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RESUMEN

En el presente trabajo se analiza el peligro sismico de la ciudad de Oaxaca, en
términos de tasas de excedencia de intensidad para diferentes periodos
estructurales. Se estudian los dos tipos de sismos que mas afectan a esta region:
sismos de subduccion y de profundidad intermedia y fallamiento normal. Los
resultados se presentan a través de curvas de peligro sismico (aceleracién espectral
horizontal en roca vs tasas de excedencia de intensidad) y espectros de peligro
uniforme (periodo estructural vs aceleracion horizontal en roca). Ademas, se
presentan acelerogramas sintéticos en roca que producen espectros de respuesta
similares a los espectros de peligro uniforme. Estos acelerogramas, implicitamente
reflejan el peligro sismico de la zona, por lo que pueden utilizarse para evaluar los
efectos de sitio en cualquier parte de la ciudad de Oaxaca. Por ultimo, los resultados
obtenidos en este trabajo también pueden utilizarse como fundamento tedrico para
elaborar una normativa local de disefio sismico, que facilite la evaluacion de las
fuerzas sismicas actuantes en las edificaciones.
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CAPITULO 1

1. INTRODUCCION

1.1. Antecedentes

La Republica Mexicana, por su ubicacion geografica, se localiza en las zonas de
influencia del Cinturon de Fuego del Pacifico. Este es el lugar geografico donde se
concentra la maxima actividad sismica del planeta. Las placas tectonicas que
contribuyen a la intensa sismicidad del territorio nacional incluyen: la
Norteamericana, de Cocos, de Rivera, del Pacifico y del Caribe.

Uno de los estados con mayor sismicidad y afectacién en el pais es Oaxaca. En
esta region, el peligro sismico se debe principalmente a la ocurrencia de sismos de
subduccién y sismos intraplaca (de profundidad intermedia y fallamiento normal),
los cuales son originados por la subduccién de la placa de Cocos por debajo de la
Norteamericana.

Dentro del territorio Oaxaquefio, la ciudad de Oaxaca es uno de muchos sitios que
en la historia ha sido devastada en repetidas ocasiones a causa de estos fenomenos
naturales. Por mencionar algunos ejemplos, los eventos mas destructivos en la zona
han sido: el sismo del 16 de junio de 1928 (M=7.6), el sismo del 14 de enero de
1931 (M=7.8) y el sismo del 29 de noviembre de 1978 (M=7.6).

Por lo anterior, surge la necesidad de evaluar la sismicidad de esta region, con el
propésito de asentar las bases que permitan la creaciéon de una norma local de
disefio sismico. Esta normativa facilitard la construccion de espectros de disefio
para el analisis de las fuerzas sismicas que actlan en las estructuras.

En la actualidad, existen diferentes procedimientos para este propésito. EI método
mas comun es el analisis probabilistico de peligro sismico, el cual permite identificar
y cuantificar explicitamente las incertidumbres temporales, espaciales y de
magnitud sismica. Los resultados generalmente se expresan en curvas de peligro
sismico o espectros de peligro uniforme; a partir de una envolvente suavizada de
estos ultimos espectros pueden obtenerse espectros de disefio, con los cuales es
posible evaluar la magnitud de las fuerzas sismicas en funcién del periodo de
vibracion de las estructuras.

1.2. Objetivo

Evaluar el peligro sismico de la ciudad de Oaxaca, con el propoésito de establecer
las bases que permitan la creacion de una normativa local de disefio sismico, y
facilite la construccion de espectros de disefio, para el analisis de las fuerzas
sismicas que operan en las estructuras.
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1.3. Alcances

El presente trabajo consta de 10 capitulos que comprenden lo siguiente:

En el capitulo 2 se describen los antecedentes de la teoria de la tectdnica de placas,
la cual explica la génesis de los terremotos.

En el capitulo 3 se presentan los fundamentos de ingenieria sismica. En él se
describen el proceso de acumulacién y liberacién de energia de los sismos, los tipos
de ondas sismicas y los instrumentos y escalas que sirven para medir estos
fendbmenos.

En el capitulo 4 se describe la teoria de propagacién de ondas sismicas, la cual
representa la base para analizar la respuesta del suelo ante un evento sismico.

En el capitulo 5 se explica la sismicidad de la Republica Mexicana. Principalmente
se describen las placas tectdnicas que contribuyen al peligro sismico y los tipos de
eventos que ocurren en el territorio nacional.

El capitulo 6 se refiere a las propiedades dinAmicas que rigen el comportamiento
dindmico de los suelos. Asi mismo, se mencionan las pruebas de laboratorio y de
campo mas comunes para obtener estos parametros.

En el capitulo 7 se presentan las bases para analizar la respuesta dinamica de los
suelos mediante funciones de transferencia, es decir, predecir los movimientos que
se generan en la superficie libre del suelo, a partir de un movimiento de entrada en
la roca.

En el capitulo 8 se describen las bases y el procedimiento para llevar a cabo analisis
probabilisticos de peligro sismico.

En el capitulo 9 se presenta el analisis de peligro sismico para la ciudad de Oaxaca.

Finalmente, en el capitulo 10 se exponen las conclusiones correspondientes.



CAPITULO 2

2. TECTONICA DE PLACAS

Este capitulo es una sintesis basada en los libros de Betbeder-Matibet, J. (2008);
Matthews, M., Simons, N., y Menzies, B. (2008) y Tarbuck, E. J., y Lutgens, F. K.
(2005).

2.1. Estructura Interna de la Tierra

La propagacion de ondas sismicas a través del interior de la tierra ha permitido
definir tres capas concéntricas con composiciones relativamente diferentes, que
conforman la estructura interna del planeta. Las principales capas consisten en un
nacleo, un manto y una corteza (fig. 2.1.1).
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Figura 2.1.1. Estructura interna de la tierra (Tarbuck y Lutgens, 2005).
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El nucleo es la parte central del planeta, esta compuesto principalmente por una
aleacion de hierro y niquel; su radio es de aproximadamente 3486 kilometros, y se
divide en ndcleo externo e interno. El nacleo externo es una capa liquida de 2270
kilometros de espesor, mientras que el nucleo interno es sdlido con un radio de
aproximadamente 1216 kildmetros (fig. 2.1.1).

El manto es una capa de roca sélida que va desde el nucleo externo liquido hasta
la corteza, su espesor promedio es 2900 kilbmetros. Segun su resistencia mecanica,
ésta se divide en manto superior e inferior (mesosfera), figura 2.1.1.

El manto superior esta conformado por dos capas: la litésfera y la astenésfera. La
litésfera es una capa superficial sélida, rigida y fria, que abarca la zona mas externa
del manto y la corteza. Esta tiene un grosor medio de 100 kilémetros, pero puede
extenderse 250 kilbmetros o mas por debajo de las porciones mas antiguas de los
continentes. Por otra parte, la astendsfera es una capa débil de 660 kilbmetros de
espesor, localizada debajo de la litésfera. Cabe sefialar, que en la parte superior de
la astendsfera, se dan las condiciones de presion y temperatura para provocar una
pequefia cantidad de fusion. El resultado es que la litésfera se despega
mecanicamente de la capa inferior, y permite moverse con libertad de la astendsfera
(fig. 2.1.1).

La corteza es la capa mas externa que conforma la estructura de la tierra; se divide
en corteza continental y corteza oceanica. La corteza continental tiene un espesor
medio de 20 kildmetros; sin embargo, en algunas regiones montafiosas, ésta puede
superar los 70 kildmetros. Por otra parte, la corteza oceanica es mas delgada; los
espesores oscilan entre 3 y 15 kilometros, con un promedio de 7 kilbmetros de
grosor (figs. 2.1.1). La composicion de la corteza oceanica es diferente de la
continental. La oceanica es mas joven y tiene una densidad promedio de 3 gr/cm?,
mientras que la continental es mas antigua y su densidad media es de 2.7 gr/cm?.

2.2. Deriva Continental

La idea de que los continentes van a la deriva por la superficie de la tierra fue
introducida a principios del siglo XX, cuando el meteorélogo y geofisico aleman
Alfred Wegener propuso la hipotesis de la deriva continental. Con el desarrollo de
mapas mundiales precisos, se pudo observar que los continentes, sobre todo
Sudamérica y Africa, encajaban como las piezas de un rompecabezas. Wegener,
sugirid que en el pasado habia existido un Unico continente llamado Pangea.
Ademas, suponia que en la era Mesozoica, éste empezd a fragmentarse en
continentes mas pequefios, que derivaron a sus posiciones actuales (Tarbuck y
Lutgens, 2005).
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La hipétesis de Wegener procedia de las notables semejanzas entre las lineas de
costa situadas a los dos lados del Atlantico (América del Sur y Africa, América del
Norte y Europa). Al principio se pensoé que la idea de una tierra movil era improbable,
no obstante, esta idea cobr6 un gran impulso cuando se encontraron organismos
fosiles idénticos en rocas de Sudamérica y de Africa.

En apoyo a la deriva continental, Wegener encontré también pruebas de cambios
climaticos globales durante el pasado geoldgico. Dedujo a partir de depdsitos
glaciares antiguos, que grandes masas de hielo cubrian extensas areas del
hemisferio sur a finales del Paleozoico. Esta idea concuerda con los depdsitos de
sedimentos encontrados en el sur de Africa, Sudamérica, India y Australia, que
fueron transportados por glaciares de la misma edad. Cabe sefialar, que gran parte
de las zonas que contienen pruebas de esta glaciacion, se encuentran en la
actualidad en una franja de 30 grados respecto al Ecuador, en un clima subtropical
o tropical (Tarbuck y Lutgens, 2005).

A pesar de las pruebas aportadas por Wegener a la hipétesis de la deriva
continental, ésta fue rechazada. Una de las principales objeciones se atribuye a la
incapacidad de Wegener para identificar un mecanismo capaz de mover los
continentes a través del planeta. Wegener propuso errbneamente dos mecanismos.
En el primero, sugirié que los continentes mas grandes y pesados se abrieron paso
por la corteza oceanica. En el segundo propuso que las fuerzas de las mareas,
provocadas por las fuerzas gravitacionales que ejercen la lunay el sol sobre la tierra,
afectarian principalmente la capa méas externa de ésta, deslizandose como
fragmentos continentales separados del interior.

2.3. Expansion del Fondo Oceanico

Después de la segunda guerra mundial, los oceanégrafos descubrieron el sistema
global de dorsales oceanicas, en las cuales se observé un intenso vulcanismo y un
elevado flujo térmico. Este hallazgo aport6 pruebas de las fuerzas tensionales que
separan la corteza oceanica de las crestas de las dorsales, mismas que serian
incorporadas por Harry Hess a una nueva hipétesis llamada expansion del fondo
oceanica.

Hess propuso que las dorsales oceanicas estaban localizadas sobre zonas de
ascenso convectivo del manto. Sugirié que a medida que el material asciende desde
el manto, éste se expande lateralmente, y el suelo oceanico es transportado
alejandose de la cresta de la dorsal. En estos puntos, las fuerzas tensionales
fracturan la corteza y proporcionan vias de intrusibn magmatica para generar
nuevos fragmentos de corteza oceanica. También propuso que la rama
descendente de una corriente convectiva del manto tiene presencia en los
alrededores de las fosas submarinas. En estos sitios, la corteza oceénica es
subducida hacia el interior de la tierra, en consecuencia, las porciones mas antiguas
de la corteza oceénica se van consumiendo de manera gradual, a medida que
descienden hacia el manto (Tarbuck, E. J., y Lutgens, F. K., 2005).
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Mas tarde, Fred Vine y D. H. Matthews (citado por Betbeder-Matibet, J., 2008)
incorporaron a la propuesta de Hess, nuevos descubrimientos relacionados con la
inversion magnética del planeta. Sin embargo, a pesar de estas aportaciones, la
hipotesis de la expansion del fondo oceénico continué siendo un tema muy
controvertido y no aceptado universalmente.

2.4. Teoriade la Tectonica de Placas

En la década de los 60s, J. Tuzo Wilson incorporé los conceptos de la deriva
continental y la expansion del fondo oceanico en una teoria mas completa y
satisfactoria, conocida como tectonica de placas. Esta teoria est4 integrada por
varias ideas que explican los movimientos de la corteza, por medio de mecanismos
de subduccién y de expansion del fondo oceanico. Cabe mencionar que estos
mecanismos justifican los principales rasgos geoldgicos de la tierra, entre ellos los
continentes, las montafias y las cuencas oceanicas. Wilson sugirié que grandes
fallas conectaban los cinturones mdviles globales en una red continua que dividia la
capa externa de la tierra en varias placas rigidas. Propuso que en las dorsales
oceanicas las placas se separaban y a lo largo de las fosas submarinas éstas
convergian; asi mismo, describio tres tipos de bordes de placay cémo se desplazan
unos respecto a otros (Tarbuck y Lutgens, 2005).

De acuerdo con el modelo de la tecténica de placas, la litésfera esta rota en
fragmentos denominados placas, que se desplazan sobre la parte superior de la
astenésfera y cambian continuamente de tamafio y forma. En esta Gltima region, las
condiciones de presion y temperatura provocan que las rocas estén préximas a su
punto de fusion, generando una zona de ductilidad. Las caracteristicas de esta
region, admiten la separacion efectiva de la litésfera y la astendsfera, permitiendo
el movimiento libre de la capa externa rigida del planeta (Matthews, Simons, y
Menzies, 2008).

A pesar de la aceptacion de la teoria de la tecténica de placas para describir las
principales estructuras de la corteza terrestre; a la fecha, ninguno de los modelos
propuestos ha permitido explicar por completo el mecanismo que impulsa el
movimiento de las placas tectonicas. Sin embargo, los investigadores estan de
acuerdo con lo siguiente:

e EI flujo convectivo del manto es la fuerza subyacente que impulsa el
movimiento de las placas.

e Las placas oceanicas en subduccion generan una corriente de conveccion
descendente, mientras que el afloramiento de material caliente a lo largo de
las dorsales oceanicas y las plumas calientes del manto, producen un flujo
ascendente.

e Los movimientos de las placas continentales y el manto se atribuyen
principalmente a la distribucién desigual del calor en el interior de la tierra.
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En la actualidad se reconocen siete placas principales: La placa Norteamericana, la
Sudamericana, la del Pacifico, la Africana, la Euroasiatica, la Australiana y la
Antartica. Las placas de tamafio medio son la Caribefia, la de Nazca, la Filipina, la
Arabiga, la de Cocos, la de Scotia y la de Juan de Fuca (fig. 2.4.1). Ademas, se han
identificado mas de una docena de placas mas pequefias, por ejemplo, la placa de
la Rivera localizada al oeste de México (Tarbuck y Lutgens, 2005).

Las placas tectonicas se mueven en relacion con las otras placas, a una velocidad
media de 5 cm/afio. Aunque el interior de éstas experimenta deformaciones, las
principales interacciones entre las placas individuales se producen a lo largo de sus
bordes. Cabe destacar que los bordes de las placas se definieron en un inicio con
base en las localizaciones de terremotos.
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Figura 2.4.1. Principales placas tecténicas.

2.4.1. Tipos de bordes

En las placas litosféricas existen tres tipos de bordes, que se distinguen segun la
direccion del movimiento que presentan (fig. 2.4.2):

o Bordes divergentes: dos placas se separan produciendo el ascenso de
material desde el manto para crear nueva corteza oceanica.

e Bordes convergentes: dos placas se juntan provocando subduccién por
debajo de una placa superpuesta.

e Bordes de falla transformante: dos placas se desplazan lateralmente una
respecto de la otra sin producir ni destruir litbsfera.
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e Bordes divergentes

La mayoria de los bordes divergentes se sitian a lo largo de las crestas de las
dorsales oceanicas. Conforme las placas se separan del eje de la dorsal, se forman
fracturas que son rellenadas al momento por roca fundida, que asciende desde el
manto. Este magma se enfria gradualmente produciendo nuevos fragmentos de
fondo oceanico (fig. 2.4.2).

Convergente Divergente
(continental - continental)

Convergente Transformante
(oceanica - continental)

Figura 2.4.2. Tipos de bordes de placa.

Los bordes divergentes no solo existen en los océanos, también pueden formarse
en el interior de los continentes. En este caso, la masa continental puede separarse
en dos 0 mas segmentos. Se cree que la fragmentacion de un continente inicia con
la formacion de una depresion alargada denominada rift continental (Tarbuck y
Lutgens, 2005).

e Bordes convergentes

Los bordes de placa convergente se presentan cuando dos placas litosféricas
colisionan. A medida que las placas convergen, el borde frontal de una ella se inclina
hacia abajo, produciendo asi una zona superficial conocida como fosa submarina.
Este tipo de bordes también se conocen como zonas de subduccién, debido a que
son lugares donde la litésfera desciende hacia la astendsfera.

La subduccién se produce principalmente porque la densidad de las placas
litosféricas es mayor que la de la astendsfera subyacente. Ademas, como la litésfera
oceanica es mas densa que la continental, es siempre la oceanica quien
experimenta la subduccion (fig. 2.4.2).
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Las capas de litésfera oceanica descienden en la astenésfera con un angulo de
inclinaciéon de unos pocos grados hasta caer casi verticalmente. Sin embargo, el
angulo medio de subduccién es proximo a 45 grados. El angulo de descendencia
depende principalmente de la densidad de las placas litosféricas. A medida que las
zonas de subduccion se localizan cerca de centros de expansion (bordes
divergentes), la litdsfera es joven, presenta una flotacion alta y por tanto se asocia
con éangulos de subduccion pequefios. Este tipo de angulos provocan una
interaccion considerable entre la placa descendente y la placa superior. Por
consiguiente, estas regiones suelen experimentar grandes terremotos.

Por otra parte, a medida que la litdsfera oceanica se encuentra alejada de los
centros de expansion, ésta tiene tiempo suficiente para enfriarse gradualmente e
incrementar su densidad. En este caso, los angulos de subduccion resultan ser mas
verticales.

En los parrafos anteriores se describio el caso de bordes convergentes, entre una
placa continental y una placa oceéanica. Sin embargo, también existen bordes
convergentes entre dos placas oceanicas o entre dos placas continentales.

Cuando convergen dos placas oceanicas, una desciende por debajo de la otra,
iniciando una actividad volcénica por el mismo mecanismo que actla en un borde
convergente oceanico-continental. Es decir, el agua expulsada de la litésfera en
subduccién, provoca la fusién en la cufia suprayacente de la roca del manto. El
magma generado termina construyendo cadenas de estructuras volcanicas que
emergeran como islas (Tarbuck y Lutgens, 2005).

Por otro lado, la convergencia entre dos placas continentales no genera una
subduccién profunda. Esto se atribuye a que ambos bloques tienen una densidad
relativamente baja y tienden a flotar. El resultado final es la colision de dos bloques
continentales, que se refleja en la construccion de sistemas montafiosos, como es
el caso de la cordillera del Himalaya, los Alpes, los Apalaches y los Urales.

e Bordes transformantes

Los bordes transformantes se presentan donde dos placas tectdnicas se desplazan
lateralmente una respecto a otra, sin crear ni destruir litsfera. Estas fallas fueron
identificadas por primera vez en los segmentos desalineados de las dorsales
oceanicas. Con la exploracion detallada de las crestas de las dorsales se descubrio
gue éstas no son cadenas largas ni continuas, sino que consisten en segmentos
cortos, desplazados lateralmente por estrechos cinturones o zonas de fracturas
(Tarbuck y Lutgens, 2005), fig. 2.4.2.

En un principio se supuso errbneamente que toda la longitud de la zona de fractura
consistia en una falla activa. Sin embargo, con la informacién de la distribucion de
los terremotos a lo largo de las dorsales, esta idea fue descartada. Tuzo Wilson fue
el primero en proponer una distribucion del movimiento en estas regiones. Wilson
sugirié que desde el inicio las zonas de fractura se forman al mismo tiempo que el
eje de la cresta; ademas, describié que el deslizamiento solo ocurre en la parte
central de la falla.
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Las zonas de fracturas abarcan tanto la zona activa, como sus extensiones inactivas
en el interior de las placas. Estas se encuentran distribuidas aproximadamente a
cada 100 kilometros a lo largo de la direccion del eje de la dorsal. Cabe aclarar que
la zona activa es la que se denomina falla transformante, y solo se encuentran entre
dos segmentos desplazados de la dorsal.

En la zona activa, el fondo oceanico producido en un segmento de la dorsal, es
desplazado en la direccion opuesta al segmento generado en el lado contrario. El
movimiento de estos bloques genera un rozamiento a lo largo de la falla que pueden
derivarse en sismos. Mas alla de las crestas de la dorsal, se encuentran las zonas
inactivas. En estas Ultimas regiones, las fracturas se conservan como cicatrices
topograficas lineales. Debido a que su orientacion es paralela a la direccion del
movimiento de la placa, estas estructuras se utilizan para cartografiar la direccion
del movimiento de la litdsfera en el pasado geoldgico (Matthews, Simons, y Menzies,
2008).

2.5. Conclusiones

La propagacion de las ondas sismicas a través del interior de la tierra ha permitido
definir las capas que conforman la estructura interna del planeta, las cuales
consisten principalmente en un nudcleo, manto y una corteza.

El descubrimiento del sistema global de dorsales oceanicas aport6 pruebas de las
fuerzas tensionales que separan la corteza oceanica de las crestas de las dorsales.

Segun el modelo de la tecténica de placas, la litésfera esta rota en fragmentos
denominados placas, que se desplazan sobre la parte superior de la astenosfera 'y
cambian continuamente de tamafio y forma.

La teoria de la tecténica de placas explica los movimientos de la corteza por medio
de mecanismos de subduccién y de expansion del fondo oceénico. En las dorsales
oceanicas las placas se separan, mientras que a lo largo de las fosas submarinas
las placas subducen.

En las placas litosféricas existen tres tipos de bordes, que se diferencian en funcion
del tipo de movimiento que exhiben: bordes divergentes, convergentes y
transformantes.

En la actualidad se reconocen siete placas principales: La placa Norteamericana, la
Sudamericana, la del Pacifico, la Africana, la Euroasiatica, la Australiana y la
Antartica. Las placas de tamafio medio son la Caribefia, la de Nazca, la Filipina, la
Arabiga, la de Cocos, la de Scotia y la de Juan de Fuca. Ademas, se han identificado
mas de una docena de placas mas pequefias.
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3. FUNDAMENTOS DE INGENIERIA SISMICA

3.1. Origen de los Sismos

Los sismos son fendmenos naturales que consisten en una serie de vibraciones de
la superficie terrestre. Se atribuyen principalmente a una repentina liberacion de
energia elastica almacenada en las rocas. Esta energia se propaga en todas
direcciones en forma de ondas sismicas, desde su origen llamado foco hasta llegar
a la superficie, reflejandose en movimientos subitos.

Generalmente, la mayoria de los sismos ocurren en la interfaz de las placas
convergentes, transformantes y divergentes. No obstante, también ocurren a lo
largo de fallas preexistentes que se desarrollan en zonas de fragilidad de la corteza
terrestre, producto de la interaccion lenta y constante de las placas tecténicas.

La mayoria de las fallas se encuentran inactivas y no generan sismos, debido a que
se encuentran fuertemente confinadas por la presion ejercida de la corteza
suprayacente. Sin embargo, incluso las fallas que han permanecido inactivas
durante miles de afios, pueden volver a moverse si los esfuerzos que actian en la
region aumentan lo suficiente.

Las fallas pueden variar en un rango de longitud de varios metros, hasta cientos de
kilometros. Pueden extenderse desde la superficie hasta profundidades de decenas
de kilbmetros. Su presencia puede ser observada superficialmente, sin embargo
esto no significa necesariamente la ocurrencia de un sismo, ya que los movimientos
pueden ocurrir asismicamente. Por otro lado Krinitzsky, (1993, citado por Kramer,
1996), menciona que la falta de fallas observables no implica la ausencia de sismos;
en efecto, en la mayoria de los casos las rupturas en las fallas no alcanzan la
superficie.

El movimiento de las fallas puede ocurrir paralelamente en la direccion del echado
o bien en direccion del rumbo. Las primeras se pueden dividir en fallas normales y
fallas inversas, mientras que las segundas en falla lateral derecha y falla lateral
izquierda (fig. 3.1.1). Asi mismo, frecuentemente ocurren deslizamientos que
presentan una combinacion de estos movimientos (Betbeder-Matibet, 2008).

Las fallas normales generalmente se asocian con esfuerzos de tension que se
desarrollan en los bordes divergentes, donde el resultado se refleja en un
alargamiento de la corteza. Por otro lado, las fallas inversas se generan en
ambientes con esfuerzos compresivos, propios de los bordes convergentes; los
efectos de estas fallas se caracterizan por un acortamiento horizontal de la corteza
terrestre.
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Las fallas que ocurren en la misma direccion del rumbo, se generan principalmente
en los bordes transformantes, donde los movimientos relativos de las placas ocurren
lateralmente. Un ejemplo de una falla lateral derecha, es la famosa falla de San
Andrés, en California.

Los registros sismicos revelan que los sismos se originan a profundidades que
oscilan entre 5y 700 km. De manera arbitraria, los focos sismicos se clasifican por
su profundidad. Los que se originan dentro de los primeros 70 km se denominan
superficiales, los generados entre 70 y 300 km se consideran intermedios y aquellos
cuyo foco se encuentra a mas de 300 km se clasifican como profundos (Tarbuck y
Lutgens, 2005).

a) Falla normal b) Falla inversa a) Falla transformante

Figura 3.1.1. Tipos de fallas.

3.1.1. Teoria del rebote elastico

El mecanismo de generacion de los terremotos fue propuesto por Harry Fielding
Reid en 1906 (citado por Betbeder-Matibet, 2008). Las observaciones de los
desplazamientos horizontales, en la parte norte de la falla de San Andrés, durante
el sismo de San Francisco en 1906, permitieron a Reid formular la teoria del rebote
elastico, para explicar la mecanica de los terremotos. Esta teoria basicamente
describe el proceso sucesivo de acumulacién y liberacién de energia en las rocas
adyacentes a las fallas.

De acuerdo con la teoria del rebote elastico, el desplazamiento relativo de las placas
produce un incremento de esfuerzos cortantes en los planos de fallas preexistentes,
gue se reflejan en una acumulaciéon de energia de deformacion elastica. A medida
gue se alcanza la resistencia a la friccion en los planos, se produce un deslizamiento
en los puntos mas débiles (el foco), que provoca un incremento de esfuerzos en
zonas mas alejadas a lo largo de la falla. A continuacion, un nuevo desplazamiento
libera la mayor parte de la energia acumulada, generando un terremoto. Este altimo
desplazamiento permite que las rocas vuelvan a su estado inicial de esfuerzos,
comenzando nuevamente el proceso de acumulacion de energia (fig. 3.1.2).
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A pesar de que los sismos empiezan en un unico punto de debilidad (foco), éstos
involucran el deslizamiento de una extensa superficie a lo largo de la falla; es decir,
la ruptura inicia en el foco y se propaga alejandose de él. Algunas veces, la ruptura
viaja en las dos direcciones horizontales a lo largo de la falla, pero en general, solo
ocurre en una sola direccion.

En los eventos sismicos pequefios, el deslizamiento total se produce en una
superficie relativamente estrecha de la falla. Asi, la zona de ruptura se propaga
rapidamente y la duracion del sismo es corto. Por el contrario, los grandes
terremotos involucran el deslizamiento de grandes segmentos en el interior de la
falla, y por tanto, su duracion es mas prolongada.

b) Aumento de la deformacion

c¢) Deslizamiento (sismo) d) Relajamiento

Figura 3.1.2. Rebote elastico.

Durante un sismo, el deslizamiento en cualquier punto de la falla ocurre de manera
instantanea. Ademas, en cualquier momento, la ruptura tiende a detenerse en una
zona estrecha de la falla. Las pruebas sugieren, que el deslizamiento se detiene
cuando se alcanza una seccion de la falla, donde las rocas no han sido
suficientemente deformadas como para superar su resistencia friccionante, lo cual
puede suceder en una zona que haya experimentado recientemente un terremoto.

Se han propuesto varios modelos para explicar la naturaleza de la acumulacion y
liberacion de esfuerzos a lo largo de las fallas. Entre ellos se encuentra el modelo
de asperezas propuesto por Kanamori y Sterwart (1978) y el de barreras propuesto
por Aki (1979), (citados por Kramer, 1996).

En el caso del modelo de asperezas, se supone que la superficie de falla tiene una
distribucion de esfuerzos heterogéneo. Es decir, en zonas con asperezas, los
esfuerzos son altos, mientras que en el resto de la falla, los esfuerzos son débiles.
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Previo al evento principal, las regiones débiles se rompen y liberan una pequefa
cantidad de energia, produciendo pequefios sismos llamados predecesores. La
energia restante es acumulada en las zonas resistentes (asperezas). La liberacion
de energia en esta Ultima zona, genera el terremoto principal para llegar a un estado
de esfuerzos uniforme en la falla.

En el modelo de barreras, el estado de esfuerzos inicial se considera uniforme.
Cuando el evento principal ocurre, los esfuerzos se liberan en todo lo largo de la
falla, excepto en zonas fuertes llamadas barreras. Posteriormente, estas zonas no
fracturadas pueden romperse para ajustarse al nuevo estado de esfuerzos
uniforme, produciendo réplicas o sismos posteriores de menor magnitud.

Debido a que los sismos predecesores y réplicas han sido comunmente observados,
AKi, (1984) sugiere que algunas zonas fuertes se comportan como asperezas y otras
como barreras. Por tanto, la situacién real debe tratarse de una combinacion de los
dos modelos.

La magnitud de los sismos que se generan a lo largo de las fallas, dependen
principalmente de la capacidad del ambiente tectonico para almacenar energia. Por
ejemplo, en los bordes divergentes, la corteza es delgada, caliente y ductil. Por
tanto, la cantidad de energia que se acumula es limitada, y los sismos son
relativamente pequefios. A medida que la corteza oceanica se mueve hacia las
zonas de subduccion, ésta se enfria, y se vuelve mas gruesa y fuerte. Estos factores
permiten un alto potencial de almacenamiento de energia, que al liberarse producen
grandes terremotos (Tarbuck y Lutgens, 2005).

Por otro lado, en las fallas transformantes, la roca esta generalmente fria y fragil.
Sin embargo, grandes cantidades de energia no pueden ser almacenadas, debido
a gue las fallas, por lo general, son casi verticales y de profundidad limitada. Por
tanto, la generacion de grandes terremotos es poco probable.

3.2. Registro del Movimiento Sismico

Los movimientos sismicos tienen tres componentes de traslacién y tres de rotacion.
Los componentes de rotacidon resultan muy complejos de medir; por ello, el
movimiento sismico se describe por los de traslacion, con dos componentes
horizontales y la componente vertical.

Los sismos pueden caracterizarse por los desplazamientos o aceleraciones contra
el tiempo que se producen en el terreno. Para obtener una medicion precisa del
sismo, es recomendable realizar mediciones en intervalos cortos, del orden de 0.01
a 0.02 segundos. Cabe aclarar que a partir de la mediciéon directa de uno de estos
pardmetros, pueden estimarse aceleraciones, velocidades y desplazamientos por
medio un proceso de integracion o diferenciacion.
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Los instrumentos que se utilizan para medir los sismos se conocen como
sismémetros. Los mas utilizados en ingenieria sismica son el sismografo y el
acelerografo. El sismografo permite medir los desplazamientos del terreno; el
registro que se obtiene se llama sismograma. El aceler6grafo mide las
aceleraciones que genera el sismo; el registro que produce se conoce como
acelerograma.

Los sismografos constan de un péndulo con un periodo muy grande en comparacion
con el periodo dominante del terreno. Estas caracteristicas permiten registrar
microsismos 0 sismos que ocurren a grandes distancias. Por su parte, los
acelerografos cuentan con un péndulo cuyo periodo es muy pequefio en
comparacion con el del suelo. Estos instrumentos son utiles para medir
macrosismos y aceleraciones cercanas o mayores a las de la gravedad.

Los primeros sismografos consistian en una masa suspendida de un resorte; este
ultimo se encontraba atado a un soporte acoplado con el suelo. Sobre la masa se
sujetaba un lapiz, para que pudiera inscribir en el papel pagado sobre un cilindro,
que giraba a velocidad constante (fig. 3.2.1a). Al paso de las ondas sismicas, el
soporte se sacudia y provocaba que la masa oscilara en el sentido vertical;
permitiendo registrar el movimiento. Debido a que la masa seguia vibrando aun
después del paso de las ondas, era necesario amortiguar la oscilacion para reflejar
el verdadero desplazamiento del suelo. El amortiguamiento en estos equipos se
lograba sumergiendo una lamina sobre un liquido (comUnmente aceite). Los
equipos modernos consiguen el amortiguamiento por medio de bobinas o imanes.

Los sismégrafos actuales registran los desplazamientos del terreno por medio de
transductores electrénicos. Ademas, algunos instrumentos tienen integrados
gedfonos que permiten medir la velocidad del movimiento.

Las estaciones tipicas que registran los eventos sismicos suelen tener tres
sismoégrafos orientados en distintas direcciones: uno en direccién norte a sur, otro
de este a oeste y el tercero suspendido verticalmente. La finalidad es obtener los
registros de los componentes horizontales y el de la vertical.

El funcionamiento de los acelerégrafos se resume en la figura 3.2.1b. Basicamente
consisten en una masa suspendida del techo de una caja, una bobina, imanes y
sensores de tipo captador. Al aplicar una aceleracion a(t) en la base del
acelerografo, la masa (m) tiende a sufrir un desplazamiento relativo, que es
percibido por los detectores de proximidad. Estos sensores inducen en la bobina
una corriente de intensidad I, que produce una fuerza opuesta al movimiento de la
masa, obligandola a permanecer en reposo.
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3.2.1. Principio de funcionamiento de sismometros.

La fuerza de inercia asociada a la aceleracion del suelo esta dado por la segunda
ley de Newton:

F=m=xa (3.2.1)
Y la fuerza generada por la intensidad de corriente I es:
Fi=Bxlsnxl] (3.2.2)

Donde: B es la intensidad del campo magnético que genera el iman, [ la longitud de
una espira, y n, el nimero de espiras de la bobina.

Igualando las ecuaciones anteriores se tiene que:

[=—"—a (3.2.3)

T Bxlsn

Como los valores de la intensidad son conocidos y proporcionales a la aceleracion,
estas Ultimas pueden ser determinadas con la ecuacion (3.2.3).

En la actualidad, una amplia variedad de acelerdégrafos esta disponible en el
mercado. Los mas comunes son los servoacelerbmetros, los acelerometros
piezoeléctricos y los acelerometros triaxiales. Estos ultimos tiene la capacidad de
medir las aceleraciones de las tres componentes ortogonales del terreno, por lo que
son los mas utilizados.

Es importante mencionar, que los registros crudos que se obtienen en campo
contienen una serie de ruidos, que deben eliminarse para poder ser usados en
calculos de ingenieria. Las principales fuentes de ruido incluyen: microsismos
generados por las olas del mar, transito de vehiculos, actividades relacionadas con
la construccion, viento, e incluso cambios en la presién atmosférica. La correcciéon
se logra modelando los instrumentos como un sistema de un grado de libertad, para
separar su respuesta dinamica y obtener el movimiento correspondiente del terreno.
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Ademas, existen otras fuentes de errores que deben considerarse antes de usar los
registros sismicos. Tal es el caso de algunos equipos que no inician la medicion
hasta no haber alcanzado un cierto umbral de aceleracion, o que no estan bien
calibrados. En consecuencia la linea cero de aceleracion sufre un desfase. Asi pues,
la integracion de aceleraciones erronea, produce errores lineales en la velocidad y
errores cuadraticos en los desplazamientos. La correccion de este tipo de errores
se denomina correccion de linea base, la cual se logra removiendo las frecuencias
menores de 0.08 Hz y mayores a 23 Hz, por medio de filtros de banda ancha.

3.3. Parametros Sismicos

Las caracteristicas de los movimientos sismicos comunmente se identifican por
medio de parametros de amplitud, contenido de frecuencias y duracién del sismo.

Amplitud: Este parametro se refiere a las magnitudes maximas de los registros de
campo; es decir, la resultante de la suma vectorial de los valores maximos de los
componentes horizontales. Pueden ser aceleraciones (lo mas comun), velocidades
o desplazamientos (horizontal y vertical).

El parametro de amplitud méas utilizado es la aceleracion horizontal méxima.
Ademas de utilizarse para caracterizar los eventos sismicos, se emplean para
estimar la aceleracién de sitios que solo cuentan con informacién de intensidad de
terremotos (Trifunac y Brady, 1975; Murphy y O’Brien, 1977; Krinitzsky y Chang,
1978).

La aceleracién vertical maxima ha recibido menos atencién que la horizontal. Para
propésitos de ingeniera se considera que su magnitud equivale a dos terceras
partes de la aceleracion horizontal maxima (Newmark y Hall, 1982). Sin embargo,
se ha observado que es mayor en sitios cercanos a la fuente.

Las velocidades y desplazamientos maximos son menos utilizados que las
aceleraciones. Sin embargo, debido a que éstas reflejan las frecuencias intermedias
y bajas que conforman el movimiento sismico, son empleadas para evaluar el
potencial de dafio que pueden causar a estructuras sensibles a este rango de
frecuencias. Tal es el caso de edificios altos y flexibles, puentes entre otros.

Contenido de frecuencias: Para evaluar el contenido de frecuencias de un registro
sismico, éste se considera como una funcion periédica; es decir, que se repite en
un intervalo constante. Para esto se utilizan las series de Fourier, que se expresan
como una suma de funciones arménicas simples:

x(t):co+icnsen(oant+®n) (3.3.1)
=1
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Donde: ¢, y @,, son la amplitud y el angulo de fase, respectivamente, de la enésima
serie armonica de Fourier.

Con las series de Fourier es posible construir espectros que permiten visualizar la
distribucion de amplitudes, o algun otro parametro, entre las diferentes frecuencias.
Los espectros mas usuales son: espectros de Fourier, espectros de potencia y
espectros de respuesta.

Los espectros de Fourier se clasifican en espectros de amplitud o espectros de fase.
El primero muestra la distribucion de frecuencias o periodos, contra un parametro
de amplitud (aceleracién, velocidad o desplazamiento). ElI segundo exhibe las
frecuencias o periodos contra los angulos de fase. Ambos espectros permiten
estudiar la influencia de cada armonico que conforma el registro sismico.

Los espectros de potencia, ademas de permitir visualizar la distribucién del
contenido de frecuencias, se utilizan para estimar propiedades estadisticas de los
sismos a partir la teoria de las vibraciones aleatorias. El espectro de potencia se
define:

Ty 2
1, :jo [a(t)] dt (3.3.2)
Donde: I, es la intensidad total del movimiento y Ty, es su duracion.

Empleando el teorema de Parseval, la intensidad total también puede expresarse
en términos de la frecuencia dominante como:

:_I‘”N cd (3.3.3)
wy = /At

Donde: ¢,, y wy son la enésima frecuencia y la frecuencia mas grande de las series
de Fourier, respectivamente.

Ademas, el promedio de la intensidad (4,), puede expresarse como:
Tu oy
,10_—]' dt_—J' ¢’ do (3.3.4)

Finalmente, el espectro de potencia G (w) queda definido como:

G(o)= ﬂlT c; (3.3.5)

Por otra parte, los espectros mas usados en la ingenieria sismica son los espectros
de respuesta. Estos describen la respuesta maxima de un oscilador de un grado de
libertad, a un movimiento particular de entrada, que es funcion del periodo o
frecuencia natural y una relacion de amortiguamiento. Debido a que estos espectros
obedecen al comportamiento de un sistema de un grado de libertad, no reflejan
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directamente las caracteristicas reales del sismo. Sin embargo, proporcionan
informacion valiosa sobre el potencial de dafio que pueden sufrir las estructuras. En
el apéndice A se describen algunos métodos para determinar los espectros de
respuesta.

Duracion: Este parametro esta relacionado con el tiempo requerido para liberar la
energia acumulada a lo largo de las fallas. Las mediciones asentadas en los
acelerogramas contienen el registro de principio a fin de un sismo. Sin embargo,
para fines précticos de ingenieria, solo una porcion del registro es de interés. Por
tanto, diferentes enfoques se han propuesto para evaluar la duracion de los sismos.

La duracién propuesta por Bolt (1969) se define como el tiempo entre el primer y
altimo umbral que excede una aceleracion de 0.05g. Trifunac y Brady, (1975)
sugieren que la duracion esta comprendida en el intervalo de tiempo, entre el 5y
95% de la energia total registrada. La duracién también puede ser expresada en
términos de ciclos significativos equivalentes. Uno de estos enfoques fue
desarrollado por Seed (1975) para evaluar el potencial de licuacion de suelos.
Debido a que la propuesta de Bolt refleja implicitamente la fuerza del sismo, éste es
el enfoque mas utilizado en la practica de la ingenieria.

3.4. Escalas Sismicas

Existen dos medidas que describen el tamafio de un sismo: la intensidad y la
magnitud. La intensidad describe los sismos cualitativamente, los cuales pueden ser
leves, fuertes, muy fuertes y catastréficos, dependiendo de los dafios, pérdidas de
vida y panico ocasionados. Sin embargo, esta escala es subjetiva, ya que depende
de la sensibilidad de cada persona, del disefio de las edificaciones y de los
materiales utilizados.

De Rossi y Forel (1883, citado por Zeevaert, 1983) propusieron una escala de
intensidad en un rango de valores del | al X para estudiar sismos de esa época. En
1902, Giuseppe Mercalli adopto6 esta escala para estudiar los sismos sucedidos en
ltalia; Este mismo autor propuso una nueva escala de 12 grados que en la
actualidad lleva su nombre. Posteriormente, la escala de Mercalli fue modificada en
1931 por H. Hood y F. Newmann (CENAPRED, 2011), para construcciones mas
modernas (tabla 3.4.1).

Con el desarrollo de los sismografos, se propuso evaluar la magnitud de los sismos,
a través de la energia que liberan. Las escalas de magnitud mas empleadas son:
escala de Richter o de magnitud local (ML), escala de onda superficial Ms, escala
de ondas de cuerpo (Mp) y la escala del momento (Mw).
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Tabla 3.4.1. Escala de Mercalli Modificada.

Escala

Descripcién

Vi

\l

VIl

XI

Xl

No es sentido, excepto por algunas personas bajo circunstancias especialmente
favorables.

Sentido s6lo por muy pocas personas en posicion de descanso, especialmente en los
pisos altos de los edificios. Objetos delicadamente suspendidos pueden oscilar.

Sentido claramente en interiores, especialmente en pisos altos de los edificios, aunque
mucha gente no lo reconoce como un terremoto. Automoviles parados pueden
balancearse ligeramente. Vibraciones como al paso de un camién. Duracién apreciable.

Durante el dia sentido en interiores por muchos; al aire libre por algunos. Por la noche
algunos despiertan. Platos, puertas y ventanas agitados; las paredes crujen. Sensacién
como si un camion pesado chocara contra el edificio. Automéviles parados se balancean
apreciablemente.

Sentido por casi todos, muchos se despiertan. Algunos platos, ventanas, y similares
rotos; grietas en el revestimiento en algunos sitios. Objetos inestables volcados. Algunas
veces se aprecia balanceo de arboles, postes y otros objetos altos. Los péndulos de los
relojes pueden pararse.

Sentido por todos, muchos se asustan y salen al exterior. Algin mueble pesado se
mueve; algunos casos de caida de revestimientos y chimeneas dafiadas. Dafio leve.

Todo el mundo corre al exterior. Dafios insignificantes en edificios de buen disefio y
construccion; leve a moderado en estructuras comunes bien construidas; considerables
en estructuras pobremente construidas o mal disefiadas; se rompen algunas chimeneas.
Notado por algunas personas que conducen automoviles.

Dafio leve en estructuras disefiadas especialmente para resistir sismos; considerable,
en edificios comunes bien construidos, llegando hasta colapso parcial; grande en
estructuras de construccion pobre. Los muros de relleno se separan de la estructura.
Caida de chimeneas, objetos apilados, postes, monumentos y paredes. Muebles
pesados volcados. Eyeccion de arena y barro en pequefias cantidades. Cambios en
pozos de agua. Cierta dificultad para conducir automéviles.

Dafio considerable en estructuras de disefio especial; estructuras bien disefiadas
pierden la vertical; dafio mayor en edificios comunes bien construidos, colapso parcial.
Edificios desplazados de los cimientos. Grietas visibles en el terreno. Tuberias
subterrdneas rotas.

Algunas estructuras bien construidas en madera, destruidas; la mayoria de estructuras
de mamposteria y marcos, destruidas incluyendo sus cimientos; suelo muy agrietado.
Rieles torcidos. Deslizamientos de tierra considerables en las orillas de los rios y en
laderas escarpadas. Movimientos de arena y barro. Agua salpicada y derramada sobre
las orillas.

Pocas o ninguna obra de mamposteria quedan en pie. Puentes destruidos. Anchas
grietas en el suelo. Tuberias subterrdneas completamente fuera de servicio. La tierra se
hunde y el suelo se desliza en terrenos blandos. Rieles muy retorcidos.

Destruccion total. Se ven ondas sobre la superficie del suelo. Lineas de mira (visuales)
y de nivel deformadas. Objetos lanzados al aire.
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e Escala de Richter o escala de magnitud local (ML)

En 1935 Charles Richter desarrolld la primera escala de magnitud para sismos
locales de poca profundidad, que ocurrian al sur de California. Es una escala
logaritmica que se basa en la maxima amplitud de las ondas S y P. Un incremento
de diez veces la amplitud, corresponde a un incremento de una unidad en la escala
de magnitud. Aunque es una escala abierta, solo puede registrar sismos hasta de
6.5 de magnitud; mas alla de estos valores, la escala se satura. Esta escala es
conocida como de Richter o escala de magnitud local. Se expresa mediante la
siguiente ecuacion:

M; =logA —log Ay (3.4.2)

Donde: M; es la magnitud local o de Richter; A es la amplitud maxima registrada por
un sismografo Wood-Anderson estandar, con periodo de 0.8 segundos y
amortiguamiento del 80%, localizado a una distancia de 100 kilometros. Cabe
aclarar que existen tablas o graficos que permiten ajustar los valores cuando no se
cumple la separacion entre el sismégrafo y el epicentro. 4, es la amplitud que
corresponde a la magnitud cero de la escala local; Richter fijo arbitrariamente esta
cantidad equivalente a 0.001.

e Escala de magnitud de onda superficial Ms

En sismos superficiales de intensidad moderada a grande las ondas de cuerpo se
atenulan con la distancia. En consecuencia, el movimiento es dominado por ondas
superficiales. Para tales casos, se desarroll6 una escala basada en la amplitud de
las ondas Rayleigh que tienen periodos de 20 segundos. La escala de magnitud de
onda superficial Ms, se define de la siguiente manera (Gutenberg y Richter, 1936,
citados por Day, 2002):

Mg =log A’ + 1.66logA + 2.0 (3.4.2)

Donde: M es la magnitud de onda de superficial; A’ es el desplazamiento maximo
del suelo (um) y A es la distancia entre la fuente y el sismégrafo, medida en grados
(360° corresponde a la circunferencia de la tierra).

e Escala de magnitud de ondas de cuerpo Mp

A medida que la profundidad de los focos y la distancia epicentral aumenta, la
intensidad de las ondas superficiales se vuelve cada vez mas débil y el movimiento
es dominado por las ondas de cuerpo. Por tanto, se propuso una escala para ondas
de cuerpo a fin de superar las limitantes de la escala Ms.

La escala de magnitud de las ondas de cuerpo (Mb) se basa en la amplitud de los
primeros ciclos de ondas P, debido a que estos no estan influenciados fuertemente
por la profundidad focal (Gutenberg, 1945, citado por Day, 2002). La magnitud (Mb)
se expresa de la forma siguiente:
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M, =logA —logT + 0.001 A + 5.9 (3.4.3)

Donde: A es la amplitud de la onda P (um); T es el periodo de la onda P
(generalmente 1 s), y A es la distancia entre la fuente y el sismografo, medida en
grados (360° corresponde a la circunferencia de la tierra).

e Escala de magnitud del momento Mw

Para sismos de gran magnitud, los instrumentos de medicion se saturan y se
vuelven poco sensibles. En la mayoria de los casos no reflejan la cantidad de
energia liberada. Por tanto, se propuso una escala para considerar directamente las
dimensiones de la ruptura de la falla. Esta escala fue propuesta por Kanamori (1977)
y Hanks y Kanamori (1979) y se expresa de la manera siguiente:

My, = —6.0 + 0.67 log M, (3.4.4)
My = pA;D (3.4.5)

Donde: M, es la magnitud del momento; M, es el momento sismico; p es el médulo
de corte del material a lo largo del plano de falla. EI mddulo de corte comUunmente
se supone igual a 3x101° (Pa), para la corteza superficial y 7x10'? (Pa) para el
manto; Ay es el area del plano de falla que sufre deslizamiento (m?) y D es el
desplazamiento promedio del segmento de falla (m).

Finalmente, en la figura 3.4.1 se muestra una comparacion de la escala del
momento con otras escalas de magnitud.
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Figura 3.4.1. Comparacion de la escala de momento con otras escalas de magnitud.
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3.5. Ondas Sismicas

Los sismos generan dos tipos de ondas: ondas de cuerpo y ondas superficiales. Las
ondas de cuerpo son aquellas que viajan a través del interior de la tierra; se dividen
en ondas primarias 0 P y ondas secundarias o S. Las ondas de superficie se
generan en la parte externa de la corteza terrestre; se clasifican como ondas Love
y ondas Rayleigh.

Las ondas primarias producen compresiones y dilataciones en el medio. Esto se
debe a que las particulas se desplazan en la misma direccion de propagacion de
las ondas (fig. 3.5.1a). En contraste, las ondas secundarias viajan
perpendicularmente a la direccion de propagacion. Por tanto, generan
deformaciones cortantes en el terreno (fig. 3.5.1b). Debido a que existe un plano
horizontal y uno vertical perpendicular a la direccion de propagacién, por
conveniencia se distinguen las ondas SH y las ondas SV, viajando en el plano
correspondiente. Cabe mencionar, que las ondas P tienen la capacidad de viajar en
medios sélidos, liquidos y gaseosos. No obstante, las ondas S, solo pueden
propagarse en medios sélidos.
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Figura 3.5.1. Tipos de ondas sismicas.

Por otra parte, las ondas Love se generan por la interaccion entre las ondas SH. Se
caracterizan por su movimiento lateral orientado en un plano horizontal y pueden
considerarse como ondas S atrapadas en la superficie (fig. 3.5.1d). Las ondas
Raleigh se producen a partir de la interaccion entre ondas P y SV. Su movimiento
es analogo al oleaje oceénico (fig. 3.5.1c).

Cabe destacar, que la velocidad de propagacion de las ondas es funcion principal
de la densidad y rigidez del medio por donde que viajan. Sin embargo, debido a la
forma de propagacion, las ondas P son las mas rapidas de todas. Su velocidad
promedio es de 5 km/s en rocas graniticas cercanas a la superficie, pero pueden
alcanzar mas de 11 km/s en el interior de la tierra. En consecuencia, es la primera
en ser registrada por lo equipos de medicion (Nava, 2012).
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FUNDAMENTOS DE INGENIERIA SISMICA

En contraste, las ondas S se propagan a 3.6 km/s en rocas graniticas; en general,
en cualquier material sdlido, las ondas P son aproximadamente 1.7 veces mas
rapido que las ondas S. Por su parte, las ondas superficiales viajan alrededor del
90% de la velocidad de las ondas S. En la figura 3.5.2 se muestra la relacién entre
las velocidades de las ondas P, S y Rayleigh, normalizadas con respecto a la
velocidad de las ondas S vs la relacion de Poisson.
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Figura 3.5.2. Relacidn entre las velocidades de las ondas P, S y Rayleigh, normalizadas
con respecto a la velocidad de las ondas S vs la relacion de Poisson (Richart, 1962).

3.6. Reflexidon y Refraccion

La propagacion de ondas sismicas a través de estratos con propiedades y
caracteristicas variables, genera que los frentes de onda sufran reflexion o
refraccion (fig. 3.6.1). Este hecho genera que parte de la energia se transmita al
siguiente medio, y otra parte se regrese.

Onda refractada

Medio 1

Onda reflejada Onda incidente

Figura 3.6.1. Fendmeno de reflexién y refraccion.
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CAPITULO 3

Las ondas que inciden y se reflejan en un medio se describen con un angulo de
incidencia (6;) y un angulo de reflexion (0',.), respectivamente (fig. 3.6.1), medido a
partir de la normal a la superficie reflectante. La relacion entre estos angulos se
expresa mediante la ley de reflexion siguiente:

0, =0, (3.6.1)

Por otra parte, la refraccion se describe por medio de la ley de Snell, la cual expresa
la relacion entre los angulos refractados y la velocidad de propagacion en dos
medios (fig. 3.6.1). Fue descubierta experimentalmente por el fisico Holandés
Willebrord Snell y se expresa como:

sen®; _ vi (3.6.2)
sen 6, Uy

Donde: 6, es el angulo de incidencia; 0, es el angulo de refraccion; v; es la velocidad
de propagacion en el medio incidente; v, es la velocidad de propagacion de la onda

refractada.

La ley de Snell establece que cuanto mayor sea el angulo de incidencia, mayor sera
el angulo de refraccion. Sin embargo, existe un angulo incidente critico, donde el
angulo de refraccion es maximo (90°). En esta condicion, la onda refractada se
propaga a lo largo de la interfaz entre los medios y se conoce como refraccion total.

3.7. Conclusiones

Los sismos son fendmenos naturales que consisten en una serie de vibraciones de
la superficie terrestre, las cuales se atribuyen a una repentina liberacion de energia
almacenada en las rocas. La mayoria de estos eventos ocurren en la interfaz de las
placas convergentes, transformantes y divergentes. No obstante, también pueden
presentarse a lo largo de fallas preexistentes que se desarrollan en zonas de
fragilidad de la corteza terrestre.

Las rupturas de las fallas pueden ocurrir paralelamente en la direccion del echado
(falla normal o inversa) o bien en direccion del rumbo (falla lateral izquierda o
derecha). También pueden ocurrir deslizamientos que presenten una combinacion
de estos movimientos. Las fallas normales se asocian con esfuerzos de tension,
mientras que las fallas inversas se generan en ambientes con esfuerzos
compresivos. Ademas, las fallas que ocurren en la misma direccion del rumbo,
generalmente se producen en los bordes de placa transformantes.

Los instrumentos que permiten medir los movimientos sismicos se conocen como
sismémetros. Los mas utilizados son el sismoégrafo y el acelerégrafo. El primero
mide los desplazamientos del terreno, mientras que el segundo, las aceleraciones
de suelo.
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Las dos medidas que describen el tamafio de un sismo son las escalas de
intensidad y de magnitud. La primera describe los movimientos sismicos
cualitativamente; la mas comun es la escala de Mercalli modificada. Por otra parte,
la escala de magnitud involucra la cantidad de energia que liberan los sismos; las
mas utilizadas de este tipo son la de Richter, de ondas superficiales, de ondas de
cuerpo y la de momento sismico.

Las ondas mas rapidas son las primarias; en promedio alcanzan una velocidad de
5 km/s en rocas graniticas cercanas a la superficie. Las ondas secundarias viajan
alrededor del 60% de la velocidad de las primarias, mientras que las superficiales lo
hacen al 90% de las ondas secundarias.
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CAPITULO 4

4. TEORIA DE PROPAGACION DE ONDAS

4.1. Propagacion Unidimensional de Ondas

La naturaleza compleja de los materiales geoldgicos no permite que se les idealice
como un conjunto de masas Y rigideces discretas acopladas (como la mayoria de
las estructuras). Deben tratarse como medios continuos, y Ssu respuesta a
perturbaciones dindmicas describirse en el contexto de propagacion de ondas
sismicas.

La propagacion unidimensional de ondas puede analizarse a partir de la idealizacion
de una cuerda o una barra elastica. Aplicando las condiciones de equilibrio de
fuerza, usando relaciones esfuerzo — deformacién y deformacion — desplazamiento,
es posible obtener la ecuacién que describe la propagacion de ondas.

Al perturbar una barra elastica pueden ocurrir tres tipos de vibraciones:
longitudinales, torsionales y por flexion. En las vibraciones longitudinales, el eje de
la barra se extiende y se contrae sin producir desplazamientos laterales. En las
torsionales, la barra gira alrededor de su eje longitudinal, y tampoco se generan
desplazamientos laterales. En el caso de las vibraciones por flexion, es el eje el que
se mueve lateralmente, sin embargo, estos efectos no son importantes en los
andlisis de suelos.

e Ondas longitudinales

Para el analisis de este tipo de ondas se considera una vibracion libre, no
amortiguada, en una barra de seccién transversal (A), médulo de Young (E) y
densidad (p). Se considera que la barra esta restringida contra la deformacién radial,
y que los desplazamientos provocados se producen paralelos al eje de la misma.
Ademas, se supone que los esfuerzos se distribuyen uniformemente en cada plano
de la seccion transversal.

En la figura 4.1.1 se muestra el estado de esfuerzos de un elemento diferencial de
barra, generado por una onda longitudinal. En la posicion x = x,, el esfuerzo vale

Ox,» Mientras que en x = x, + dx, el esfuerzo es igual a o,, + (%)dx. Aplicando el
equilibrio dinamico de fuerzas se obtiene:

[0, + C2)dx| 4~ 0, 4= pAdx 2t 4.1.1)

at2

Simplificando términos, la ecuacion de onda se expresa:

fox _ p2u (4.1.2)

ox P
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A do,
Oy, =& ——-—(W)dx
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Figura 4.1.1. Vibracion longitudinal en una barra (adaptado de Richart, 1970).

En esta forma, la ecuacion combina esfuerzos con desplazamientos y no puede
resolverse directamente. Para simplificar la ecuacion, el lado izquierdo puede
expresarse en términos de desplazamientos mediante la relacion esfuerzo —
deformacion o, = E¢,, Y la relacién de deformacion — desplazamiento ¢, = du/ox.
Esta sustitucion permite escribir la ecuacion de la forma siguiente:

0%u _ 5 0%

32 = 592 (4.1.3)
También puede ser escrita en forma alternativa como:

0%u _ 2 0%

57 = Yo (4.1.4)

Donde: V, es la velocidad de propagacion de onda; igual a /E/p. Esta ecuacion
demuestra que la velocidad de propagacién es independiente de la magnitud de los
esfuerzos; solo depende de las propiedades elasticas del material, es decir, de la
rigidez y la densidad.

La velocidad de propagacion se define como la rapidez con la que se transmiten los
esfuerzos a lo largo de la barra. Cabe aclarar que no es lo mismo que la velocidad
de la particula; esta ultima representa la rapidez con la que se mueve un pequefo
elemento al paso de una onda. Utilizando el concepto de velocidad dx = V,dt, la
relacion esfuerzo — deformacioén ¢, = o, /E y deformacion — desplazamiento du =
£,0x; la velocidad de la particula 1 puede expresarse:

ou &x 0x Oy Oy

u:E=7=?Vp=pr (415)

Finalmente, la ecuacion (4.1.5) demuestra que la velocidad de la particula es
proporcional a los esfuerzos en la barra.
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e Ondatorsionales

La figura 4.1.2 muestra el estado de esfuerzos de un elemento diferencial de barra
generado por una onda torsional. En la posicion x = x,, la magnitud de la torsién es

T.,,» mientras que en x = x, + dx, el torque es igual a T, +Z—zdx. Aplicando el
equilibrio dinamico de torsion se obtiene:

|7y, + - dx| = Ty, = pJdx = (4.1.6)
r=c2 (4.1.7)

Donde: J es el momento polar de inercia de la barra; G es el médulo dinamico de
corte.
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Figura 4.1.2. Vibracion torsional en una barra (adaptado de Richart 1970).

Simplificando términos, la ecuacion de onda se expresa:

or _ 129

ax Ploe (4.1.8)
Sustituyendo la ecuacion 4.1.7 en 4.1.6, se obtiene:

2 2 2
99 _608 _ 229 (4.1.9)

Donde: V; es la velocidad de propagacién de una onda de torsion; es igual a /G /p.
Cabe destacar que la forma de esta ecuacion es similar al caso de ondas
longitudinales; sin embargo, la velocidad de propagacion es diferente.
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TEORIA DE PROPAGACION DE ONDAS
4.1.1. Solucion de la ecuacion unidimensional de onda

La ecuacion unidimensional de onda es una ecuacion diferencial que tiene la forma:

Pu _ y20%u (4.1.10)

at? 0x?
La solucion de esta ecuacion es la siguiente:
ulx,t) = f(Vt —x) + g(Vt + x) (4.1.112)

f'y g representan cualquier funcion arbitraria de (Vt — x) y (Vt + x) que satisface la
ecuacion (4.1.10). El término f(Vt — x) describe los desplazamientos en la direccién
positiva, mientras que g(Vt + x) lo hace en la direccion negativa.

Considerando que la cuerda esté sujeta a un estado de esfuerzos armonico o(t) =
0, cos wt. La solucion puede expresarse:

u(x,t) = Acos(Vt — x) + Bcos(Vt + x) (4.1.12)

Expresando la ecuacion anterior en términos del nimero de onda k = w/V, puede
escribirse:

u(x,t) = Acos(wt — kx) + Bcos(wt + kx) (4.1.13)
Donde: w es la frecuencia angular.

La ecuacion 4.1.13 indica que los desplazamientos varian arménicamente con
respecto al tiempo y posicién como se ilustra en la figura 4.1.3.

2m

u ‘«-— T=——n-‘ u
w

AN ANVAW
NNV VIAVERY

a) b)

Figura 4.1.3. Variacién de los desplazamientos. a) respecto al tiempo; b) respecto a la
posicion.

Es importante mencionar, que la ecuaciéon 4.1.13 se puede expresar con varias
notaciones diferentes; por ejemplo, en términos complejos tiene la forma siguiente:

u(x,t) = Celwt=kx) | peil(wt+kx) (4.1.14)
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4.2. Propagacion Tridimensional de Ondas

Para la derivacion de la ecuacion de ondas en tres dimensiones, se sigue el mismo
procedimiento empleado en el caso unidimensional. Se aplican las condiciones de
equilibrio de fuerza en tres dimensiones y las relaciones de esfuerzo — deformacion
y de deformacién — desplazamiento.

La figura 4.2.1 muestra el estado de esfuerzos de un cubo infinitesimal sometido a
propagacion de ondas. Aplicando la segunda ley de Newton en la direccion x, se
obtiene:

0? 00 x 9oy
pdx dy dz 33 = (04 + 222 dx) dy dz — 0y dy dz + (0, + o dy) dx dz —
Oy dx dz + (0, + Z22dz) dx dy — 0y, dx dy (4.2.1)

JXX

do.
——0yy + —Zdy

——

Figura 4.2.1. Estado de esfuerzos tridimensional de un elemento diferencial.

Simplificando términos, la ecuacion anterior se reduce a:

0%u _ 90,

00xy |, 00xz
7 o T 3y +— (4.2.2a)
Repitiendo el mismo procedimiento en las direcciones y y z:
& __00yx | 00y, | 00y,
=z . T 3y +— (4.2.2b)
2 a
0w _ 90 4 %y | 00 (4.2.2¢)

at? 0x ay 9z
Para obtener una solucion directa, las ecuaciones 4.2.2 deben expresarse en

términos de desplazamientos. Utilizando la teoria de la elasticidad, las relaciones
necesarias se presentan a continuacion:
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Relaciones de esfuerzo — deformacion:

x = AE+ 2G &,y Oxy = GExy

0yy = A&+ 2G¢y,, 0y, = G&y,

4z = AE+ 2Ge,, Oy = Gy
E=Exx T &yy + &4z (4.2.3)

Donde: ¢ es la deformacion volumétrica; A es la constante de Lamé y G, es el médulo
de corte.

Relaciones deformaciéon — desplazamiento:

u __ov u __ow ou

Exx = 3% Exy = o2 dy €xz2 = 57 T %2 (4.2.4)

Sustituyendo las relaciones anteriores en las ecuaciones 4.2.2, se obtienen las
ecuaciones que describen la propagacion de ondas en tres dimensiones:

=+ G) + GV?u (4.2.5a)
Repitiendo el mismo procedimiento en las direcciones y y z:

p 6t2 =+ G) + GV?v (4.2.5b)

p Lt 6t2 =1+ G) + GV*w (4.2.5¢c)

Donde: V? es el operador Laplaciano:

, 92 | 2% | 92

=tz tor (4.2.6)

4.2.1. Solucién de la ecuacién tridimensional de ondas

Las expresiones 4.2.5 pueden manipularse para producir dos ecuaciones de onda.
La solucion para el primer tipo se obtiene derivando cada ecuacion 4.2.5 con
respecto a x,y, z, y sumando los resultados correspondientes. De esta manera se
obtiene la expresion siguiente:

2eyy | 0%eyy = 0%gy, 9% | 9% 0%exy | 0%eyy 02 gzz
'0[ at2 + at2 + 6t2] (A+G)[6t2+6t2+6t2]+6[6x2 + oy? + ] (427)
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CAPITULO 4
Simplificando y reordenando términos, la solucion de la ecuacion de onda se
escribe:

9% _ [A+26G] op -
iz, V¢ (4.2.8)

También puede ser escrita en forma alternativa como:

9%

— = V3vie (4.2.9)

Esta ecuacion describe una onda dilatante u onda compresiva. Comunmente es
conocida como onda primaria o P, la cual se propaga con una velocidad:

A+2G
p

Vv, = (4.2.10)

También puede expresarse en forma alternativa en términos de la relacion de
Poisson (v) y el médulo de corte (G) como:

_[G(2+2v)
v, = /p v (4.2.11)

Por otra parte, la solucion del segundo tipo de onda se consigue eliminando la
deformacion volumétrica. Por tanto, se deriva la ecuacion 4.2.5b con respecto a z y
la ecuacion 4.2.5c¢ con respecto a y. Restando ambas ecuaciones se obtiene:

0%u 0

w  dv] Z[OW av]
P dy oz =GV

% 72 (4.2.12)
Considerando que la rotacién de un cuerpo rigido sobre el eje x,y,z estan dados
por las siguientes relaciones de rotacion — desplazamiento:

1[dw dv 1[du dw 1[dv du
gx:E[d__d_ 0, =1%o QZ:—[——— (4.2.13)
y z 2ldz dx 2 ldx dy

La solucion de la ecuacion de onda puede escribirse en la forma siguiente:

020,
at2

= %vmx (4.2.14)

Esta ultima ecuacion describe una onda rotacional alrededor del eje x. Expresiones
similares pueden obtenerse por el mismo procedimiento para la rotacion sobre los
ejes y y z. Este tipo de onda es conocida como onda secundaria (u onda de corte).
Esta se propaga con una velocidad de:

Vv, = % (4.2.15)
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4.3. Atenuacion de las Ondas

En las secciones 4.1 y 4.2 se ha considerado que las ondas viajan indefinidamente
sin cambio alguno en su amplitud. Sin embargo, este tipo de comportamiento no
ocurre en la realidad. En materiales como los suelos, los esfuerzos de onda tienden
a atenuarse con la distancia. EI amortiguamiento se atribuye principalmente a dos
fuentes. La primera involucra las propiedades de los materiales que conforman el
medio. La segunda esta relacionado con la geometria de propagacion.

4.3.1. Amortiguamiento de los materiales

Este tipo de amortiguamiento se refiere a la disipacion de energia en forma de calor.
En el caso de los suelos, es a través de la friccion que generan los deslizamientos
entre granos (histeréticamente). Por tanto, la conversion de energia produce un
decremento en la magnitud de los esfuerzos.

En la actualidad no existe ningin modelo matematico que represente fielmente las
condiciones de propagacion en materiales reales. Sin embargo, por conveniencia,
el efecto de la disipacion de energia se considera como un amortiguamiento de tipo
viscoso. Normalmente, los suelos se modelan como solidos de Kelvin — Voigt, es
decir, materiales cuya resistencia al corte, es la suma de una parte elastica y otra
viscosa (fig. 4.3.1).

du  Oxy —— T
T L ANE
dz N
z _L gl
1 ~yTTT 7 A 2 A
.—-——; U E—

Figura 4.3.1. Elemento sélido de Kelvin — Voigt.

Para un sélido de Kelvin — Voigt la relacion esfuerzo — deformacion se expresa
como:

r=Gy+nZ (4.3.1)

Donde: 7 es el esfuerzo cortante (t = oy, ); y es la deformacion cortante (y = du/0dz)

y 1 es la viscosidad del material. La ecuacion 4.3.1 muestra que la parte elastica es
proporcional a la magnitud de deformacion, mientras que la parte viscosa es
proporcional a la velocidad de deformacion.

Considerando una deformacion cortante armoénica de la forma y = yysen(wt), el
esfuerzo cortante puede expresarse de la manera siguiente:

T = Gy, sen(wt) + nyycos(wt) (4.3.2)
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Graficando la deformacion contra el esfuerzo cortante para un ciclo de carga, se
observa que se genera un lazo con geometria eliptica (fig. 4.3.2). El area de esta
elipse (AW), representa la cantidad de energia disipada, y puede determinarse con
la ecuacion siguiente:

to+2m/w D
AW = ftoo " mra—]t/dt = mwys (4.3.3)

Ademas, para un sistema discreto de Kelvin — Voigt, puede demostrarse que la
relacion de amortiguamiento histérico (¢), esta dado por la expresion:

Donde: W representa la energia maxima almacenada en un ciclo de carga; es decir,
el area del triangulo que se muestra en la figura 4.3.2.

W =Gy (4.3.5)

Energia méaxima en
un ciclo de carga W

Energia disipada en
un ciclo de carga AW

Figura 4.3.2. Lazo histerético para un ciclo de carga.

Sustituyendo la ecuacion 4.3.3y 4.3.5 en 4.3.4, la viscosidad n se expresa:
2G

Por otra parte, la propagacion vertical de ondas SH se describe por medio de la
ecuacion:

62u _ acxy

==, (4.3.7)
Sustituyendo la ecuacion 4.3.1 en 4.3.7 se tiene:

0%u 0%u o3%u

datz " dzz | ! 9z20t (4.3.8)

Para ondas armonicas, los desplazamientos (u) pueden describirse con la expresion
siguiente:

u(z,t) = U(z)e't (4.3.9)
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Derivando la ecuacién 4.3.9 y sustituyendo en la ecuacion 4.3.8, se obtiene la
ecuacion diferencial ordinaria siguiente:

ZU 2
7 = —Pw U (4.3.10)
O bien:
)L = —pe?U (4.3.11)
G"=G+ion (4.3.12)

Donde: G* es el médulo complejo de corte y U es una constante.

Sustituyendo la ecuacién 4.3.6 en 4.3.12, el médulo G* puede expresarse en
términos del porcentaje de amortiguamiento histerético:

G* = G(1+ 2i&) (4.3.13)
La solucion de la ecuacion diferencial 4.3.10 tiene la forma siguiente:
u(z,t) = Ael(@Wt-K'2) 4 pel(wt+k’z) (4.3.14)

Donde: A y B son constantes que dependen de las condiciones de frontera; k* es el
namero de onda complejo e igual a k* = w./p/G*.

Kolsky, (1963, citado por Kramer 1996) demostr6é que k* es igual a:

k* = ky + ik, (4.3.15)

k? = 26(1+4¢’2 (V1+482+1)

k2 = ZG(HW —P2_—((J1+482-1) (4.3.16)

Es importante mencionar que solo la raiz positiva de k, y la raiz negativa de k,tienen
significado fisico. El resto de las raices corresponden a numeros complejos.

Finalmente, considerando una propagacion en la direccion (z) positiva, la solucion
puede escribirse como:

u(z,t) = Aeke?el(@t=ki2) (4.3.17)
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4.3.2. Amortiguamiento geométrico

A medida que las ondas se propagan en todas direcciones, los frentes de onda
crecen concéntricamente y distribuyen la energia elastica en volimenes cada vez
mayores. En consecuencia, los esfuerzos tienden a disminuir a medida que las
ondas se alejan de la fuente.

Para el estudio de este amortiguamiento, se considera una barra conica de pequefio
apice (a), sin ningun tipo de restriccion. En la figura 4.3.3 se muestra el estado de
esfuerzos de la barra, sometido a propagacion de ondas.

Figura 4.3.3. Barra cOnica sometida a propagacion de ondas sismicas.

Aplicando las condiciones de equilibrio dinamico se tiene:

2 62u do 2 2
pr adrﬁ = (0 + ;dr) (r+dr)‘a—or‘a (4.3.18)
Simplificando términos, la ecuacion anterior se reduce a:

pra—tg = r— + 20 (4.3.19)

Remplazando términos por relaciones de esfuerzo — deformacién y deformaciéon —
desplazamiento, la ecuacion 4.3.19 puede expresarse:

pr— = Er— + ZE— (4.3.20)

ot2
Reordenando términos:

0%(ur) _ Ed*(ur)

a2 p orz (4.3.21)
Donde: r es la distancia al apice.
La solucion de la ecuacion 4.3.21 tiene la forma siguiente:
u(r,t) = %[f(Vt —7) + gVt +71)] (4.3.22)
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La ecuacion anterior demuestra que la amplitud de las ondas decrece con la
distancia (), aun cuando la energia elastica permanezca constante. Por tanto, este
tipo de amortiguamiento es puramente geomeétrico.

Si se considera una zona de ruptura como una fuente puntual, los frentes de onda
son esféricos. Como lo demuestra la ecuacion 4.3.22, el amortiguamiento
geométrico de ondas de cuerpo causa decrementos de magnitud en proporciéon a
1/r.

En el caso de las ondas superficiales, Bullen (1953), demostr6 que el
amortiguamiento geométrico es en proporcion de 1/+/r. En otras palabras, el
amortiguamiento geométrico de las ondas superficiales es menor que el de las
ondas de cuerpo.

4.4. Conclusiones

La propagacion unidimensional de ondas puede analizarse a partir de la idealizacion
de una cuerda o una barra elastica, en la cual pueden ocurrir tres tipos de
vibraciones: longitudinales, torsionales y por flexion. Las vibraciones longitudinales
y torsionales son idénticas a las ondas primarias y secundarias respectivamente. La
velocidad de propagacion de estas ondas es independiente de la magnitud de los
esfuerzos; solo depende de las propiedades elasticas (rigidez y de densidad) del
medio de propagacion.

La magnitud de los esfuerzos generados por la propagacion de ondas a través de
materiales geoldgicos, tiende a disminuir con el aumento de la distancia de viaje. El
amortiguamiento se atribuye principalmente a las propiedades de los materiales que
conforman el medio y a la geometria de propagacion de ondas.

El amortiguamiento que generan las propiedades de los materiales se conoce como
histerético. Este involucra la disipacién de energia en forma de calor, debido a la
friccion que generan los deslizamientos entre las particulas de suelo. Por otra parte,
a medida gque las ondas se alejan de la fuente, la energia elastica se distribuye cada
vez en volimenes mas grandes y los esfuerzos tienden a disminuir. Este
amortiguamiento se conoce como geomeétrico.

El amortiguamiento geométrico de ondas de cuerpo causa decrementos de
magnitud en proporcion de 1/r. En el caso de las ondas superficiales la atenuacién
es en proporcion de 1/+/r.
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CAPITULO 5

5. SISMICIDAD DE LA REPUBLICA MEXICANA

5.1. Tectonicade la Republica Mexicana

Por su ubicacion geografica, la Republica Mexicana se encuentra situada en las
zonas de influencia del Cinturon de Fuego del Pacifico. Este es el lugar geografico
donde se concentra la maxima actividad sismica del planeta. La sismicidad que
afecta al territorio nacional se atribuye principalmente a la interaccién entre las
placas: Norteamericana, de Cocos, de Rivera, del Pacifico y del Caribe (figs. 5.1.1

o .
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Figura 5.1.1. Ubicacion de la Republica Mexicana en el mundo.

La mayor parte del pais se encuentra sobre la placa Norteamericana (fig. 5.1.2). La
peninsula de Baja California se localiza sobre la placa del Pacifico, mientras que el
sur de Chiapas se encuentra en la placa del Caribe. Ademas, una porcion territorial
correspondiente al Océano Pacifico esta sobre las placas de Cocos y la Rivera.

Como se observa en la figura 5.1.2, la placa Norteamericana forma bordes de tipo
convergente con la placa de Cocos y la Rivera; la frontera entre estas placas forman
la llamada trinchera de Acapulco.

La placa de la Rivera subduce bajo los estados de Jalisco y Colima, mientras que
la placa de Cocos se desplaza por las costas de Michoacan, Guerrero, Oaxaca y
Chiapas. Se estima que frente a la costa de Manzanillo, la placa de la Rivera se
desplaza a una velocidad de 2.5 cm por afo; no obstante, algunas investigaciones
sugieren que podria alcanzar los 5 cm anuales (Kostoglodov y Bandy, 1995). Por
su parte, la velocidad de la placa de Cocos varia desde 5 cm/afio cerca de
Manzanillo, hasta 7 cm/afio en Chiapas (Ordaz M et al, 2007), figura 5.1.2.
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Figura 5.1.2. Placas tectonicas de la Republica Mexicana (Demant, 1978, tomado de
Geologia de la Republica Mexicana, 1985).

Las investigaciones sobre la morfologia de las placas que subducen la placa
Norteamericana, revelan que el angulo de subduccion en el estado de Jalisco es de
aproximadamente 45°; casi horizontal en Guerrero, con un angulo de = 12° en
Oaxaca, y de = 45° en Chiapas (Singh et al, 1985b; Suarez et al, 1990; Ponce et al,
1992; Singh y Pardo, 1993; Pardo y Suéarez, 1993; Pardo y Suarez, 1994).

Por otra parte, la interaccién entre la placa del Pacifico y la Norteamericana dan
origen a una serie de fallas tipo transformante. En esta zona se localiza la falla de
San Andrés, que se extiende por 1300 km, desde el Golfo de California en México,
cruza el estado de California, EUA, hasta un poco al norte de San Francisco.

Al sureste del territorio nacional, se localiza la placa del Caribe, que también forma
fallas de tipo transformante con la placa Norteamericana. A pesar de que la
geometria y el comportamiento de esta region son difusas, se estima que la tasa de
deslizamiento es del orden de 1.7 a 2.1 cm/afio (White, 1991, citado por, Ordaz M
et al, 2007).
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Desde el punto de vista sismico, la Republica Mexicana se divide en cuatro
regiones, de la “A” a la “D”, las cuales representan un nivel creciente de peligro
sismico (figura 5.1.3).

La zona “A” es aquella donde no se tienen registros historicos de sismos, y donde
se espera que las aceleraciones del suelo sean menores a 0.05g. En la zona D
ocurren con frecuencia sismos de gran magnitud (M > 7), y las aceleraciones del
terreno pueden ser superiores a 0.20 g. En el caso de las zonas B y C, los sismos
frecuentemente son de magnitud menor de 7, y las aceleraciones estan entre 0.05
y 0.2g (CFE, 2015).

Figura 5.1.3. Regionalizacién sismica de la Republica Mexicana (CFE, 2015).

5.2. Tipos de Sismos

De manera general, atendiendo las fuentes de origen y la cercania a los bordes de
placa, los sismos que ocurren en la Republica Mexicana se pueden clasificar en dos
grupos: interplaca e intraplaca. Los sismos interplaca pueden ser de subduccién y
de fallamiento lateral, mientras que los intraplaca de fallamiento normal vy
profundidad intermedia y sismos superficiales. A continuacion se describen
brevemente las caracteristicas de cada uno de ellos.

Sismos de subduccién: La ocurrencia de este tipo de sismos se atribuye a la
subduccion de las placas de Cocos y la Rivera por debajo de la placa
Norteamericana. Las profundidades focales de estos sismos son muy superficiales,
oscilan entre 5y 35 km. No obstante, la longitud de ruptura puede variar entre 50 y
200 km, lo que se refleja en terremotos de gran magnitud y larga duracién
(Kostoglodov y Pacheco, 1999).
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Los sismos de subduccion son los que de mayor magnitud ocurren en México
(M>7.0). Como ejemplos se tienen: el sismo del 3 de junio de 1932 (Jalisco, M=8.2),
que alcanzé una longitud de ruptura de 280 km, el del 19 de septiembre de 1985
(Michoacan M=8.1) con ruptura de casi toda la costa del estado de Michoacan (180
km) y recientemente el sismo del 7 de septiembre del 2017 (Chiapas M=8.2) con
ruptura de aproximadamente 101 km.

Por otro lado, como estos sismos ocurren entre la costa y la Fosa Mesoamericana,
los mas grandes y superficiales llegan a deformar el suelo oceanico durante la
ruptura. Esta deformacion subita, produce olas de gran tamafo llamadas Tsunami
(maremoto). Como ejemplo, el sismo de Colima-Jalisco de Octubre de 1995 produjo
un maremoto con olas que llegaron a sobrepasar los 5 metros de altura en algunos
lugares (Kostoglodov y Pacheco, 1999).

Sismos de fallamiento lateral: El origen de estos sismos se debe a la interacciéon
entre las placas del Pacifico — Norteamericana y Pacifico — Rivera (a lo largo de la
falla de San Andrés). También ocurren a profundidades someras (menores de 30
km) y alcanzan magnitudes hasta de 7. Debido a que estos sismos son poco
profundos pueden provocar grandes dafos a las poblaciones cercanas.

Ejemplos de este tipo de sismos son: el ocurrido el 15 de octubre de 1979 (Baja
california, M=6.6, y 14 km de profundidad focal); el del 08 de junio de 1980 (Baja
California, M=6.1, y 5 km de profundidad focal) y el del 04 de abril del 2010 (Baja
California, M=7.2, y 10 km de profundidad focal). Cabe destacar que los tres casos
mencionados anteriormente, ademas de producir pérdidas materiales, provocaron
licuacion en estratos limo-arenosos no consolidados en la ciudad de Mexicali (Jaime
A. 1980; Suarez Vidal, 1999).

En las fronteras entre las placas del Caribe y Norteamericana se generan también
sismos del mismo tipo; los principales se producen en el sistema de fallas Polochic
— Motagua (fig. 5.1.2). El mayor sismo registrado en esta zona ocurri6 el 4 de febrero
de 1976 (M=7.5), que produjo cerca de 250 km de movimiento lateral izquierdo a lo
largo de la falla Motagua. Posteriormente, se han reportado alrededor de 25 sismos
histéricos destructivos en estos bordes de placas (White, 1994, citado por, Ordaz M
et al, 2007).

Sismos de fallamiento normal y profundidad intermedia: Ocurren en la parte
continental de la Republica Mexicana. Son provocados por un mecanismo de falla
normal que se produce en las placas oceéanicas de Cocos y de la Rivera. Se cree
gue estas fallas pueden ser causadas por corrientes de conveccion del manto, y por
la tension que produce el propio peso de la placa al ir penetrando en el interior de
la tierra; o bien, a la carga que le impone la placa Norteamericana a la placa de
Cocos ya subducida (Singh et al, 1985; Singh y Suérez, 1986).
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El hipocentro de estos sismos se localiza en la misma placa oceanica, a
profundidades de entre 30 y 100 km; no obstante, el epicentro generalmente se sitla
en la placa continental.

Si bien la ocurrencia de este tipo de eventos es poco frecuente, se sabe que pueden
ser catastroficos y alcanzar magnitudes mayores de 7. Algunos terremotos de este
tipo son: el de Orizaba del 23 agosto de 1973 (M=7.3), el de Huajuapan de Ledn del
24 de octubre de 1980 (M=7.0), el de Tehuacan del 15 de junio de 1999 (M=7.0) y
recientemente el de Puebla, del 19 de septiembre del 2017 (M=7.1).

Sismos superficiales: En la parte continental de México, también ocurren sismos
superficiales. Su origen se puede asociar a dos causas:1) una manifestacion del
movimiento relativo entre las placas de Cocos y la Rivera, y las de Norteamérica y
Caribe; 2) Flexién de la placa Norteamericana probablemente debido a emersion
del magma (Rosenblueth, 1987, citado por Jaime, 1987).

A este tipo de sismos también se les conoce como corticales, y por lo general la
profundidad de ocurrencia no rebasa los 35 km. Aunque la magnitud de estos
sismos es menor que los sismos de subduccion (M<7.0), pueden resultar
catastroficos debido a que ocurren a poca profundidad, a lo largo del Eje Volcénico
Mexicano, donde se concentra la mayor parte de la poblacién. Algunos ejemplos de
estos terremotos son: el de Acambay en 1912 (M=7.0), el de 1920 en Jalapa (M=6.4)
y el de Jéltipan, 1959 (M=6.4).

Es importante mencionar que en la cuenca del Valle de México han ocurrido hasta
251 sismos locales pequefios, que al parecer no son de origen tecténico. Los
epicentros son poco profundos, hasta de 1000 metros y de magnitudes iguales o
menores de 4 en la escala de Richter (Figueroa Vega, 2021).

Figueroa G, (2021), sugiere que la ocurrencia de estos sismos se atribuye a la
consolidacion de los estratos mas rigidos de suelos del valle, que predominan a
profundidades mayores a 100 metros. Este fendmeno ocasiona que se produzcan
deslizamientos fuertes y bruscos en las superficies de contacto, originando
vibraciones que se reflejan en sismos locales. La consolidacion de dichos estratos
de suelo es producto de los abatimientos piezométricos, generados por la
sobreexplotaciéon de los acuiferos del valle.

Es oportuno sefialar que Figueroa J, (1971), ya habia reportado la ocurrencia de
este tipo de sismos en el valle de México. Indicé que los sismos locales tienen
periodos dominantes menores de 0.5 segundos, con duraciones raras veces
mayores a 5 seg. Sefialé también, que pocas veces se siente lejos del lugar donde
se originan; aunque sean fuertes solo causan alarma entre los vecinos del lugar y
excepcionalmente dafos a las personas, pero con frecuencia agrietan casas en
Tacubaya y Contreras.
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5.3. Brechas Sismicas

Se conoce como brecha sismica aquel segmento de contacto entre placas
tectonicas, en el que no se ha producido un sismo de importancia (M>7.0), en un
lapso relativamente grande, que para México, los investigadores han definido mas
de 30 afios. Estas zonas se concentran en la costa occidental del pais a lo largo de
las placas de Cocos y de la Rivera (SSN, 2021).

Dentro de las zonas de mas peligrosidad sismica en el territorio Mexicano se
encuentra la Brecha de Guerrero, que no ha registrado actividad sismica (sismos
de magnitud > 7) desde 1911. Esta brecha tiene una extension de 230 km; abarca
desde el sur de Acapulco hasta Papanoa. La comunidad cientifica estima que en
esta zona puede ocurrir un sismo de magnitud mayor a 8, debido a que se ha
acumulado energia por mas de 100 afios.

En México existen otras brechas sismicas importantes, que en su momento no
habian liberado energia. Dentro de las mas recientes se encuentran las brechas de:
Michoacan, Jalisco y Tehuantepec.

La brecha de Michoacén abarca desde el sur de Petatlan en Guerrero, hasta la costa
de Colima; con una extension aproximada de 200 km. No habia presentado
actividad sismica desde 1911 sin embargo, el 19y 20 de septiembre de 1985 ocurrié
un sismo de magnitud 8.1y 7.6, respectivamente, que devasto la Ciudad de México.

La brecha de Jalisco no habia liberado energia por mas de 70 afios. No obstante,
el 22 de enero del 2003, frente a la costa de Colima, ocurrié un sismo de magnitud
(M=7.6), que afectd principalmente los estados de Colima, Michoacan, Jalisco y
Nayarit.

Por otra parte, se estimaba que la brecha de Tehuantepec habia acumulado energia
por mas de 300 afios. No obstante, el 7 de septiembre del 2017, en el Golfo de
Tehuantepec ocurrié un sismo de magnitud (M=8.2) que afectod principalmente los
estados de Chiapas y Oaxaca.

5.4. Conclusiones

La intensa sismicidad de la Republica Mexicana se atribuye a la interaccién entre
las placas Norteamericana, de Cocos, de la Rivera, del Pacifico y del Caribe. La
placa de la Rivera subduce los estados de Jalisco y Colima, mientras que la placa
de Cocos se desplaza por debajo de las costas de Michoacan, Guerrero, Oaxaca y
Chiapas.
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La interaccion de la placa del Pacifico y la Norteamericana dan origen a un sistema
de fallas tipo transformante; la mas conocida es la falla de San Andrés. Por otra
parte, la interaccion de la placa del Caribe con la Norteamericana forma el sistema
de fallas Polochic — Motagua.

Desde el punto de vista sismico, la Republica Mexicana se divide en cuatro
regiones, de la “A” a la “D”, las cuales representan un nivel creciente de peligro
sismico.

Los sismos que ocurren en la Republica Mexicana se clasifican en dos grupos:
interplaca e intraplaca. Los sismos interplaca pueden ser de subduccion y de
fallamiento lateral, mientras que los intraplaca pueden ser de fallamiento normal y
profundidad intermedia y sismos superficiales.

Las brechas sismicas son segmentos de contacto entre placas tectdnicas donde no
se ha producido un sismo mayor a 7 en un periodo mayor a 30 afios. En México
actualmente se encuentra la brecha de Guerrero, que no ha registrado actividad
sismica desde 1911.
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6. PROPIEDADES DINAMICAS DE LOS SUELOS

6.1. Mobdulo Dinamico de Corte y Amortiguamiento

La respuesta del suelo ante cargas ciclicas esta4 gobernada principalmente por el
maddulo dindmico de corte (G) y el porcentaje de amortiguamiento critico (§), siempre
gue no se induzca al suelo deformaciones residuales de consideracion (Jaime A,
1980). Otros parametros de menor influencia son el médulo de compresibilidad
volumétrica (B), la relacién de Poisson (v), el médulo dinAmico equivalente de Young
(E), la resistencia al corte estatica de arcillas, el moédulo dinamico de deformacion
volumétrica (Kv) y la compacidad en suelos granulares (Cr).

El modulo (G) es un parametro elastico que representa el cambio de forma del suelo
al ser sometido a esfuerzos cortantes. Esta propiedad exhibe relaciones de esfuerzo
cortante y deformacion angular no lineales. La figura 6.1.1 muestra una curva
histerética representativa del resultado de una prueba de corte simple ciclica o
triaxial ciclica. EI médulo de corte es la pendiente de la linea que conecta el punto
de origen y el punto de inversién entre la carga y descarga. Este médulo también
se denomina médulo secante de corte o0 médulo equivalente. Si la curva histerética
es funcion de los esfuerzos desviadores contra la deformacién axial, la pendiente
representa al médulo equivalente de Young E.

Lazo histerético ,

' 1
A
v i
,‘-'!LIH"H (I} Deformacion angular y;
Deformacién axial €,
Cantidad de energia

disipada

Esfuerzo cortante ©
Esfuerzo desviador o,

Figura 6.1.1. Ciclo de histéresis.

El médulo secante de corte varia con la magnitud de deformacién angular ciclica.
Hardin y Black (1968) y Hardin y Drnevich (1972) observaron que a deformaciones
menores de 107* %, el valor de G permanece practicamente constante; sin
embargo, a deformaciones mayores, éste disminuye. En un rango de deformaciones
menores de y = 5x1073% se considera que el mddulo de corte alcanza su valor
maximo (Gq.x)- En la tabla 6.1.1 se presentan algunos valores tipicos de este
modulo de diversos suelos.
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Tabla 6.1.1. Valores tipicos del médulo de cortante de diversos suelos (Jaime A, 1980).

Tipo de suelo Gppax (£/M?)

Arcilla limosa blanda a media 900 — 1400

Arcilla limosa media, seca 1700 - 2100

Arcilla media a firme 1400 — 2800
Arcilla muy blanda 200 - 300

Arena densa limpia 1200 — 2000

Mezcla grava — arena densa 5000 — 7000

Por otra parte, el amortiguamiento (¢) proporciona una medida de la capacidad del
suelo para disipar energia. Como se mencionod en la seccion 4.3, el amortiguamiento
resulta de los efectos friccionantes que se producen por el deslizamiento entre
particulas, también conocidos como histéresis.

Como se muestra en la figura 6.1.1, la respuesta de suelos ante cargas ciclicas se
caracteriza por la aparicion de ciclos de histéresis. La relacion entre la energia que
disipa y la que almacena se conoce como amortiguamiento histerético; se expresa
de la forma siguiente:

area del ciclo de histéresis

E:

(6.1.1)

41 x area del triangulo

Los resultados de las investigaciones de Hardin y Drnevich 1972, y Hardin y Black
1968 (citados por Jaime A, 1980), revelaron que los principales factores que afectan
a G y ¢ son: la magnitud de deformacion angular (y), el esfuerzo normal efectivo
octaédrico (g,,), la relacion de vacios (e), el numero de ciclos de carga (N) y el grado
de saturacion (G,,). Ademas, encontraron que el esfuerzo cortante octaédrico, la
relacion de preconsolidacion (OCR), los parametros efectivos de resistencia (c¢’), (¢’)
y el tiempo, también influyen, pero en menor grado que los primeros factores.

Existen muchas pruebas de campo y de laboratorio que permiten determinar las
propiedades dinamicas del suelo. Cada una induce un rango de deformaciones
variable. Por tanto, para su seleccion debe considerarse la que mejor represente el
fenémeno fisico en estudio. En la figura 6.1.2 se presenta un resumen de algunas
pruebas, y a continuacion se describen las mas comunes.

T
L Triaxial ciclica

Refraccion = -
Pozos cruzados |
Corte simple ciclico

-

™ Oscilacion forzada |

Columna resonante

‘Mesa
vibradora

L
Sismos

- -

107° 107* 1073 1072 107t 1 10 100
Deformacién angular, y (%)

Figura 6.1.2. Resumen de diferentes niveles de deformacion angular, (Jaime A, 1980).
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6.2. Pruebas Dinamicas de los Suelos, Ensayes de Laboratorio
6.2.1. Prueba triaxial ciclica

Esta prueba se utiliza para estudiar el comportamiento dinamico del suelo a niveles
de deformacién entre 102 y 5%. Los resultados permiten analizar la variacion del

maddulo de corte y del amortiguamiento respecto a la deformacion angular (curvas
de degradacion), figura 6.2.1.
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Deformacion angular, y (%) Deformaciéon angular, y (%)
a) Curva de incremento de 4 b) Curva de degradacion de G

Figura 6.2.1. Variacion de G y &, contra la deformacion angular y.

Segun la magnitud del esfuerzo desviador ciclico, el ensaye puede ser de
compresion y extensién, o bien s6lo de compresién. El primer caso se presenta
cuando el esfuerzo axial ciclico maximo es mayor que el esfuerzo de confinamiento,
mientras que el minimo es menor que este valor, pero mayor que cero. Por otra
parte, se considera que es solamente de compresién, cuando el esfuerzo axial

minimo es siempre mayor o igual que el esfuerzo confinante (Jaime A, 1980), fig.
6.2.2.
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Prueba triaxial ciclica en compresion solamente Prueba triaxial ciclica en compresién y extension

Figura 6.2.2. Variantes de la prueba triaxial ciclica (Jaime A, 1980).

La prueba consiste en consolidar una muestra de suelo isotropicamente o
anisotropicamente a una presion confinante de interés. Enseguida se aplica un
esfuerzo desviador ciclico (esfuerzo controlado), o una deformacion axial ciclica
(deformacién controlada) hasta llevar a la probeta a la falla. El esfuerzo desviador
ciclico tiene una forma de onda conocida, normalmente es cuadrada o senoidal, y
se aplica a una frecuencia de 1 a 2 ciclos por segundo.
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Durante la prueba se registran las cargas inducidas al espécimen con sus
respectivos desplazamientos. Para esto se utilizan transductores de fuerza y de
desplazamiento (LVDT). Con estos datos se realizan graficas de esfuerzos
desviadores contra deformacion axial para cada ciclo de carga.

Enseguida, de cada ciclo de histéresis se obtiene el moédulo equivalente de Young
(E), el cual esta representado por la pendiente de la linea que conecta el punto de
origen y el punto de inversion entre la carga y descarga (fig. 6.1.1). A partir de las
ecuaciones 6.2.1 y 6.2.2 se determinan el moédulo dinamico de corte y el
amortiguamiento, respectivamente.

E

= o (6.2.1)
Ac
§ = (6.2.2)

Donde: A, es el area del lazo y A es el &rea del triangulo.

Finalmente, con los valores de varios ciclos de histéresis pueden construirse curvas
de degradacion, como la mostrada en la figura 6.2.1.

6.2.2. Ensaye de corte simple ciclico

Esta prueba es una de las que mejor representan las condiciones de una masa de
suelo sometido a esfuerzos sismicos. Al aplicar un esfuerzo cortante horizontal
ciclico en la base o parte superior de la muestra, ésta se deforma analogamente a
un elemento de suelo sujeto a propagacion vertical de ondas S. Por tanto, este
ensaye es muy utilizado para el analisis de susceptibilidad de licuacién de suelos.

Existe una gran variedad de aparatos de corte simple, los mas comunes son: el
desarrollado por el Instituto Geotécnico Sueco (Kjellman, 1951; Airey y Wood,
1987); Aparato Cambridge (Roscoe, 1953), el propuesto por Finy Vaud (1977) entre
otros. En la figura 6.2.3 se muestra un aparato de corte simple desarrollado por
Jaime A (1975), el cual fue inspirado en el aparato del Instituto Geotécnico Noruego.

El principio de trabajo de los distintos aparatos es similar. En general, consiste en
consolidar la muestra con la aplicacién de un esfuerzo vertical o,. Enseguida se
aplica una fuerza cortante horizontal ciclica en la base o tapa del espécimen. Cabe
aclarar, que la muestra se envuelve en una membrana y se confina con un resorte
plano (slinky) o en un recipiente de paredes moviles. En ocasiones, la membrana
se refuerza con un helicoide de alambre de acero, como el caso del aparato
desarrollado por el Instituto Geotécnico Noruego (Jaime A, 1980).
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Figura 6.2.3. Aparato de corte simple ciclico (Jaime A, 1975).

Durante la prueba se mide la fuerza cortante, los desplazamientos horizontales y la
presién de poro. Con estos datos se elaboran las graficas de esfuerzo cortante
contra deformacion angular (fig. 6.1.1). El médulo de corte (G) se determina a partir
de la pendiente de la linea que conecta el punto de origen y el punto de inversién
entre la carga y descarga. El amortiguamiento se calcula con la ecuacién 6.2.2.

Este ensaye induce deformaciones angulares al espécimen de suelo mayores a
1072%. Un inconveniente de la prueba es que no se desarrollan totalmente los
esfuerzos cortantes complementarios en las paredes de la probeta. Esto provoca,
por condicion de equilibrio, una redistribucion de esfuerzos normales en los
extremos de la muestra. Por tanto, el estado de esfuerzos que se desarrolla en el
interior no es completamente de corte simple (Jaime A, 1987).

6.2.3. Ensaye de columna resonante

La prueba de columna resonante fue desarrollada por K. lida en 1930 (citado por
Towhata, 2008). Es una de las pruebas de laboratorio que permite determinar G y ¢
a bajos niveles de deformacion (10™* a 1072 %).

El principio de la prueba se basa en la teoria de propagacion de ondas en barras
prismaticas. Segun esta teoria, la frecuencia de resonancia de una barra depende
de las condiciones de frontera. Se distinguen tres casos: a) ambos extremos libres
0 empotrados; b) Un extremo empotrado y el otro libre; ¢) Un extremo empotrado y
en el otro un peso (Jaime A, 1980).

Cabe destacar, que Shannon et al (1959); Hall y Richart (1963); y Drnevich (1972)
desarrollaron equipos para ensayar probetas empotradas en un extremo y libre en
el otro. Por su parte, Hardin (1965), propuso un equipo para probetas empotradas
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en un extremo y un peso en el otro. Los primeros equipos tienen la desventaja de
que las deformaciones se concentran en los extremos y no se distribuyen
uniformemente en todo el largo de la muestra. Por otro lado, el efecto de una masa
colocada en la parte superior de la probeta reduce la frecuencia de resonancia y
aumenta la longitud de la onda; en consecuencia, se logra una mejor distribucion de
las deformaciones angulares (Ishihara, 1996). En lo que sigue se hace una
descripcion del aparato de Drnevich.

La figura 6.2.4 muestra esquematicamente la columna resonante a torsion del tipo
Drnevich (1972). Consiste basicamente en una camara de confinamiento, un
generador de funciones, un analizador de espectros, un amplificador de sefiales y
un acelerometro.

Amplificador de potencia {, ] o ®
o 0_]—4—
{ 1 Lémg ,

Generador de funciones
: L=

Fuente de poder Frecuencimetro

an ®
rTransductor de desplazamiento
11— [ Bobinas excitadoras @
Acelerémetro—H o
Especimen Osciloscopio digital/

.

O
o Amplificador de carga

Corriente

Figura 6.2.4. Aparato Drnevich del Instituto de Ingenieria de la UNAM (Jaime A, 1980).

La prueba consiste en someter un espécimen cilindrico de suelo previamente
consolidado (sélido o hueco) a un estado de vibracion torsional forzada. Las
frecuencias se hacen variar hasta obtener las condiciones de resonancia para
diferentes modos de vibrar.

Para inducir momento torsionante y deformaciones angulares, en la parte superior
de la muestra se fija una placa que contiene un juego de imanes y bobinas. Con un
generador de funciones se hace pasar a través de las bobinas un voltaje con una
forma de onda conocida (cuadrada, triangular o senoidal). El voltaje genera un
campo magnético de igual forma que la onda, provocando que los imanes se
desplacen.

Una vez definida una amplitud de onda, se realiza un barrido de frecuencias, es
decir, se mantiene constante la amplitud y se incrementa la frecuencia de aplicacion
de carga. Este procedimiento se repite incrementando la amplitud y realizando el
barrido de frecuencias correspondiente.
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La respuesta del suelo se registra por medio de un acelerbmetro piezoeléctrico que
esta fijo en el cabezal superior. Este acelerometro envia las sefales al analizador
de espectros, el cual registra la aceleracion de respuesta y la frecuencia de vibracién
del suelo.

Con los datos registrados se construyen las curvas de aceleraciones totales, como
se muestra en la figura 6.2.5. De cada curva se obtiene la frecuencia natural del
suelo (f,,) y su correspondiente aceleracion maxima (a,,q.,). El médulo dinamico de
corte puede estimarse a partir de la expresion siguiente:

G = pV? (6.2.3)
v, = z”lf"L (6.2.4)
ptanf == (6.2.5)

Donde: p es la densidad del suelo; L es la longitud de la probeta; V; es la velocidad
de onda de corte; I,,, es el momento polar de inercia de la probeta; I; es el momento
polar de inercia del sistema movil.

El amortiguamiento critico puede determinarse mediante la ecuacion siguiente:
_|f-h
£ = [—zfn |+ 100 (6.2.6)

Donde: f; ¥ f, es el ancho de la curva delimitado por las abscisas con valores de
a = ama/V2 (fig. 6.2.5).

Unax —Barrido 1,2,...n-1
=——Barrido n

Incremento de la
fuerza de
deformacién

Aceleraciéon
rrrprbrr e
3
g
s
=

fifo £

Frecuencia

Figura 6.2.5. Curvas de aceleracion total (adaptado de Flores, 2008).

Es importante mencionar que los equipos comerciales son de tipo torsion (mas
comun) o longitudinal. Los de tipo longitudinal inducen a la probeta de suelo
esfuerzos de compresion. Por tanto, lo que se obtiene es la velocidad de una onda
compresiva (V,), ec. 6.2.4. Con este valor es posible calcular el médulo E con la

expresion siguiente:
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E = pV2 (6.2.7)
p

Si se determinan las dos velocidades V; y V,, la relacién de Poisson se determina
con la ecuacion 6.2.8.

E
v=——1 (6.2.8)

6.2.4. Medicién de ondas con elementos Bender

El principio del elemento Bender se basa en la propiedad piezoeléctrica de algunos
cristales como el cuarzo o turmalina, o materiales fabricados industrialmente. Estos
tienen la capacidad de generar sefales eléctricas al ser sometidos a deformaciones
mecanicas Y, viceversa, sufren deformaciones mecénicas cuando se induce un
voltaje.

Un elemento Bender consiste en dos placas piezoeléctricas delgadas unidas
fuertemente a una placa metalica central. Tipicamente tienen una dimension de 1
mm de espesor, 12 mm de ancho y 15 mm de longitud. Pueden ser conectados
eléctricamente en serie o0 paralelo, como receptor o trasmisor de ondas cortantes,
respectivamente. En los ultimos tiempos se ha popularizado un arreglo hibrido
capaz de generar y transmitir ondas de corte y de compresion (Lings y Greening,
2001, citado por Fernandez et al, 2018).

La prueba se lleva a efecto excitando con un pulso eléctrico el elemento Bender de
la tapa del espécimen, lo cual provoca que una onda viaje en el interior de la
muestra. Cuando la onda alcanza otro elemento Bender instalado en la base, éste
se excita mecanicamente y responde con un pulso eléctrico (fig. 6.2.6).

Elemento Bender
transmisor

b

T
S e Espécimen

Generador de
funciones

=

Osciloscopio
digital

T ||'|i|i|f|I|'|' :I'_t!!_f'

EIementq Bender I__/‘\
receptor

——

]

Figura 6.2.6. Arreglo de un ensaye con elemento Bender (adaptado de Ishihara, 1996).
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Las sefales eléctricas de entrada y de salida se registran en un osciloscopio; de
esta manera se conoce el tiempo de viaje de la onda At (fig. 6.2.6). Cabe mencionar,
que los ruidos, sefiales cruzadas, el tamafio de la probeta, efectos de frontera, entre
otros, son factores que dificultan la medicién de este valor. Por tanto, no existe un
procedimiento normalizado para su determinacion.

Conocido el tiempo de viaje de las ondas (At) y la longitud de la muestra L, se
obtiene la velocidad de propagacién del tipo de onda generada:

Voo Vs == (6.2.9)

A partir de las ecuaciones 6.2.3 y 6.2.10 puede estimarse el médulo G y E,
respectivamente.

G =pV? (6.2.3)

— 1-v 2
= e pVy (6.2.10)
Es oportuno sefialar que esta prueba induce al suelo deformaciones pequefas
(107> —107%%). A este nivel de deformacion, los materiales exhiben un
comportamiento elastico; por eso, el valor que se obtiene de G corresponde al
Maximo (Gayx)-

6.3. Pruebas Dindmicas de los Suelos, Ensayes de Campo

Estas técnicas inducen al suelo deformaciones muy pequefias (menores de 1073%),
donde se considera que la respuesta del suelo es lineal (fig. 6.1.2). Esta condicién
permite emplear la teoria de la elasticidad para estimar los mddulos dindmicos del
suelo.

Los ensayes de campo tienen ciertas ventajas respecto a las técnicas de laboratorio.
Primero, las pruebas de campo no requieren muestreo que puede alterar el estado
de esfuerzos y la composicién quimica y estructural de la muestra. Ademas, la
respuesta del suelo se mide en volumenes mas grandes comparado con los
especimenes ensayados en el laboratorio.

Los métodos de campo se clasifican en dos grupos: a) métodos geofisicos y b)
oscilacion forzada. Entre las técnicas geofisicas mas utilizadas esta: el ensaye de
refraccién, analisis espectral de ondas superficiales y las pruebas en sondeos. Del
segundo grupo, la mas popular es el oscilador de masas excéntricas (Jaime A,
1980).
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6.3.1. Ensaye de refraccion sismica

El ensaye de refraccion utilizado en ingenieria civil se basa en la refraccion total.
Sin embargo, para cumplir con este principio, segun la ley de Snell, los estratos mas
superficiales deben tener velocidades de propagaciéon menores que los estratos
mas profundos. Suponiendo esta condicion, puede demostrarse matematicamente
que las ondas refractadas totalmente requieren menor tiempo para regresar a la
superficie. Esto se debe a que las ondas viajan por un medio de mayor velocidad
de propagacion, comparado con el estrato suprayacente.

La prueba consiste en generar un tren de ondas golpeando un martillo pesado
contra una placa de acero, o bien, por medio de una explosién con una carga de
dinamita colocada en un barreno de 1 o0 2 m de profundidad. En ambos casos se
generan ondas P, S y Rayleigh que viajan en todas direcciones en trayectorias
semiesféricas concéntricas.

Cuando los trenes de ondas alcanzan la frontera del estrato subyacente, algunas
ondas se reflejan en el primer medio, mientras que otras atraviesan el siguiente
estrato. No obstante, las ondas que viajan con un angulo de incidencia critico, se
refractan totalmente y se propagan a través de la interfaz de los dos medios. Estas
ondas regresan por el primer medio con un angulo de incidencia igual al critico (fig.
6.3.1).

En la superficie del terreno se coloca un tendido de geéfonos a cada 2, 5 0 mas
metros, para registrar los tiempos de llegada de las primeras ondas P. Cabe aclarar,
gue los gedfonos colocados cercanos a la fuente de excitacion registran primero las
ondas que viajan directamente en el primer medio (fig. 6.3.1). Sin embargo, existe
una distancia critica (d,) donde estas ondas, llegan al mismo tiempo que las ondas
refractadas; mas alla de esta distancia, los geéfonos registran primero las ondas
refractadas totalmente.

( Propagacion directa (Ger’)fnnn

ri\,ﬂ
;o L/ / ! (o

2 Fl

7\ C,
/ b \Reflexién

Refraccién C = Velocidad de propagacion
de las ondas
i, = Angulo critico

Figura 6.3.1. Métodos de refraccion sismica (Jaime A, 1980).
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Los trenes de ondas se generan en ambos extremos del tendido para determinar si
los estratos son 0 no horizontales. A partir de los tiempos de llegada de las ondas y
la distancia de separacion de cada gedfono, se construyen graficas domocronicas
como se muestra en la figura 6.3.2.

Por otra parte, la velocidad de las ondas P se obtiene de la pendiente reciproca de
las rectas que conforman las curvas domocronicas. Los modulos G y E se obtienen
con las ecuaciones 6.2.1 y 6.2.10, respectivamente.

E

G = 6.2.1
2(14v) ( )
1-v
=———pV? 6.2.10
(1-2v)(14V) PVp ( )
80 Tr T 1
ler estrato T
v, =350m/s (=295m
20 estrato Bl
3 60 v, = 1000 m/s
: o
> B
2
°
Q.
£ v, = 1000 m/ \
g
h=2.80m
|
v, =320m/s
I I
30 40 50

Distancia d (m)

Figura 6.3.2. Curvas domocrénicas para caso de dos estratos horizontales (Rascoén et al,
1972).

Si las curvas domocronicas presentan simetria, significa que los estratos son
horizontales. Para el caso de dos estratos, el espesor del primer medio (h) se
obtiene mediante la expresion:

_do |V2—Vy
T2 VetV

n (6.3.1)

Cuando se tienen multiples estratos horizontales, el espesor del enésimo estrato
(hy) se puede obtener con la expresion siguiente (USACE 1979, citado por Kramer
1996):

2_.2 2 2
— Vg |vE—vE-vg |VE, V5
dok |Vk Vi _1h \/ k—"j \/ + J
hy = =% [k g ki (6.3.2)
2 [ Vk41tUk vj 2

2
Vik+17 Yk
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Por otra parte, si las curvas domocronicas son asimétricas, significa que el contacto
entre los dos estratos es inclinado. Existen expresiones que permiten determinar
tanto el echado del contacto, como las velocidades de propagacién en ambos
materiales (PEMEX 1975; Mooney 1977; Richart et al, 1970).

Cabe mencionar que este método es aplicable para mas de tres capas, ya sean
horizontales o inclinadas. Sin embargo, en medios muy estratificados, las curvas
domocrdnicas exhiben muchos quiebres que dificultan su interpretacion.

6.3.2. Pruebas en sondeos

Existen varios ensayes de campo que hacen uso de pozos perforados para medir
la velocidad de propagacion de ondas de cuerpo. En la figura 6.3.3 se muestra
esquematicamente las técnicas: a) pozos cruzados (cross — hole); b) excitacion en
pozo y medicién en la superficie (up — hole); y c) excitacion en la superficie y
medicion en el pozo (down — hole).

Equipo de registro ) Registrador Registrador Fuente de
Gedfonos energia

AT "
nda
Geofonos generada
Onda \‘L’\ rj.fOnda
enerada
Fuente dd_|° ~A generada Gedf
energia P UV ] A A e6fonos
' energia !
Sondeos Sondeo Sondeo
b) Generacién en el pozo, c¢) Generacion en la superficie,
a) Pozos cruzados registro en la superficie registro en el pozo

Figura 6.3.3. Ensayes de campo realizados en sondeos.

e Pozos cruzados (cross — hole)

La prueba consiste en perforar dos 0 mas pozos separados a poca distancia entre
si, y medir el tiempo de llegada de las ondas a lo largo de trayectorias horizontales.
En las paredes o en el fondo de un pozo se genera una excitacion dinamica,
mientras que en el otro se registra el tiempo de llegada de la perturbacion. Conocido
este dato y el espaciamiento entre los sondeos, se determina la velocidad de
propagacion de la onda correspondiente.
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La excitacion dindmica se puede generar con una explosion usando dinamita, o bien
por medios mecénicos. El mas comun consiste en golpear una barra hueca en el
interior del pozo. Esta perturbacion genera ondas P y ondas de corte polarizadas en
la direccion vertical SV. También es posible generar ondas a partir de un mecanismo
de expansién instalado en las paredes del barreno, o bien, a través de un torque
aplicado en el fondo del mismo (Stoke y Hoar, 1978).

Para detectar la llegada de las ondas a los pozos receptores se utilizan geéfonos
direccionales. Los tiempos de llegada se determinan utilizando criterios de punto de
fase comun (primera llegada, primer pico o primer valle), o bien, por medio de
técnicas de correlacion cruzada utilizadas comunmente en la exploracion petrolera
(Roesler, 1977).

A partir de las mediciones de velocidad de las ondas P y S se obtienen los modulos
dinamicos E y G, con las ecuaciones ya vistas 6.2.1 y 6.2.10, respectivamente. Se
han realizado intentos para determinar el amortiguamiento del suelo a partir de la
atenuacién de la amplitud de las ondas registradas en mas de tres barrenos (Hoar
y Stokoe 1984; Mok et al 1988; EPRI 1993).

G =pV? (6.2.1)

_ 1-v 2
T @a-2v)@a+v) 7P

(6.2.10)

e Excitacién en pozo y medicién en la superficie (up —hole); c) Excitacion
en la superficie y medicién en el pozo (down - hole).

Las pruebas up hole y down hole se realizan perforando un solo pozo. Su finalidad
es medir los tiempos de viaje de las ondas (P y/o S) de la fuente de excitacion a los
receptores. Con estos datos, se construyen perfiles de tiempo de viaje en funcion
de la profundidad. Las pendientes del gréafico definen la velocidad de propagacion
de la onda correspondiente.

En la prueba down hole, la fuente de excitaciébn se localiza en la superficie;
generalmente consiste en golpear con un martillo una placa metalica. Si la placa
recibe impactos laterales, se generan ondas de corte polarizadas en la direccion
horizontal (SH). Si la placa se golpea verticalmente, o bien, se deja caer un peso
sobre ella, se generan ondas longitudinales (P).

Las perturbaciones inducidas en el suelo se registran con geofonos instalados en el
interior de barreno (fig. 6.3.3c). Las mediciones generalmente se realizan a cada
metro, desde la superficie hasta la profundidad deseada.
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Por otra parte, en la prueba up hole, la fuente de excitacidon se localiza en un punto
en el interior del barreno; generalmente se utilizan explosivos. Esta perturbacién
produce ondas de corte y ondas longitudinales simultdneamente, que son
registradas por un conjunto de geo6fonos instalados en la superficie del terreno (fig.
6.3.3b).

Finalmente, con las velocidades obtenidas se determinan los moédulos dinamicos E
y G, de la misma manera que en la prueba de pozos cruzados.

6.3.3. Método de oscilacion forzada

El método consiste en excitar verticalmente el suelo con un vibrador de masas
excéntricas (o electromagnético) a una determinada frecuencia, para generar ondas
superficiales tipo Rayleigh. Las vibraciones se detectan por medio de gedfonos
colocados a diferentes distancias de la fuente de excitacion, con el objeto de
identificar aquellas vibraciones que se encuentran en fase con la respuesta del suelo
(fig. 6.3.4).

Los puntos del suelo que estan en fase con la excitacién se encuentran separados
entre si, a una distancia igual a la longitud de la onda generada (Lg). Como la
frecuencia de vibracion del oscilador (f) es conocida, la velocidad de onda Rayleigh
(VR) se puede determinar con la expresion:

Vg = Lpf (6.3.3)
Qo sen wt Ly _ - L -__|
/E'\_/IX,/‘I_\
b i X

Figura 6.3.4. Ensaye de oscilacién forzada.

Una vez conocida la velocidad de onda Rayleigh, la velocidad de ondas de corte
puede estimarse con la figura 3.5.2; generalmente para suelos, se supone que Vs =
1.09 Vi. El modulo dinamico G se puede determinar empleando la ecuacion 6.2.1
presentada en la seccion 6.3.2.

Es importante mencionar que la medicion de los desplazamientos verticales
inducidos al suelo, corresponden a una profundidad de Lp/2, segun Gazetas,
(1991). Sin embargo, Heukelom y Foster, 1960; Richart et al, 1970, sugieren que la
profundidad de medicion corresponde a Lg/3.
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Por otra parte, variando la frecuencia de oscilacion, esta prueba permite alcanzar
profundidades de hasta 10 m; mas alla de este valor, es necesario utilizar equipos
muy pesados que generen fuerzas dindmicas grandes a bajas frecuencias de
oscilacion (Jaime A, 1980).

6.3.4. Sonda suspendida

Un dispositivo tipico de sonda suspendida se muestra en la figura 6.3.5. Consiste
en dos geofonos separados 1 m de distancia, un tubo filtrador de ruidos y una fuente
generadora de ondas de corte horizontales. La longitud total de la sonda es de 7 m
y el punto central entre los ge6fonos se ubica a 5 m por encima del extremo inferior
de la sonda (Ishihara, 1996).

Registro

Segundo receptor

Primer receptor

Filtro de ruidos

Fuente de impulso—— - | H

Peso

Figura 6.3.5. Configuracion de la prueba con sonda suspendida (Ishihara, 1996).

La prueba consiste en introducir la sonda en una perforacion llena de agua y generar
ondas de corte polarizadas. Estas ondas son monitoreadas por los ge6fonos de la
sonda. A partir de la diferencia de llegada registrada por los dos geéfonos, se estima
la velocidad de propagacién en el medio.

La perturbacion generada en el interior del pozo se transmite primero al fluido de
perforacion y enseguida a las paredes del mismo. El desplazamiento que se genera
en las paredes se propaga verticalmente en forma de ondas de corte a través de los
estratos del suelo. En este momento, el fluido es obligado a moverse
simultdneamente con el movimiento del terreno. Por tanto, las ondas del fluido viajan
a la misma velocidad que la onda de corte en el suelo.
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La prueba se realiza en dos sentidos opuestos a la perforacion; de esta manera,
agrupando los registros, es posible identificar los tiempos de llegada de las ondas
en cada receptor. Como la separacion de los gedéfonos es de 1 m, la velocidad de
propagacion es igual a la inversa del tiempo. Finalmente, con la ecuacion 6.2.1, se
estima el moédulo dinamico G.

Cuando se generan perturbaciones en el pozo, ademas de las ondas corte, se
producen onda de compresion, que tienden a viajar verticalmente a través del fluido
de perforacion. Estas ondas, comunmente llamadas de tubo, representan una
fuente de ruido para los receptores. Para minimizar sus efectos se instala un cilindro
de goma que contiene aire comprimido. La finalidad es reflejar estas ondas para
monitorear sefiales claras de las ondas de corte.

Por otra parte, en presencia de un ademe de acero rigido, resulta dificil detectar la
llegada de las ondas de corte a través de los depdsitos de suelos; sin embargo, es
posible si se utilizan tubos de PVC. No obstante, los mejores resultados se obtienen
cuando no existe ningun tipo de revestimiento en la perforacion (Ishihara, 1996).

6.3.5. Analisis espectral de ondas superficiales (SASW)

El método SASW (Spectral Analysis of Surface Waves) es una técnica que se utiliza
principalmente para la exploracion del subsuelo, y para evaluar la calidad de los
pavimentos en carreteras y pistas de aterrizaje. El objetivo de la prueba es obtener
la curva de dispersion, es decir, la variacion de la velocidad de las ondas Rayleigh
respecto a la frecuencia de vibracion o longitud de las ondas.

El esquema general de la prueba se muestra en la figura 6.3.6. Consta de una fuente
de impacto, un par de receptores separados entre si que detectan movimientos
verticales, y un dispositivo especial de grabacion.

La separacion de los receptores depende de la profundidad que se desea explorar.
A medida que la distancia se incrementa, se pueden alcanzar depdsitos mas
profundos. Por ejemplo, se ha observado en la practica, que con una separaciéon de
64 m, se puede explorar una profundidad del orden de 50 m (Ishihara, 1996).

Por otro lado, las fuentes de impacto también dependen de la profundidad de
exploracién. Es decir, si la separacion entre receptores es de 1 a 4 m, se puede
utilizar un martillo de mano. Para distancias mayores, entre 5y 10 m, se recomienda
emplear un mazo, o bien, dejar caer un peso de 20 a 70 kg. En profundidades mas
grandes se utilizan explosivos; sin embargo, la aplicacion de estas fuentes esta
limitada en zonas urbanas.

61



CAPITULO 6
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Figura 6.3.6. Esquema del arreglo para el ensaye SASW (N. Gucunski y R. Woods, 1991).

La prueba consiste en generar vibraciones en el suelo a partir de impactos con una
masa. Las perturbaciones generan ondas Rayleigh, con frecuencias y velocidades
de propagacion variables, que son monitoreadas por los receptores y almacenadas
en el dispositivo de grabacion. Este procedimiento se repite manteniendo la posiciéon
original de los receptores y moviendo la fuente de perturbacién en el lado opuesto,
guardando la misma distancia inicial. Para obtener un perfil completo, se realiza un
par de pruebas mas, modificando la separacion de los receptores para alcanzar
depdsitos mas profundos.

Las sefiales almacenadas en el dispositivo se cambian en el dominio de la
frecuencia utilizando la transformada rapida de Fourier, y con un andlisis espectral
se define la funcion de densidad espectral cruzada, como se muestra en la figura
6.3.7. Esta funcion representa las caracteristicas de fase (¢) entre los dos
receptores en cada frecuencia (f) (Ishihara, 1996).

(b)

Angulo de fase ¢(f)
—
Coherencia

@ h

Frecuencia Frecuencia

v

Figura 6.3.7. Funcion tipica de densidad espectral cruzada (a) y su coherencia
correspondiente (b) (N. Gucunski y R.D. Woods, 1991).

El tiempo (t) necesario para que las ondas Rayleigh viajen una distancia igual a la
separacién entre receptores, depende de la frecuencia o de la longitud de la onda.
Este puede estimarse utilizando la funcion de densidad espectral y aplicando la
ecuacion siguiente:
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t(f) = %’:} (6.3.4)

Como se conoce la distancia entre los dos receptores, la velocidad de propagacion
y la longitud de la onda se determinan con las ecuaciones 6.3.5 y 6.3.6,
respectivamente.

UR :t_(f) (635)
Lp =2 =212 (6.3.6)
R= ¢ = "o d

A partir de los datos de velocidad y longitud de onda para cada frecuencia, se
construye la curva de dispersién, como se muestra en la figura 6.3.8.

La siguiente etapa del método consiste en inferir la profundidad y la velocidad de
las ondas de corte a partir de la curva de dispersion. Este proceso se conoce como
inversion (Nazarian, 1984) y consiste en obtener una curva de dispersion tedrica,
empleando la teoria de propagacién de ondas en un medio elastico, y compararla
con la curva obtenida experimentalmente. Este procedimiento es iterativo y se repite
hasta obtener un buen ajuste con la curva experimental. Gucunski y Woods (1991,
1992) describen en detalle los antecedentes tedricos para realizar este
procedimiento. A partir de velocidades de ondas corte, puede obtenerse el modulo
G con la ecuacion 6.2.1.

Velocidad de onda
T T . T

Longitud de onda

Figura 6.3.8. Curva de dispersion experimental (adaptado de Kramer, 1996).

El método SASW es particularmente Util en sitios donde la perforacion y el muestreo
son dificiles. Se ha utilizado con éxito en gravas, flujos de escombros (Stokoe et al.,
1988) y rellenos sanitarios (Kavanzanjian et al., 1994). Sin embargo, el
procedimiento requiere equipo especializado y operadores experimentados.
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Es importante mencionar que existen otros métodos similares al SASW que
actualmente son utilizados, tal es el caso del método MASW (Analisis Multicanal de
Onda Superficiales), el SPAC (Método de Autocorrelacion Espacial) y el ensaye
ReMi (Refraccion de Microtremores).

6.4. Conclusiones

La respuesta del suelo ante cargas ciclicas est4 gobernada principalmente por el
ma&dulo dinamico de corte (G) y el porcentaje de amortiguamiento critico (£).

El moédulo de corte varia con la magnitud de deformacion angular ciclica. Se ha
observado que a deformaciones menores de 10™* %, el valor de G permanece
practicamente constante; sin embargo, a deformaciones mayores, éste tiende a
disminuir.

El amortiguamiento (¢) proporciona una medida de la capacidad del suelo para
disipar energia. Este amortiguamiento resulta de los efectos friccionantes que se
producen por el deslizamiento entre particulas, también conocido como histéresis.

Los resultados de las investigaciones de Hardin y Drnevich revelaron que los
principales factores que afectan a G y ¢ son: la magnitud de deformacion angular
(v), el esfuerzo normal efectivo octaédrico (a,,), la relacién de vacios (e), el nUmero
de ciclos de carga (N) y el grado de saturacion (G,,).

Las pruebas de laboratorio mas utilizadas para determinar las propiedades
dindmicas de los suelos incluyen la prueba triaxial ciclica, el ensaye de corte simple
ciclico y el ensaye de columna resonante. Por otra parte, las pruebas de campo mas
utilizadas son: ensaye de refraccion sismica, pruebas en sondeos, oscilacion
forzada, sonda suspendida y el andlisis espectral de ondas superficiales.
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7. ANALISIS DE RESPUESTA SISMICA DE SUELO

Los analisis de respuesta de suelo tienen como objetivo principal predecir los
movimientos que se generan en la superficie libre, a partir de un movimiento de
entrada en el basamento de roca (fig. 7.1.1). Estos analisis permiten disefar
espectros de respuesta, evaluar el riesgo de licuacion, analizar la estabilidad de
estructuras de tierra y estructuras de retencion, entre otras aplicaciones.

Los analisis de respuesta, se basan en la teoria de propagacion de ondas en un
medio eléstico (capitulo 4). La forma mas comun de evaluar la respuesta del suelo
es por medio de funciones de transferencia (FT), las cuales, representan la
magnitud de amplificacion del movimiento de entrada (movimiento en roca basal) al
llegar a la superficie, éstas pueden expresarse en términos de desplazamientos,
velocidad, aceleracion, esfuerzos cortantes o deformacién angular.

A continuacién se describen los procedimientos generales para obtener funciones
de transferencia, en los casos de respuesta unidimensional, bidimensional y
tridimensional.

Movimiento en
superficie libre

“4
ovimiento que
aflora en la roca aflora en la roca

' Movimiento en

roca basal Movimiento que aflora

a) en la roca basal b)

Figura 7.1.1 Nomenclatura utilizada en los andlisis de respuesta: a) depdsito de suelo
sobre macizo rocoso; b) macizo rocoso sin depdsito de suelo (adaptado de Kramer,
1996).

7.1. Analisis de Respuesta Unidimensional

La respuesta unidimensional del suelo se basa en la propagacion de ondas
unidimensional (subcapitulo 4.1) y bajo las siguientes hipotesis: a) todos los estratos
son horizontales; b) las ondas viajan verticalmente debido a multiples refracciones
producidas por las fronteras de los estratos; c) el movimiento predominante es de
ondas SH y d) los estratos de suelo y el basamento de roca se extienden
infinitamente en la direccion horizontal.
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7.1.1. Funcién de transferencia para suelo uniforme sin amortiguamiento
sobre rocarigida.

En la figura 7.1.2 se muestra un estrato uniforme, isotropo, elastico lineal que yace
sobre roca rigida. Esta suposicion implica que cualquier onda que viaje hacia la
base se reflejara totalmente hacia la superficie. Por tanto, toda la energia elastica
se considera atrapada en el estrato de suelo.

Como se menciono en el capitulo 4, la ecuacion 7.1.1 describe los desplazamientos
horizontales provocados por la propagacion vertical de ondas.

u(z,t) = Ael(@t+kz) 4 peilwt=kz) (7.1.1)

’ u
Aei(mt+kz)

T
l 3 Bel(@t-kz)
7

Figura 7.1.2. Depdsito de suelo que yace sobre un macizo rocoso rigido.

7

En la superficie (z = 0), las deformaciones y esfuerzos cortantes son nulos:

ou(t,0)

7(0,t) = Gy(0,t) = G >

0 (7.1.2)

Derivando la ecuacién 7.1.1 respecto a (z), y sustituyendo en la ecuacion 7.1.2 se
tiene:

Gik(Ae*© — Be~ik)ewt = Gik(A — B)e'®t = 0 (7.1.3)

La soluciéon no trivial de la ecuacion 7.1.3 se satisface cuando 4 = B. Por tanto, el
desplazamiento puede expresarse:

eikz+e—ikz

u(z,t) = ZATeth = 2Acos kz e'®t (7.1.4)

La ecuacion 7.1.4 describe una onda estacionaria de amplitud 2Acos kz. Esta
ecuacién se puede utilizar para definir la relacion de amplitud de desplazamientos
entre dos puntos del estrato de suelo. Considerando los puntos z=0y z=H la
funcién de transferencia se expresa:

Umax(0t) 240t 1 1

F (w) = Umax(Ht)  2Acos kH ei®t = CoskH cos(wH /vs) (7.1.5)
El médulo de la funcion de transferencia se define como:

1
IF, ()] = {Re[Fy(w)]}? + {Im[F, (w)]}? = oS/ (7.1.6)
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La ecuacion 7.1.6 demuestra que los desplazamientos en la superficie siempre
seran mayores que en la roca. También se observa que la magnitud de la
amplificacion depende de la geometria del estrato, las propiedades de los materiales
y de las caracteristicas del movimiento (por ejemplo, el contenido de frecuencias).

. 1 . ., . g .
Cuando wH /v, es igual a ST+ nm la amplificacion es infinita, es decir, se produce

resonancia. En la figura 7.1.3 se muestra como influye la frecuencia en la
amplificacion de los movimientos simicos.

S w s w
2 2 2 2 2
Vs 3mvg 5 7, IV
2H 2H 2H 2H 2n @

Figura 7.1.3. Efecto de la frecuencia en la respuesta de un suelo sin amortiguamiento.

La aplicacion de las funciones de transferencia (FT) requiere primero, convertir una
historia de aceleraciones en el dominio de la frecuencia utilizando la Transformada
Rapida de Fourier (TRF). Enseguida, cada frecuencia se multiplica por la FT
correspondiente. Finalmente, para obtener el movimiento en la superficie, se aplica
la inversa de TRF para ser expresado en el dominio del tiempo. De esta forma, las
FT determinan como cada frecuencia del movimiento de la base se amplifica por los
depdsitos de suelo.

7.1.2. Funcion de transferencia para suelo uniforme con amortiguamiento
sobre rocarigida

Como se describi6 en el capitulo 4, la ecuaciébn de onda que considera un
amortiguamiento de tipo viscoso se expresa de la manera siguiente:

P _ Uy 2y (7.1.7)

P at2 0z2 n 9z20t

La solucion de la ecuacion 7.1.7 tiene la forma siguiente (capitulo 4):
u(z, t) = Ael(@t+k’z) | peilwt—k'z) (7.1.8)

Repitiendo el procedimiento descrito en el caso de un suelo sin amortiguamiento, la
funcion de transferencia se expresa:

Fy(w) = — : (7.1.9)

cosk*H cos(wH /vg)
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Por otra parte, la velocidad de onda de corte compleja se expresa de la forma
siguiente:

v = \F; = [ . ﬁ(l +if) = v, (1+if) (7.1.10)

Para valores pequefios de amortiguamiento (), el numero complejo de onda (k*)
puede aproximarse:

k===

Vg = vs(1+i&)

~ = (1—i8) = k(1 - i) (7.1.11)

Sustituyendo la ecuacion 7.1.11 en 7.1.9 se tiene:

1 1
cosk(1—-i&)H  cos[wH/vg(1+i€)]

Fy(w) = (7.1.12)

Usando la identidad |cos(x + iy)| = \/cos2kH + senh?ékH, la ecuacion 7.1.12 se
expresa:

1
Jcos2kH+senh2&kH

|F>(w)| = (7.1.13)

Finalmente, debido a que senh?y =~ y?, la funcion de transferencia se define de la
forma siguiente:

1 1
\cosZkH+(EkH)? - Jcos2(wH/vg)+(EwH [vg)?

|F,(w)] =

(7.1.14)

La ecuaciéon 7.1.14 indica que la amplificacion maxima se presenta cuando kH =
§+nn. Sin embargo, siempre que el amortiguamiento sea mayor de cero, la

amplificacion no tiende a infinito. En la figura 7.1.4 se muestra el efecto de la
frecuencia en la respuesta de un suelo con diferentes valores de amortiguamiento.
Se puede apreciar que el amortiguamiento afecta mas a las frecuencias altas que a
las bajas.

Por otra parte, los valores de las crestas mostrados en la figura 7.1.4, corresponden
a las diversas frecuencias de vibracién del depdsito de suelo. Se observa que la
amplificacion mas grande ocurre en la frecuencia mas baja, también conocida como
frecuencia fundamental (w,). La enésima frecuencia del suelo se define con la
ecuacion siguiente:

Us

- (g + nn) n=20,1,2,..,0 (7.1.15)

w, =
El periodo de vibracion correspondiente a la frecuencia fundamental se conoce

como periodo caracteristico del sitio (Ts):

7,=2=2 (7.1.16)

Wo Us
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Factor de amplificacion

Figura 7.1.4. Efecto de la frecuencia en la respuesta de un suelo con amortiguamiento
(Kramer, 1996).

7.1.3. Funcién de transferencia para suelo uniforme con amortiguamiento
sobre roca elastica

En la figura 7.1.5 se muestra un depdsito de suelo sobre un macizo rocoso elastico.
Esta suposicién sugiere que solo una porcion de las ondas que alcanzan la base se
reflejan, mientras que otra parte se refracta por este medio. Lo anterior es una forma
de amortiguamiento geomeétrico, que causa una disminucion en las amplitudes de
onda en la superficie.

Los desplazamientos debidos a la propagaciéon vertical de ondas SH en cada
material se expresa:

us(z,,t) = Agel(@ttkszs) 4 B gi(wt—kszs) (7.1.17a)
U (z,,t) = A, el @t+krzr) L B oi(wt=krzy) (7.1.17b)

Los subindices s y r que se mencionan en adelante, se refieren a suelo y roca,
respectivamente.

La compatibilidad de desplazamientos y de esfuerzos en la interfaz de los estratos
requiere lo siguiente:

us(zg = H) = uy(z, = 0) (7.1.18)
t,(z, = H) = 1,(z, = 0) (7.1.19)
Sustituyendo las ecuaciones 7.1.17 en 7.1.18 se obtiene:

Ag(etkst + e=iksH) = A+ B, (7.1.20)
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Figura 7.1.5. Deposito de suelo sobre roca elastica.

Por definicion de esfuerzo cortante (r =G Z—Z), la ecuacion 7.1.19 puede expresarse:

AiGgk (st — e=tksH) = iG k7 (A, — B,) (7.1.21)
O bien en forma alternativa como:

ksA s(eihsH —gmiksH) = 4 — B, (7.1.22)
* Gs_kg _ PsVss
a0 == (7.1.23)

Donde: v y vg. son las velocidades complejas de ondas de corte del suelo y de la
roca, respectivamente; y a, es la relacion de impedancia compleja.

Resolviendo las ecuaciones 7.20 y 7.22 simultaneamente se obtiene:

A, A s[(L+ ap)etst + (1 — ap)e~tksH] (7.1.24a)
B, = %AS[(l —a)eH + (1 + a3)e”ksH] (7.1.24b)

Las ecuaciones 7.1.24 demuestran que si el suelo no esta presente, cualquier onda
que viaje desde la base duplicara su amplitud al llegar a la superficie (24). Por otra
parte, si el suelo esta presente, la ecuacion que describe dicha amplitud se expresa:

24, = __*4 : (7.1.25)

* *
(1+az)elksH (1-a})e~iksH

Definiendo la funcion de transferencia F;, como la relacion entre la amplitud en la
superficie y la amplitud que aflora en roca se tiene:

2

F(w) = oo i (1—al) o~ (7.1.26)
Usando la ley de Euler, la ecuacién 7.1.26 puede reescribirse como:

1 1
F3(w) = coskiH+ia} sen kiH cos( )+lazsen( H) (7.1.27)
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Para un suelo sin amortiguamiento, la funcién de transferencia se expresa de la
forma siguiente:

|F3(w,§ = 0)] = _ (7.1.28)

Jcos2ksH+ajsen2ksH

En la figura 7.1.6 se muestra el efecto del factor de impedancia en la amplificacion
de las ondas. Se observa a que a mayor rigidez en la base, las ondas tienden a
reflejarse en mayor proporcion. Por ende, esto genera una acumulacion de energia
en los estratos de suelo, que se refleja en una intensificacion del movimiento
sismico.

Relacién de impedancia = 0

kH

Figura 7.1.6. Efecto de la relacion de impedancia en la amplificacién del movimiento.

7.1.4. Funcion de transferencia para suelo estratificado con
amortiguamiento sobre roca elastica

En lafigura 7.1.7 se muestra un depdsito de N estratos horizontales. Se supone que
cada capa se comporta como un solido de Kelvin — Voigt (capitulo 4, figura 4.3.1).
Como se menciond en el capitulo 4, la ecuacion que describe los desplazamientos
y los esfuerzos cortantes se expresan como:

u(z, t) = Ael(@t+k'2) 4 geilwi=k'z) (7.1.29)
(z,t) = 6" 2 = (G +iom) = (7.1.30)

Los desplazamientos en la parte superior e inferior de cada estrato (1) se expresan
de la forma siguiente:

U (Zy, = 0,t) = (A, + Bp)e™t (7.31a)

U (Zy = hn, t) = (Apetkmim + B e~ikmhm )it (7.31b)
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Figura 7.1.7. Deposito de suelo estratificado que yace sobre un macizo rocoso eléstico.

Los desplazamientos entre las fronteras de dos estratos deben ser compatibles, es
decir, el desplazamiento en la parte superior del estrato (m + 1), debe ser igual al
desplazamiento de la parte inferior del estrato (m). Aplicando la compatibilidad de
desplazamientos se tiene:

Un(Zin = Ay ©) = Umy1 (Zinyr = 0,0) (7.1.32)
Reemplazando los desplazamientos correspondientes:
Apiq + Bipyq = Apefmhm 4 B o~ikmhm (7.1.33)

Por otro lado, el esfuerzo cortante en la parte superior e inferior del estrato m se
expresa:

Tm(Zm = 0,t) = ik}, Gy (A — By et (7.1.34a)
T (Zm = hp, t) = ik, Gl (A eKmhm — B eikmhm) glot (7.1.34b)
La compatibilidad de esfuerzos en las fronteras debe satisfacer lo siguiente:
Tm(Zm = Wy, t) = Typp1(Zpe1 = 0,t) (7.1.35)
Sustituyendo los esfuerzos correspondientes en la ecuacion 7.1.35:

KmGm_ (4, eknltm — B =iKinftm) (7.1.36)

Am+1 - Bm+1 = Kk G*
m+1-¥m+1

Resolviendo simultaneamente las ecuaciones 7.1.33y 7.1.36:
Amer =5 An(1 + ag)enhm 4 2B (1 — agy)e~Kinfim (7.1.37a)

Bis1 = 5 Am(1 — ay)einlim 4+ =B, (1 + ) e~ inhm (7.1.37b)
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Donde: a,, es la relacion de impedancia en la frontera entre los estratos (m) y (m +

1):

a, = KinGm _ pm(VOm (7.1.38)

* * - *
Kim41Gma1 Pm+1(Ve)m+1

En la superficie del suelo, los esfuerzos cortantes deben ser igual a cero. Por tanto,
en la ecuacion 7.1.34 se requiere que A; = B,. Aplicando las ecuaciones 7.1.37 en
forma recurrente para m = 1,2,3,...,N, los coeficientes A,,,1 Y Bn+1 pueden
relacionarse con 4,, y B,, como:

Api1 = Ay (0)4, (7.1.39a)
Bm+1 = bny1(w)By (7.1.39b)

Donde: a;11(w) ¥ byye1(w) son funciones que representan los efectos de la
interaccion en todas las interfaces por encima del estrato m + 1. Entonces, una
funcion de transferencia que relaciona el movimiento en la parte superior de dos
estratos (estrato i y j) puede expresarse:

luil _ ai(w)+bi(w)

F. (@) = 24 = 289)7000) 7.1.40
U( ) luj|  aj(w)+bj(w) ( )
La ecuaciéon 7.1.40 indica que el movimiento en cualquier estrato puede
determinarse si se conoce el movimiento de la capa inmediata inferior. Ademas,
debido a que |ii| = w|i| = w?|u| para movimientos armoénicos, esta ecuacion
también describe la amplificacion de la aceleracion y velocidad del estrato (i) al (j).

Es importante mencionar que con las funciones de transferencia no es posible
obtener el movimiento de la base, conocido el de la superficie. Sin embargo, existen
procedimientos denominados deconvolucion que permiten estimar el movimiento en
el macizo rocoso a partir de registros sismicos en la superficie. Silva (1988, citado
por Kramer, 1996), describe con detalle este tipo de procesos.

7.2. Analisis de Respuesta Bidimensional
7.2.1. Generalidades del método del elemento finito

Los analisis de respuesta bidimensional se utilizan principalmente para el estudio
de la interaccion suelo estructura (tuneles, taludes, presas, terraplenes, edificios y
muros). Generalmente se analizan como problemas de deformacién plana, es decir,
se considera que en una direccion no existen deformaciones debido a su gran
extension (fig. 7.2.1).
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a{ § b) g c) g

Figura 7.2.1. Ejemplos de algunas estructuras analizadas bidimensionalmente. a) muro de
retencién en cantiléver; b) presa de tierra; c) tanel.

La solucibn mas comun a este tipo de problemas es el andlisis dindmico de
elementos finitos. Este es un método que trata a un medio continuo como un
conjunto de elementos discretos acoplados, cuyas fronteras estan definidas por
nodos (fig. 7.2.2).

Figura 7.2.2. Discretizacion de elementos finitos para una estructura de retencion.

El primer paso del método del elemento finito consiste en discretizar el medio en
pequefios elementos como se muestra en la figura 7.2.2. Los desplazamientos del
suelo en cualquier punto de un elemento {v}T = {u, v}, se expresan en términos de
los desplazamientos nodales; para el elemento cuadrangular mostrado en la figura
7.2.2 éstos se expresan de la forma siguiente:

{v} = [NKq} (7.2.1)
{@}" = {u; up uz uy vy v, v3 vy}
Donde: [N] es la matriz de funciones de forma.

Las deformaciones en un elemento pueden determinarse a partir de la matriz de
deformacion — desplazamiento [B] y los desplazamientos nodales {q} de la manera
siguiente:

{e} = [Bl{q} (7.2.2)

Ademas, la matriz de esfuerzo — deformacion [D], relaciona los esfuerzos con las
deformaciones como sigue:

{o} = [D]{e} (7.2.3)
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Por otro lado, en la figura 7.2.3 se muestra la conversion de un elemento
cuadrangular en un sistema de coordenadas (x,y) a un sistema de coordenadas
(s,t). Aplicando las relaciones de deformacion — desplazamiento y esfuerzo —
deformacion, la matriz de rigidez de un elemento discreto se expresa:

= [,/ ,IBI” [DI[BI|/|dsd, (7.2.4)
ON;ON;  ON;ON;
Jl =3k, i, x i(ga—;—ga—;)y,- (7.2.5)

Donde: |J| es un Jacobiano.

X3, Y3 -1,1 11
X4, Ya 4 3

= - -
y
1 2
-1,-1 —
L’x X1 Y1 *2: Y2 L

Figura 7.2.3. Conversion de un cuadrilatero irregular en el sistema de coordenadas
(x — y) a una forma cuadrada en el sistema de coordenadas (s — t).

Suponiendo una densidad constante en un elemento, la matriz de masas [m,] se
expresa:

[me] =p 7 [ INI"[N]IJ| dsd, (7.2.6)

Considerando un amortiguamiento de tipo viscoso, la matriz de amortiguamiento se
define:

CAEY B]|/| dyd, (7.2.7)

Donde: [n] es la matriz de amortiguamiento.

Finalmente, la ecuacion de movimiento para un elemento discreto se expresa:
[me]{d} + [cel{a} + [kel{q} = {Q(D)} (7.2.8)
Q3 = [, [1IN"{(W3|J| dyd, + [;IN]7{T}d, (7.2.9)

Donde: {Q(t)} es el vector de fuerzas del elemento; {W} es el vector de fuerzas de
cuerpo y {T} es un vector de fuerzas externas que puede estar aplicado en algunas
superficies.
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Una vez que la ecuacion de movimiento para cada elemento fue determinada, se
procede a obtener la ecuacién global. Para esto, las ecuaciones de cada elemento
se combinan de tal forma que se cumpla la compatibilidad de desplazamientos.

[M]{ii} + [C]{0} + [K{u} = {R(D)} (7.2.10)

Donde: [M] es la matriz global de masas; [C] es la matriz global de amortiguamiento;
[K] es la matriz global de rigideces; {u} es el vector de desplazamientos nodales, y
{R(t)} es el vector global de fuerzas nodales.

Cuando se inducen aceleraciones en la base de una estructura, la ecuacién global
se expresa de la forma siguiente:

[M]{ii} + [Cl{u} + [K|{u} = — [M][1]ii, () (7.2.11)

Es importante sefialar que la discretizacion del medio influye sustantivamente en los
resultados obtenidos; por eso deben cuidarse las dimensiones de los elementos
finitos. Kuhlemeyer y Lysmer, 1973, 1975, sugieren que la dimension maxima de un
elemento debe ser entre un octavo y un quinto de la longitud de onda méas pequefia
gue se considere en los analisis.

Ademas, para que los analisis sean eficientes, debe utilizarse el menor nimero
posible de elementos finitos. Sin embargo, debe considerarse que cuanto menor
sea la region discretizada, mayor es la influencia de las fronteras en la respuesta
del suelo. En los problemas de interaccién suelo — estructura, comdnmente se
proponen fronteras rigidas localizadas a grandes distancias de la region de interés,
con la finalidad de evitar la reflexién de las ondas en estos limites.

Las fronteras mas comunes utilizadas en los analisis con elementos finitos se
dividen en tres grupos: fronteras elementales, fronteras locales y fronteras
consistentes (fig. 7.2.4).

: * s
. B g \

a) b) c)

Figura 7.2.4. Tipos de fronteras utilizadas en los analisis con elementos finitos.
a) fronteras elementales; b) fronteras locales; c) fronteras consistentes.
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En las fronteras elementales se supone que los esfuerzos o los desplazamientos
son nulos. Este tipo de bordes se consideran rigidos, por lo que deben colocarse a
una distancia considerable de la zona de estudio para evitar atrapar la energia
(efecto caja), fig. 7.2.4a. Por otra parte, las fronteras locales se caracterizan por el
uso de amortiguadores viscosos que absorben parte de la energia que golpea los
contornos. Sin embargo, debido a que las ondas inciden con diferentes 4ngulos,
siempre se refleja una parte de la energia (fig. 7.2.4b). Finalmente, las fronteras
consistentes se distinguen porque absorben todo tipo de ondas y de frecuencias
(fig. 7.2.4c).

7.2.2. Funcion de transferencia para analisis de respuesta bidimensional

En la figura 7.2.5 se muestra una presa de tierra modelada bidimensionalmente. El
equilibrio dinamico del modelo requiere satisfacer la ecuacién siguiente:

[M]{ii} + [K*]{u} = —[M][1]ii, (1) (7.2.12)

Donde: [M] es la matriz de masas; [K*] es la matriz compleja de rigideces, [K*] =
[K] + iw[c]; {u} es el vector nodal de desplazamientos (relativo a la base) y ii;, es la
historia de aceleraciones en la base. Cabe destacar que el amortiguamiento se
introduce en los mdédulos de corte complejo al constituir la matriz de rigidez
compleja.

Las matrices de masa y rigidez se ensamblan a partir de las matrices de rigidez de
elementos correspondientes, utilizando procedimientos estandar de elementos
finitos. El amortiguamiento se introduce en el andlisis mediante modulos de corte
complejos al formar las matrices de rigidez de elementos complejos.

a) b)

Figura 7.2.5. Andlisis de presa de tierra modelada en dos dimensiones.
a) condiciones de deformacioén plana; b) analisis bidimensional (Kramer, 1996).

Si el movimiento en la base es armonico, el vector de desplazamientos se expresa
como:

{u} = {H(w)}i,(w)e™t (7.2.13)
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Donde: H(w) es un vector de funcion de transferencia y G, (w) es la transformada
de Fourier de ii, (t).

Sustituyendo la ecuacion 7.2.13 en 7.2.12 se obtiene:

—w?[M]{H (@)}, (w)e™" + [K*]{H (w)}i,(w)e™" = —[M][1{H (0)}i,(w)e'*

(7.2.14)
Simplificando términos, la funcién de transferencia se expresa:
_ [M]
H(W)} = —mnnwe (7.2.15)

Una vez obtenida la funcion de transferencia, el calculo de la respuesta del suelo
sigue el mismo procedimiento utilizado en el caso del analisis unidimensional.

7.3. Analisis de Respuesta Tridimensional

Los analisis de respuesta tridimensional comunmente se realizan cuando las
propiedades y/o las fronteras del suelo varian tridimensionalmente, o bien cuando
la respuesta de una estructura influye en el comportamiento de otra (fig. 7.2.6). El
método del elemento finito es el mas empleado en este tipo de problemas.

N

a) b) c)

e

(oo
S ¥h

Figura 7.2.5. Ejemplo de condiciones que requieren un analisis de respuesta
tridimensional. a) condiciones variables del suelo en las tres dimensiones; b) presa de
tierra en un cafion estrecho; c) influencia de una estructura en el comportamiento de otra
(Kramer, 1996).

Los elementos finitos tridimensionales usualmente tienen forma de prismas o
tetraedros. A diferencia de los elementos bidimensionales, estos tienen mas puntos
nodales y mas grados de libertad. Sin embargo, el proceso para obtener la matriz
de masas, de amortiguamiento, de rigidez y la ecuacién global del movimiento es
idéntico al caso bidimensional.
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7.4. Conclusiones

La amplificacion de un movimiento sismico de entrada (movimiento en roca basal)
se debe principalmente a las condiciones geoldgicas y topograficas de un sitio en
particular. Para conocer las magnitudes de la amplificacion, comunmente se utilizan
las funciones de transferencia, las cuales explicitamente consideran la estratigrafia
del sitio, la velocidad de propagacion de las ondas, la rigidez de los materiales, el
periodo dominante y el amortiguamiento del suelo.

El objetivo principal de las funciones de transferencia es predecir los movimientos
que se generan en la superficie libre, a partir de un movimiento entrada en el
basamento de roca. Los resultados que se obtienen permiten disefiar espectros de
respuesta, evaluar el riesgo de licuacion, analizar la estabilidad de las estructuras
de tierra y estructuras de retencion. Los analisis de respuesta pueden hacerse en
una, dos o tres dimensiones.

Con las funciones de transferencia no es posible obtener el movimiento en la roca
basal, conocido un movimiento en la superficie. Sin embargo, existen otros
procedimientos como el de deconvolucion para tal efecto.
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8. ANALISIS PROBABILISTICO DE PELIGRO SISMICO
8.1. Antecedentes

El andlisis probabilistico de peligro sismico es un procedimiento para estimar la
probabilidad de que una tasa de excedencia de intensidad sea rebasada en un sitio
durante un determinado periodo. El uso de conceptos probabilisticos permite
identificar y cuantificar explicitamente las incertidumbres espaciales, temporales y
de magnitud de un evento sismico.

Generalmente la incertidumbre temporal se modela como un proceso de Poisson,
mientras que las incertidumbres espaciales y de magnitud sismica se evallan a
partir de leyes o modelos de atenuacion.

Los modelos de atenuacion generalmente son funcién de la magnitud sismica y de
la distancia, sin embargo, también pueden incluirse otros factores como: el tipo de
deslizamiento de la falla (normal o inversa), efectos de sitio y profundidad focal. Un
modelo tipico de atenuacion puede tener la forma siguiente:

InY = C; + C,M + C3M% + C5In[Cge(C,M)] + CgR + f(fuente) + f(sitio)
(8.1.1)

Donde: Y es el pardmetro de movimiento sismico de interés; M es la magnitud del
sismo; R es la distancia entre la fuente y el sitio en estudio; C; son coeficientes que
se obtienen a partir de un andlisis de regresion; f (fuente) es un pardmetro que
depende del tipo de deslizamiento de la falla y f(sitio) es un parametro para
considerar los efectos de sitio.

Los resultados de los andlisis probabilisticos de peligro sismico (APPS)
generalmente se expresan a través de curvas de peligro sismico (frecuencia anual
de excedencia vs intensidad media del movimiento del suelo) o bien, mediante
espectros de peligro uniforme (intensidad espectral vs periodo estructural para una
tasa anual de excedencia o periodo de retorno fijo). Es importante mencionar que
los espectros de peligro uniforme pueden utilizarse para obtener espectros de sitio.
Para ello se aplican las funciones de transferencia (capitulo 7), la cuales incluyen el
efecto de la estratigrafia y las propiedades dinamicas del suelo. Finalmente,
mediante una envolvente suavizada del espectro de sitio puede obtenerse un
espectro de disefio (APENDICE B).

El procedimiento para llevar acabo el APPS consta de cuatro etapas:

1. Caracterizacion geométrica de las fuentes sismicas.

2. Caracterizacion de la sismicidad o distribucion temporal de las fuentes
sismicas.

3. Definicion del modelo de atenuacion sismica.

4. Evaluacion probabilista del peligro sismico.
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8.2. Caracterizacion Geométrica de las Fuentes Sismicas

A partir de los datos de sismos, en especial del lugar donde inician (epicentros), se
puede definir la geometria de las fuentes sismicas. Estos lugares se delimitan
mediante poligonos y comunmente se denominan provincias tecténicas o regiones
sismogenéticas. En la mayoria de los casos la distribucion de probabilidad en una
provincia tectonica se supone uniforme, es decir, la ocurrencia de sismos se espera
con igual probabilidad en cualquier punto de la provincia tecténica.

Debido a que los modelos de atenuacion sismica involucran distancias entre la
fuente y el sitio de estudio, es necesario combinar las distribuciones uniformes con
la geometria de la regidon sismogenética para obtener una funcion de densidad de
probabilidad f; (r), figura 8.2.1.

Fuente

Fuente
Sgo/ 7o Siti%/ 0]
fo ) fom| S fo ()
To R Tmin R To(i) R

a) b) c)

Figura 8.2.1. Aproximacion de la funcion de densidad de probabilidad de distancias. a)
fuente puntual; b) fuente lineal; c) fuente de area (adaptado de Krammer, 1996).

Una clasificacion de la geometria de las fuentes fue propuesta por Cornell (1968),
quien idealizé tres tipos de fuentes sismicas:

Fuentes puntuales: la relacidon entre la distancia de la fuente al sitio, comparada
con las dimensiones de la falla es muy grande, o bien cuando se tiene una alta
concentracion de sismos en una area pequefia (figura 8.2.1a).

Para las fuentes de este tipo, la distancia r entre la fuente y un sitio tiene un Unico

valor de r,; por tanto, la probabilidad de que r =1, es 1, y la probabilidad de que
T # Ty €S Cero.

frr) =1 (8.2.1)

Fuentes lineales: la profundidad de un plano de falla es muy pequeiia y tiene poca
influencia sobre la distancia hipocentral.
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Si se supone que los extremos de la fuente lineal de longitud (If) mostrada en la
figura 8.2.1b equidistan del sitio de estudio y que la variable [ se distribuye
uniformemente en el intervalo (0,1f/2), la distribucion de probabilidad acumulada,
Fr (r) de r es:

21 rz—rﬁun
Fp () = ——— (8.2.2)

Derivando la ecuacion (8.2.2), la funcion de densidad de probabilidad (PDF) se
expresa:

fo(r) =220 _ 2 (8.2.3)

ar If ,rz—rfm-n

Fuentes de area: Se considera cuando existe una gran dispersion de los epicentros
sismicos, de tal forma que no existe una geometria de la fuente bien definida.

La funcién de densidad de probabilidad para este tipo de fuentes se evalta por
medio de métodos numeéricos. La forma de disefiar esta funcion consiste en
discretizar la fuente sismica en elementos de igual area para suponerse como
fuentes puntuales. Para cada distancia r, (i) se determina la fraccion de area de la
fuente Ar (i) que se encuentra a esa distancia del sitio. De esta manera se obtiene
un conjunto de pares (r, (i), Ar (i)), que al tabularlos conforman un histograma que
se aproxima a la funcién de densidad de probabilidad de distancias f; (), figura
8.2.1c.

fa ==+ (8.2.4)

Donde: n; es la frecuencia absoluta, es decir, el nUmero de distancias que se
encuentran dentro de un determinado intervalo; N es el niumero total de datos.
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8.3. Sismicidad de la Fuente

Una vez definida la geometria de la fuente, con su respectiva distribucion de
probabilidad, la siguiente etapa consiste es evaluar el tamafio y la frecuencia de los
sismos que la fuente puede generar. Para eso se hace uso de catalogos sismicos,
de informacién sobre neotectonica y paleosismologia de las fuentes. Es importante
mencionar que en esta etapa se considera que la relacién de recurrencia sismica
(magnitud vs frecuencia) obtenida de datos observados en el pasado, es correcta
para predecir la sismicidad futura de la fuente.

8.3.1. Modelo estandar de Gutenberg — Richter

Uno de los modelos de recurrencia sismica mas utilizados es el propuesto por
Gutenberg — Richter en 1944, el cual consiste en determinar el nUmero de sismos
anuales que exceden un cierto umbral de magnitud. De esta manera, la tasa de
excedencia de magnitud media anual (4,,,) se define como el nUmero de veces, por
unidad de tiempo, en que el valor de una magnitud sismica es excedido.

Al graficar la magnitud contra el logaritmo de la tasa de excedencia (4,,) se observa
una relacion lineal (figura 8.3.1). Por tanto, el modelo de recurrencia sismica de
Gutenberg — Richter se expresa:

logd,, = a—bm (8.3.1)
O bien, en forma exponencial:
Ap =109 = exp(a — fm) a = aln(10); f = b In(10) (8.3.2)

Dénde: a representa el logaritmo del nUmero de sismos que tienen magnitud mayor
o igual a cero y b, es un pardmetro que describe la probabilidad relativa de
ocurrencia de sismos de magnitudes altas y bajas. Los coeficientes a y b se obtienen
a partir de una regresion lineal de los registros sismicos.

La expresion 8.3.2 demuestra que las magnitudes tienen una distribuciéon
exponencial y cubren un rango infinito de magnitudes (—oo hasta + o); sin embargo,
para propoésitos de ingenieria, solo las magnitudes que pueden generar dafios a la
infraestructura son de interés. Por esto, si los sismos de magnitud inferior a un
umbral m, se eliminan, la tasa anual de excedencia para magnitudes mayores a m,
se escribe de la forma:

Ay = v.e Pm=mo) m >m, (8.3.3)

v = et Bmo (8.3.4)
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\ 10¢

log 4., 10 1 '
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Magnitud 0.001

Figura 8.3.1. Modelo estandar de Gutenberg — Richter (Krammer, 1996).

La distribucién de probabilidad de magnitud de este modelo con limite inferior, se
puede expresar en términos de la funcién de distribucion acumulada (CDF) como:

Fy (m) = P[M < m|M > mg] = 2me=tm — 1 _ g=B(m-mq) (8.3.5)

Amg

Derivando la expresion 8.3.5, la funcién de distribucion de probabilidad para
magnitudes mayores a m, se expresa:

fu(m) === Fy(m) = pe~F@m-mo) (8.3.6)

8.3.2. Modelo truncado de Gutenberg — Richter

El modelo estandar de Gutenberg — Richter predice tasas de excedencias para
magnitudes infinitas que nunca han sido observadas. Por ello, a este modelo se le
incluyeron limites inferior (m,) y superior (m,) dando origen al Modelo Truncado de
Gutenberg — Richter, cuya tasa anual de excedencia se expresa:

e~ B(m-mo) _o—B(my—mp)

Ap =V PR TCm—— ;Mg <m<m,y, (8.3.7)

Para este caso, la distribucién de probabilidad de magnitud, en términos de la
funcién de distribucion acumulada se expresa como:

1—e_B(m_m0)

1—e—B(my—myp)

Fy(m) =P[M <m|my <m<my| = (8.3.8)
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Derivando la expresion 8.3.8, la funcion de distribucion de probabilidad para
magnitudes entre my y m,, es:

d —-B(m-mq)
fu(m) = aFm(m) = % (8.3.9)

8.3.3. Modelo del temblor caracteristico

Los modelos de Gutenberg — Richter estiman adecuadamente las tasas de
excedencia para magnitudes bajas (M < 7.0). Sin embargo, Singh, 1983 (citado por
Suarez, 2013) demostré que estos modelos pueden sobrestimar la recurrencia de
sismos grandes (M = 7.0 - 8.4).

Debido a que los eventos simicos de gran magnitud (M = 7.0 - 8.4) en las costas
del Pacifico Mexicano (Guerrero, Oaxaca, Chiapas, Colima, Jalisco y Michoacan)
ocurren en tiempos constantes (sismo caracteristico), las tasas de excedencia no
presentan una distribucién exponencial. Por ello, es necesario incorporar un modelo
de temblor caracteristico para determinar el valor esperado de la magnitud del
proximo evento.

Jara y Rosenblueth (1988), proponen la siguiente expresion para obtener el valor
esperado (EM) de la magnitud del proximo evento, en zonas de subduccion de
Oaxaca y Guerrero.

E(M)=Dlogt+F (8.3.10)

Donde: D y F son constantes que valen 1.43 y 5.36 respectivamente y t, es el tiempo
en afos desde el Ultimo evento.

Para este modelo, la tasa de excedencia esta dada por la ecuacion siguiente:
_a|M—E(MD)
o)

0 [Q[Mu—E(M)]_cD[MO—E(M)”’
oM oM

Ao = — (8.3.11)

To

A = A

Donde: T, es el tiempo medio entre sismos caracteristicos; o, es la desviacion
estandar de los sismos caracteristicos y ®[:] la funcién de distribucién normal
estandar.

Por otra parte, Jara y Rosenblueth (1988) proponen que la distribucién de
probabilidad del modelo del temblor caracteristico, en las costas del Pacifico, puede
aproximarse a una funcion de densidad lognormal. Sin embargo, también sugieren
qgue es razonable una distribucion gaussiana con valor esperado de magnitud de
7.4 y una desviacion estandar de 0.30.
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8.4. Modelos de Atenuacidon Sismica

Los modelos de atenuacion sismica son expresiones que permiten estimar la
intensidad del movimiento del suelo (aceleracion maxima u ordenadas del espectro
de respuesta) de un sitio. Generalmente, las expresiones son funcién de la
magnitud, profundidad, y de la distancia epicentral. En la mayoria de los casos,
estos se obtienen para terreno firme a partir de un analisis de regresion de las
intensidades méximas del terreno (aceleracion, velocidad o desplazamiento).

Los modelos de atenuacion incluyen grandes incertidumbres debido a la dispersion
de los datos analizados. Por tanto, se supone la intensidad sismica A como una
variable aleatoria de distribucion lognormal con media MED (A|M,R;), y desviacion
estandar o), 4.

Con base en lo anterior, la probabilidad de que el valor de la intensidad a, sea
excedido en el sitio de interés, debido la ocurrencia de un sismo de magnitud M, a
una distancia R;, esta dada por la expresion siguiente (fig. 8.4.1):

Pr[A>alM,R;]=1— @ [ln(a)—lnMED(AlM,Ri)]

(8.4.1)

OlnA

Donde: ®[:] denota la distribucion normal estandar.

InA A

Pr[A > a|M, R;]

Amedia T — ..:
'

»In R

Figura 8.4.1. Probabilidad de excedencia de un parametro de intensidad A de un modelo
de atenuacion sismica (adaptado de Kramer, 1996).

Algunos ejemplos de estos modelos de atenuacion son los desarrollados por Arroyo
et al, (2010) para sismos interplaca (subduccion), y el de Garcia D. et al, (2005) para
sismos intraplaca (profundidad intermedia y fallamiento normal).

El modelo de atenuacion de Arroyo (2010) fue generado para sismos de subduccion
con magnitud My, > 5 ocurridos entre 1985 y 2004 entre las costas de los estados
de Colima y Oaxaca. La base de datos utilizada para desarrollar el modelo consistio
en 418 registros, derivados de 40 sismos de subduccion. Estos registros se
obtuvieron de 56 estaciones sismograficas en campo libre situadas en roca, a una
distancia entre 20 y 400 km de los epicentros.
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El modelo se define de la forma siguiente:

E1(as(T)*R)—Eq (as(T) |R?+1¢)

InSa (T) = a;(T) + a,(T)M,, + a3(T) In (8.4.2)

2
7o

1 = 1.4447x1075 % ¢2:3023 Mw (8.4.3)

Donde: Sa (T) es la aceleracion horizontal del terreno en funcién del periodo
espectral (gals); «;(T) son coeficientes que se obtienen a partir de un analisis de
regresion y cuyos valores se presentan en la tabla 8.4.1; M,, es la magnitud de
momento sismico; E; es la funcion integral exponencial; R es la distancia mas
cercana entre la fuente y el sitio de estudio y r, es el radio de una falla circular segun
el modelo de Brune.

Es importante mencionar que este modelo es valido para sismos de subduccion de
magnitudes comprendidas entre 5.0 y 8.5, distancias epicentrales entre 16 y 400 km
y periodos entre 0.04 y 5.0 segundos.

Por otra parte, el modelo de atenuacion de Garcia et al (2005), se generé a partir
de un conjunto de sismos de profundidad intermedia de falla normal, ocurridos en la
zona central de la Republica Mexicana. Para el desarrollo de este modelo se
consideraron magnitudes entre 5.2 y 7.4, y profundidades focales entre 38 y 138
km. Los registros se obtuvieron de 51 estaciones en campo libre localizadas en roca,
a una distancia de hasta 400 km de los epicentros. Cabe destacar que este modelo
permite obtener la aceleracion del terreno de la componente horizontal y de la
vertical.

El modelo se define con la expresion siguiente:
logY =¢; +c;M,, + c3R—c4logR+csH+o (8.4.4)
R = /R?, + AZ A= 0.00750x10°-507Mw (8.4.5)

Donde: Y es la aceleracién del terreno en funcién del periodo espectral (gals); ¢; son
coeficientes que se obtienen a partir de un analisis de regresion y cuyos valores se
presentan en las tablas 8.4.2 y 8.4.3; M, es la magnitud de momento sismico; R es
la distancia a la superficie de la falla; R4 es el distancia mas cercana a la superficie
de la falla para sismos M > 6.5; A es un parametro de saturacion de fuente cercana;
H es la profundidad focal (km) y o es la desviacion estandar residual de los
coeficientes c;.

Este modelo es valido para sismos intraplaca (de fallamiento normal y profundidad
intermedia) de magnitudes comprendidas entre 5.0 y 8.0, distancias epicentrales
entre 0.1 y 400 km y periodos entre 0.10 y 5.0 segundos.
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Tabla 8.4.1. Parametros de regresion del modelo de Arroyo et al (2010).

T(s) ay(T) az(T) as(T) a4(T) o

0.04 3.8123 0.8636  0.5578 0.015 0.8228
0.05 4.1429 0.858 0.5725 0.015 0.8512
0.06 4.377 0.8458  0.5798 0.015 0.8591
0.07 4.4591 0.8394 0.5762 0.015 0.8423
0.08 4.4832 0.8541 0.5792 0.015 0.8421
0.1 4.3391 0.862 0.5666 0.015 0.8254
0.2 2.5485 0.9988 0.485 0.015 0.7551

0.3 1.108 1.1038  0.4287 0.015 0.7198
0.4 0.2735 1.1533 0.4067 0.0134 0.7272
0.5 -0.0379 1.2206  0.4523 0.0084 0.7189
0.6 -0.6897 1.2522  0.4421 0.0067 0.7084
0.7 -0.7154 1.3263 0.5068 0.0034 0.707
0.8 -0.8581 1.3205 0.5103 0.0023 0.6974
0.9 -1.0970 1.3532 0.5278 0.0012 0.6923
1 -1.2600 1.3652 0.5426 0.0001 0.6798
1.1 -1.7687 14146  0.5342 0.0001 0.6701
1.2 -21339 1.4417 0.5263 0.0001 0.6697
1.4 -2.5442 14618 0.5242 0.0001 0.6763
1.6 -3.0887 15157 0.5215 0.0001 0.6674
1.8 -3.7195 15966 0.5255 0.0001  0.6327

2 -4.1908 1.6314 0.5199 0.0001 0.6078
3 -5.5926 1.7515 0.5298 0.0001 0.6029
4 -6.5318 1.8353 0.5394 0.0001 0.6201
5 -7.1389 1.8721 0.5376 0.0001 0.6701
G

PGA 24862 0.9392 0.5061 0.0150 0.7500

Tabla 8.4.2. Parametros de regresion de la componente horizontal del modelo de Garcia

et al (2005).

T Ci1 C> Cs Cs Cs o
5.000 -4.3 0.97 -0.0007 1 0.001 0.25
4.000 -3.9 0.94 -0.0008 1 0.0009 0.25
3.030 -3.3 0.89 -0.0009 1 0.0009 0.26
2.000 -2.7 0.85 -0.0012 1 0.001 0.26
1.493 -2.3 0.81 -0.0014 1 0.002 0.28
1.000 -1.7 0.75 -0.0017 1 0.003 0.28
0.752 -1.3 0.71 -0.002 1 0.004 0.27
0.500 -0.8 0.67 -0.0024 1 0.004 0.26
0.400 -0.6 0.64 -0.0028 1 0.005 0.27
0.300 -0.3 0.63 -0.0033 1 0.005 0.28
0.200 0.05 0.59 -0.0037 1 0.007 0.28
0.100 0.4 0.55 -0.0041 1 0.008 0.33
0.075 0.2 0.57 -0.0043 1 0.008 0.34
0.050 0.1 0.58 -0.0043 1 0.008 0.34
0.040 0.03 0.59 -0.0043 1 0.007 0.32
PGA -0.20 0.59 -0.0039 1 0.008 0.28

88



ANALISIS PROBABILISTICO DE PELIGRO SiSMICO

Tabla 8.4.3. Parametros de regresion de la componente vertical del modelo de Garcia et

al (2005).

T C:1 C2 Cs Cs Cs o
5.000 -4.4 0.98 -0.0003 1 -0.0002 0.26
4.000 -4 0.95 -0.0004 1 -0.0003 0.27
3.030 -3.3 0.88 -0.0005 1 -0.0004 0.28
2.000 -2.8 0.83 -0.0006 1 -0.0005 0.27
1.493 -2.4 0.8 -0.0008 1 0.0004 0.26
1.000 -1.8 0.75 -0.001 1 0.001 0.27
0.752 -1.3 0.69 -0.0014 1 0.002 0.25
0.500 -0.9 0.66 -0.0018 1 0.002 0.26
0.400 -0.7 0.64 -0.0022 1 0.003 0.26
0.300 -0.2 0.6 -0.0029 1 0.003 0.26
0.200 -0.07 0.59 -0.0033 1 0.004 0.26
0.100 -0.04 0.59 -0.0039 1 0.007 0.31
0.075 -0.06 0.6 -0.0041 1 0.007 0.32
0.050 -0.2 0.62 -0.0043 1 0.007 0.32
0.040 -0.3 0.62 -0.0041 1 0.006 0.31
PGA -0.4 0.60 -0.0036 1 0.006 0.27

8.5. Evaluacion Probabilista del Peligro Sismico

Una vez caracterizadas las fuentes sismicas y definidos los modelos de atenuacion
para cada regién sismogenética, se procede a evaluar el peligro sismico de la zona,
considerando la aportacion de excedencia de cada una de las fuentes, es decir, se
determina el nimero de sismos anuales que excederdn un cierto nivel de
aceleracion, dado que ocurren con una cierta magnitud a una determinada distancia.
Para esto se utiliza la funcién de peligro sismico siguiente:

v(a) = XN, 2o, fljz)?i f;?i Pr(A > a|M,Ry) fi, (M)fg, (R)AMdR (8.5.1)

Donde: v(a) es la tasa de excedencia de intensidad a; N es el nimero de fuentes
que contribuyen al peligro sismico; 1, es la tasa de excedencia de magnitudes de

la i-ésima fuente; f,,. (M) y fg,(R) son funciones de densidad de la probabilidad de la

magnitud y de la distancia de la i-ésima fuente; los limites de integracion
corresponden a la magnitud y distancia minimas M,y R,, ¥ la magnitud y distancia

maximas M, y R, respectivamente.

Es importante mencionar que la expresion 8.5.1 es aplicable para fuentes puntuales;
no obstante, cuando se trata de fuentes con areas, se recomienda la discretizacion
de la zona y se asume que la sismicidad se concentra en el centroide de cada
elemento discreto.

89



CAPITULO 8
8.6. Incertidumbres Temporales

El proceso de ocurrencia de un sismo con respecto al tiempo es usualmente descrito
por el modelo de Poisson, en el cual el tiempo de llegada entre dos sismos
sucesivos, se considera como una variable con distribucion exponencial, con un
parametro determinado por la tasa de excedencia sismica (1,,).

La funcién de probabilidad del modelo de Poisson se expresa:

-Amt n
m" (Amt)
P(N; = n) = —— =

n=1234.. (8.6.1)
Donde: P(N,), es la probabilidad de que ocurran n sismos con magnitud mayor a M;

t es el periodo de tiempo de interés, 4,, es la tasa de excedencia de sismos con
magnitud mayor o igual a M.

El proceso de Poisson tiene las caracteristicas siguientes:

1. Los eventos son independientes espacialmente; es decir, la ocurrencia de un
evento sismico en un determinado sitio de la fuente, es independiente del
espacio en el cual un evento tuvo lugar en el pasado. Esto implica que la
ocurrencia de un sismo tiene una distribucién espacial aleatoria (sin
memoria).

2. Los eventos son independientes temporalmente. Dicho de otra manera, la
ocurrencia de un suceso en un intervalo de tiempo es independiente del
namero de veces que el evento se ha presentado en otro lapso de tiempo.
Esto sugiere que los sismos no tienen memoria en el tiempo.

3. La probabilidad de que dos eventos tengan lugar al mismo tiempo y en el
mismo lugar es casi cero. Esto implica que para intervalos de tiempo
pequefios, no puede ocurrir mas de un sismo en un mismo punto.

Al evaluar n = 0 en la ecuacion 8.6.1, se obtiene la probabilidad de que no ocurran

temblores mayores a M en un intervalo de tiempo t. Por tanto, la probabilidad de
que si ocurran temblores es:

Pm)=1—e* (8.6.2)

Por otra parte, la probabilidad de que la intensidad a sea excedida al menos alguna
vez en un tiempo ¢; esta dada por la expresion siguiente:

P[A>a|t] =1 — V@) (8.6.3)
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Donde: v(a) es la tasa de excedencia de la intensidad a; ¢; es el intervalo de tiempo
a evaluar.

Despejando la tasa de excedencia v(a) de la ecuacion 8.6.3 se obtiene:

1n[1—P[A>a|tj]]

tj

v(a) = (8.6.4)

La ecuacion 8.6.4 puede utilizarse para obtener la tasa de excedencia de una
intensidad especifica, dada una probabilidad de ser rebasada en un determinado
tiempo. Por ejemplo, una intensidad a con probabilidad del 18% de ser excedida en
50 afios, le corresponde una tasa de excedencia de 0.004 (TR=250 afos). Esto
quiere decir, que existe una probabilidad del 18%, que en 50 aflos un sismo con
periodo de retorno de 250 afios exceda dicha intensidad a.

8.7. Conclusiones

El analisis de peligro sismico probabilistico es un procedimiento para estimar la
probabilidad de que una tasa de excedencia sea superada en un sitio durante un
determinado periodo. En los andlisis se consideran explicitamente las
incertidumbres temporales, espaciales y de magnitud sismica.

Las provincias tectonicas generalmente se definen a partir de los epicentros de los
sismos. Estas fuentes, de acuerdo con su geometria, pueden clasificarse como:
puntuales, lineales y de area.

Los modelos Gutenberg — Richter estandar estiman adecuadamente las tasas de
excedencia para sismos menores a 7; sin embargo, sobrestiman los valores para
sismos mayores a esta magnitud.

Los sismos caracteristicos son aquellos de gran magnitud (M = 7.0 - 8.4) que
ocurren en tiempos constantes. Por tanto, sus tasas de excedencia se evalian con
un modelo de temblor caracteristico a partir del valor esperado de la magnitud del
préximo evento.

Los modelos de atenuacién sismica generalmente son funcion de la magnitud,
profundidad y la distancia; sin embargo, también pueden incluirse otros factores
para considerar el tipo de deslizamiento de la falla (normal o inversa), y los efectos
de sitio.
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CAPITULO 9

9. ANALISIS DE PELIGRO SiSMICO PARA LA CIUDAD DE
OAXACA

La ciudad de Oaxaca, por su ubicacion geografica, constantemente sufre
afectaciones por los sismos provenientes del Pacifico. En esta region, el peligro
sismico se atribuye principalmente a sismos de subduccion y sismos intraplaca
(profundidad intermedia y fallamiento normal), los cuales son originados por la
interaccion de la placa de Cocos con la Norteamericana. Por mencionar algunos
ejemplos, los eventos méas destructivos en la zona han sido: el sismo del 16 de junio
de 1928 (M=7.6), el sismo del 14 de enero de 1931 (M=7.8) y el sismo del 29 de
noviembre de 1978 (M=7.6). Por lo anterior, surge la necesidad de evaluar los
niveles de intensidad sismica para obtener parametros que permitan el disefio de
estructuras sismoresistentes mas confiables.

9.1. Regiones Sismogenéticas que Afectan Oaxaca

La primera division del territorio nacional en provincias tectdnicas fue propuesta por
Esteva (1970), en la cual se distinguieron 27 regiones. Una regionalizacion mas
minuciosa fue realizada por Zufiga y Tapia, quienes definieron 23 provincias
tectonicas (1999, citado por Suarez, 2013). Ordaz et al (2008) sugirié una
subdivision de 45 regiones sismogenéticas como se muestra en la figura 9.1.1.
Recientemente, Zuafiga F. et al (2017) también propuso una zonificacion de 18
regiones tectonicas.

-104  -102  -100 -98 -96 -94 -92
Longitud
—

L

ST

225

14F

-106 -104 -102  -100 -98 -96 -94 -92 -106  -104 -102  -100 -98 -96 -94 -92
Longitud Longitud

Figura 9.1.1 Regiones sismogenéticas de la Republica Mexicana (Ordaz et al, 2008).
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En el presente trabajo se consideraron las caracteristicas geométricas de la
regionalizacion propuesta por Ordaz et al (2008). Las figuras 9.1.1a y 9.1.1b
muestran las regiones para sismos superficiales y sismos de profundidad intermedia
y fallamiento normal (intraplaca), respectivamente. En las figuras 9.1.1cy 9.1.1d se
presentan las regiones para sismos de subduccion, el primer grupo corresponde a
sismos de magnitudes bajas a moderadas (5 a 7.2), y el segundo a sismos de
magnitudes superiores a 7 (sismos caracteristicos, subcap. 8.3.3).

De acuerdo con la ubicacion geografica de la ciudad de Oaxaca, las regiones que
mas contribuyen al peligro sismico son las zonas 14 a 21 y 28 a 30 en sismos de
subduccion, y las zonas 31 a 33 en sismos intraplaca.

A partir de distintos modelos de atenuacion (Arroyo et al 2010; Garcia et al 2005;
Garcia S. et al 2020) y registros acelerogréficos, se observé que a distancias
mayores de 400 km de la zona en estudio, los niveles de aceleracion no representan
un peligro significativo para ella. Por eso, las zonas 14, 21, 28, 30, 31 y 33 se
delimitaron en un radio de 400 km (figs. 9.1.2 y 9.1.3). Las coordenadas de cada
provincia tectonica se describen en la tabla 9.1.1.

Cd. de Oaxaca

[(Zona 28 (Guerrero — Michoacan)

[l Zona 29 (Oaxaca)

Il Zona 30 (Chiapas)

[ Zona 31 (Profundidad intermedia Oeste)
[E Zona 32 (Profundidad intermedia Centro)
[l Zona 33 (Profundidad intermedia Este)

Figura 9.1.2. Regiones sismogenéticas de sismos de subduccion e intraplaca.

M 70na 14 (Brecha de Tehuantepec)

Zona 15 (Oaxaca Este)

[E zona 16 Oaxaca 1)

Zona 17 (Oaxaca 2)

Zona 18 (Oaxaca Oeste)

M 7ona 19 (Ometepec)
(
(

Cd. de Oaxaca

R=400 kin® % ] Zona 20 (San Marcos)
1 M Zona 21 (Guerrero)

Figura 9.1.3. Regiones sismogenéticas de sismos caracteristicos.

93



CAPITULO 9

Tabla 9.1.1. Coordenadas geogréficas de las regiones sismogenéticas.

No
de Region l}lo'de Coordenadas de vértices (latitud, longitud, profundidad (km))
vertices
Zona
" S;rzi‘r‘]gcé%” ! (15.197,-95,15); (14.527,-94.018,15); (15.1,-93.613,30);
(15.392, -93.987,30); (15.91,-95)
Tehuantepec
;5 Subduccién 5 (15.526,-96.349,15); (15.5,-96,15); (15.197,-95,15); (15.91,-
Oaxaca Este 95,30): (16.257,-96.267,30)
16 Subduccion A (15.67,-97.354,15): (15.526,-96.349,15); (16.257,-96.267,30);
Oaxaca 1 (16.443,-97.21,30)
17  Subduccion . (15.775,-97.887,15); (15.67,-97.354,15); (16.443,-97.21,30);
Oaxaca 2 (16.528,-97.655,30)
16 S%’g)‘(’;g;o” ,  (15.873,/98.242,15); (15.75,-97.887,15); (16.528,-97.655,30);
(16.591,-98.035,30)
Oeste
1o  Subduccion A (16.343,-99.663,15); (15.873,-98.242,15); (16.591,-98.035,30):
Ometepec (17.01,-99.438,30)
,o  Subduccién A (16.473,-100.062,15); (16.343,-99.663,15); (17.01,-99.438,30);
San Marcos (17.143,-99.836,30)
,,  Subduccién A (16.62,-100.47,15); (16.473,-100.062,15); (17.143,-99.836,30);
Guerrero (17.34,-100.49,30)
o8 Guerrero — 6 (16.62,-100.47,15); (16.45,-100,15); (16.1,-99,15); (16.81,-
Michoacan 98.82,30); (17.2,-100,30); (17.34,-100.49,30)
(16.1,-99,15); (15.8,-98,15); (15.6,-97,15): (15.5,-96.15):
29 Oaxaca 10 (15.2,-95,15); (15.9,-95,30); (16.2,-96,30); (16.4,-97,30);
(16.6,-98,30); (16.81,-98.82,30)
: (15.2,-95,15); (14.55,-94.03,15); (15.08,-93.59,30); (15.4,-
30 Chiapas 5 94.30); (15.9,-95,30)
a1 'T:]?;‘ﬁma'g;d 6 (17.34,-100.49,30); (16.87,-99,30); (19.1,-99,100); (19.18,-
Oocts 99.79,100); (18.58,-100.15,100); (17.84,-100.42,30)
Profundidad (16.87,-99,30); (16.81,-98.82,30): (16.6,-98,30); (16.4,-97,30);
32 Intermedia 11 (16.2,-96,30); (15.9,-95,30); (17.2,-95,100); (18.3,-96,100);
Centro (18.8,-97,100); (18.9,-98,100); (19.1,-99,100)
sy rofundidad (15.9,-95,30); (15.4,-94,30): (15.08,-93.59,30); (15.91 -
i 93.16,100); (17.2,-95,100)

La distribucién espacial de los sismos se determiné con el programa CRISIS, el cual
considera que cualquier punto de la fuente tiene la misma probabilidad de
ocurrencia. Inicialmente el programa subdivide cada una de las fuentes en
elementos discretos de forma triangular, y supone que la sismicidad se concentra
en el centroide de cada triangulo. Finalmente, a partir de las distancias entre el sitio
de estudio y el centroide de cada elemento, el programa define una distribucién de
probabilidad en funcién de las distancias. Cabe sefialar, que este procedimiento es
analogo al descrito en el subcapitulo 8.2.
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9.2. Definicién de los Modelos de Sismicidad

Para definir la sismicidad de las fuentes, se analiz6 un catdlogo sismico
proporcionado por el Servicio Sismologico Nacional (SSN), con registros desde el
afio 1900 al afilo 2021. Previamente se realizO un proceso de depuracion que
consistio en identificar y eliminar los enjambres, réplicas y sismos premonitores de
un evento principal a partir de los criterios propuestos por Gardner y Knopoff (1974).

Enseguida se determinaron las tasas de excedencia para sismos con magnitud
mayor a 5 y se ajustaron al modelo de sismicidad Gutenberg — Richter truncado,
descrito en la subcapitulo 8.3. Debido a que el catalogo sismico proporcionado por
el SSN esta incompleto, se utilizaron los parametros a y b determinados por Zufiga
F. et al (2017) para definir los modelos de sismicidad de las zonas 28 a 33. Los
modelos obtenidos se muestran en las figuras 9.2.1 y en la tabla 9.2.1 se presentan
los parametros que definen a cada uno. Cabe destacar, que las tasas de excedencia
calculadas con el catadlogo del SSN se ajustan adecuadamente con los parametros
a y b propuestos por Zufiga F (fig. 9.2.1).

Para el caso de las zonas 14 a 21 se propuso modelos de sismos caracteristicos
con los parametros definidos por Ordaz (2008). En la tabla 9.2.2 se presentan dichos
pardmetros y en la figura 9.2.2 se muestran graficamente.

Tabla 9.2.1. Parametros de sismicidad para los modelos truncados Gutenberg — Richter.

No de zona  Tipo de sismo v B M, M,
28 Subduccion 1.585 1.727 5.0 7.20
29 Subduccion 1.413 1.773 5.0 6.90
30 Subduccion 1.413 1.727 5.0 6.90
31 intraplaca 0.380 1.819 5.0 7.90
32 intraplaca 0.417 1.911 5.0 7.90
33 intraplaca 1.778 1.888 5.0 7.80

Tabla 9.2.2. Parametros de sismicidad para los modelos de temblor caracteristico (Ordaz,

2008).

NOde Med (T) T, D F ou M, M,
14 24.7 200 7.50 0 0.27 7.0 8.40
15 24.8 26 7.50 0 0.27 7.0 8.40
16 39.4 13 7.50 0 0.27 7.0 8.40
17 77.9 63 7.50 0 0.27 7.0 8.40
18 104.7 23 7.50 0 0.27 7.0 8.40
19 26.7 9 7.50 0 0.27 7.0 8.40
20 89.9 29 7.50 0 0.27 7.0 8.40
21 39.7 80 7.50 0 0.27 7.0 8.40
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Una vez definidos los modelos de sismicidad, se procedio a determinar la
distribucion de probabilidad de magnitud para cada una de las fuentes. Para el caso
de los modelos Gutenberg — Richter truncados se utilizé la ecuacion 8.3.9, y para
los modelos de sismos caracteristicos se propuso una distribucion de probabilidad
gaussiana con un valor esperado de M = 7.5y ¢, = 0.27 (Ordaz et al, 2008). Los
resultados se presentan en la figura 9.2.3.

Zona 28 Zona 29
10 10
] 1 000(} 1
~ 0.1 L% £ 01
<><><> ~
0.01 0.01
0.001 0.001
5 5.5 6 6.5 7 7.5 5 5.5 6 6.5 7 7.5
Magnitud Magnitud
Modelo Gutenberg-Richter truncado Modelo Gutenberg-Richter truncado
¢ Tasas de excedencia ¢ Tasas de excedencia
Zona 30 Zona 31
10 1
%
1 0.1 o<>°<><><><>
(%
£ g <><><>
~ 0.1 ~ 0.01 &3
0.01 0.001
0.001 0.0001
5 5.5 6 6.5 7 5 5.5 6 6.5 7 7.5 8
Magnitud Magnitud
Modelo Gutenberg-Richter truncado Modelo Gutenberg-Richter truncado
¢ Tasas de excedencia ¢ Tasas de excedencia
Zona 32 Zona 33
1 10
0.1 Q0. 163
s L = O3S
~ 0.01 01
= Q.
0.001 0.01
0.0001 0.001
5 5.5 6 6.5 7 7.5 8 5 5.5 6 6.5 7 7.5 8
Magnitud Magnitud

Modelo Gutenberg-Richter truncado Modelo Gutenberg-Richter truncado

¢ Tasas de excedencia ¢ Tasas de excedencia

Figura 9.2.1. Modelos de sismicidad Gutenberg — Richter truncados.
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Figura 9.2.2. Modelos de sismicidad de temblores caracteristicos.
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9.3. Peligro Sismico de la Ciudad de Oaxaca

El peligro sismico de la ciudad de Oaxaca se evaluo en términos de tasas de
excedencia de intensidad para diferentes periodos estructurales, utilizando la
ecuacion 8.5.1. Segun la sismicidad de las fuentes, se realiz6 un analisis para
sismos de subduccion y otro para sismos intraplaca (profundidad intermedia y
fallamiento normal). Con los modelos de atenuacion de Arroyo et al, (2010) y Garcia
et al, (2005), descritos en el subcapitulo 8.4, se estudiaron los sismos de subduccién
e intraplaca, respectivamente. Ademas, para considerar las incertidumbres
temporales se utilizé el modelo de Poisson, el cual se presentd en el subcapitulo
8.6.

En la figura 9.3.1 se presentan las curvas de peligro sismico (aceleracién espectral
de la componente horizontal vs tasas de excedencia) para sismos de subduccion, y
en la figura 9.3.2 se muestran las probabilidades de excedencia en 50 afos, para
diferentes niveles de aceleracion y periodos estructurales. A partir de la figura 9.3.1
se construyeron espectros de peligro uniforme con periodos de retorno de 100, 250,
350 y 500 afios, éstos se muestran en la figura 9.3.3.

Las curvas de peligro sismico para sismos intraplaca se presentan en la figura 9.3.4,
y en la 9.3.5 se muestran las probabilidades de excedencia en 50 afios para varios
niveles de aceleracion y periodos estructurales. Los espectros de peligro uniforme
con periodos de retorno de 100, 250, 350 y 500 afios se exponen en la figura 9.3.6.

La figura 9.3.7 muestra las curvas de peligro sismico total, las cuales incluyen la
contribucion conjunta de los sismos de subduccion e intraplaca, y en la figura 9.3.8
se presentan sus correspondientes probabilidades de excedencia en 50 afios. Los
espectros de peligro uniforme se exhiben en la figura 9.3.9.

También se estudio la aceleracion vertical maxima en la roca basal para compararla
con la horizontal y verificar su magnitud. Con el modelo de atenuacion de Garcia S.
et al (2017) se estim6 la aceleracion horizontal y vertical maxima en la roca (PGA)
que producen los sismos de subduccién. Un andlisis similar se realizé para los
sismos de profundidad intermedia y fallamiento normal con el modelo de Garcia et
al (2005). Los valores de estas aceleraciones en funcion de la distancia y la
magnitud sismica se observan en la figura 9.3.10.

Adicionalmente se compararon los espectros de peligro uniforme de sismos de
subduccion e intraplaca obtenidos en este estudio, contra los espectros de
respuesta del programa PRODISIS (CFE), para periodos de retorno de 100, 250 y
500 afos. Los resultados se presentan en la figura 9.3.11.
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Por dltimo, con el programa SEISMOMATCH se obtuvieron acelerogramas
sintéticos en roca, para los espectros de peligro uniforme con periodos de retorno
de 100, 250, 350 y 500 afios. Estos acelerogramas tienen la caracteristica que
generan un espectro de respuesta similar al espectro de peligro uniforme
correspondiente, por lo que implicitamente reflejan el peligro sismico de la zona.
Estas historias de aceleraciones, en conjunto con las funciones de transferencia,
descritas en el capitulo 7, pueden utilizarse para analizar los efectos de sitio en
cualquier parte de la Ciudad de Oaxaca. Los datos de los acelerogramas sintéticos
determinados, se pueden consultar en el link del autor siguiente:

https://1drv.ms/x/s!AvhxwOu5SID8gmWDusUmWIdoENP6?e={fiuJv

0.1

.01 feesvasetunestuceeeestNG e s Dogos

0.001

0.0001 E—
1E-02 1E-01 1E+00 1E+01

Aceleracion (g)
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Te=0.2s Te=0.3s Te=0.4s Te=05s
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Te=3.0s Te=4.0s Te=5.0s  cereeeees TR=100 afios
--------- TR=250 afios -+-++-+-- TR=350 afios TR=500 afios

Figura 9.3.1. Curvas de peligro sismico para sismos de subduccion.
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Tasa de excedencia de intensidad anual

Probabilidad de excedencia de intensidad
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Figura 9.3.4. Curvas de peligro sismico para sismos intraplaca.
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Figura 9.3.5. Probabilidad de excedencia de sismos intraplaca en 50 afios para diferentes

niveles de aceleracion.
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Figura 9.3.6. Espectros de peligro uniforme de sismos intraplaca.
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Figura 9.3.7. Curvas de peligro sismico para sismos de subduccion e intraplaca.
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Figura 9.3.9. Espectros de peligro uniforme para sismos de subduccion e intraplaca.
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9.3.1. Efectos de sitio

Los niveles de intensidades de las aceleraciones espectrales y del terreno
determinadas en la seccion 9.3, corresponden al basamento rocoso. Para conocer
los efectos de sitio es necesario considerar explicitamente la estratigrafia del lugar,
la rigidez de los materiales (E y G) y su amortiguamiento. Un método para incluir
estos factores es mediante funciones de transferencia, las cuales se describieron
en el capitulo 7.

A modo de ejemplo, en la figura 9.3.13 se muestra un perfil estratigrafico definido a
partir de un sondeo de penetracion estandar, realizado en las inmediaciones de la
Central Camionera de la Ciudad de Oaxaca (CCO), (Ledén J, 1976). Los materiales
que conforman este depdsito son principalmente arenas limosas, arenas y gravas
mal graduadas. Las propiedades de cada estrato se describen en la tabla 9.3.1,
éstas se determinaron de los resultados de las pruebas de laboratorio y tendidos de
prospeccién sismica reportados por el mismo autor.

Tabla 9.3.1. Propiedades de los materiales que conforman el depésito de suelo localizado
en las inmediaciones de la CCO.
Velocidad de

No de Espesor Peso volumétrico Amortiguamiento
estrato m) (KN/m?) onda de corte (%)
(m/s)
1 5.0 15 252 5
2 5.5 16 178 5
3 4.0 15 200 5
4 6.5 15 338 5
5 9.5 17 350 5
0 10 20 30 40 50 60 70 80 90 100
15, 115
2:5 72-5
45 4.5
6.5 6.5
o 85 85 o
T 105 105 ©
% 125 125 %
g 14 5] 145 g
S lns s 2
o 20 54 205 &
225 22.5
245 245
26.5 26.5
28.5 28.5
305H -30.5
0 10 20 30 40 50 60 70 80 Q0 100
Distancia

Figura 9.3.13. Perfil estratigrafico del suelo en las inmediaciones de la CCO.

Para evaluar los efectos de sitio se considero el acelerograma sintético mostrado
en la figura 9.3.12a; para ello se utilizaron los programas DEEPSOIL vy
GEOESTUDIO (QUAKE). Cabe aclarar que el primer software utiliza funciones de
transferencia basadas en la teoria de propagacién unidimensional de ondas. El
segundo emplea la teoria de propagacion bidimensional y determina funciones de
transferencia a partir del método del elemento finito.

108



ANALISIS DE PELIGRO SiSMICO PARA LA CIUDAD DE OAXACA

La figura 9.3.14 muestra las historias de aceleraciones en la superficie del terreno,
y en la figura 9.3.15 se presenta los espectros de respuesta o espectros de sitio
correspondientes. En esta ultima figura, se incluye el espectro de peligro uniforme
(TR=100 afnos) para apreciar la amplificacion de las aceleraciones de la roca a la
superficie. También puede notarse que las aceleraciones espectrales en la
superficie obtenidas con el programa DEEPSOIL (teoria de propagacion
unidimensional) y GEOESTUDIO (teoria de propagacion bidimensional) son muy
similares.

300
200 a)
100

0

-100

-200

-300

-400

Aceleracién (gals)

0 5 10 15 20 25 30 35 40
Tiempo (s)

300
200 b)
100

-100
-200
-300
-400

Aceleracién (gals)

0 5 10 15 20 25 30 35 40
Tiempo (s)

Figura 9.3.14. Historia de aceleraciones obtenidas en la superficie del terreno. a)
programa DEEPSOIL; b) programa GEOESTUDIO (QUAKE).
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Figura 9.3.15. Espectros de respuesta en roca y en la superficie.
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9.4. Comentarios de los Resultados y Conclusiones

En las figuras 9.3.1 y 9.3.3 se aprecia que las aceleraciones espectrales maximas
en roca (componente horizontal), producidas por los sismos de subduccion, se
presentan en periodos de 0.15 y 0.20 segundos. Los sismos con periodos de retorno
de 100, 250, 350 y 500 afios (tasas de excedencia anual de 0.01, 0.004, 0.0029 y
0.002, respectivamente) pueden producir, en estos periodos, aceleraciones de 0.21,
0.35, 0.42 y 0.48q, respectivamente.

Con base en las figuras 9.3.4 y 9.3.6, las aceleraciones espectrales maximas en
roca (componente horizontal), generadas por los eventos intraplaca, tienen lugar en
un periodo de 0.1 segundos. En este periodo, los sismos con periodo de retorno de
100, 250, 350 y 500 afios generan aceleraciones de 0.25, 0.43, 0.52 y 0.63g,
respectivamente.

La figura 9.3.7 muestra la contribucion conjunta de los sismos de subduccion e
intraplaca. En esta figura y en la 9.3.9 se observa que la aceleracibon maxima
horizontal se presenta en un periodo de 0.1 segundos. En este periodo, los sismos
que se repiten cada 100, 250, 350 y 500 afios alcanzan aceleraciones de 0.34, 0.55,
0.66 y 0.769, respectivamente.

De acuerdo con las figuras 9.3.2, 9.3.5 y 9.3.8, las probabilidades de excedencia de
las aceleraciones espectrales, producidas por los sismos con periodos de retorno
de 100, 250, 350 y 500 afos, son del orden del 39, 18, 13 y 10%, respectivamente.

Adicionalmente, en las figuras 9.3.10a y 9.3.10b se presentan las aceleraciones,
horizontales y verticales maximas en la roca (PGA), producidas por los sismos de
subduccién e intraplaca, respectivamente. En estas figuras puede notarse que los
sismos intraplaca producen mayores niveles de aceleracion que los sismos de
subduccién. Un sismo intraplaca de magnitud 5 (H = 50 km), que ocurre a menos
de 30 km de un lugar, produce aceleraciones de mas de 2 veces que un sismo de
subduccion. Para distancias mas grandes, las aceleraciones son en promedio 1.3
veces mayores.

En el caso de los grandes temblores intraplaca (M > 7.5; H = 50 km), en la figura
9.3.10 se observa que a distancias menores de 30 km, los niveles de intensidad de
estos sismos es del orden de 6 veces mas que los sismos de subduccion. Para
distancias mas grandes, las aceleraciones son en promedio 2 a 4 veces mayores.

La figura 9.3.10a muestra una comparativa de las aceleraciones horizontales y
verticales en roca de los sismos de subduccion. Se observa que a distancias
menores a 40 km, las aceleraciones verticales son en promedio dos terceras partes
de la componente horizontal; para distancias mayores a 40 km, ésta proporcién
tiende a incrementarse con la distancia. En el caso de la ciudad de Oaxaca, los
sismos mas cercanos de este tipo ocurren a 80 km de distancia, por lo que la
relacion de estas aceleraciones es del orden 5/7 (mayor de 2/3).
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La figura 9.3.10b muestra una comparativa de las aceleraciones horizontales y
verticales que producen los sismos de fallamiento normal y profundidad intermedia,
en la roca basal. Puede notarse a distancias menores de 150 km, las aceleraciones
verticales son un poco menores a las dos terceras partes de la horizontal (relacion
de 3/5); para distancias mayores a 150 km, en promedio esta proporcion es de 2/3.

Por otra parte, con el programa PRODISIS (CFE, 2015) se obtuvieron espectros de
respuesta en roca para periodos de retorno de 100, 250 y 500 afios; éstos se
compararon con algunos espectros de peligro uniforme presentados en la figura
9.3.9. En la figura 9.3.11 se observa que en los tres casos, las aceleraciones
maximas espectrales son del mismo orden de magnitud, sin embargo, se aprecia
un desfase en el periodo estructural dominante. Las aceleraciones maximas de los
espectros de PRODISIS se presentan en un periodo de 0.15 segundos y son del
orden de 0.36, 0.54 y 0.73g para los periodos de retorno de 100, 250 y 500 afios,
respectivamente. En contraste, las aceleraciones maximas de los espectros de
peligro uniforme tienen lugar en un periodo de 0.10 segundos y alcanzan
magnitudes del orden de 0.34, 0.55 y 0.76g para los mismos periodos de retorno.

Para fines de disefio y andlisis de estructuras en un lugar en particular dentro de la
ciudad de Oaxaca, es necesario determinar el espectro de sitio, es decir, se debe
obtener el espectro de respuesta en la superficie, considerando explicitamente la
estratigrafia del lugar, la rigidez de los materiales (E y G) y el amortiguamiento del
suelo. Para ello pueden utilizarse los acelerogramas sintéticos presentados en la
figura 9.3.12, en conjunto con las funciones de transferencia descritas en el capitulo
7. En el subcapitulo 9.3.1 se presenté un ejemplo para obtener los espectros de
sitio.

En el ejemplo presentado en el subcapitulo 9.3.1 (figura 9.3.15), puede notarse que
la aceleracién espectral maxima en roca se presenta en un periodo de 0.1
segundos, sin embargo, en la superficie las mayores aceleraciones espectrales
corresponden a los periodos de 0.15 y 0.41 segundos. En la superficie, estos
periodos alcanzan aceleraciones horizontales de 1.02 y 1.28g, respectivamente;
esto representa una amplificacion del orden de 3 veces en el primer periodo y 6
veces en el segundo.

Por altimo, los acelerogramas sintéticos presentados en la figura 9.3.12 también
pueden ser utilizados para el analisis de diversos tipos de estructuras que no se
comportan como osciladores de un grado de libertad, tal es el caso de presas,
taludes y tuneles.
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CAPITULO 10

10. CONCLUSIONES

1. Los sismos son fendmenos naturales que se generan principalmente en la
interfaz de las placas tectdnicas convergentes, transformantes y divergentes.
Sin embargo, también ocurren eventos a lo largo de fallas preexistentes
desarrolladas en zonas de fragilidad de la corteza terrestre. En el caso de la
Republica Mexicana, los sismos que afectan este pais se clasifican en dos
grupos: interplaca e intraplaca. Los sismos interplaca, pueden ser de
subduccioén y de fallamiento lateral; mientras que los intraplaca pueden ser
de fallamiento normal y profundidad intermedia y sismos superficiales.

2. La magnitud de los esfuerzos generados por la propagacion de ondas
sismicas a través de formaciones geoldgicas y suelos, disminuye con la
distancia al sitio de interés. La atenuacién se atribuye a la friccion que
generan los deslizamientos entre particulas del suelo, y a la distribucion de
energia elastica en volumenes mas grandes de formaciones rocosas, a
medida que los frentes de onda crecen concéntricamente.

3. Se analizé el peligro sismico de la ciudad de Oaxaca en términos de tasas
de excedencia de intensidad para diferentes periodos estructurales. Se
estudiaron los dos tipos de sismos que mas afectan a esta region: los sismos
de subduccion y de profundidad intermedia y fallamiento normal (intraplaca).
Los resultados demostraron que los sismos intraplaca de gran magnitud (M >
7.5; H = 50 km) producen aceleraciones maximas en roca del orden de 2 a
4 veces mas que los sismos de subduccion en distancias mayores de 30 km,
0 mas de 6 veces cuando esta distancia es menor.

4. Las maximas aceleraciones espectrales horizontales en roca, producidas por
los sismos de subduccion, tienen periodos de 0.15y 0.20 s. En contraste, los
eventos intraplaca presentan sus valores maximos en un periodo de 0.10 s.

5. La propagacion de ondas sismicas a través de estratos de suelos provoca
gue las aceleraciones se amplifiguen en la superficie, y que los valores
maximos ocurran en periodos diferentes a los dominantes en roca. Esto fue
ejemplificado con el caso del sitio adyacente a la Central Camionera de la
Ciudad de Oaxaca. En este lugar, los periodos dominantes en la superficie
son de 0.15 y 0.41 segundos, en los cuales se produjo una amplificacion del
orden de entre 3y 6 veces la aceleracion en la roca basal. Cabe mencionar,
gue los materiales predominantes en este sitio son: limos arenosos, arenas
y gravas mal graduadas.
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6. Los sismos de subduccion mas cercanos, que afectan a la ciudad de Oaxaca,
ocurren a 80 km. A esta distancia, provocan una aceleracion maxima vertical
en roca del 71% de la componente horizontal. Por otra parte, los sismos
intraplaca pueden ocurrir en un amplio rango de distancias al sitio de estudio
(hasta 400 km). Para este tipo de eventos la relacion de la componente
vertical a la horizontal es diversa; en general, a distancias menores de 150
km la proporcion es de 3/5. A distancias mayores, la relacion es del orden de
2/3.

7. Para evaluar el comportamiento dindmico de una estructura en esta ciudad,
es preciso considerar los efectos de sitio. Es decir, se tiene que tomar en
cuenta la estratigrafia del lugar, los parametros dinamicos de los suelos (E y
G) y el amortiguamiento. Para ello pueden utilizarse los acelerogramas
sintéticos presentados en la figura 9.3.12. Como el espectro de respuesta de
estos acelerogramas es similar a los espectros de peligro uniforme,
implicitamente reflejan el peligro sismico de la zona, por tanto pueden
aplicarse a cualquier punto de la ciudad de Oaxaca.

8. Por ultimo, los resultados obtenidos en este trabajo pueden utilizarse para
elaborar una normativa local de disefio sismico, que facilite la construccién
de espectros de disefio y la evaluacion de las fuerzas sismicas actuantes en
las edificaciones.
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ESPECTROS DE RESPUESTA

A. ESPECTROS DE RESPUESTA

Los espectros de respuesta describen el comportamiento maximo de un oscilador
de 1GL de cierto periodo y amortiguamiento, sometido a un movimiento particular
en la base (fig. A.1). En ingenieria sismica se utilizan para obtener espectros de
disefio a partir de una envolvente suavizada de un conjunto de espectros de
respuesta. También se usan para obtener los parametros de regresion que definen
los modelos de atenuacién descritos en el subcapitulo 8.4, entre otras aplicaciones.

La ecuaciéon general que describe la respuesta de un oscilador de 1GL se expresa
de la forma siguiente:

mX + kx + cx = p(t) (A.1)

Donde: p(t) es la funcion que describe la carga en el tiempo.

En el caso de sismos que inducen aceleraciones en la base, la ecuacion puede
expresarse como:

mX + kx + cx = —miy(t) (A.2)

Donde: %,(t) es la aceleracion del terreno en funcién del tiempo.
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Figura A.1. Espectro de respuesta (Chopra, 2012).

Existen soluciones analiticas y numéricas que permiten resolver las ecuaciones
anteriores. Sin embargo, las analiticas son poco practicas y dificiles de resolver. Por
tanto, los métodos numéricos son mas eficientes y los mas utilizados. Los métodos
numeéricos mas comunes son el de diferencias finitas y los métodos de paso a paso
en el tiempo. A continuacion se describen algunos de ellos.
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A.1. METODO DE INTERPOLACION LINEAL

Este es un método de tipo paso a paso en el tiempo, basado en la interpolacion
lineal de una carga. A efecto del método, una fuerza p(t) que varia arbitrariamente
con el tiempo, se representa como una secuencia de pequefios impulsos (fig. A.1.1).

Py

| wzw /\ :
A

> l-a i

Figura A.1.1. Fuerza p(t) variando arbitrariamente con el tiempo.

En la figura A.1.2, se muestra a detalle un elemento diferencial de impulso de
duracion At;, donde se considera que la fuerza p(t) varia linealmente:

Ap;
p(D) =pi+ 3T (A.1.1)

Ap; = Diy1 — Di (A.1.2)

AP actual Pis1
>/’_\
-
i x_mterpolado p(7)

__/ Ay

L A

i1
— i
Figura A.1.2. Variacion lineal de p(t) en un elemento diferencial.

La respuesta total x(t) de un oscilador ante un impulso de carga (en el intervalo 0 <
T < At;) es la suma de tres partes: 1) vibracion libre con amortiguamiento, debido a
las condiciones iniciales de desplazamiento x; y velocidad x; en T = 0; 2) respuesta
a una fuerza de paso p;, sin condiciones iniciales; y 3) respuesta ante una carga en
forma rampa sin condiciones iniciales. Cabe aclarar, que una fuerza de paso es
aquella que cambia instantaneamente de cero a p; (fig. A.1.3a), mientras que una
fuerza en forma de rampa, se incrementa linealmente con el tiempo (fig. A.1.3b).
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La respuesta x(t) para una fuerza de paso y una en forma rampa se determina a
partir de la integral de Duhamel. El procedimiento consiste en sustituir la funcion
que describe la carga en el tiempo p(t) en la ecuacion A.1.3. La solucién de la
integral describe los desplazamientos en el tiempo provocados por la carga p(t)
correspondiente.

x(t) = %wf;p(r)e‘zw tYsen[w(t — 1)]dT (A.1.3)

Po

Z_’o

LS

a) b)

Figura A.1.3.Tipos de fuerzas. a) fuerza de paso y b) fuerza tipo rampa.

Sumando las respuestas de las tres partes y evaluando t = At; y Ap; = p;+1 — Pi» S€
obtiene la expresion:

Xipq = e SOA (\/f—zsen wp At + coswp At) u; + e SwAt (—Sen wp At) u; + - p {wzit +
—{w At 1_2<2 _ 4 > _ _{ 20
e [<_wn I e sen wp At (1 + ) cos wp At [1 _|_
e %08 (X5 o0 At + 2 cos wp At)] Pist (A.1.4)
wp At

Derivando x;,,(t) se obtiene:

. _,—lwAt[__©@ , —{w At __< .
Xit1 e (\/1__<zsen Wp At) u;+e (cos wp At \/l_czsen wp At) u; +

1 1 - ® ¢

= Jw At _ _

k{ LTe [( e + ” T{Z) sen wp At + £ COS Wp At]}pl + o 1

e SwAt (\/%—czsen wp At + cos wp At)] Dis1 (A.1.5)

Las expresiones A.1.4 y A.1.5 pueden escribirse como formulas recurrentes de la
manera siguiente:

Xiy1 = Axi + Bxl + Cpl + Dpi+1 (A16)

).Ci+1 = A'xl- + B’.?.Ci + C,pi + D,pl'+1 (A17)
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Donde:

A=e S0l (J%Zzsen wp At + cos wp At) (A.1.8)

B = e~$wat (minsen wp At) (A.1.9)
_ 120 | -twar|(1z28 _ ¢ _ 2

C = k{m e [(wn o W) sen wp At (1 + wAt) COS Wp At]} (A.1.10)
[ 2 L tear (28271 2

D—k[l —ate (mDMsenwDAt+mAtcostAt)]

(A.1.11)

A = —e S0t (Jﬁ_(zsen Wp At) (A.1.12)
P - ¢

B' = e=SwAt (cos wp At—ﬁsen wp At) (A.1.13)

€' =2—l 4 gfoit ( ©_4 ¢ )senoo At + — cos wp At (A.1.14)

k| A J1-3Z 1 Atf1-22 b At b o
D' = ﬁ 1 — e SwAt (\/%@sen wp At + cos wp At)] (A.1.15)

Finalmente, la aceleracion del oscilador puede obtenerse a partir de la ecuacién A.1
como:

i, = Bizlamed (A.1.16)

m

A.2. METODO DE LA DIFERENCIA CENTRAL

Este es un método de diferencias finitas que consiste en aproximar las derivadas
temporales del desplazamiento (velocidad y aceleracion), fig. A.2.1. Considerando
intervalos de tiempo constantes (At; = At), las expresiones de velocidad y
aceleracion para una diferencia central son:

gy = S (A.2.1)
. Xip1—2Xi+x;_
X; = W (A22)
Sustituyendo estas expresiones en la ecuacion A.1, se obtiene:

Xiy1—2X+Xj—1 ¢ Xit1=Xia + kx = p; (A.2.3)

(At)? 2At
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Adiferencia anterior diferencia central

diferencia posterior

)

\J

Ax Ax

Figura A.2.1. Método de la diferencia central.

De la ecuacién A.2.3, los valores de x; y x;_; son conocidos. Factorizando y
separando estas cantidades, la ecuacion se expresa:

[(AT)Z + gl =pi- v vl (Zr)lz] X (A24)

Expresando la ecuacion A.2.4 como recurrente:

Xipq = % (A.2.5)

Di = p; — ax;—1 — bx; (A.2.6)

Donde:

po_m ¢

k= TR + " (A.2.7)
m c

a= 0?2 - Z_At (A28)

b=k-—22 (A.2.9)

(an)2

Para empezar a operar el método, es necesario conocer los valores %, y x_;. La
primera cantidad se obtiene de la ecuacion A.1. La segunda se determina evaluando
i = 0enlas ecuaciones A.2.1y A.2.2.

. —cXo—k

Ko = Bt (A.2.10)

m

x_1 = xo — At + £ %, (A.2.11)

A continuacion se realizan los calculos para el paso de tiempo (i) con las ecuaciones
A.2.5 a A.2.9. Este procedimiento se repite reemplazando i por i + 1.
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A.3. METODO DE NEWMARK

En 1959 N. M. Newmark desarroll6 una familia de métodos basados en
aceleraciones constantes y lineales (fig. A.3.1).

La aceleracion constante de la figura A.3.1a se define de la forma siguiente:
$(7) = % (A.3.1)

La primera y segunda integral de la ecuaciéon A.3.1 respecto a (t), definen la
velocidad y el desplazamiento, respectivamente:

#(r) = % + EE (A.3.2)
x(t) =x; + X7+ " (A.3.3)
[ A
Hipa Hira
%, X
t___ t___
t; iv1 o t; v -
- T I——
« A o o At

Figura A.3.1. Variacién de la aceleracion: a) constante; b) lineal.
Evaluando la ecuacion A.3.2 en T = At = t;,; Se obtiene lo siguiente:
Kipr =X+ E S+ Fiaa g (A.3.4)
La ecuacion A.3.4 puede expresarse en forma alternativa como:
Xip1 = X; + %;(1 —y)At + X4 VAL (A.3.5)
Donde: y = 1/2.

Evaluando la ecuacion A.3.3 en T = At = t;,; Se obtiene lo siguiente:

. . At?2 . At?
x(T) = x; + x;At + X; — t X (A.3.6)
La ecuacion A.3.6 también puede expresarse en forma alternativa como:

Xiq = X; + XAt + F; (% - ,8) At? + i;, 1 AL (A.3.7)
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Donde: f = 1/4.

Despejando ¥;,, de la ecuacion A.3.7 se obtiene:

. 1 1 .

Xip1 = m(le —x;) — pac ki T (ﬁ 1) (A.3.8)
Sustituyendo la ecuacion A.3.8 en A.3.5 y ordenando términos:

$ia1 = 5 (i — %) + ( - E) %, + At (1 - ﬁ) %; (A.3.9)

Por otra parte, la ecuacion general A.1 para un tiempo i + 1 se expresa de la forma
siguiente:

MEipq + X1 + kX1 = Piva (A.3.10)

Sustituyendo la ecuacion A.3.8 y A.3.9 en A.3.10 se obtiene la expresion que rige el
comportamiento de un oscilador sometido a una aceleracion constante de duracién
At.

[k + EC t seor ﬁ(At)z ]x"“ Pir1 + [ﬁ(At)zm +EC] Xit+ [ﬁm + (E B 1) ] F
KE_ 1)m + At (—B— 1) c| (A3.11)

La ecuacion anterior puede expresarse en forma recurrente de la manera siguiente:

Xiy1 = k (A.3.12)
Di+1 = Pi+1 + a1x; + axX; + az¥; (A.3.13)
k=k+a, (A.3.14)
Donde:

1
M = ooz +Ec (A.3.15)
a =Lm+(l—1)c (A.3.16)

2 'BAt B . .
— (2 4

a; = (m - 1)m + At (E - 1) c (A.3.17)

Para iniciar este método es necesario conocer el valor de %,. Evaluando i = 0, en
la ecuacion A.3.10, este valor se determina como sigue:

i, = RoCFolho (A.3.18)

m

Enseguida se realizan los calculos para el paso de tiempo (i = 0,1,2...n) con las
ecuaciones A.3.12 a A.3.17. Este procedimiento se repite reemplazando i pori + 1.
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Por otra parte, puede demostrarse por el mismo procedimiento, que las ecuaciones
anteriores son aplicables para el caso de una aceleracion lineal. Para tal efecto, y =

1/2y B =1/6.

También es importante mencionar que este método es estable siempre y cuando se
cumpla la condicién siguiente:

At 1 1

TS oW (A.3.19)
En el caso particularde y = 1/2 y f = 1/4 la condicion se expresa:

X <o (A.3.20)

T
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B. ESPECTROS DE DISENO

El espectro de disefio es una envolvente suavizada de multiples espectros de
respuesta o espectros de peligro uniforme. Principalmente se utilizan para evaluar
la magnitud de las fuerzas sismicas en funcién del periodo de vibracién de las
estructuras.

Los espectros de disefio se pueden representar como graficos tripartita en términos
de aceleracion, velocidad y desplazamiento contra el periodo o frecuencia, como el
caso del espectro propuesto por Newmark y Hall (1973). Sin embargo, los mas
comunes son graficos de periodos contra aceleracion como se muestra en la figura
B.1.

Meseta

Rama

A A +
gesceRaente

Rama
ascendente

Aceleracion espectral

Periodo de vibracion T (s)

Figura B.1. Espectro de disefio.

En general, los espectros de disefio de aceleracion presentan una rama lineal
ascendente (con origen en el valor de aceleracibn maxima del terreno), una zona
de aceleracibn maxima constante, conocida como meseta, y al final una o0 mas
curvas descendentes (fig. B.1).

Existen diversas metodologias basadas en estadistica (andlisis probabilisticos de
peligro sismico) y programas especializados que permiten determinar los espectros
de disefio para un sitio en particular. A continuacion se describen las metodologias
propuestas en el Manual de Disefio por Sismo de la Comision Federal de
Electricidad (MDS-CFE, 2015) y en las Normas Técnicas Complementarias (NTC,
2017), del Reglamento de Construcciones para el Distrito Federal (RCDF).

B.1. Manual de Disefio por Sismo de la CFE (MDS-CFE, 2015)

El espectro de disefio se construye en funcion de la clasificacién de la estructura;
es decir, de la importancia, el tamafio y la relacion con el sector energético o
industrial. En las tablas B.1.1 y B.1.2 se presenta un resumen de las clases
estructurales y de los tipos de espectros de disefio requeridos, respectivamente.
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Tabla B.1.1. Grupos y clases estructurales.
Grupo Clasificacion de las construcciones
Todas las estructuras de gran importancia del sector

+ o . .
A energético o industrial
Al: Pertenece o se relaciona  A2: No pertenece ni se
A con el sector energético o relaciona con el sector
industrial energético o industrial
B1: Altura mayor que 13 mo  B2: Altura menor o igual que
B area total construida mayor 13 m y area total construida

gue 400 m2 menor o igual que 400 m2

Tabla B.1.2. Tipos de espectros de disefio.
Estructuras  Caracterizacion del terreno Espectros de disefio

A+

Al Medio estratificado Especificos de sitio
A2, Bl Tipo I, 11, 11l Regionales

B2 Suelo general Constante con Te

Para fines de disefio sismico, el MDS-CFE, (2015), clasifica las estructuras en tres
grupos:

Grupo A+: Son las estructuras de gran importancia, cuya falla conduciria a la pérdida
de miles de vidas humanas, a un grave dafio ecoldgico, econdémico o social, o bien,
impediria el desarrollo nacional del pais. Dentro este grupo se encuentran las
grandes presas y plantas nucleares.

Grupo A: Son estructuras cuyo funcionamiento es esencial a raiz de un sismo y su
falla causaria la pérdida de un nimero elevado de vidas y/o pérdidas econémicas o
culturales, o bien que constituyan un peligro significativo por contener sustancias
toxicas o inflamables, tales como: puentes, sistemas de abastecimiento de agua
potable, subestaciones eléctricas, centrales telefénicas, estaciones de bomberos,
archivos y registros publicos, monumentos, museos, hospitales, escuelas, estadios,
templos, terminales de trasporte, salas de espectaculos, hoteles, y otras similares.

Grupo B: Son construcciones cuya falla estructural ocasionaria pérdidas moderadas
0 pondria en peligro otras construcciones de este grupo o del grupo A, tales como:
naves industriales, locales comerciales, estructuras comunes destinadas a vivienda
u oficinas, salas de espectaculos, hoteles, depdsitos, muros de retencién, bodegas
ordinarias y bardas.

En lo que sigue, se describe la metodologia para construir espectros de disefio tipo
regionales.

El procedimiento inicia con el célculo del periodo dominante del suelo (T) a partir
de los espesores y velocidades de onda de cortante de cada estrato. Para ello, se
utiliza la ecuacion (B.1.1):
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hn
5 \/—\/ g 1 Gp (ZE:l YI’lhI’l(WI%) + Wan—1 + Wf_l) (Bll)

V/g (B.1.2)

W, = 0 en la roca basal

h.
1 1, v2

W = N Y‘ i en los estratos intermedios
i= nYIVZ

Wy = 1 en el estrato superficial

Donde: y, es el peso volumétrico del n-ésimo estrato; G,, es el modulo de corte del
n-ésimo estrato; h,, es el espesor del n-ésimo estrato; N es el nimero de estratos;
V; es la velocidad de propagacion de las ondas de corte del i—€simo estrato.

Una vez determinado el periodo dominante, se procede a determinar la velocidad
efectiva del sitio con la ecuacion (B.1.3):

y, = s (B.1.3)

TS
Donde: Hg es la suma de los espesores de los estratos.
A partir de los valores de H; y V; se define el tipo de terreno (I, 1l o 1lI):

TIPO I: Terreno firme o rocoso donde no se presentan amplificaciones dinamicas:
Depdsito de suelo con V; = 720 m/s o Hg < 2 m.

TIPO II: Terreno formado por suelos que presentan amplificaciones dinamicas
intermedias: Deposito de suelocon V. <V, <720m/syHs;>2moH; >H yVs <
720m/s.

TIPO llI: Terreno formado por suelos que presentan grandes amplificaciones
dinamicas: Deposito de suelo con V; <V.y Hy < H.m.

V. = 360% yH,=30m: representan la velocidad y espesor -caracteristico,
respectivamente:

Por otra parte, las ordenadas espectrales para disefio sismico (S,(T.)/g) se

expresan como una fraccién de la gravedad en funcion del periodo estructural (T,),
y adquiere la forma paramétrica siguiente:
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(ao + (Bc - ao)%; siT, <T,
- Bc; siT, <T, <T,
_ Sa(Te) _ r
“TTy T \Be (TT—”) sSiTy <Tp <T, (B.1.4)
T, \"  (T:\% .
\.BC (T—’;) q(T—e) ;SiT, =T,
q=k+ (1 —k)T,/T,)? (B.1.5)

La forma del espectro depende de ocho parametros: a, es la aceleracion méaxima
del terreno; c es la ordenada espectral maxima; Te es el periodo estructural; T, es
el limite inferior de la meseta del espectro de disefio; T}, es el limite superior de la
meseta del espectro de disefo; T, es el periodo de inicio de la rama descendente,
en que los desplazamientos espectrales tienden al desplazamiento del terreno; r es
el parametro que controla la caida de las ordenadas espectrales para T, < T, < Tg;
k es el parametro que controla la caida de las ordenadas espectrales para T, > T,
y finalmente f es el factor de amortiguamiento.

( (0.05)045 .
( Z ) st T, <T,
p= Te) (B.1.6)

= Ik(ois)o.zts(u

Donde: ¢, representa el porcentaje de amortiguamiento critico de la estructura.

si T, 2T,

Los pardmetros de los periodos caracteristicos y los exponentes que controlan las
ramas descendentes de los espectros de disefio se obtienen de la tabla B.1.3.

Tabla B.1.3. Valores de los periodos caracteristicos y exponentes que controlan las ramas
descendentes de los espectros de disefio.

Zona Tipo de Ta Th Tc K .
terreno (s) (s) (s)

I 0.1 0.6 2.0 15 Y%

A 1] 0.2 14 2.0 1.0 2/3
1] 0.3 2.0 2.0 0.5 1

I 0.1 0.6 2.0 15 Ya

B I 0.2 14 2.0 1.0 2/3
I 0.3 2.0 2.0 0.5 1

I 0.1 0.6 2.0 15 Ya

C I 0.2 14 2.0 1.0 2/3
I 0.2 2.0 2.0 0.5 1

I 0.1 0.6 2.0 15 Y%

D 1] 0.1 14 2.0 1.0 2/3
[l 0.1 2.0 2.0 0.5 1

130



APENDICE B

Por otra parte, la aceleracion maxima del terreno a, y la ordenada espectral maxima
¢, se determinan con las ecuaciones (B.1.7) y (B.1.8), mientras que los factores de
sitio (F;;;) Yy de respuesta (Fres) Se obtienen de las tablas B.1.4 y B.1.5,
respectivamente.

ag = Fgrap (B.1.7)

¢ = Frp.ag (B.1.8)

Tabla B.1.4. Factores de sitio.

nggr:o Terreno tipo Il Terreno tipo IlI
Zona A 1.0 2.6
ro__ —_
Zona B 1.0 2602 (a" - 050) ( 50)
ap— 100 — 100
zonaC 10 24-03(2—2) 27- ( )
0.3 100 0.4
ap — 200 ajp 200
Zona D 1.0 21-0.5 <°7> — 0.6 ( )
290 290

Tabla B.1.5. Factores de respuesta.

Terreno tipo | Terreno tipo Il Terreno tipo 11l
zona A 3.8 4.2
ap — 50 ap — 50
zona B 3.8—0.2( 050 ) 4.2—0.3( 050 )
ora G PRODISIS e 02( 00) . 03(35_100)
100 ’ ' 100
sona D 34— 05 (a{) - 200) 36— 06 (a{) - 200)
) ] 290 ] 290

B.2. Normas Técnicas Complementarias del RCDF (NTCRCDF)

Las NTC se actualizaron en diciembre 2017. En esta ultima version se implemento
un Sistema de Acciones Sismicas de Disefio (SASID) que proporciona los espectros
de disefio. A continuacion se describe el procedimiento para construir los espectros.

Inicialmente se accede al portal de internet del SASID, y se proporcionan las
coordenadas del sitio de interés. El sistema genera automaticamente un espectro
de disefio y proporciona los valores de la aceleracibn maxima del terreno (a,), el
periodo dominante del sitio (T;), la ordenada espectral maxima (c), el coeficiente que
controla la caida de la rama descendente (k) y los limites de la meseta espectral

(Ta) y (Tb)-
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Las ordenadas espectrales de aceleracion (a(T)/g), se expresan como una fraccion
de la gravedad en funcion del periodo estructural (T). Adquiere la forma paramétrica
siguiente:

|(a0+(,8c—a0)TT—a; SiT<T,

a:{ﬁc; siTa, <T<b (B.2.1)
Lpeo () sirzT,

Donde:

p=k+-k(2) (8.2.2)
f1—[1—(°§5)li SiT<T,

B = (0705)1 siT, <T < T, (B.2.3)
1+ [(";5 - 1] (’TTI’)S siT > 1T,

Los valores de los parametros 4, € y T en funcion del periodo dominante del suelo se
presentan en la tabla B.2.1.

Tabla B.2.1. Valores de los parametros de A, € y T en funcion de Ts.

Periodo (s) A € T

Ts<0.5 0.40 0.80 2.50
05<Ts=<1.0 0.45 0.20 1.00
1.0<Ts<1.0 0.45 0.30 1.00
1.5<Ts<20 0.50 1.20 1.00
20<Ts<25 0.50 1.80 1.00
25<Ts<3.0 0.55 3.00 1.00
3.0<Ts=<4.0 0.50 4.00 1.00

Cuando los estudios geotécnicos indiquen la existencia de anomalias en las
caracteristicas del suelo, el espectro de disefio debe determinarse con un estudio
especifico del sitio. Las NTC consideran que existe una anomalia cuando el periodo
determinado con la ecuacion B.2.4 difiera en mas del 25% con el del SASID para
ese mismo sitio.

T r\/ Xit 1G ) N yidi G2 + xiiq + x2) (B.2.4)
7 gl

X = 5 (B.2.5)
o gt

J

132



APENDICE B

Para fines de disefio sismico, el RCDF, en su Articulo 139, clasifica las estructuras
en dos grupos:

Grupo A: Corresponden aquellas edificaciones cuya falla estructural podria tener
consecuencias fatales. A su vez, este grupo se divide en el subgrupo Al y A2.
Dentro del subgrupo Al se encuentran estructuras tales como: hospitales,
aeropuertos, terminales y estaciones de transporte, instalaciones militares, centros
de operacion de servicios de emergencia, subestaciones eléctricas y nucleares,
estructuras para la transmision y distribucion de electricidad, centrales telefonicas y
repetidoras, estaciones de radio y television entre otras. Mientras que en el
subgrupo A2 se encuentran estructuras tales como: estadios, salas de reuniones,
templos y auditorios que puedan albergar mas de 700 personas.

Grupo B: Corresponden aquellas edificaciones comunes destinadas a viviendas,
oficinas y locales comerciales, hoteles y construcciones comerciales e industriales
no incluidas en el Grupo A.

Es importante mencionar que el procedimiento descrito anteriormente es aplicable
para estructuras del grupo B. Sin embargo, para obtener el espectro de disefio para
una estructura del grupo A2 y Al, las ordenas espectrales del grupo B se multiplican
por un factor de amplificacion de 1.3 y 1.5, respectivamente.

B.3. Comparativa de espectros de diseiio de CFE, NTC y espectro de sitio.

Para comparar los espectros de disefio descritos en la seccion B.1 y B.2 con un
espectro de sitio, se selecciono un predio localizado al oriente de la CDMX (longitud
-99.081°, latitud 19.448°). Desde el punto de vista geotécnico, el predio se ubica en
la zona lacustre, con depdsitos de arcilla muy compresible que alcanzan hasta 50
m de espesor (fig. B.3.1).

Latitud

-99.15 -99.10 -99.05 -99.00
Longitud

[ -—JZonal [ Zonall [ Zonalll
Figura B.3.1. Localizacién del predio en estudio.
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Para la construccion del espectro de sitio se consideraron registros sismicos de
estaciones acelerogréaficas existentes en el rea de interés y otras temporales mas
antiguas. En la tabla B.3.1 se presentan los sismos que reunieron las caracteristicas
apropiadas para desarrollar el sismo de disefio. Todas las mediciones se efectuaron
en terreno blando por lo que reflejan implicitamente las caracteristicas y los efectos
de sitio.

Tabla B.3.1. Registros considerados para la envolvente de disefio.

Ubicacién de la

Evento Magnitud Estacién de registro estacion
Longitud Latitud
25/oct/1981 7.5 Texcoco Centro Lago) 98.991  19.480
19/sep./1985 8.1 Texcoco 99.019 19.580
21/sep./1985 7.5 Texcoco Centro Lago 98.991 19.480
19/sep./2017 7.1 SCT2 99.148 19.394

(Base de datos de registros acelerogréaficos de la RAII-UNAM. (Instituto de Ingenieria, UNAM, 2018)

Con las sefales sismicas se obtuvo el espectro de respuesta de las dos
componentes horizontales (norte-sur 'y este-oeste), considerando un
amortiguamiento del 5%, para esto se utilizo el programa DEGTRA.

Cada uno de los espectros se normaliz6 con respecto a la aceleracion maxima
registrada en el terreno (PGA), con la finalidad de eliminar el factor de intensidad.
Enseguida se construy6 un espectro promedio con una desviacion estandar, (Jaime
et al, 2012). Es decir, un “espectro de respuesta de la media + una desviacion
estandar”. Finalmente, considerando los valores maximos de los espectros de
respuesta de cada periodo se obtuvo una envolvente de disefio, (fig. B.3.2)

N Wb OO N

Aceleraciéon normalizada a/PGA

Periodo T (s)

--------- Media = = = Media + desv. estandar Envolvente

Figura B.3.2. Envolvente de disefio.
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Por otra parte, utilizando la metodologia descrita en las secciones B.1 y B.2, se
construyeron los espectros de disefio del MDS-CFE y de las NTC para una
estructura del grupo B. En la figura B.3.3 se presentan los espectros para el mismo
sitio de la figura B.3.1.

14
1.2

1
0.8
0.6
0.4
0.2

0

Coeficiente de disefio a/g

0 1 2 3 4 5 6
Periodo T (s)

— — — Espectro CFE (2015) Espectro NTC (2017)

Figura B.3.3. Espectros de disefio de CFE (2015) y NCT (2017).

Finalmente, en la figura B.3.4 se comparan los espectros de disefio con el espectro
de sitio.

N Wb OO N

Aceleracién normalizada a/PGA

Periodo T (s)

Envolvente

— — — Espectro CFE (2015)

Espectro NTC (2017)

Figura B.3.4. Comparativa de la envolvente de disefio con los espectros de disefio.

En la figura B.3.3 se observa que existe una diferencia marcada en el ancho de la
meseta espectral y en el coeficiente de disefio. Por otro lado, en la figura B.3.4 se
aprecia que el espectro de sitio se ajusta mas al de las NTC. Ademas, la meseta del
espectro de CFE inicia antes que los otros dos y su valor es del orden de 30%
menor.
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