la constante (ver apéndice I). Para la secuencia del 

sismo de Hector Mine se utilizó el valor de -5 según Zaliapin et al. (2008). Para la 

secuencia de Ometepec-Pinotepa Nacional se decidió utilizar también el valor de -5 debido 

a que no se logró identificar un comportamiendo bimodal en el histograma. 
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4. Secuencias de réplicas analizadas 
4.1. Secuencia de los sismos de Darfield  y Christchurch: Nueva 

Zelanda 

Esta secuencia sísmica incluyó tres sismos mayores (Figura 9): el sismo de  Darfield 

(Canterbury), Mw 7.1, ocurrido el 3 de septiembre de 2010 UTC seguido del sismo de 

Cristchurch, Mw 6.2, el 21 de febrero de 2011 UTC y un tercer evento de magnitud Mw 

6.0, ocurrido el 13 de junio de 2011 UTC (Bannister et al., 2011; Sibson et al., 2011).  

El sismo de Christchurch ocurrió dentro de una amplia área de réplicas del sismo 

previo de Darfield, lo que sugiere que cambios de esfuerzo debidos al sismo de Darfield 

pudieron causar la actividad sísmica posterior (Beavan et al., 2012). La ruptura ocurrió en 

un sistema de fallas no reconocida hasta ese entonces, que aparentan tener una orientación 

E-W (Sibson et al., 2011).   

 
 

Figura 9. Subdivisión del área en tres regiones basada en la ocurrencia de réplicas para la secuencia 

de Darfield/Christchurch. La primera región (elipse verde) encierra los epicentros de las réplicas 

que ocurrieron durante 171 días después del sismo de Darfield. La región marcada por la elipse azul 

delimita las réplicas que siguieron durante los siguientes 112 días posteriores  al sismo de 

Christchurch.  La tercera elipse (color amarillo) agrupa la sismicidad posterior al 13 de junio de 

2011 durante 564 días posteriores al evento de Darfield. La línea sólida roja indica la falla 

Greendale y la línea roja discontinua es la localización de la fallas sin rastros en la superficie. 

Imagen tomada de Scherbakov et al (2012). 
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El catálogo considerado para el presente análisis y modelado proviene de la red GeoNet 

de Nueva Zelanda (http://quakesearch.geonet.org.nz/), considerando una ventana de tiempo 

de 4 años que contiene un total de 11299 eventos sísmicos. 

4.1.1. Caracterización de la secuencia de réplicas 

Análisis del valor b 

 

Con base en la estabilidad en tiempo del valor b propuesta por Zúñiga y Figueroa-Soto 

(2012), para esta secuencia se determinó 0.79 0.02b = ± (Fig. 10).  En la Figura 10 puede 

observarse que es conveniente usar datos que anteceden a la ocurrencia del sismo de 

Darfield sin importar si se usan un par de años o más, ya que la variación es mínima. 

Recordando que en ésta y otras figuras similares, el análisis se ha hecho incrementando el 

catálogo de la fecha más reciente a la más antigua. 

 
Figura 10. Evolución temporal del valor b, valor a y Magnitud de completitud (Mc) con sus 

respectivas desviaciones estándar para el catálogo de réplicas generadas por el sismo de 

Darfield. En esta y en las gráficas similares, los cálculos se realizaron incrementando en un 

día el catálogo sísmico iniciando con los datos más recientes. Las líneas verticales rojas 

indican el tiempo de ocurrencia de sismos con magnitud mayor o igual que 6.  
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Análisis temporal con la metodología MF-DFA 

 

En la Figura 11 se muestra la evolución temporal del exponente de Holder y del logaritmo 

de tiempo inter-evento. En este caso es posible determinar cuatro principales máximos en la 

evolución temporal del exponente de Holder (valores máximos de la línea discontínua 

azul), tres de ellos correlacionados con sismos de magnitudes mayores o iguales a 5.9Mw y 

con cambios en el logaritmo del tiempo inter-evento (mostrado en color gris). Cabe 

recordar que estos máximos se asumirán como límites en las etapas del proceso de réplicas 

(Telesca y Lapenna, 2006). Para el modelado solo se consideraron los cuatro máximos 

marcados con círculos rojos, debido a que no es posible determinar un análisis temporal 

con catálogos de menos de 50 datos. 

 
Figura 11. Evolución temporal del exponente de Holder (azul) y del logaritmo del tiempo 

interevento (gris) para el evento de Darfield, Nueva Zelanda. Las líneas verticales rojas 

indican los sismos de magnitudes mayores de 5.9 y los círculos rojos indican los valores 

máximos locales del exponente de Holder. 
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Análisis espacio temporal 

 

Con base en los cuatro episodios de sismicidad para esta secuencia identificados por el 

exponente de Holder, el análisis espacio-temporal NND logra identificar inicialmente la 

sismicidad previa al sismo de Darfield (cruces rojas en la Figura 12) como un proceso tipo 

Poisson. A continuación sigue un primer proceso persistente graficado a la izquierda de la 

recta definida por   logT + log R = −5.5  (cuadrados azules) que está claramente identificado 

como sismicidad dependiente, como se explicó anteriormente. Posteriormente, el tercer y el 

cuarto episodio de sismicidad (rombos verdes y círculos negros) muestran la migración del 

proceso persistente hacia la sismicidad de fondo sin llegar a ser completamente un proceso 

Poisson como antes del proceso de réplicas. La dimensión fractal de los epicentros de esta 

secuencia, obtenida por la técnica de conteo de cajas, tiene un valor de   d = 1.292 ± 0.157 .  

La Figura 13 muestra los epicentros utilizando la misma nomenclatura para los 

episodios definidos con los análisis Multifractal y Espacio Temporal NND, en donde es 

posible observar que la sismicidad de fondo (cruces rojas) abarca una región mayor a la 

zona de fallas y la sismicidad asociada al proceso de réplicas inicia ligada a la traza de las 

fallas (cuadros azules), para depués aumentar a un volumen mayor que abarca la vecindad 

de las fallas (rombos verdes), y se va concentrando de regreso hacia las trazas de las 

rupturas (círculos negros). Una visualización de análisis NND para esta secuencia está 

disponible en la liga: 

http://www.geociencias.unam.mx/~ramon/videostesis/Darfield2011.mov 
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Figura 12. Distribución NND para los sub catálogos temporales determinados con el 

análisis MF-DFA para el evento de Darfield, Nueva Zelanda. La sismicidad previa (cruces 

rojas) es coincidente con un proceso tipo Poisson, seguida de dos procesos persistentes 

(cuadrados azules y rombos verdes) y finalmente, el  tercer conjunto (círculos negros) 

muestra la migración del proceso persistente hacia la sismicidad de fondo. 

 

El tiempo de duración de las replicas ta se determina a partir del  máximo en la gráfica 

del exponente de Holder (tercer valor máximo en la fig. 11) que espacialmente corresponde 

al primer proceso de tipo Poisson en el análisis NND (rombos verdes en la figura 12). Para 

esta secuencia se obtiene un valor de  ta≈394 dias. 
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Figura 13. Distribución epicentral de la sismicidad en el período de 2008 a 2012 en la 

vecindad de los eventos de Darfield y Christchurch, Nueva Zelanda. En colores se muestra 

los regímenes determinados previamente iniciando desde las cruces color rojo, cuadros 

azules,  rombos verdes y círculos negros. 
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4.1.2. Modelado del esfuerzo estático 

 

El modelado de los cambios de esfuerzo para cada regimen estático se presenta en las figura 

14.  En ésta y en las figuras similares (figs. 14, 19 y 25) se muestra la evolución temporal del 

cambio de esfuerzos de Coulomb (de izquierda a derecha y de arriba a abajo) bajo las 

siguientes consideraciones: 

• Para el primer cambio de esfuerzos (previo al sismo principal), se consideró el 

primer régimen determinado mediante el exponente de Holder y el análisis 

espacio-temporal. Para modelar el correspondiente cambio de esfuerzos se 

consideró el cambio en la tasa de esfuerzo entre dos segmentos de tiempo  

definidos como la mitad de tiempo del primer regimen  temporal.  

 

• Los cambios de esfuerzos posteriores son determinados por medio del cálculo de 

tasas de esfuerzo asociadas a dos regimenes continuos (se ha graficado la 

sismicidad del primer régimen para guia del lector). En algunos casos no fue 

posible modelar el esfuerzo asociado a la transición del último regimen debido a 

una limitada cantidad de datos que no permitió obtener un mapa de cambio de 

esfuerzo. Las regiones negras en el mapa son solo el reflejo de falta de datos para 

realizar la interpolación de datos. 

 

En particular, la Figura 14 se muestran los cambios de esfuerzos de Coulomb para la 

secuencia de Darfield-Christchurch, asociados a los intervalos de tiempo de: (a) 2008 a 

2010.5, (b) 2010.5 a 2011.5, (c) 2011.5 a 2011.8 y (d) de 2011.8 a 2012. Los recuadros 

negros en el mapa indican falta de datos para la interpolación. El cambio de esfuerzos ha 

sido determinado a partir de dos intervalos de tiempo consecutivos y el cambio de esfuerzo 

en el primer régimen espacio-temporal (Figura 14a) se determinó dividiendo dicho 

segmento de tiempo a la mitad para resolver la ecuación de estado descrita en el 

Subcapítulo 2.4.3.  
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Figura 14.  Modelado del esfuerzo estático, para las secuencias de Darfield  y Christchurch, 

asociados a los intervalos de tiempo de: (a) 2008 a 2010.5, (b) 2010.5 a 2011.5, (c) 2011.5 

a 2011.8 y (d) de 2011.8 a 2012. En esta imagen y en las similares,  se muestran los 

epicentros de los sismos correspondientes a cada segmento de tiempo. Los recuadros 

negros en el mapa indican falta de datos para la interpolación.

a) b) 

c) d) 
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4.2. Secuencia del sismo de Ometepec-Pinotepa Nacional 

 

El día 20 de marzo de 2012 el Servicio Sismológico Nacional reportó un sismo con 

magnitud 7.5Mw localizado en las cercanías de Ometepec, Guerrero y Pinotepa Nacional, 

Oaxaca correspondiente a un sismo con mecanismo de falla inversa relacionado a la zona 

de subducción entre las placas de Cocos y Norte América (UNAM Seismology Group, 

2013).  

La sismicidad que ocurre en esta región de México exhibe algunas características 

distintivas como son la ocurrencia de grandes sismos con periodicidades de 30 a 50 años 

(Sing et al., 1981) con magnitudes de alrededor de 7.6 (Sing et al., 1983). 

Para su análisis utilizamos los datos del catálogo del Servicio Sismológico Nacional 

(www.ssn.unam.mx) para una ventana de tiempo de un año (de 2011 a 2012) que contiene 

en total 1131 eventos. 

 

4.2.1. Caracterización de la secuencia de réplicas 

 

Análisis de valor b 

 

Con base en la estabilidad en tiempo del valor b propuesta por Zúñiga y Figueroa-Soto 

(2012), para esta secuencia se determinó   b = 1.64 ± 0.14  (figura 15). En este caso las 

fluctuaciones en el valor b son similares para todos los datos en el período de 2011 a 2012, 

por lo que el promedio del valor b es representativo del tiempo total de observación. 
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Figura 15. Evolución temporal del valor b, valor a y magnitud de completitud (Mc) para el 

catálogo de réplicas generadas por el sismo de Ometepec-Pinotepa Nacional. Las líneas 

verticales rojas indican el tiempo de ocurrencia de sismos con magnitud mayor de 5. 

 

 

 

Análisis temporal con la metodología MF-DFA 

 

En la Figura 16 se muestra la evolución temporal del exponente de Holder y del logaritmo 

de tiempo inter-evento, como en el caso anterior. En este caso es posible determinar tres 

principales máximos en la evolución temporal del exponente de Holder (línea discontínua 

azul), donde solo dos de ellos están correlacionados con sismos de magnitudes mayores o 

iguales que 5.0Mw y con las variaciones en el logaritmo del tiempo interevento (mostrado 

en color gris).  
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Figura 16. Evolución temporal del exponente de Holder (línea roja) y del logaritmo del 

tiempo interevento (línea gris). Las líneas verticales rojas indican los sismos de magnitudes 

mayores que 5 y los círculos rojos indican los valores máximos locales del exponente de 

Holder. 

 

 

Análisis espacio temporal 

 

Tomando como base los cuatro intervalos para esta secuencia, el análisis espacio-temporal 

(método NND) identifica inicialmente la sismicidad previa al sismo de Ometepec (cruces 

rojas en la Figura 17) que es coincidente con un proceso tipo Poisson, seguida de un primer 

proceso persistente visualizado por el cluster de puntos localizados a la izquierda de la recta 

definida por   logT + log R = −5  (rombos verdes). Posteriormente un tercer conjunto 

(círculos negros) muestra la migración del proceso persistente hacia la sismicidad de fondo 

sin llegar a ser completamente un proceso Poisson como antes del proceso de réplicas. La 

dimensión fractal de los epicentros de esta secuencia, obtenida por la técnica de conteo de 

cajas, tiene un valor de   d = 1.367 ± 0.010 . 

Una visualización de análisis NND para esta secuencia está disponible en la liga:  

http://www.geociencias.unam.mx/~ramon/videostesis/Ometepec2012.mov 
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Figura 17. Distribución NND para los sub catálogos temporales determinados con el 

análisis MF-DFA para el sismo de Ometepec-Pinotepa Nacional. La sismicidad previa al 

sismo de  Ometepec (cruces rojas) es coincidente con un proceso tipo Poisson, seguida de 

dos procesos persistente (rombos verdes y cuadros azules), posteriormente el tercer 

conjunto (círculos negros) muestra la migración del proceso persistente hacia la sismicidad 

de fondo sin llegar a ser completamente un proceso Poisson como antes del proceso de 

réplicas. 

 

El tiempo de duración de las replicas ta se determina a partir del  máximo en la gráfica 

del exponente de Holder (tercer valor máximo en la figura 16) que espacialmente 

corresponde al primer proceso de tipo Poisson en el análisis NND (círculos negros en la 

figura 17). Para esta secuencia se obtiene un valor de  ta≈67 dias. 

 

La Figura 18 muestra los epicentros clasificados, en color y símbolos, con la misma 

nomenclatura según los episodios definidos con los análisis Multifractal y espacio temporal 

NND. Nuevamente es posible observar la migración de los puntos de un proceso pseudo-

aleatorio a uno persistente dominado por el proceso de réplicas y su posterior relajamiento.  
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Figura 18. Distribución epicentral de la sismicidad en el periodo de 2011 a 2012  en los 

alrededores del evento de Ometepec-Pinotepa Nacional, México. En colores se muestra los 

regímenes determinados previamente iniciando desde las cruces color rojo, cuadrados 

azules, rombos verdes y círculos negros. 

 

El modelado de los cambios de esfuerzo se presenta en la Figura 19, de izquierda a 

derecha y de arriba abajo se presenta la evolución temporal del cambio de esfuerzo 

determinados a partir de los regímenes obtenidos previamente. Se muestran los cambios de 

esfuerzos de Coulomb para la secuencia de Ometepec-Pinotepa Nacional, asociados a los 

intervalos de tiempo de: (a) 2011 a 2012.2, (b) 2012.2 a 2012.24, (c) 2012.24 a 2012.4 y (d) 

de 2012.4 a 2012.6. Se muestran los epicentros de los sismos correspondientes a cada 
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segmento de tiempo. Los recuadros negros en el mapa indican falta de datos para la 

interpolación. El cambio de esfuerzos ha sido determinado a partir de dos intervalos de 

tiempo consecutivos y el cambio de esfuerzos en el primer régimen espacio-temporal 

(Figura 19a) se determinó dividiendo dicho segmento de tiempo a la mitad para resolver la 

ecuación de estado descrita en el subcapítulo 2.4. 
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4.2.2. Modelado del esfuerzo estático 

 

Figura 19. Modelado del esfuerzo estático para la secuencia del sismo de Ometepec-Pinotepa 

Nacional, asociados a los intervalos de tiempo de: (a) 2011 a 2012.2, (b) 2012.2 a 2012.24, (c) 

2012.24 a 2012.4 y (d) de 2012.4 a 2012.6. Se muestran los epicentros de los sismos 

correspondientes a cada segmento de tiempo. Los recuadros negros en el mapa indican falta de datos 

para la interpolación.

a) b) 

c) d) 
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4.3. Secuencia del sismo de Hector Mine, California 

 

El sismo de Hector Mine ocurrió el 16 de octubre de 1999, con magnitud Mw7.1. Es uno de 

los sismos relacionados a un fallamiento lateral izquierdo mejor documentados en la época 

instrumental (Fialko y Agnew, 2001; Jónsson et al., 2002). Este sismo involucró la ruptura 

de las fallas Buillon y Lavic-Lake (Figura 20).  

El catálogo usado, de longitud de 18 años, proviene del Centro de datos sísmicos del Sur 

de California (http://www.data.scec.org/) y contiene un total de 15977 localizaciones 

cubriendo un período de 1996 a 2014. 

 

 
Figura 20. Mapa de la región donde ocurrió el sismo de Hector Mine. Se muestra la 

ruptura en superficie  y las réplicas ocurridas durante el primer mes posterior al sismo 

principal. Tomada de Jónsson et al. (2002). 
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4.3.1. Caracterización de la Secuencia de réplicas 

 

Análisis del valor b 

 

Con base en la estabilidad en tiempo del valor b propuesta por Zúñiga y Figueroa-Soto 

(2012), para esta secuencia se determinó   b = 0.89 ± 0.08  (Figura 21) considerando el 

promedio sobre el período comprendido de 2004 al 2011. 

 
Figura 21. Evolución temporal del valor b, valor a y Magnitud de completitud (Mc) con sus 

respectivas desviaciones estándar para el catálogo de réplicas generadas por el sismo de 

Héctor Mine. Las líneas verticales rojas indican el tiempo de ocurrencia de sismos con 

magnitud mayor o igual que 4. 

 

 

Análisis temporal con la metodología MF-DFA 

 

En la Figura 22 se muestra la evolución temporal del exponente de Holder y del logaritmo 

de tiempo inter-evento. En este caso es posible determinar cuatro máximos principales en la 
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evolución temporal del exponente de Holder (línea discontinua azul), donde aparentemente 

solo dos de ellos están correlacionados con sismos de magnitudes mayores o iguales que 

4.0 Mw y con las variaciones en el logaritmo del tiempo inter-evento (mostrado en color 

gris).  

 

 
Figura 22. Evolución temporal del exponente de Holder (línea azul), logaritmo del tiempo 

interevento (línea gris) para la secuencia del sismo de Hector Mine. Las líneas verticales 

indican los sismos de magnitudes mayores de 4 y los círculos rojos indican los valores 

máximos locales del exponente de Holder.  

 

 

Análisis espacio temporal 

 

Con base en los cuatro episodios de sismicidad para esta secuencia, el análisis espacio-

temporal logra identificar inicialmente la sismicidad previa al sismo pincipal (cruces rojas 

en la Figura 23) que es coincidente con un proceso tipo Poisson, seguida de un primer 

proceso persistente graficada sobre la recta definida por   logT + log R = −5  (rombos 

verdes). La determinación de la constante -5 para la región del Sur de California fue 

realizada por Zaliapin et al. (2008) Posteriormente un tercer y cuarto episodio de sismicidad 
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(cuadrados azules y círculos negros) ambos indicando que el sistema se encuentra en un 

proceso que podemos caracterizar como Poissoniano. La dimensión fractal de los 

epicentros de esta secuencia, obtenida por la técnica de conteo de cajas, tiene un valor de 

  d = 1.406 ± 0.034 . 

Una visualización de análisis NND para esta secuencia está disponible en la liga:  

http://www.geociencias.unam.mx/~ramon/videostesis/HectorMine.mov 

 
Figura 23. Distribución NND para los sub catálogos temporales determinados con el 

análisis MF-DFA para el caso de la secuencia de Hector Mine. Se logran identificar 

inicialmente la sismicidad previa al sismo pincipal (cruces rojas) que es coincidente con un 

proceso tipo Poisson, seguida de un primer proceso persistente graficada sobre la recta 

definida por   logT + log R = −5  (rombos verdes), posteriormente un tercer y cuarto episodio 

de sismicidad (cuadrados azules y círculos negros) ambos indicando que el sistema se 

encuentra en un proceso que podemos caracterizar como Poissoniano nuevamente. 

 

La figura 24 muestra los epicentros utilizando la misma nomenclatura para los 

episodios definidos con los análisis Multifractal y Espacio Temporal NND.  
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Figura 24. Distribución epicentral de la sismicidad en el periodo de 1996 a 2014 en la 

vecindad del evento de Hector Mine. En colores se muestran los regímenes determinados 

previamente iniciando desde las cruces color rojo, cuadrados azules, rombos verdes y 

círculos negros. Los cuadrados azules no se logan visualizar debido a que los epicentros 

marcados con los círculos negros están sobrepuestos. 
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El tiempo de duración de las replicas ta se determina a partir del  máximo en la gráfica del 

exponente de Holder (tercer valor máximo en la figura 22) que espacialmente corresponde 

al primer proceso de tipo Poisson en el análisis NND (cuadrados azules en la figura 23). 

Para esta secuencia se obtiene un valor de  ta≈1212 dias (aproximadamente 3.25 años). 

 

El  modelado de los cambios de esfuerzos, para la secuencia de Hector Mine, se presenta 

en la Figura 25, para guía del lector se ha graficado la sismicidad correspondiente al primer 

régimen utilizado en el modelo. Se muestran los cambios de esfuerzos de Coulomb 

asociados a los intervalos de tiempo de: (a) 1996 a 2000, (b) 2000 a 2000.7, (c) 2000.7 a 

2004.2 y (d) de 2004.2 a 2013. Se muestran los epicentros de los sismos correspondientes a 

cada segmento de tiempo. El cambio de esfuerzos ha sido determinado a partir de dos 

intervalos de tiempo consecutivos. El cambio de esfuerzo en el primer régimen espacio-

temporal (Figura 25a) se determinó dividiendo dicho segmento de tiempo a la mitad para 

resolver la ecuación de estado descrita en el subcapítulo 2.4.3 
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4.3.2. Modelación del esfuerzo estático 

 
 

Figura 25. Modelado del esfuerzo estático, para la secuencia sísmica de Hector Mine, asociados a los 

intervalos de tiempo de: (a) 1996 a 2000, (b) 2000 a 2000.7, (c) 2000.7 a 2004.2 y (d) de 2004.2 a 2013. 

Se muestran los epicentros de los sismos correspondientes a cada segmento de tiempo. El cambio de 

esfuerzos ha sido determinado a partir de dos intervalos de tiempo consecutivos. Los recuadros negros 

en el mapa indican falta de datos para la interpolación.

a) b) 

c) d) 
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4.4. Discusión de resultados 

 

Para las secuencias de réplicas analizadas se logró identificar sismos pertenecientes a 

clusters de la sismicidad independiente, lo que nos permitó modelar los cambios de 

esfuerzo en la región de ocurrencia de réplicas. Este modelado está basado en la estimación 

del valor b característico de cada secuencia de réplicas, considerando el comportamiento de 

la estabilidad del valor b con el tiempo (Zúñiga y Figueroa-Soto, 2013), los parámetros de 

la ley de Omori y el reconocimiento de las propiedades multifactales del proceso de 

réplicas. En el apéndice II se muestra un análisis de estabilidad del modelado de los 

esfuerzos estáticos de Coulomb como función del valor b.  

 

En los casos mostrados (Figs. 11, 16, 22), se observa que la evolución espacio-temporal 

de la ocurrencia de réplicas presenta características multifractales (máximos locales del 

exponente de Holder), con pérdida de fractalidad cuando predomina la sismicidad de fondo 

como se ha sugerido en la literatura (e.g. Telesca et al., 2001;  Stanley et al., 1999; Baró et 

al., 2013).  

El análisis NND nos permitió discernir eventos independientes de aquellos 

correlacionados (réplicas) en todos los casos analizados. Los regímenes espacio-temporales 

analizados con esta técnica muestran siempre una distribución bimodal de la sismicidad 

asociada a las secuencias de réplicas analizadas (figuras 12, 17, 23), hecho que junto con el 

análisis multifractal del tiempo inter-evento, nos permite identificar de forma objetiva el 

cese de la actividad de réplicas hasta ahora debatido en la literatura (p. eg. Castro et al., 

2010; Stein y Liu, 2009). 

Como se mencionó antes, para el análisis NND se decidió usar la ecuación propuesta por 

Zaliapin et al. (2008),   logT + log R = −5  para las secuencias de Omepetec-Pinotepa 

Nacional y para el sismo de Hector Mine. Para el sismo de Darfield/Christchurch se 

determinó un valor de -5.5 (apéndice II) a partir de la distribución bimodal del análisis 

NND.  
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Fue posible determinar cambios del esfuerzo de Coulomb relacionados con los procesos 

dinámicos determinados previamente (figuras 14, 19 y 25), como se ha propuesto en la 

literatura (e. g. Steacy et al., 2011; Hainzl, et al., 2010). El modelado de las caídas de 

esfuerzo depende mayormente de la definición de la tasa de sismicidad de fondo así como 

de las variaciones de la tasa de sismicidad (y sus correspondientes cambios de estados de 

esfuerzo), parámetros que se logran obtener con el análisis espacio-temporal presentado.   

 

El modelo de cambio de esfuerzos de Coulomb para los cuatro regímenes dinámicos del 

sismo de Darfield-Christchurch (Figura 14) muestra visualmente alta correlación entre el 

máximo cambio de esfuerzos (figuras 14b y 14d), de ≈�0.2 MPa, con la sismicidad. Cabe 

mencionar que para esta misma secuencia se ha determinado un cambio de esfuerzo 

máximo de ≈�0.1 Mpa (Steacy et al., 2013) por medio de un modelo de cómputo que toma 

en cuenta el deslizamiento que presentaron las réplicas con magnitudes mayores de 5. 

Para la secuencia de Darfield los cambios de esfuerzos de Coulomb (figura 14) se 

pueden correlacionar de manera visual con la ocurrencia de las réplicas, fenómeno que es 

acorde al modelo de tasa y estado. Los valores máximos de los cambios de esfuerzo (figura 

14b) son coincidentes con un sistema de fallas E-W  como lo propuso Sibson et al. (2011). 

En particular las réplicas correspondientes al último regimen espacio-temporal (figura 14c) 

es coincidente tambien con regiones de relajación del esfuerzo tal vez como consecuencia 

del sismo de Christchurch.  

 

El modelo de cambio de esfuerzos de Coulomb para los cuatro regímenes dinámicos del 

sismo de Ometepec-Pinotepa Nacional (Figura 19) muestra cambios de esfuerzos máximos 

de hasta ≈� 0.1 Mpa en las regiones Norte y NE del epicentro. No logramos encontrar 

relación significativa entre los cambios de esfuerzos calculados con la distribución de las 

réplicas, sin embargo espacialmente los cambios de esfuerzo de Coulomb son mayores 

hacia el N-E del epicentro del evento principal (figuras 19b y 19c) que probablemente esté 

relacionado a la distribución de esfuerzos en la zona de acoplamiento de las placas de 

Cocos y Norte América. En los regímenes posteriores al evento principal los cambios de 

esfuerzo de Coulomb son negativos a lo largo de la placa de Cocos (paralelo a la costa) 

indicando que en esta zona existen cambios pequeños en el deslizamiento de fallas 
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Woessner et al. (2012) y los esfuerzos estáticos se encuentran principalmente en la zona de 

acoplamiento de las placas de Cocos y Norte-America. 

 

El modelo de cambio de esfuerzos de Coulomb para los cuatro regímenes dinámicos del 

sismo de Hector Mine (Figura 25) muestra cambios de esfuerzos máximos de hasta              

≈� 1.5 MPa, cuya evolución espacio-temporal es principalmente hacia el sur de la falla 

Lavic-Lake. Cabe mencionar que autores como Freed y Lin (2001)  obtuvieron cambios de 

esfuerzo máximos de hasta 1.8MPa para esta misma secuencia utilizando un modelado de 

elementos finitos para un medio viscoelástico. El modelado del cambio de esfuerzo de 

Coulomb posterior al evento principal (figura 25b) indica una liberación del esfuerzo en la 

periferia del sismo principal con una orientacion preferentemente Norte-Sur que se puede 

correlacionar con la distribución espacial de las primeras réplicas sobre la traza de la falla 

Lavik Lake y posiblemente se extiende hasta encontrar cambios de esfuerzo estáticos 

negativos (zonas azules en la figura ) como lo propusieron Freed y Lin (2001) para esta 

secuencia.   

 

La consideración de una orientación uniforme y aleatoria de esfuerzos para toda la 

región ( !σ  en la ecuación 2.19) ha sido discutida en la literatura (p. eg.  Mallman y Zoback, 

2007), sin embargo es necesario un análisis del estado de esfuerzos de la región de estudio 

para mejorar esta fuerte suposición. 
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5. Conclusiones 
 

Este trabajo de tesis es un esfuerzo por entender y explicar el proceso de generación de 

réplicas. Se abordó el fenómeno desde dos puntos de vista: la caracterización multifractal 

de la sismicidad y un posterior modelado del cambio de esfuerzos por medio de la tasa de 

esfuerzo de Coulomb.  

Se incluyó una recopilación de  modelos usados en la literatura para explicar el 

fenómeno de réplicas, en particular se decidió usar el tiempo interevento (Bak et al., 2002) 

y distancias interevento (NND) (Biasei y Paczuski, 2004) para el análisis de la sismicidad, 

con énfasis en la distribución espacial y temporal de la sismicidad. 

Como se cita en la literatura, mostramos que el proceso de réplicas presenta 

características multifractales que nosotros relacionamos al proceso de relajación del 

esfuerzo, donde dichos procesos de relajación representarían estados dinámicos que actúan 

a diferentes tiempos. Es por esta razón que el comportamiento del proceso de réplicas no 

obedece un principio general como se había propuesto en la literatura (p.eg. Bak et al., 

2002). Como conclusión podemos listar las siguientes aportaciones: 

 

• En general, no podemos correlacionar la ocurrencia de sismos mayores en una 

misma secuencia de réplicas con los máximos en el exponente de Holder, sin 

embargo el análisis temporal del valor b (figuras 10, 15 y 21) sí refleja este 

fenómeno, ya que al determinar el valor b el catálogo sísmico se incrementa de 

forma acumulada partiendo de la fecha más reciente a la más antigua (Zúñiga y 

Figueroa-Soto, 2012). 

 

• El modelo propuesto de cambio de esfuerzo de Coulomb depende fuertemente de la 

elección del valor b, ya que es necesario considerar un valor representativo de la 

secuencia de réplicas para determinar los regímenes espacio-temporales. El 

modelado de los regímenes de esfuerzo relacionados a multicascadas de réplicas son 

útiles para caracterizar secuencias y lograr definir el fin del proceso de réplicas. 
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•  Existe alta correlación entre la ocurrencia de la sismicidad y las regiones de mayor 

cambio de esfuerzo, como se ha propuesto en la literatura (e. g. Steacy et al., 2011), 

exceptuando el caso del sismo de Ometepec donde el error de las localizaciones es 

desconocida. También cabe la posibilidad de que la consideración de una 

orientación uniforme y aleatoria de esfuerzos no es tan buena para esta región. 

 

El modelo presentado parte de la caracterización espacio temporal, estadística y fractal 

para secuencias de réplicas y determina los cambios de esfuerzos asociados a los regímenes 

dinámicos delimitados con nuestra metodología. Es necesario aclarar que el modelo de 

cambios de esfuerzos de Coulomb depende de la selección de las tasas de sismicidad 

contenidas dentro de las secuencias de réplicas, por lo que la incertidumbre en la 

localización de la sismicidad es siempre el parámetro de partida para un buen ajuste del 

modelo. 

El modelo de transferencia de esfuerzo, a partir de la determinación de tasas de 

sismicidad, es una técnica que podemos comparar con inversiones de deslizamiento, pero es 

necesario continuar investigando la estabilidad de la técnica para su aplicación. 
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Apendice I. Determinación de la constante de la 
ecuación   logT + log R = cons tan te para las secuencias de 
réplicas analizadas. 
 
Secuencia de los sismos de Darfield  y Christchurch,  Nueva Zelanda. 
 
La determinación de la constante de la ecuación   logT + log R = cons tan te  se realiza a 
partir de la visualización del histograma de vecinos más cercanos  

ηij . Para esta secuencia, 
el histograma se construyó para los sismos con magnitud mayor a 4, que es el rango de 
magnitudes donde se puede observar la distribución bimodal propuesta por Zaliapin et al, 
(2008). Para esta secuencia se obtuvo un valor    

ηij = −5.5  (Figura 26) 
 

 
Figura 26. Selección de la constante de la ecuación   

ηij = 10−5.5  a partir del histograma de las 
distancias al vecino más cercano (NND) para la secuencia de los sismos de Darfield y 

Christchurch, Nueva Zelanda. 
 
 
En la figura 27 se comparan las rectas   logT + log R = −5  (línea azul) y   logT + log R = −5.5  
(línea roja) en la gráfica de tiempos y distancias generalizados. La separación de los 
regímenes de tipo Poisson (antes del evento principal) de la sismicidad correspondiente a la 
actividad de replicas esta clasificada por ambas rectas. Sin embargo el útimo régimen 
(círculos negros) se logra diferenciar más con la recta   logT + log R = −5.5 .   
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Figura 27. Comparación de las rectas   logT + log R = 5  (línea azul) y   logT + log R = −5.5  

(línea roja) en la gráfica de tiempos y distancias generalizados para la secuencia de los 
sismos de Darfield y Christchurch, Nueva Zelanda.  
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Apendice II. Estabilidad de la estimación del cambio 
del esfuerzo estático a partir de la tasa de sismicidad 
 
Partiendo de un catálogo sintético generado con un valor   b = 1.0 ± 0.1, determinamos la 
estabilidad del cálculo de la variación del esfuerzo estático a partir de variaciones del valor 
b de  1σ  y  2σ .  Partimos de un valor b = 1 para un catálogo sintético generado con Zmap 
(Wiemer, 2001).   

Para el modelado del cambio de esfuerzo consideramos dos episodios de tiempo: de 
2014 a 2014.5 y de 2014.5 a 2014.9. La figura 28 muestra la estabilidad del valor b con el 
tiempo para el catálogo sintético.  Las altas desviaciones estándar al final de la gráfica es 
consecuencia de que, al inicio, el cálculo de valor b se realiza con pocos datos.  

 

 
 
Figura 28. Estabilidad del valor b para el catálogo sintético generado con Zmap. Las líneas 

rojas discontínuas indican la desviación estándar del cálculo de valor b. La línea roja 
vertical indica la segmentación del catálogo para determinar el cambio de esfuerzo de 

Coulomb. 
 
 

La figura 29 muestra la distribucion espacial de los cambios de esfuerzo de Coulomb 
para un valor b = 1, la figura 30 muestra la distribucion espacial de los cambios de esfuerzo 
de Coulomb para un valor b = 1.1 y la figura 31 muestra el mismo cálculo pero con un 
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valor b = 1.2. Es posible identificar una estabilidad en la determinación del esfuerzo de 
Coulomb para éstas variaciones en la estimación del valor b. 

 
 
 

 
Figura 29. Distribucion espacial de los cambios de esfuerzo de Coulomb para un valor 

b=1. 
 
 

 
Figura 30. Distribucion espacial de los cambios de esfuerzo de Coulomb para un valor 

b=1.1. 
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Figura 31. Distribucion espacial de los cambios de esfuerzo de Coulomb para un valor 

b=1.2. 
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