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RESUMEN 

En este trabajo de tesis se realizó el análisis y la investigación de medios fracturados relacionados a 

campos volcánicos y geotérmicos, por medio del empleo de la técnica denominada birrefringencia 

sísmica o Shear Wave Splitting (SWS). Así mismo, se llevó cabo un análisis sintético del flujo de energía 

sísmica cinética y potencial sobre modelos teóricos conformados por fracturas y lóbulos, a partir de la 

propagación del campo de ondas acústico. En ese sentido, la tesis está organizada en tres trabajos que 

muestran los logros progresivos de la investigación y que se describen a continuación. 

En el primer trabajo, se desarrolló un algoritmo codificado en Matlab, el cual permite obtener los 

parámetros anisótropos o de birrefringencia sísmica: polarización de onda de cizalla rápida ϕ (fast 

shear wave polarization) y el tiempo de retraso δt (delay time). El análisis fue aplicado a 558 eventos 

sísmicos registrados durante el periodo de 2009 a 2013 en el Complejo Volcánico Tres Virgenes 

(CVTV), Baja California Sur, México, los cuales fueron generados principalmente por la operación del 

Campo Geotérmico Tres Virgenes (CGTV). Lo anterior permitió caracterizar las principales sistemas de 

fallas (p.ej., El Azufre, La Reforma, El Volcan, La Virgen, Bonfil, y El Mezquital) con principales 

direcciones de polarización rápida de NW-SE, NE-SW, y N-S, y tiempos de retraso de entre 0.015 s y 

0.058 s para todas las estaciones sísmicas, alcanzando algunos valores individuales los 0.16 s. 

Igualmente, se obtuvo el porcentaje de anisotropía A, el cual permitió delimitar las zonas con un nivel 

de fracturamiento más alto, las cuales son principalmente localizadas en la zona del complejo volcánico, 

principalmente entre los volcanes El Azufre y el Viejo, alcanzando valores individuales de hasta 10.4%. 

Estos resultados han evidenciado una anisotropía que varía azimutalmente debido tanto a la 

localización de las estaciones sísmicas como de los eventos sísmicos.  

En el segundo trabajo, se aplicó la misma metodología SWS en el Campo Geotérmico los Humeros 

(CGLH), el cual se localiza dentro del Campo Volcánico Los Humeros (CVLH), en Puebla, México. En él se 

obtuvieron los parámetros ϕ y δt de 128 eventos sísmicos registrados durante el periodo de 2011 a 

2016. Los resultados evidenciaron una clara anisotropía, con una principal dirección de polarización 

rápida NW-SE/NNW-SSE, la cual no fue consistente con el principal campo de esfuerzos en la región, ni 

tampoco con los sistemas de fallas al norte del paralelo 19.58° en el CGLH (p.ej., el sistema de fallas Los 

Humeros al norte, el Pedernal y otras fallas desconocidas). Sin embargo, estas direcciones de 

polarización al sur del mismo paralelo en el CGLH son consistentes con la Falla Los Humeros 

(Maztaloya), y con los sistemas de fallas inferidos Malpais, Antigua, y Nueva, además del cinturón de 

pliegues y cabalgaduras mexicano localizado en la zona de la Sierra Madre Oriental. Los valores de 

tiempo de retraso presentan un rango de entre 0.025 s y 0.07 s para todas las estaciones sísmicas, con 

valores individuales que alcanzaron hasta los 0.15 s. Los valores del porcentaje de anisotropía A 

permitieron determinar las principales áreas y rutas de fracturamiento, las cuales se ubicaron 

principalmente al norte del paralelo 19.58°, cuyo máximo valor de A encontrado fue de 13.54%.   

En el tercer trabajo, se realizaron cinco simulaciones sintéticas empleando el método numérico de 

diferencias finitas (MDF) en un algoritmo codificado en fortran, en el cual se propagó un campo de 

ondas acústico sobre diferentes modelos teóricos 2D. Las dos primeras simulaciones se realizaron en 

modelos conformados por fracturas, cuyas orientaciones, longitudes, y valores de densidad de fractura 

variaron. La tercera simulación se realizó en modelos conformados por fracturas cuyas dimensiones, 

ubicaciones, y valores de densidad de fractura fueron muy diferentes, así como estructuras en forma de 

lóbulos. De estas tres simulaciones se obtuvieron resultados sobre el flujo de energía cinética (KEF) y 

potencial (PEF), en donde las diferentes dimensiones, orientaciones, y separaciones de las estructuras 

propuestas, así como la frecuencia sísmica empleada en la fuente puntual, fueron factores importantes 

que atenuaron y modificaron de manera diferente el movimiento y propagación del campo de ondas 
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acústico, viéndose reflejado en los resultados de flujos de energía KEF/PEF obtenidos. En la cuarta 

simulación se analizaron cinco modelos teóricos conformados por un grupo de fracturas cuyas 

orientaciones variaron, pero que presentaron dimensiones y valores de densidad de fractura similares. 

Los resultados KEF y PEF mostraron que el medio con estructuras orientadas preferencialmente 

paralelas con respecto a la dirección del frente de onda, permitió que el campo de ondas acústico fluya 

mejor pero también generó mayor deformación. En la quinta simulación se consideraron tres modelos, 

cada uno conformado por una fractura cuya longitud es diferente a la de los otros modelos, 

observándose por medio del flujo de energía sísmica PEF, como la fractura más larga afectó más al 

campo de ondas acústico cuando cruzó sobre ella.  

Los resultados obtenidos en este trabajo de investigación demuestran la importancia de los estudio de 

anisotropía sísmica en la caracterización de reservorios fracturados. La técnica SWS desarrollada a 

partir de un código híbrido, permitió obtener las direcciones de polarización de los diferentes sistemas 

de fracturas, así como las principales zonas y rutas de fracturamiento dentro del CVTV y del CGHL. Sin 

embargo, a pesar de que se pudo constatar que los resultados de los parámetros anisótropos obtenidos 

provenían de una información anisótropa azimutal relacionada con la ubicación evento sísmico - 

estación sísmica (variación espacial), no se pudo obtener certeza sobre una variación anisótropa 

temporal. Esta última, igualmente importante, ya que puede permitir el monitoreo del campo de 

esfuerzos tanto en un ambiente volcánico como tectónico. Por otro lado, el empleo del método 

numérico de diferencias finitas resultó apropiado para visualizar, analizar, e interpretar el 

comportamiento del campo de ondas acústico sobre los diferentes modelos teóricos fracturados. Estos 

análisis pueden igualmente ser mejorados por medio de otros modelos numéricos (p.ej., volumen finito 

o elemento finitos), así como por la simulación en modelos 3D.  
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CAPÍTULO I 

INTRODUCCIÓN 

La sismología es una ciencia relativamente joven, que comenzó a ser estudiada cuantitativamente en las 

primeras décadas del siglo XIX. Las primeras teorías relacionadas con la propagación del campo de 

ondas sísmico tuvieron eco en el siglo XIX a partir de los estudios efectuados por Fresnel, Green, Kelvin, 

Christoffel, y Love, así como algunos otros, dándose los primeros pasos en la formulación de ecuaciones 

del campo de ondas elástico en medios anisótropos. La anisotropía se unió a la sismología como objeto 

de estudio a finales del siglo XIX por Maurice Rudzki, ya que previamente, los volúmenes de rocas se 

analizaban como isótropos. No obstante, para 1911, Rudzki encontró la forma de interpretar la 

propagación del campo de ondas en medios ortorrómbicos (Helbig y Thomsen, 2005). Para principios 

de la década de los años 20’s en el siglo XX, algunos trabajos fueron surgiendo sin mucho impacto en la 

exploración sísmica, y no fue sino hasta la década de los 50’s, en que Kreg y Helbig (1956) consideraron 

el efecto de la anisotropía inducida por estratos sedimentarios, observado por medio de la razón de las 

velocidades de las ondas P y S (VS/VP). Sin embargo, fue el uso de los sondeos de onda de corte o cizalla 

lo que enfatizó el papel de la anisotropía, por lo que, a principios de la década de los 70s, la anisotropía 

comenzó a analizarse y estudiarse como una fuente de información importante, principalmente por 

Gupta (p.ej., 1973a, b, 1974) y Crampin (p.ej., 1978, 1981, 1983), teniéndose un incremento en la 

investigación de este campo durante las décadas siguientes.   

Los diferentes comportamientos del campo de ondas de un evento sísmico, permiten el estudio y 

análisis de las estructuras internan de la Tierra, en especial de la corteza terrestre superior, la cual está 

conformada tanto por estructuras heterogéneas como anisótropas. Estas estructuras pueden presentar 

una variedad de formas y tamaños (p.ej., las estructuras anisótropas principales son: fracturas, grietas, 

fisuras, porosidades, incrustaciones, redes cristalinas, minerales, impurezas, etc.), cuyas proporciones y 

escalas pueden variar dependiendo de su profundidad (Figura 1.1).  

 

Figura 1.1. Ejemplo de una estructura sedimentaria conformada por fracturas, fallas, grietas, y porosidad (Tomada de 

Skinner y Porter, 2000). 
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Particularmente en estudios de anisotropía sísmica, los términos grieta y fractura suelen considerarse 

como estructuras similares, debido a que sus alineamientos permiten la división del campo de ondas S. 

Sin embargo, para ciertos fines, estos presentan significados completamente diferentes. Por ejemplo, en 

el caso del término ‘grieta’, Garder et al. (1974) la definió como un vacío diminuto; Scholz (2002) 

simplemente como un defecto del subsuelo; pero Sheriff (2002) como el efecto para explicar la presión 

sobre un volumen de roca. De acuerdo con Gardner et al. (1974), estas grietas suelen desarrollarse 

debido a las diferentes características de expansión térmica entre los minerales que existen y 

componen el volumen de roca, aunque igualmente suelen desarrollarse por la influencia de campos de 

esfuerzos (Rabbel y Mooney, 1996). Sus tamaños pueden ir desde microgrietas a juntas masivas 

(Simmons y Richter, 1976), las cuales son capaces de modificar las propiedades de la roca (Crampin et 

al., 1980). En ese sentido, muchos trabajos previos que han analizado volúmenes de rocas con grietas, 

suelen definir físicamente como ‘penny-shapped crack’ a las grietas, es decir, grietas con forma de 

centavo (p.ej., Crampin et al., 1980; Assad et al., 1992; Crampin, 1994; Pointer et al., 2000; Crampin y 

Chastin, 2003, etc.).  

La fractura es definida como una discontinuidad planar en una roca debido a una deformación o 

diagénesis física y química (Liu y Martínez, 2012). Igualmente pueden ser formadas por deformaciones 

estructurales asociadas a plegamientos o fallamientos, por contracción debido a la deshidratación, 

desecación o enfriamiento, así como por una presión de fluido intersticial que excede la resistencia de 

las rocas (Sherrif, 2001). Sus escalas varían desde tamaños de grano (milimétrico) a escalas 

macroscópicas (varios kilómetros) (Li, 1997). Ebrom et al. (1990) mencionan que las fracturas 

frecuentemente tienen una longitud de escala menor que la longitud de onda sísmica. Por lo tanto, estas 

estructuras pueden clasificarse como microfracturas, estando generalmente presentes en 

distribuciones grupales y corredores de fracturas que influyen en el flujo de fluidos (Aguilera, 1998), 

con periodos de apertura y cierre (Nelson, 1985) (Figura 1.2). Además, las fracturas suelen ser 

elásticamente anisótropas al encontrarse sometidas regularmente a campos de esfuerzos cuyas 

direcciones y longitudes suelen cambiar con el tiempo (Crampin y Lovell, 1991). 

 

Figura 1.2. Ilustración esquemática de la fractura y del modelo de falla. El corredor de fractura son zonas altamente 

fracturadas y frecuentemente asociadas a fallas. Estos corredores de fractura son reservorios sub-verticales y transversos 

con escalas de cientos de metros a varios kilómetros (Modificado de Narr et al., 2006).  

El análisis de sistemas de fracturas, principalmente en la corteza superior, ha permitido conocer sus 

orientaciones y densidades de fracturamiento (Aguilera, 1980; Nelson, 1985), así como su relación 

fractura-permeabilidad (Carter y Kendall, 2006), permitiendo maximizar la explotación de reservorios 

fracturados y tener un mayor control de su desarrollo (Li, 1997). Debido a la separación de las paredes 

de una fractura, esta puede ser catalogada en tres diferentes modos, los cuales impactan de manera 

diferente en el flujo de fluido dentro de un reservorio. Por ejemplo, las fracturas de tensión no 
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presentan cizalla (modo 1, Figura 1.3), su apertura o hueco puede contener mineralización, pero 

también tener la capacidad de permitir el paso de fluido. Mientras que las fracturas de compresión con  

desplazamiento de cizalla distingue a los modos 2 y 3 (Figura 1.3), los cuales pueden tanto permitir el 

flujo de fluido a través de la roca como actuar de barreras dependiendo de su movimiento y de su 

longitud (Liu y Martínez, 2012). La orientación de la fractura, así como la composición y textura del 

material que rodea a la misma fractura, influirán en la permeabilidad del reservorio (Liu y Martínez, 

2012). 

 

Figura 1.3. Tres tipos de comportamiento de las fracturas. Modo 1) fractura con abertura extensional o tensional; Modos 

2) y 3) fractura con deslizamiento de cizalladura (Modificada de Liu y Martínez, 2012).  

Para entender de mejor forma el comportamiento y la respuesta de deformación al esfuerzo de un 

medio real, es necesario considerar al mismo medio como anisótropo, y en ocasiones anelástico y con 

un cierto tipo de anisotropía viscoelástica (Carcione, 1990). En ese sentido, las llamadas teorías del 

medio equivalente, permiten analizar modelos conformados por diferentes tipos de estructuras 

anisótropas a partir del modelado de señales sísmicas. Algunos de estos modelos teóricos son 

representados con inclusiones de fracturas o grietas secas y/o saturadas de fluido (p.ej., Hudson, 1980, 

1981; Mavko y Mukerji, 1995; Mavko et al., 2009), grietas y huecos (p.ej., Anderson et al., 1974; 

Nishizawa, 1982), con flujo de fluido asociado a una escala de longitud de fracturas (p.ej., Brown y 

Korringa, 1975; Hudson, 1980, 1981; Crampin y Zatsepin, 1997; Chapman et al., 2002) o con más 

escalas (p.ej., Chapman, 2003; Chapman et al., 2003), así como con flujo de fluido entre zonas 

particulares del espacio poro (p.ej., Pointer et al., 2000). Otros estudios de modelos con características 

anisótropas han sido efectuados por Schoenberg y Douma (1988), Schoenberg y Sayer (1995), Liu et al. 

(2000), Myer (2000), y Gurevich (2003), en algunos casos con el apoyo y la aplicación de la teoría de 

rayo (p.ej., Backus, 1965, 1970; Gilbert y Backus, 1966; Cerveny, 1972; Shearer y Chapman, 1988; 

Udias, 2000, etc.).  

Otros autores han propuesto modelos y algoritmos que relacionan una gran cantidad de parámetros, tal 

es el caso de Crampin y Zatsepin (1997) y Zatsepin y Crampin (1997), los cuales proponen en su 

modelo EDA (extensive-dilatance anisotropy) la dilatación o incremento de grietas debido a los efectos 

de esfuerzos diferenciales y presiones poroelásticas para un análisis de anisotropía poroelástica. Sin 

embargo, no presentan una dependencia entre la frecuencia y el nivel de anisotropía, a diferencia de 

algunas otras teorías que relacionan la respuesta elástica y la frecuencia sísmica, incorporando efectos 

del movimiento de fluido al paso de una onda sísmica (p.ej., Hudson et al., 1996a, 1996b; Van der Kolk 

et al., 2001; Chapman, 2003; Gurevich, 2003). Además, se han realizado algunos esquemas de inversión 

para modelar sistemas de fracturas a partir de los parámetros de birrefringencia sísmica (descritos en 

el apartado 2.2) como son los propuestos por Yang et al. (2005) o Rial et al. (2005). En este sentido, Liu 

y Martínez (2012) categorizaron el análisis de las teorías de medios equivalentes principalmente como: 

modelos macroscópicos, relacionados con rocas heterogéneas con conectividad de poro y distribución 
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de fluido (p.ej., Gassmann, 1951; Biot, 1956; Pride y Berryman, 2003a, etc.), y modelos microscópicos, 

cuyas inclusiones son a partir de geometrías en forma de poros, grietas, y fracturas afectadas o no por 

fluidos (p.ej., Hudson, 1980, 1981; Xu, 1998; Chapman et al., 2002; Chapman, 2003; Chapman et al., 

2003; Maulthz et al., 2003a, entre otros). 

Para este trabajo de tesis, se llevaron a cabo estudios de anisotropía sísmica en reservorios fracturados 

relacionados a ambientes volcánicos. Las 558 formas de ondas sísmicas registradas en el Campo 

Volcánico de Tres Virgenes (CVTV) y las 128 del Campo Geotérmicos Los Humeros (CGLH), fueron 

analizadas y procesadas por medio de la metodología de Shear Wave Spltting (SWS), obteniéndose los 

parámetros anisótropos fase de cizalla rápida ϕ y tiempo de retraso δt. Estos resultados permitieron 

alcanzar los siguientes objetivos: 1) las direcciones de polarización rápida relacionadas con las 

orientaciones de los principales sistemas de fallas y fracturas; 2) las principales zonas de 

fracturamiento por medio del tiempo de retraso y los porcentajes de anisotropía; y 3) las profundidad 

aproximada con indicios de pervasidad anisótropa. Así mismo, se intentó encontrar una correlación 

entre los parámetros de birrefringencia y las tasas de inyección/producción de los sitios geotérmicos, 

como respuesta a posibles cambios de esfuerzos temporales. Además, se analizaron y correlacionaron 

con algunos trabajos previos, algunos fenómenos (p.ej., sistemas de fracturas en muchas direcciones, 

hidrotermalismo, cuerpos magmáticos, o el proceso de inyección/producción) que afectan la señal 

anisótropa y por tanto los resultados de los parámetros de birrefringencia. Por otro lado, por medio del 

método numérico de diferencias finitas, se pudo analizar la propagación del campo de ondas acústico 

sobre modelos sintéticos conformados por fracturas en diferentes dimensiones y orientaciones, así 

como por estructuras en forma de lóbulos. Esto permitió alcanzar los siguientes objetivos: a) el 

comportamiento del campo de ondas acústico y b) el flujo de energía sísmica cinética (KEF, por sus 

siglas en inglés) y energía sísmica potencial (PEF, por sus siglas en inglés) sobre cada uno de los 

modelos propuestos para un determinado periodo de tiempo.  
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CAPÍTULO II 

ANTECEDENTES Y DESARROLLO TEÓRICO  

2.1 Anisotropía  

La anisotropía puede ser tanto una propiedad inherente de las rocas (p.ej., anisotropía en la textura 

cristalina, Christensen, 1965, 1966; Gebrande, 1982) como una consecuencia de la respuesta del medio 

al campo de esfuerzos aplicado (Rabbel y Mooney, 1996). El término anisotropía suele acuñarse a la 

variación direccional de una propiedad física al medirse desde un determinado punto (Sheriff, 2002). 

Mientras tanto, el término heterogeneidad, implica la falta de uniformidad espacial (opuesto a 

homogeneidad), debido a la variación de una propiedad física de un punto a otro punto (Sheriff, 2002). 

En el caso de la denominada anisotropía sísmica, esta se refiere a las variaciones direccionales de la 

onda sísmica elástica cuando atraviesa una estructura anisótropa (Kendall et al., 2007), existiendo una 

dependencia entre la velocidad de la onda y el ángulo incidente en la estación sísmica (Byun et al., 

1989; Thomsen, 2002).  

Cuando un medio está conformado por un grupos de fracturas, estas puede ser caracterizadas a partir 

de constantes elásticas anisótropas (p.ej., simetría hexagonal, Thomsen, 1986), cuyas propiedades 

cambiarán en función del azimut fuente – receptor. En ese sentido, una aproximación de la orientación 

de las estructuras puede ser obtenida a partir de la división del campo de onda de cizalla por medio del 

fenómeno de birrefringencia sísmica (Crampin, 1978). La variación azimutal también puede obtenerse 

a partir de la velocidad del campo acústico y la amplitud (p.ej., Fryer y Frazer, 1987; Li, 1999, 2003).  

Cuando un campo de ondas se propaga a través de un material isótropo, los frentes de ondas son 

esféricos y centrados en un punto de origen, en donde la velocidad de grupo (expresión dada al 

transporte de energía sísmica) se asocia con la velocidad de fase (expresión dada a la propagación de la 

onda sísmica), en el mismo punto (velocidad de fase es igual a la velocidad de grupo, Figura 2.1.1a). 

Mientras tanto, en el caso de un material anisótropo, los frentes de ondas no son esféricos y la dirección 

asociada entre ambas velocidades no se ubica en el mismo punto (Figura 2.1.1b) (ver Stein y 

Wysession, 2003; Carcione, 2007).   
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Figura 2.1.1. Vectores velocidad de fase (Vf) y velocidad de grupo (Vg) en un medio isótropo (a) y un medio anisótropo 

(b), para un tiempo   y   . 

 

2.1.1 Birrefringencia sísmica  

El fenómeno de birrefringencia sísmica, el cual es análogo al fenómeno de birrefringencia óptica 

(Crampin, 1977, 1981; Babuska y Cara, 1991), consiste en una redistribución de la energía sísmica 

asociada directamente al paquete de estructuras anisótropas del medio. Estas estructuras pueden ser: 

a) cristales y minerales alineados (anisotropía intrínseca); b) orientaciones particulares como ocurre 

en rocas de esquisto o la foliación de rocas gneis (anisotropía litológica); c) estratificación fina en rocas 

sedimentarias, y d) orientación preferencial de fracturas, micro-fracturas, grietas o micro-grietas en las 

rocas debido a un campo de esfuerzo local o regional (Crampin et al., 1984; Crampin, 1987; Armstrong 

et al., 1994; Rabbel y Mooney, 1996).  

La birrefringencia sísmica ha sido documentada ampliamente con trabajos pioneros importantes (p.ej., 

Anderson, 1961; Harkrider y Anderson, 1962; Hess, 1964; Christensen, 1966; Fuchs, 1977; Budayev, 

1978; Crampin, 1981). El empleo de la técnica SWS comenzó a aplicarse a principios de la década de los 

años 80’s del siglo XX por Ando y su grupo de co-trabajadores al analizar el manto superior terrestre 

(p.ej., Ando y Ishikawa, 1982; Ando et al., 1983; Bowman y Ando, 1987; Silver y Chan, 1991) y los 

márgenes continentales activos por medio de ondas telesísmicas ScS (p.ej., Ando, 1984; Fukao, 1984). 

Hacia finales del siglo XX y en lo que llevamos del siglo XXI, su aplicación ha servido para diversos fines 

y objetivos, evidenciando su gran importancia y beneficio. De entre estos objetivos, algunos de los 

cuales se mencionan en la lista siguiente, han permitido nutrir y retroalimentar el desarrollo este 

trabajo de tesis, muchos de ellos sirviendo como trasfondo teórico y de antecedentes. Así mismo, han 

permitiendo discutir y comparar sus resultados con los encontrados en este trabajo. Generalmente, la 

técnica SWS se ha aplicado en estudios de:  

- anisotropía azimutal (p.ej., Stephen, 1981; Anderson y Dziewonski, 1982; Vinnik et al., 1989; Savage, 

1999; Silver y Chan, 1991; Montagner et al., 2000). 

- formaciones geológicas (p.ej., Formación Green River, Maultzsch et al., 2003a).  

- rocas sedimentarias, igneas, y metarmoficas (p.ej., Crampin, 1981, 1985, 1994, 1996; Winterstein, 

1996).  

- estructuras geológicas anisótropas (p.ej., Crampin, 1985; Vinnik et al., 1989; Kaneshima, 1990; 

MacBeth y Crampin, 1991; Vásquez-Contreras, 1993).  

- variaciones en la geometría de estructuras anisótropas (p.ej.,  Crampin, 1985; Li, 1997). 

- reservorios fracturados (yacimientos geotérmicos, p.ej., Kaneshima et al., 1988 ;Evans et al., 1995; Lou 

et al., 1997; Lou y Rial, 1997; Erten et al., 2001; Elkibbi, 2004; Elkibbi et al., 2004; Elkibbi y Rial, 2005; 

Rial et al., 2005; Yang et al., 2005; Tang et al., 2005, 2008; Wuestelfeld et al., 2010; Baird et al., 2013;  

Piccinini y Saccorotti, 2018; Nowacki et al., 2018; Mroczek et al., 2020; Chacón-Hernández et al., 2021a, 

b; yacimientos petroleros, p.ej., Obolentseva y Gorshkalev, 1986a, 1986b ; Nikolskiy, 1987, 1992; 

Yardley y Crampin, 1991; Winterstein y Meadows, 1991a, b; Li et al., 1993; Crampin et al., 1996; 

Garotta, 1999; Lynn et al., 1999; Gaiser y Van Dok, 2001; Angerer et al., 2002; Tenaby et al., 2004; 

Helbig y Thomsen, 2005; Tsvankin et al., 2010; Chichinina, 2014; Gholami et al., 2016).  
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- crecimiento de fracturas y grietas (hipótesis del modelo EDA, Crampin et al., 1984).  

- anisotropía pervasiva (p.ej., Gledhill, 1991; Shih y Meyer, 1990; Savage et al., 1990). 

- esfuerzos tectónicos (p.ej., Savage et al., 1989; Zúñiga et al., 1995; Teanby et al., 2004a, b). 

- eventos precursores previo a un gran sismo (p.ej., Crampin, 1987; Peacock et al., 1988; Booth et al., 

1990; Aster et al., 1990; Crampin et al., 1990; Crampin et al., 1999; Gao y Crampin, 2006). 

- fracturamiento hidráulico (p.ej., Crampin et al., 1984; Crampin, 1987; Crampin y Booth, 1989; Ake et 

al., 2005; Horton, 2012; Ellsworth, 2013; Kim, 2013, Baird et al., 2013, entre otros).  

- reflectividad anisótropa (p.ej., Booth y Crampin, 1983; Fryer y Frazer, 1984).  

- zonas de fallamiento (p.ej., Booth et al., 1985; Crampin  y  Booth, 1985; Chen et al., 1987; Peng y Ben-

Zion, 2004).  

- manto superior (p.ej., Kaneshima y Ando, 1989; van Benthem et al., 2013; Bernal-López et al., 2016). 

- cambios en la geometría de micro-fracturas y la deformación de rocas (p.ej., Crampin, 1999).  

- ambientes volcánicos (p.ej., Crampin et al., 1986; Menke et al., 1994; Ortiz et al., 1997; Bianco et al., 

1998, 1999; Miller y Savage, 2001; Gerst y Savage, 2004; Savage et al., 2010a, 2010b; Roman et al., 

2011; Johnson et al., 2011; Baird et al., 2015; Chacón-Hernández et al., 2021a, b).  

- modificaciones en la magnitud y dirección del campo de esfuerzo principal horizontal (p.ej, Chen et al., 

1987; Bokelmann y Harjes, 2000; Teanby et al., 2004).  

- industria minera (p.ej., Cochran et al., 2003; Wuestefeld et al., 2011). 

Igualmente, la técnica SWS ha sido empleada con un enfoque exploratorio en sondeos de reflexión de 

fuente controlada (p.ej., Alford, 1986; Naville, 1986; Igel y Crampin, 1990), VSP’s (Perfiles Sísmicos 

Verticales) (p.ej., Crampin et al., 1986), sondeos cross hole (p.ej., Liu et al., 1991), VSP’s inversos (p.ej, 

Liu et al., 1993a), etc.  

 

2.1.2 Parámetros de birrefringencia sísmica 

Las estructuras anisótropas producen la división del campo de ondas de cizalla en dos fases polarizadas 

ortogonalmente con diferentes velocidades (Nur y Simmons, 1969), siendo la técnica de SWS apropiada 

para el análisis de tal división (p.ej., Crampin, 1985; Nicholas y Christensen, 1987; Crampin y Booth, 

1989), tanto en registros sísmicos naturales como artificiales. La fase de cizalla lenta es perpendicular a 

las estructuras anisótropas, mientras que la fase de cizalla rápida ϕ (fast polarization) resulta paralela o 

subparalela a la orientación de tales estructuras (Booth y Crampin, 1985; Crampin y Lovell, 1991; 

Savage, 1999; Teanby et al., 2004), siendo considerada como el primer parámetro SWS. Además, 

teóricamente, esta fase rápida suele ser paralela al máximo esfuerzo compresional horizontal en el área 

(Crampin y Evans, 1986; Crampin y Lovell, 1991), aunque no siempre sucede así (e.g., Mont Ruapehu 

Miller y Savage, 2001). El segundo parámetro corresponde al tiempo de retraso δt (delay time), también 

llamado magnitud anisótropa por Zhang (2012), el cual relaciona el nivel de fracturamiento o densidad 

de fracturas, es decir, integra el efecto de las estructuras anisótropas a lo largo de la trayectoria de rayo 
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(raypath) (Savage et al., 2010a). Este tiempo de retraso es obtenido a partir de la diferencia en tiempo 

entre los arribos de las fases de cizalla rápida y lenta.  

Cuando existe la presencia de estratos anisótropos en un volumen de roca, el campo de onda 

compresional P experimenta variaciones de velocidad en la dirección de su propagación, permitiendo 

no solo diferenciar la orientación y la intensidad de las fracturas, sino también discriminar entre 

fracturas vacías o llenas de fluidos por medio de los parámetros anisótropos de Thomsen (ver 

Thomsen, 1986; Alkhalifah y Tsvankin, 1995; Bear et al., 2005). Como las fases de cizalla rápida S1 y 

lenta S2 resultan perpendiculares entre sí (Figura 2.1.2.1, fenómeno de birrefringencia sísmica), el 

ángulo de polarización suele ser recto, aunque en general esto dependerá del ángulo de incidencia del 

campo de ondas de cizalla en el volumen anisótropo (Savage, 1999). Por lo tanto, entre más vertical sea 

este ángulo, los resultados serán más fiables (Thomsen y Anderson, 2015).  

 

Figura 2.1.2.1. Esquema de propagación del campo de ondas en un medio isótropo y anisótropo (Modificado de Savage, 

1999). 

En el caso de medios isótropos transversos (p.ej., medios con estratificación horizontal o con un 

fracturamiento plenamente vertical, Figura 2.1.2.2), las fases de cizalla S1 y S2 pueden ser consideradas 

como ondas SV y SH (onda S vertical y horizontal, Savage, 1999). Esto será, siempre y cuando su 

dirección de propagación coincida con la orientación de tales estructuras anisótropas. No obstante, es 

más prominente que el fenómeno de birrefringencia sísmica ocurra en una propagación horizontal para 

medios con anisotropía polar (ver Thomsen y Anderson, 2015). 

 

Figura 2.1.2.2. Ejemplo de división del campo de onda de cizalla al cruzar un medio con estratificación horizontal. 

Propagación vertical (a) y horizontal (b) del campo de onda S, con el tiempo de retraso δt (Modificado de Crampin, 1985; 

Babuska y Cara, 1991). 

Si un medio presenta sistemas de fracturas con diferentes orientaciones, la dirección de polarización 

relacionada con la onda de cizalla rápida variará, refractándose y siguiendo la ley de Snell. En ese 

sentido, la dirección de polarización ya no seguirá una dirección principal, sino que entrará en una 
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nueva región ajustando su dirección de polarización. En consecuencia, la polarización será re-dividida 

trigonométricamente (Elkibbi et al., 2005; Thomsen y Anderson, 2015). Otros autores han observado 

que en sistemas de fracturas con cierta perpendicularidad entre sí, la señal anisótropa se refracta en la 

dirección media entre ambos sistemas de fracturas (p.ej., Liu et al., 1993a, b).  

Bajo esas circunstancias, el fenómeno de doble birrefringencia sísmica es un claro ejemplo de una 

corteza superior controlada por una diversidad estructural. Este fenómeno suele generarse cuando las 

fases de cizalla encuentran a lo largo de la trayectoria del rayo sistemas de fracturas con dos 

orientaciones, o sistemas de fracturas dentro de cuerpos de rocas con una orientación inherente 

diferente. Esto implica que las fases de cizalla rápida y lenta generadas en una primera división se 

vuelvan a dividir cuando se propaguen a través de un segundo sistema de fracturas o sobre un cuerpo 

de roca con orientación inherente diferente. La metodología para llevar a cabo este análisis, la describe 

en mayor detalle Rial et al. (2005). 

 

2.2 Fracturamiento en rocas 

El fracturamiento en un volumen de roca es capaz de alcanzar lineamientos tan extensos que tal 

volumen puede ser considerado como un sistema crítico. Esta denominación fue dada por Crampin y 

Leary (1993), Crampin (1994) y Crampin et al. (2003), a volúmenes de roca impregnados por una gran 

cantidad de grietas, microgrietas, y microfracturas que facilitan su extensión en la corteza superior, 

haciendo más inestable al volumen de roca. En consecuencia, un umbral de conectividad y 

permeabilidad puede ser alcanzado (p.ej., el umbral de percolación, ver Kirkpatrick, 1973; Bernabe et 

al., 1982), para lo cual es igualmente importante la historia diagenética y deposicional del volumen de 

roca (Mavko y Nur, 1978; Schwartz y Kimminau, 1987).  

Analizando la Figura 2.2.1, si un volumen de roca se encuentra bajo un campo de esfuerzo constante, 

esta evoluciona con una deformación en su estructura (p.ej., Ravi-Chandar y Knauss, 1984a; Coco y 

Rice, 2002; Vasco et al., 2008), haciendola más débil (Crampin, 1994), y generando un incremento en la 

longitud de las micro-grietas y micro-fracturas. Esto permite que tales estructuras sean capaces de 

alcanzar longitudes del orden de kilometros por causa del fenomeno de coalescencia, el cual se da en la 

misma direccion del máximo esfuerzo compresor (Shoemberg y Sayers, 1995). Sin embargo, algunas 

micro-grietas crecerán más que otras, siendo inicialmente paralelas a la fractura o grieta principal, pero 

también generándose bifurcaciones de baja velocidad (p.ej., Ravi-Chandar y Knauss, 1984a, b; Gao et al., 

2009).  

 

Figure 2.2.1. Volúmenes de roca (cubo) sometidos a un esfuerzo constante. El cubo comienza a ser sometido por el 

esfuerzo (a), se da la creación de poros y microgrietas (b), y posteriormente se incrementan (c y d).  

El nivel de anisotropía en un volumen de roca puede ser fuertemente afectado, ya sea por cambios en el 

campo de esfuerzos local/regional, o por otra clase de fenómenos. Por ejemplo, la presión de poro es 
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capaz de alterar las estructuras anisótropas dentro del volumen de roca (p.ej., Nur y Simmon, 1969), y 

por consiguiente modificar los valores de los parámetros ϕ y δt. Cuando la presión de poro es elevada 

(p.ej., rocas críticamente sobre-presurizadas), la orientación de las fracturas puede ser modificada (ver 

Crampin et al., 1996, 2004; Rial et al., 2005; Tang et al., 2008), generando que las componentes de 

cizalla puedan invertirse (Crampin et al., 1996; Slater, 1997; Crampin y Chastin, 2003) (Figura 2.2.2). 

Igualmente, la presión de poro que es capaz de activar planos de falla, reduciendo la enorme fricción de 

desplazamiento (p.ej., Sibson, 1981; Hickman et al., 1995) y alterando el campo de esfuerzos alrededor 

del plano de falla (Crampin et al., 2002). Esto genera variaciones en las longitudes de la trayectoria del 

rayo, produciendo dispersiones en el tiempo de retraso observado (Crampin et al., 2004).  

  

Figura 2.2.2. Ejemplo de formas de onda de cizalla rápida (a) y lenta (b) invertidas, cuyos arribos son marcados por una 

línea roja. La amplitud de la fase rápida es menor que de la fase lenta.  

 

2.2.1 Densidad de fractura ε 

El parámetro de densidad de fracturas ε se ha descrito y analizado en una gran cantidad de trabajos 

previos, principalmente en aquellos relacionados con las llamadas teorías del medio equivalente (p.ej., 

Hudson, 1980, 1981; Thomsen, 1986; Schoemberg y Sayers, 1995, entre otros). El parámetro ε guarda 

una relación directa con el parámetro δt a partir de ciertas consideraciones (p.ej., ver Hudson, 1980; 

Crampin, 1985; Assad et al., 1992; Li, 1997; Potters et al., 1999), permitiendo diferenciar el paquete de 

fracturas existentes en una trayectoria del rayo entre el hipocentro del evento sísmico y la estación 

sísmica (Crampin, 1994). Esta diferencia se puede igualmente verse afectada por cambios en la razón 

de aspecto de la fractura y por el efecto de la presión de poro (p.ej., Elkibbi y Rial, 2003). Una de las 

primeras definiciones del parámetro ε fue presentada por Hudson (1980, 1981) como: 

  
   

 
      (2.3.1) 

en donde   corresponde al número de fracturas de radio   en una unidad de volumen  . Otras teorías 

formulan   de manera diferente. Por ejemplo, considerando constantes del tensor elástico (p.ej., ver 

Thomsen, 1986); empleando las velocidades de cizalla rápida y lenta obtenidas al propagar el campo de 

ondas de cizalla sobre microgrietas de caucho (p.ej., ver Assad et al., 1992); por medio del tensor de 

conformidad efectivo (p.ej., ver Schoemberg y Sayers, 1995), o por medio de una relación entre el 

parámetro   y el esfuerzo efectivo (p.ej., ver Chapman et al., 2002). Además, pueden existir diferentes 

distribuciones de fracturas o grietas que presenten un mismo valor de ε, tal y como lo analizó 

Maultzsch et al. (2003a) (p.ej., Figura 2.2.1.1).  
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Figura 2.2.1.1. Ejemplos de fracturamiento. Muchas fracturas de menor tamaño (izquierda) pueden reflejar un mismo 

valor de ε que pocas fracturas de tamaño más largo (derecha). Tomado y modificado de Maultzsch et al. (2003a). 

Un volumen de roca en estado crítico, puede alcanzar valores de ε de entre 4.5 y 10% (Crampin y Leary, 

1993; Crampin, 1994). Cuando se tiene un valor por encima de 10%, se puede considerar que el medio 

presenta una presión de poro lo suficientemente alto como para abrir nuevas rutas de agrietamiento y 

fracturamiento (Powley, 1990). No obstante, en el caso de que la presión de poro sea menor que la 

presión litostática, las fracturas y grietas tenderán a cerrarse, siendo invisibles al paso del campo de 

ondas de cizalla (Powley, 1990). En el caso particular de reservorios petroleros, estos valores de 

densidad de fractura en estado crítico, permite conocer las zonas con un alto nivel de fracturamiento-

permeabilidad, facilitando la recuperación de hidrocarburo (Crampin, 1994).  

 

2.3 Anisotropía azimutal  

En la exploración sísmica, muchos autores han llevado a cabo estudios de anisotropía empleando 

isotropía transversa vertical (p.ej., Levin, 1978, 1979, 1980; Helbig, 1983, 1994, entre otros), al ser este 

el modelo anisótropo más sencillo. Sin embargo, en otros estudios (p.ej., Liu et al., 1993a, Erten et al., 

2001; Elkibbi et al., 2005), se ha podido observar que las polarizaciones de las ondas de cizalla rápida 

presentan diferentes comportamientos a lo largo de la trayectoria del rayo entre el hipocentro y la 

estación sísmica, debido a que existen diferentes estructuras heterogéneas y diferentes orientaciones 

de las estructuras anisótropas. De manera que analizar un medio mediante modelos isótropos 

transversos puede resultar poco útil (Savage, 1999; Crampin y Peacock, 2008; Thomsen y Andersen, 

2015).  

En el caso de estudios que emplean un modelo de anisotropía polar con un eje de simetría inclinado, el 

llamado ´Tilted Tranverse Isotropic TTI´, tampoco resulta plausible, ya que las fuerzas tectónicas en 

profundidades someras de la corteza terrestre destruyen la relación con la simetría rotacional 

(Thomsen y Andersen, 2015). Pero en el caso de profundidades cercanas al manto, esté modelo puede 

ser más útil debido al alineamiento cristalino del flujo magmático. Para entornos geológicos, en donde 

es común encontrar sistemas de fracturas que pueden ser perpendiculares entre unos y otros, las 

polarizaciones de cizalla que experimentan variaciones a lo largo de su trayecto, no pueden ser 

representadas bajo un mismo modelo anisótropo (Wild y Crampin, 1991; Thomsen y Anderson, 2015). 

En este sentido, el uso de varios modelos en distintas profundidades sería más factible, sin embargo, es 

algo que resulta complicado.  

 

2.3.1 Anisotropía y frecuencia sísmica  

Existe una relación entre la frecuencia sísmica y la anisotropía del medio (p.ej., ver Shapiro y Hubral, 

1995; Werner y Shapiro, 1999; Lynn et al. 1999; Pointer et al., 2000; Liu et al. 2000; Chesnokov et al. 
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2001; Chapman, 2003; Chapman et al., 2003), la cual es fuertemente afectada por la inclusión de fluidos 

(Pidgeon y Savage, 1997; Liu et al., 2001). Nishizawa, (1982), Van der Kolk et al. (2001), y Chesnokov et 

al. (2001) mostraron que existe una sensibilidad entre la fase de cizalla rápida y la saturación de fluidos 

en fracturas, lo cual afecta el espectro de frecuencia y la velocidad del campo de ondas elástico. En el 

caso de fracturas secas, el tiempo de retraso medido entre las fases de cizalla para una incidencia 

vertical será mayor que en el caso de fracturas saturadas con fluido (p.ej., Marson-Pidgeon y Savage, 

1997; Liu et al., 2001; Liu et al., 2003). Un ejemplo de ello fue observado por Maultzsch et al. (2003a) en 

la Formación Green River, en donde los valores de δt presentaron un menor tiempo de retraso cuando el 

rango de frecuencias sísmico estaban entre los 20 y 30 Hz, es decir, un rango alto. Por lo tanto, si las 

fracturas se encuentran saturadas de fluido, los parámetros de birrefringencia sísmica cambiaran 

(Bakulin et al., 2000).  

Gholami et al. (2016) observaron que cuanto mayor es el tamaño de las fracturas, menor es el rango de 

la frecuencia sísmica, existiendo una dependencia entre la anisotropía y la frecuencia. Esto es algo que 

en la mayoría de las teorías del medio equivalente no sucede, fallando al proporcionar variaciones de la 

anisotropía con la frecuencia sísmica. Chesnokov et al. (2001) y Liu et al. (2003) mencionaron que en el 

caso de microfracturas alineadas en cualquier otra dirección que la del grupo principal de fracturas, se 

esperaría un rango frecuencias sísmicas más bajas, lo cual permitiría dar la orientación del grupo de 

fracturas.  

Otra característica que igualmente afecta la frecuencia sísmica es la razón de aspecto de la fractura (ver 

Maulzsch et al., 2003a; Chapman, 2003), teniéndose varios rangos de frecuencias cuando el medio 

presenta una mayor variabilidad de razón de aspecto de fracturas (Chapman, 2003). Si la frecuencia 

sísmica se incrementa, también puede deberse en parte a una disminución del arreglo anisótropo 

estructural (Marson-Pidgeon y Savage, 1997; Liu et al., 2001), pero si el rango de frecuencias 

disminuye, entonces cabe la posibilidad de que el arreglo anisótropo en el medio sea más coherente 

(p.ej., Graham y Crampin, 1993; Holmes et al., 1993; Maultzsch et al., 2003a). En el caso de 

estratificaciones o heterogeneidades con dimensiones menores que la longitud de onda sísmica, estas 

tienden a generar cambios en las frecuencias sísmicas (p.ej., Shapiro y Hubral, 1995; Werner y shapiro, 

1999), incrementando el rango de las frecuencias sísmicas en tiempos de ondas de cizalla más cortos 

(p.ej., ver Kozlov, 2007). En el caso de estratos saturados, Van der Kolk, et al. (2001) y Kozlov (2004) 

observaron que el incremento o decremento del contenido relativo de altas y bajas frecuencias, estaba 

en función de la permeabilidad.  

 

2.4 Anisotropía elástica matricial  

En este apartado se realiza la recopilación de varios trabajos que enfatizan un análisis anisótropo a 

partir de ecuaciones matriciales, los cuales relacionan el campo de ondas elástico con distintos tipos de 

estructuras que conforman un medio. Algunos autores como Love (1944), Musgrave (1970), Crampin 

(1981), Winsterstein (1990), Tsvankin (2001), Carcione (2001, 2007), y Tsvankin (2012), entre 

algunos otros, han desarrollado importantes avances en la teoría de la anisotropía elástica. Expresiones 

sobre la propagación del campo de ondas sísmico a partir de la ley de Hooke han sido explicadas en 

muchos trabajos (p.ej., Stein y Wysession, 2003; Carcione, 2001, 2007; Shearer, 2009, entre otros), 

permitiendo a partir de constantes elásticas entender el medio, así como expresar e interpretar la 

relación entre esfuerzo y deformación. Cuando un esfuerzo es aplicado sobre un cuerpo, este origina 

una deformación cuya tendencia es lineal hasta su límite elástico. Esta es la relación conocida como la 

ley de Hooke generalizada, la cual se expresa como:  
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             ,  

 
(2.4.1) 

 

en donde    es el tensor de esfuerzos,     es el tensor de deformación y       es un tensor de cuarto 

orden llamado tensor de rigidez, el cual contiene la información del medio. Este último tensor está 

conformado por constantes elásticas, las cuales pueden ser modificadas dependiendo del tipo de 

consideraciones y suposiciones hechas. En este sentido, si el medio está en equilibrio o si presenta 

simetría de energía de deformación, el tensor puede expresarse como                        ,, 

siendo comúnmente representado por medio de la notación Voigt (ver Voigt, 1892). En su forma más 

general, este tensor está conformado por 81 constantes elásticas, pero si se hacen ciertas 

consideraciones, entonces la primera y segunda igualdad pueden darse cuando existe simetría entre los 

tensores de deformación y esfuerzo (ver Carcione, 2001, 2007). En el caso de la tercera igualdad, esta 

es obtenida a partir de la segunda derivada parcial de la densidad de volumen   (ecuación 2.4.2), la cual 

es independiente del orden de diferenciación con respecto a las componentes de deformación (ver 

Auld, 1990a, b; Carcione, 2001, 2007). Esta ecuación se expresa como:  

              ,  

 
(2.4.2) 

 

de manera que el número de constantes elásticas independientes pasa de 81 a 21, siendo este el caso de 

anisotropía matricial más general, y correspondiendo a un medio Triclínico. Este medio puede 

representar la inclusión de varios conjuntos de fracturas con orientaciones arbitrarias (ver Schoemberg 

y Sayers, 1995).  

[
 
 
 
 
 
   

   

   

   

   

   

 

   

   

   

   

   

   

 

   

   

   

   

   

   

 

   

   

   

   

   

   

 

   

   

   

   

   

   

 

   

   

   

   

   

   ]
 
 
 
 
 

  

 

(2.4.3) 
 

El siguiente caso de anisotropía es el medio Monoclínico, representado por 13 constantes elásticas 

independientes que pueden modelar un medio que contenga dos sistemas de fracturas normales entre 

sí (ver Winsterstein, 1990). Si el plano de simetría del medio Monoclínico es ortogonal al eje Z (eje 

vertical), la matriz puede ser representada como: 
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(2.4.4) 
 

Si una formación contiene dos sistemas de fracturas verticales, no ortogonales y con un trasfondo 

isótropo o isótropo transverso vertical, el medio se hará monoclínico con un plano de simetría 

horizontal (p.ej., ver Grechka et al., 2001). Si la matriz no presenta isotropía azimutal el medio tenderá a 

ser Triclínico. La Figura 2.4.1 muestra un ejemplo de un medio monoclínico. 
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Figura 2.4.1. Modelo monoclínico formado por dos grupos de fracturas verticales paralelas. Las fracturas normales hacen 

los ángulos ϕ1 y ϕ2 con el eje x. Figura modificada de Bakulin et al. (2000). 

Si se considera un plano de simetría     que presenta una rotación generada por un ángulo  , este 

modelo puede ser expresado como    (  )       (       ) sobre el eje  , el cual remueve la 

constante elástica    , de manera que el medio monoclínico podría ser descrito solamente por 12 

constantes elásticas (ver Carcione, 2001, 2007).   

Un caso que representa un medio más común, de anisotropía azimutal, es el medio ortorrómbico u 

ortotrópico, el cual se caracteriza por tres planos ortogonales de simetría, presentando la simetría de 

un ladrillo con 9 constantes elásticas independientes (p.ej., ver Thomsen y Anderson, 2015).  
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(2.4.5) 
 

Los medios ortorrómbicos tienen tres planos mutuamente ortogonales. Este caso, puede representar a 

un medio con dos sistemas de fracturas ortogonales entre sí o dos sistemas de fracturas idénticos que 

forman un ángulo arbitrario entre sí (p.ej., Figura 2.4.2). 

 

Figura 2.4.2. Modelo ortorrómbico, generado por grietas verticales paralelas incrustadas en un medio compuesto de 

estratos horizontales delgados. Figura modificada de Tsvankin (1997b). 
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El caso más simple y más utilizado en la actualidad para representar un tipo de alineamiento 

estructural en un medio, es aquel que presenta la llamada anisotropía polar, anisotropía radial, 

hexagonal o transversal (Love, 1928), el cual está conformado por un eje de simetría vertical ITV 

(Isótropo Transverso Vertical, Figura 2.4.3a) u horizontal ITH (Isótropo Transverso Horizontal, Figura 

2.4.3b), y 5 constantes de rigidez independientes (   ,    ,    ,    , y    ). Este caso puede representar 

estructuras como estratos en una cuenca sedimentaria, alineamientos cristalinos orientados por 

gravedad y sometidos a esfuerzos horizontales similares, o el caso de fracturamientos y agrietamientos 

sometidos a campos de esfuerzos verticales. La matriz es representada como: 
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(2.4.6) 
 

La anisotropía polar es un caso de simetría rotacional representado por un polo vertical, del cual 

Anderson (1961) describió sus velocidades de polarización para cada onda, siendo posteriormente 

utilizados por Daley y Hran (1977), Berryman (1979) y Helbig (1979) para analizar los parámetros 

anisótropos adimensionales    ε, y  , determinando cuáles gobiernan ciertas características 

estructurales. Posteriormente estos parámetros anisótropos fueron re-planteados, re-parametrizados y 

linealizados por Thomsen (1986) para su uso en la exploración sísmica (ver Thomsen, 1986 para una 

mayor descripción). Actualmente, algunos modelos teóricos equivalentes relacionan tales parámetros 

anisótropos a constantes elásticas, principalmente para analizar medios fracturados empleando el 

parámetro de densidad de fractura ε. 

 

Figura 2.4.3. a) Medio Isótropo Transverso Vertical, con un plano de simetría definido por el par ordenado (x, z) o (y, z). 

El plano isótropo (PI) es perpendicular al plano de simetría, por esta razón se denomina medio polar. b) Figura de un 

medio Isótropo Transverso Horizontal, cuyo plano de simetría queda definido por el par ordenado (x, y) o (x, z). El plano 

isótropo es vertical al plano de simetría empleado, siendo denominado como medio de anisotropía azimutal debido a que 

la velocidad del campo de ondas varía con el azimut (Modificado de Grechka, 2009).  

En este párrafo se citan algunos trabajos que describen modelos teóricos, estructuras, y características 

que forman parte de un medio real. Por ejemplo, estructuras isótropas estratificadas horizontalmente 

(p.ej., Booth y Crampin, 1983; Fryer y Frazer, 1984, 1987); medios estratificados isótropo-

viscoelásticos (p.ej., Ursin y Stovas, 2002); estratos inclinados de esquisto (ejes de simetría isótropos 

transversos inclinados) (p.ej., Tsvankin, 1997a); anisotropía ortorrómbica en cuencas sedimentarias a 

partir de una combinación de fracturas verticales paralelas e isotropía transversa vertical en el 

trasfondo del medio (p.ej., Wild y Crampin, 1991; Schoenberg y Helbig, 1997); el cálculo de los 
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parámetros anisótropos para un medio ITV (p.ej., Thomsen, 1986); medios anisótropos conformados 

por fracturas con orientación variante (p.ej., Shoemberg y Douma, 1988); fracturas para el caso 

isótropo transverso (p.ej., Anderson et al., 1974; Nichizawa, 1982; Banik, 1987; Hsu y Schoenberg, 

1993); medios fracturados isótropamente (p.ej., Schoemberg y Sayers, 1995; Hudson et al., 1996a); 

medios porosos y permeables (p.ej., Tod, 2003); medios ortotrópicos (p.ej., Tsvankin, 1996); medios 

ortorrómbicos (p.ej., Tsvankin, 1997b; Grechka et al., 1999); medios ortorrómbicos (p.ej., Musgrave 

1970; Tsvankin y Chesnokov, 1990a, b; Wild y Crampin, 1991; Brown et al., 1991; Sayers, 1994; 

Schoenberg y Helbig, 1997); grupos de fracturas con simetría monoclínica (p.ej., Schoenberg y Sayers 

1995; Chattopadhyay et al., 1996; Bakulin et al., 2000); medios monoclínicos estratificados 

horizontalmente (p.ej., Grechka et al., 2001); tensores de conformidad para dos grupos de fracturas 

(cap. 2, Liu y Martinez, 2012); una revisión de medios anisótropos poroelásticos (Carcione et al., 2010); 

así como la teoría de la propagación de ondas sísmicas en medios triclínicos y monoclínicos (p.ej., 

Fedorov 1968; Musgrave 1970), entre otros. Se aclara que ninguno de estos modelos teóricos fueron 

empleados en la obtención de los resultados de este trabajo de tesis. Sin embargo, ayudaron a clarificar 

y comprender de mejor forma los resultados obtenidos, al correlacionarse con algunos conceptos. 

Además, este conjunto de trabajos nutren y ejemplifican al lector con varios estudios relacionados a 

medios anisótropos.  

 

2.5 Sismicidad inducida  

El empleo de técnicas antropogénicas relacionadas con el fracturamiento hidráulico (p.ej., pozos 

geotérmicos, petroleros, de exploración, etc.), incrementan la tasa de sismicidad inducida local (p.ej., 

Nicholson y Wesson, 1990; Ellsworth, 2013; Goebel y Brodsky, 2018), denominada así (inducida), al 

presentar una amplitud similar con el estado de esfuerzo ambiental (McGarr et al., 2002). Esto genera 

cambios de esfuerzos y provoca inestabilidad en el volumen de roca (Shapiro et al., 1997, 2002), 

reflejándose en nubes de sismicidad que igualmente pueden ser más lejanas a los llamados frentes de 

activación (Shapiro et al., 1997; Shapiro, 2015; Schoemball y Ellsworth, 2017). Los registros de estos 

eventos sísmicos permiten obtener información estructural de yacimientos y reservorios fracturados 

(p.ej., minas, campos geotérmicos, campos petroleros, etc). Además, si se conoce la localización de fallas 

pre-existentes, es posible discriminar aquellos eventos relacionados con la reactivación de fallas (p.ej., 

Kamei et al., 2015). En tal caso, se ha podido emplear la técnica de correlación cruzada en el análisis de 

multiplets (p.ej., Orlecka-Sikora, 2010; Schaff y Richards, 2004, 2011; Waldhauser y Schaff, 2008; 

Mesimeri et al., 2016), curvas de difusión para describir su evolución (p.ej., Shapiro et al., 1997, 2002; 

Hainzl, 2004; Hainzl et al., 2012; Parotidis et al., 2003, 2004, 2005; Shelly et al., 2013), y procesos de 

sismogénesis (p.ej., Corral, 2004, 2006; Langenbruch et al., 2011).  

Varios casos de sismicidad inducida han sido observados y registrados, especialmente desde la segunda 

mitad del siglo XX y a principios del siglo XXI en Estados Unidos y Europa, principalmente relacionados 

con la extracción de hidrocarburos y gas. Algunos casos fueron observados en Colorado a principios de 

los 1960’s (Healy et al., 1968); Ashtabula Ohio en los 1980’s (Seeber et al., 2004); Paradox Valley, 

Colorado en los 1990’s (Ake et al., 2005); Guy Arkansas en 2011 (Horton, 2012); Youngstown, Ohio en 

2011 (Kim, 2013), Holanda y Reino Unidos en 2006 y 2012 (Van Eck et al., 2006; Green et al., 2012). 

King (2010) hizo una profunda investigación sobre estos trabajos, abarcando los últimos 30 años. Otros 

casos también han sido analizados en operaciones geotérmicas (p.ej., Los Humeros México, Lermo et al., 

2016; Las Tres Virgenes, México, Lermo et al., 2014). Igualmente, se han podido observar cambios en el 

estado de esfuerzos al generarse vacíos en el volumen de roca (p.ej., McGarr et al., 2002), o por el 

bombeo prolongado de agua subterránea (p.ej., Lorca España, mayo de 2011, Gonzales et al., 2012; 
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Avouac, 2012), generando con ello fuertes pérdidas materiales en zonas pobladas. Igualmente, también 

se ha podido observar activación micro-sísmica por emisiones de CO2, (p.ej., en el Golfo de Corinto en 

Grecia, Koukouzas et al., 2015), o por episodios de desgasificación de CO2 (p.ej., en West-Bohemia y 

Vogtland, Alemania, Fischer et al., 2014).   

Algunos casos particulares de sismicidad inducida llaman la atención como, por ejemplo, en Oklahoma 

Estados Unidos, un sismo de     4.1 ocurrió a principios de 2010, muy probablemente inducido por 

el empleo de fracking, ocasionando réplicas que se extendieron esporádicamente hasta mediados de 

2011. Esta secuencia estaba decayendo cuando un sismo de     5.0 ocurrió en noviembre de 2011, 

seguido en las siguientes 20 horas por otro evento de     5.7. El punto de iniciación en la secuencia 

de noviembre, cuya distancia a los pozos de inyección fue de 1.5 km, mostró una conexión causal entre 

la inyección y los pozos (Ellsworth, 2013). En otros casos, se ha detectado sismicidad que ocurre con 

cierto retraso, como ocurrió en Youngstown Ohio, en donde la sismicidad ocurrió meses después de la 

inyección (Ellsworth, 2013). 

Las variaciones espaciales de las nubes de sismicidad guardan una importante relación con los cambios 

en la presión de poro (Cornet y Yin, 1995) y con los cambios en el campo de esfuerzos in situ, en donde 

la presión de poro inmediatamente debajo de pozos inyectores, es mayor que el esfuerzo normal 

soportado por fracturas pre-existentes (Cornet et al., 1997; Parotidis et al., 2004). En zonas más 

profundas, la presión de poro es menor que el esfuerzo normal soportado por fracturas pre-existentes, 

de manera que la sismicidad inducida, muchas veces posterior a la terminación de la inyección (el 

llamado back front (Parotidis et al., 2004), ocurre en una dirección mayor a 30° de la dirección de 

esfuerzo máximo (ver Cornet et al., 1997). No obstante, la mayoría de las fracturas que vencen su 

resistencia podrían considerarse como sub-verticales (ver Cornet et al., 1997).  

La respuesta primaria de las fallas a la presurización por fluidos puede ser lenta, presentando 

movimientos asísmicos en fallas (deslizamiento prematuro sin generación de un evento sísmico), y 

generando retrasos en la sismicidad inducida observada en las cercanías (p.ej., Scotti y Cornet, 1994; 

Wei et al., 2015) y a distancia (p.ej., Shapiro et al., 1997). No obstante, la evolución espacio temporal del 

deslizamiento asísmico puede ser observada indirectamente por migración sísmica u observaciones 

geodésicas (p.ej., ver Wei et al., 2015; Chen et al., 2017). Además, también es posible observar 

sismicidad del tipo off-failure (o sismicidad fuera del plano de falla), siendo está considerada como una 

consecuencia de la transferencia de esfuerzos de una falla activa a otras adyacentes. Algunos trabajos 

previos en la literatura han sido hechos por Stein et al. (1994), Stein (1999), Harris (1998) y Karakostas 

et al. (2003, 2004). 

El mismo proceso sísmico genera deformaciones volumétricas estáticas y transitorias en un reservorio, 

así como desplazamientos de interfaces en el material, modificando la distribución espacial de la 

densidad del material con cambios en el volumen de roca (Cocco y Rice, 2002) y por consecuencia con 

cambios en el campo gravitacional local (p.ej., Harms et al., 2015). Estos cambios permanentes inducen 

deslizamientos co-sísmicos y post-sísmicos de gran magnitud (ver Imanishi et al., 2004; Wang et al., 

2012; Fuchs et al., 2013; Cambiotti y Sabadini, 2013). No obstante, sismos de magnitudes pequeñas 

pero constantes, igualmente alteran el volumen de la roca, perturbando el campo gravitacional local 

(Beker et al., 2011; Driggers et al., 2012).     
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2.5.1 Mecanismos de deslizamiento en fallas inducidas 

El mecanismo responsable para la inducción de eventos sísmicos, resulta de un proceso de 

debilitamiento de fallas, ya sea por un incremento o un decremento en la presión de poro. Este 

mecanismo se localiza generalmente dentro de regiones tectónicamente activas, tal como ocurre a lo 

largo de los límites de placas o en zonas locales de fallamiento y deformación (Ellsworth, 2013). En 

tales zonas, la energía elástica acumulada, en ocasiones por mucho tiempo (siglos), es liberada por 

medio de eventos sísmicos, debido a que los niveles de esfuerzos de cizalla son cercanos al límite de 

resistencia (Townend y Zoback, 2000; Peterson et al., 2008). 

Las inyecciones de fluido generan perturbaciones que afectan la estabilidad de la falla y desencadenan 

eventos sísmicos similares (p.ej., Nicholson y Wesson, 1990; Evans et al., 2012), siendo la mayoría 

pequeños en magnitud y en ocasiones difíciles de registrar debido a su lejanía (p.ej., no detectados a 

distancias mayores de 10 km, Frohlich, 2012). Además, estos eventos resultan difíciles de diferenciar 

entre los que han sido generados naturalmente o antropogénicamente (Elsworth, 2013). En el caso del 

proceso de inyección, el fluido entra en la fractura incrementando la presión y su tamaño en dirección 

paralela al máximo esfuerzo (ver Rutledge et al., 2004; Hattori et al., 2016), con posibilidades de crear 

igualmente ramificaciones (p.ej., Ravi-Chandar y Knauss, 1984c). Cuando se genera un frente de 

ruptura por la inyección de fluido, la región se acelera y expande con el incremento sustancial de la 

presión de poro, lo cual genera deslizamiento asísmico durante la migración de fluido (ver 

Bhattacharya y Viesca, 2019), y posibles cambios dinámicos y mecánicos en las fracturas cuando la 

presurización es continua (Garagash y Germanovich, 2012; Goebel et al., 2017). No obstante, la ruptura 

estimulada es espacialmente limitada por la extensión del volumen (McGarr, 2014; Galis et al., 2017), 

mientras que rupturas asísmicas pueden continuar y transmitir sus esfuerzos más allá de la región 

presurizada (ver Shapiro et al., 1997; Guglielmi et al. 2015b; Schoemball y Ellsworth, 2017).  

La condición de falla para iniciar su ruptura se expresa generalmente en términos del esfuerzo efectivo 

       (    )     (Ellsworth, 2013), en donde el esfuerzo de cizalla crítico       es igual al producto 

del coeficiente de fricción  , al esfuerzo efectivo normal dado por las diferencias entre el esfuerzo 

normal aplicado    y la presión de poro   (King et al., 1959; Raleigh et al., 1976; Nicholson y Wesson, 

1990). En este sentido, incrementando el esfuerzo de cizalla, reduciendo el esfuerzo normal y elevando 

la presión de poro, se puede llevar a cabo el fallamiento (Ellswoth, 2013). Una vez que se inicia la 

resistencia, el deslizamiento ocurre y los sismos son irradiados, impulsados por un desequilibrio entre 

el esfuerzo elástico almacenado en la masa de roca circundante y la resistencia friccional de la 

superficie de deslizamiento, cambiando el esfuerzo normal efectivo así como los coeficientes de fricción 

(Scholz, 1998). En consecuencia, la ruptura continuará siempre y cuando el esfuerzo medido en el 

frente de ruptura exceda la resistencia estática (Scholz, 1998), esto sin dejar de lado que la resistencia 

de las rocas será reducida conforme entre en fallamiento (Wawersik y Fairhurst 1970; Rice, 1993; 

Schloz, 1998; Galis et al., 2017). Por lo que una fuente potencial de aceleración de deslizamiento es el 

debilitamiento de la falla (Bhattacharya y Viesca, 2019). En el caso de que existan conexiones entre las 

zonas de inyección y zonas de fallamiento en el basamento, se favorecerá la inducción de sismos, dado 

que el esfuerzo de cizalla se incrementa con la profundidad (Townend y Zoback, 2000). 

Si el proceso de ruptura es de cizalla pura (Figura 2.5.1.1a) los mecanismos de fuente pueden ser 

representados por el llamado double-couple (DC) (Kamei et al., 2015), el cual representan el mecanismo 

principal de inducción (p.ej., Dahm et al., 1999; Ishida, 2001; Chitrala et al., 2013; Deichmann et al., 

2014; Eaton y Mahani, 2015; Guilhem y Walter, 2015). Sin embargo, si el proceso de ruptura de eventos 

sísmicos incluye componentes de tensión debido a cambios en la presión de poro durante la inyección 

de fluido, entonces seis componentes del tensor de momento deben ser consideradas en lugar de solo 



 

 

34 
  

tres (ver Kamei et al., 2015). Los mecanismo que permiten que la fractura falle pueden ser una 

combinación tanto de componentes DC, más el llamado linear vector dipole  component (CLVD) y el 

llamado isotropic component (ISO) (Figura 2.5.1.1b). Así, la componente CVLD tiende a ser 

proporcionalmente más grande (como resultado de la inyección de fluido) que para sismos naturales, 

mientras que la componente DC suele ser el mecanismo de fuente dominante (Kamei et al., 2015). 

Explicaciones más detallas para el análisis de mecanismos de fuente han sido hechas por Scholz (2002) 

y Kostrov y Das (1988), y por Shearer (2009).  

 

 

Figura 2.5.1.1. a) Tres sistemas de fallamiento por cizalla: (1) fallamiento de rumbo (Strike Slip), (2) fallamiento Normal 

y (3) fallamiento Inverso. b) Combinación de mecanismos de fuente para micro-sismos por inyección de fluido. 

(Modificado de Kamei et al., 2015).   
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CAPÍTULO III 

ANÁLISIS DE RESERVORIOS FRACTURADOS  

La búsqueda y obtención de recursos energéticos en reservorios fracturados, ha ido mejorado gracias al 

desarrollo y perfeccionamiento de métodos y técnicas, permitiendo obtener mejores resultados. Desde 

los años 90’s del siglo XX, distintos atributos sísmicos han sido propuestos y desarrollados, con el fin de 

mapear zonas con altos niveles de fracturamiento principalmente en reservorios petroleros (p.ej., 

Angerer et al., 2002; Sayers, 2004; Kozlov, 2007, entre muchos otros). Igualmente, en el caso de 

reservorios geotérmicos se ha multiplicado la aplicación de métodos, permitiendo obtener una mejor 

apreciación y caracterización del reservorio (p.ej., Teanby et al., 2004b; Wuestelfeld et al., 2011; Verdon 

y Wüstelfeld, 2013; Baird et al., 2013). Igualmente, la aplicación de técnicas como hidro-fracturamiento 

o hidro-cizallamiento han permitido mejorar la permeabilidad de tales reservorios, incrementando la 

coalescencia entre grietas y fracturas (p.ej., Evans et al., 2005; Häring et al., 2008). En este capítulo se 

analizan dos áreas fracturadas relacionadas con ambientes volcánicos que en la actualidad son 

explotadas con fines geotérmicos, empleando la metodología SWS la cual es mencionada en el apartado 

3.2, junto con el sustento teórico de los trabajos previos mencionados en el capítulo II.  

 

3.1 Sismicidad en campos geotérmicos y volcánicos 

Efectos en la energía de la señal sísmica debido a fenómenos como atenuación, scattering, o 

birrefringencia sísmica permiten caracterizar y entender la conformación estructural de un área 

volcánica. Por ejemplo, Bianco et al. (1998, 1999) analizaron el área del volcán Vesubio, mostrando la 

existencia de estructuras anisótropas en los dos primeros kilómetros de profundidad. Vila et al. (1995), 

Ortiz et al. (1997), e Ibáñez et al. (2003) analizaron el Volcán de la Isla Decepción, obteniendo por 

medio de resultados de atenuación sísmica anisótropa, anomalías de las estructuras internas del volcán, 

así como heterogeneidades. Otro tipo de causas que afectan la señal sísmica son las relacionadas con 

efectos de fluidos, como pueden ser agua, gas, o algún tipo de material fundido, generándose una 

importante pérdida de la energía sísmica que favorecerá la absorción a bajas frecuencias (Savage, 

1966a). Un ejemplo de ello es igualmente el área geotérmica de Coso en California USA (Reasemberg, 

1980; Vlahovic et al., 2002). 

De manera general, un volcán puede ser considerado como un sistema dinámico conformado por una 

gran variedad de estructuras heterogéneas y anisótropas, en el cual se generan procesos físicos, 

químicos, geológicos, y vulcanológicos que alteran el medio y su entorno, y que se manifiestan a partir 

de señales sísmicas bajo diferentes características. Estas señales pueden tener periodos largos o cortos, 

presentar inicios impulsivos, o con un contenido espectral alto. Analizando estas características, Chouet 

(1996) propuso tres grupos de eventos sísmicos que comúnmente son observados en y cerca de áreas 

volcánicas. Estos son los llamados sismos volcano-tectónicos (más comunes y con periodos más cortos), 

sismos de periodo largo, en el que también se incluyen tremores volcánicos, y un tercer grupo con los 

llamados eventos híbridos. Tales eventos permiten analizar tanto temporal como espacialmente los 

fenómenos que ocurren en campos volcánicos y geotérmicos activos (p.ej., volcán Soufriere Hill, 

Monserrat, Miller et al., 1998). Dentro del Campo Volcánico Tres Vírgenes (CVTV) se han observado 

eventos sísmicos con tales características (Figura 3.1.1).  
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Figura 3.1.1. Formas de onda verticales (izquierda) y sus respectivos espectros de frecuencias (derecha) de eventos 

sísmicos cuyos orígenes son diferentes. Estas señales fueron registradas en el CVTV, Baja California, México. a) evento con 

periodo largo, b) evento volcano-tectónico, c) evento hibrido, y d) tremor volcánico.   

 

3.2 Metodología de análisis de birrefringencia sísmica  

3.2.1 Algoritmo para la obtención de parámetros de birrefringencia sísmica 

Muchos autores han presentado en los últimos años algoritmos codificados con esquemas de inversión 

automática que han permitido analizar medios anisótropos (p.ej., Peng y Ben-Zion, 2004; Yang et al., 

2005; Rial et al., 2005; Wuestefeld y Bokelmann, 2007; Wuestefeld et al., 2010). Estos algoritmos se han 

basado principalmente en el método de correlación cruzada, el cual fue propuesto por Ando et al. 

(1980) y Bowman y Ando (1987), y el método del eigen-valor, propuesto por Silver y Chan (1991). Las 

diferencias entre ambos métodos permiten considerar ciertos pros y contras, tal y como lo analizó 

Wuestefeld et al. (2010).  

En este apartado se describe un algoritmo codificado de carácter híbrido, ya que conjunta un proceso 

que se realiza de manera semiautomática, y otro proceso que requieren del criterio personal (manual), 

el cual permite obtener los parámetros de división de onda de cizalla (SWS) ϕ y δt, y los parámetros 

anisótropos propuestos por Thomsen (1986). El algoritmo está conformado por una serie de pasos 

basados en métodos y técnicas de trabajos previos, tal y como se muestra en la Figura 3.2.1.   
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Figura 3.2.1. Algoritmo conformado por una secuencia de pasos, los cuales son obtenidos de trabajos previos. 

Como un primer paso, los parámetros hipocentrales de cada evento sísmico fueron obtenidos por 

medio del Software Seisan (Ottem ller et al., 2013). Los eventos analizados fueron detectados por al 

menos cuatro estaciones sísmicas, con un error de localización (RMS) menor a 0.5 km para el caso del 

Campo Volcánico Tres Vírgenes (CVTV) y de 1.0 km para el caso del Campo Geotérmico Los Humeros 

(CGLH). El modelo de velocidad utilizado en el CVTV se muestra en la Tabla 3.2.1a, empleándose una 

relación VP/VS = 1.70 (Rodríguez, 2000), mientras que en el caso del CGLH, el modelo de velocidad 

utilizado se muestra en la Tabla 3.2.1b, empleándose una relación VP/VS de 1.76 (Antayhua, 2007). 
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Posteriormente, las componentes verticales ( ), N-S ( ), y E-W ( ) se rotan a las seudo-componentes 

vertical ( ), radial ( ), y transversal ( ), considerando los valores del llamado back-azimut   y el 

ángulo de incidencia   por medio de la expresión siguiente de Plesinger et al. (1986):  

[
 
 
 
]  [

     
     

 

   

          
         

     
   

          
         

    
] [

 
 
 
]  

       

(3.2.1) 

 

El ángulo   fue obtenido empleando el paquete SAC (Goldstein et al., 2003), mientras que el ángulo   

fue calculado a partir del eigen-valor más grande, usando análisis de polarización basado en la matriz 

de covarianza de tres componentes (ver Montalbetti y Kanasewich, 1970; Nguyen et al., 1989). La 

ventana de tiempo empleada inicia con la selección de la onda P y finaliza 0.5 s después del inicio. Sin 

embargo, el ángulo de incidencia puede ser alternativamente obtenido empleando el método de Ray 

Tracing (p.ej., Nieto y Steward, 2001), así como por medio de la obtención del ángulo crítico 

          

  
 (p.ej, Savage et al., 2010a; Piccini et al., 2013).    

Para conseguir una aproximación del primer arribo de la onda S, Amoroso et al. (2012) propone la 

magnitud del campo de ondas S por medio de una función de peso, la cual consiste en la suma de los 

cuadrados de las magnitudes de las componentes transversal     radial  . 

 ( )  √  ( )    ( )  
       

(3.2.2) 

Esto permite distinguir el campo de ondas S y por lo tanto identificar los primeros arribos y tiempos de 

las fases de cizalla rápida S1 y lenta S2, las cuales son obtenidas por medio de las ecuaciones 3.2.3, 3.2.4, 

y 3.2.5 propuestos por Bowman y Ando (1987). De manera que ambas fases de cizalla pueden ser 

expresadas como: 

  ( )   ( )        ( )        
       

(3.2.3) 

  ( )    ( )        ( )                   
       

(3.2.4) 

en donde  ( ) y  ( ) corresponden a las componentes transversal y radial, mientras que   ( ) y   ( ) 

corresponden a las fases S1 y S2 (Figura 3.2).  

Tabla 3.2.1a Modelo de velocidad 
obtenido por Rodríguez (2000).   

Depth [km] Vp [km/s] 

0.0 1.24 
0.24 2.31 
0.65 3.0 
1.25 4.5 
1.79 6.3 
1.93 7.6 
2.13 8.2 

Tabla 3.2.1b Modelo de Velocidad 
obtenido por Hurtado (2001).   

Depth [km] Vp [km/s] 

0.0 1.24 
0.24 1.94 
0.65 2.85 
1.25 3.54 
1.79 3.69 
1.93 3.90 
2.13 4.14 
2.37 5.18 
30.0 6.0 
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Figura 3.2. Sistema coordenado X – Y, con una fuente y un receptor ubicada a lo largo del eje X, junto con las coordenadas 

X’ – Y’, las cuales conducen a la posición final de las fases S1 y S2. Esto es obtenido a partir del ángulo de rotación  , que es 

el máximo valor de la función de correlación cruzada (Modificado de Chichinina, 2014).  

Para cada ángulo   , la función de correlación cruzada es computada por medio de los registros   ( ) y 

  ( ) como: 

 (     )  ∑ [  (     ) 
 (        )]            

 
 

       

(3.2.5) 

en donde   corresponde al tiempo de arribo de la fase rápida, mientras que   es el tiempo de arribo de 

la fase lenta, cuya diferencia en tiempo entre ambas corresponde al valor del parámetro δt. Para 

determinar el ángulo de polarización, la componente radial y transversal son analizadas siguiendo las 

ecuaciones 3.2.3 y 3.2.4, usando una matriz de rotación formada por un rango de ángulos que van desde 

-90° a 0° y de 0° a 90°. El rango de -90° a 0° abarca al grupo de azimuts que geográficamente van de 

oeste a norte, pero que al ser representado en los diagramas de rosas, también considera a los azimuts 

que van de este a sur. Mientras tanto, el rango de 0° a 90° considera al grupo de azimuts que van desde 

norte a este, y de sur a oeste. El algoritmo calcula todas las posibilidades, buscando el valor más alto del 

coeficiente de correlación cruzada entre ambas componentes. Este valor máximo del coeficiente de 

correlación cruzada corresponde al ángulo de polarización ϕ (Figura 3.2.1.1), el cual está relacionado a 

la polarización de la onda de cizalla rápida. Este proceder genera las componentes horizontales rotadas 

en las direcciones rápida y lenta, las cuales están polarizadas ortogonalmente.      
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Figura 3.2.1.1. Ejemplo del máximo valor del coeficiente de correlación cruzada.  

La función de peso enfatiza el campo de onda S siguiendo los pasos mencionados arriba (Figura 

3.2.1.2). Las formas de onda rápida y lenta fueron analizadas dentro de una ventana ideal demarcada 

manualmente, la cual inicia antes del arribo de la fase de cizalla rápida y finaliza segundo o decimas de 

segundos después, con rangos de incrementos que van desde 0.001 s a 0.01 s dependiendo de cada 

evento analizado. Un ejemplo es mostrado en la Figura 3.2.1.2. Los valores δt son directamente 

calculados después de que las fases rápida y lenta son manualmente seleccionadas. 

 

Figura 3.2.1.2. Ejemplo de tres formas de onda no filtradas (vertical, este-oeste, y norte-sur) (izquierda), las cuales son 

posteriormente analizadas y filtradas (empleando un filtro pasabandas de 0.5 a 20 Hz) para obtener las formas de onda 

de las fases de cizalla rápida y lenta (derecha).  

Para mejorar las formas de ondas de cizalla S1 y S2, la aplicación de filtros pasa-bandas y pasa-bajas 

resulta también adecuada. En este caso, para los análisis llevados a cabo la mayoría de las señales 

sísmicas responden bien a la aplicación de filtros pasabandas butterworth con rangos de frecuencias 

mínimos de entre 0.5, 1, 5, o 10 Hz, y hasta frecuencias máximas de 10, 15, o 20 Hz. No obstante, filtros 

pasabajas también fueron empleados en algunos casos, considerando un límite de 20 Hz. 

Si se desea obtener el parámetro porcentaje de anisotropía, se aplica la aproximación llamada fuerza de 

anisotropía (Anisotropy Strength), la cual corresponde al tiempo de retraso δtn normalizado por la 

longitud de la trayectoria entre el hipocentro y la estación sísmica. Este parámetro permite obtener el 

promedio del porcentaje de anisotropía a lo largo de la longitud de rayo. La aproximación se expresa 

como A = (VS x δt x 100) / r, en donde VS corresponde a la velocidad media de la onda S, δt el tiempo de 

retraso, y r la distancia de la fuente al receptor (ver Maher y Kendal, 2018). Otros autores han aplicado 

aproximaciones similares (ver Valcke et al., 2006; Wuestenfeld et al., 2011). 

Los últimos pasos en la metodología están relacionados con la obtención de los parámetros anisótropos 

(ver Figura 3.2.1), los cuales no fueron obtenidos para este trabajo de tesis. Estos pasos están basados 

en la aplicación de las teorías clásicas de medios equivalentes para estimar los parámetros anisótropos 

ε y   (ver Thomsen, 1986), la relación de las velocidades de ondas de cizalla rápida y lenta 
   

   
, y el 

tensor de conformidad 
  

  
 (ver Liu et al., 2001), los cuales permiten caracterizar las propiedades 

estructurales del medio. 
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Para obtener estimaciones sobre las velocidades de fases de cizalla rápida     y lenta    , un modelo 

isótropo heterogéneo, el cual puede estar basado en las mismas capas del modelo de velocidad, puede 

ser empleado. Este modelo permite ajustar las diferencias en tiempo entre las fases calculadas de   y   

del modelo de velocidad utilizado y las fases   y   seleccionadas en los sismogramas observados, los 

cuales son necesarios para obtener los parámetros anisótropos ε y γ, por medio de la expresión de 

primer orden propuesta por Hudson (1981) y analizada por Assad et al. (1992). 

Las velocidades      y     permiten estimar el valor del parámetro anisótropo   a partir de la expresión 

(Thomsen, 1986; Bakulin et al., 2000):  

  
 

 
(
   

 

   
   )  (

       

   

)  
(3.2.6) 

 

en donde     y     son constantes elásticas calculadas como        
     y        

     (Assad et 

al., 1992), siendo    la densidad del medio. El parámetro   guarda una relación con el parámetro ε, el 

cual mantiene una relación directa con la influencia del campo de esfuerzos. 

Las fases de cizalla obtenidas de los sismogramas previamente rotados serán apropiadas tan pronto se 

ajusten con las fases calculadas en el modelo teórico isótropo y heterogéneo propuesto. La ecuación de 

primer orden propuesta por Assad et al. (1992) se expresa como: 
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con    expresada como: 
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(3.2.8) 
 

en donde   y   son referidos a los ejes corto y largo de una fractura teórica propuesta, mientras que  ̅ 

es la constante de lame de la fractura. Para la relación  
 

 
  se empleó el valor de 0.1, esto deacuerdo con 

los análisis previos hechos por Assad et al. (1992), y Liu y Martinez (2012). No obstante, este valor 

puede variar dependiendo de las características que se consideren en una cierta zona. Por lo tanto, para 

obtener una expresión de primer orden que relacione las velocidades de fase de cizalla con el 

parámetro ε, las siguientes expresiones propuestas por Assad et al. (1992) son consideradas:  
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(3.2.10) 
 

Al combinar estas ecuaciones, el resultado de la teoría de primer orden se puede expresar como:  

   
     

 [    ]   
 

(3.2.11) 
 

siendo ε el parámetro que corresponde a la densidad de fractura, mismo que ha sido presentado en la 

sección 2.3.1). Por otro lado, Liu et al. (2001) muestran que la razón de los componentes de 

conformidad 
  

  
 mantiene una estrecha relación con los parámetros ε y   como un indicador de la 

saturación de fluidos en fracturas por medio de la expresión:  
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(3.2.12) 
 

siendo    y    las velocidades de compresión y de cizalla respectivamente, mientras que    y    son las 

componentes de conformidad de la fractura en el tensor de conformidad (ver Liu et al., 2001). La razón 
  

  
 cambia dependiendo de la saturación o no saturación de fluido en una fractura. En ese sentido, Liu y 

Li (2000), y Liu et al. (2001) consideraron que la razón 
  

  
         se debe a la saturamiento de gas, 

mientras que 
  

  
          a la saturación de líquido. Igualmente, por medio de las velocidades de las 

fases de cizalla     y    , es posible calcular el parámetro anisótropo  ( ), sin embargo, éste no brinda 

información del contenido de fluido (ver Bakulin et al., 2000). Baird et al. (2013) y Verdon y Wustefeld 

(2013) son algunos ejemplos de trabajos recientes que han utilizado igualmente estos parámetros en 

algoritmos codificados  

La diferencia en tiempo entre las fases marcadas de los sismogramas rotados por la expresión 3.2.1, 

 (    ) y  (    ), es ajustada con la diferencia en tiempo entre las fases calculadas  (    ) y  (    ) del 

modelo de velocidades isótropo heterogéneo. Esto permite obtener la velocidad compresional    a 

partir del promedio de las velocidades del modelo, tomándose en cuenta la profundidad ya conocida de 

los eventos sísmicos analizados. La expresión está dada como:   

   ∑
   

 

 

   

           
(3.2.13) 

 

en donde   es el número de capas consideradas con sus respectivas velocidades    , mientras que la 

velocidad de cizalla    es obtenida por medio del diagrama de Wadatti, en donde la relación       varía 

de región en región. Cuando las fases de cizalla S1 y S2 son obtenidas, igualmente se puede obtener una 

aproximación para     a partir de   , dado que es conocida la profundidad y el tiempo de arribo del 

evento sísmico y por tanto de la onda S. En este sentido, conociendo los tiempos de arribo    y    , se 

puede obtener    .         

El límite de error considerado para el ajuste entre las diferencias de tiempos (     –      y      –     ) es 

menor al 15%, similar al límite de error considerado por Erten et al. (2001) en mediciones de ondas de 

cizalla rápida. No obstante, los valores de los modelos de velocidad pueden ser modificados con el 

objetivo de tener un mayor ajuste entre ambas diferencias de tiempos y poder calcular     and     

apropiadamente. Estas modificaciones pueden ser válidas debido a que en un ambiente volcánico las 

estructuras geológicas suelen ser muy complejas, por lo que puede haber diferentes tipos de modelos 

de velocidad. Esta situación ya fue vista en el CVTV al tenerse varios modelos de velocidad de ajuste 

(p.ej., Wong y Munguia, 2006).  

 

3.2.2 Limitaciones de la técnica SWS 

El algoritmo presenta ciertas limitaciones relacionadas con su aplicabilidad. Por ejemplo, Elkibbi et al. 

(2005), Narr et al. (2006), y Liu y Martínez (2012) consideran que el análisis de polarización de la fase 

de cizalla rápida puede ser el resultado promedio de fracturas con diferentes orientaciones, generando 

con ello huecos entre la caracterización de fracturas microscópicas y macroscópicas. Otra 

consideración importante es la abertura y propagación de las fracturas, las cuales teóricamente tienden 

a ser paralelas al máximo esfuerzo horizontal. Sin embargo, debido al fenómeno de presión de poro o 

sobre-presurización, las polarizaciones de las fases rápidas pueden cambiar perpendicularmente a la 
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dirección del máximo esfuerzo horizontal (p.ej., Crampin y Booth, 1989; Miller y Savage, 2001; Teanby 

et al., 2004; Tang et al., 2008). Además, si la presión de poro es críticamente alta (comparable al 

esfuerzo confinante) la red de microfracturas será altamente sensitiva a pequeños cambios en esfuerzo, 

lo que podría generar dispersiones en los datos sísmicos (Crampin et al., 2002).  

Por otro lado, pequeños cambios en los parámetros de la fractura pueden traducirse en variaciones 

desproporcionadas para ϕ y δt (Rial et al., 2005). El parámetro ϕ, más robusto que δt, es generado 

principalmente por alineamientos anisótropos del medio, siendo independiente de la polarización 

inicial de la onda de cizalla en la fuente (Crampin et al., 1986; Peacock et al., 1988; Crampin y Lovell, 

1991; Liu et al., 1993a) debido a las variaciones en función del azimut del rayo y del ángulo incidente 

(Elkibbi y Rial, 2005). Mientras tanto, los resultados del parámetro δt son menos estables debido a que 

ello incluye errores observacionales más grandes (Yang et al., 2005), de manera que implica una mayor 

incertidumbre en relación con ϕ, especialmente en rocas con un fracturamiento complejo (Liu et al., 

1993b). Esto es algo que se ha venido discutiendo, ya que en el caso de algoritmos automatizados y sin 

una intervención humana, podrían presentar una mayor propagación de error a lo largo del análisis, 

principalmente debido a la gran variabilidad y diversidad de patrones de onda (Elkibbi y Rial, 2005; 

Rial et al., 2005; Tang et al., 2008). Sin embargo, muchos autores prefieren los métodos automáticos ya 

que es posible analizar un mayor número de datos en un menor tiempo (p.ej., Chevrot, 2000; Teanby et 

al., 2004; Savage et al., 2010b; Wuestefeld et al., 2010). En este contexto, es indispensable analizar 

cuidadosamente los registros sísmicos, especialmente aquellos en los que la llegada de las fases de onda 

de cizalla lenta está menos definida. 

En el caso particular del ángulo de incidencia, la onda de cizalla en una superficie libre no debe tener un 

ángulo mayor a 35° debido a que experimentará cambios de fases y conversiones de modos, generando 

arribos precursores y subsecuentes al principal arribo de la onda de cizalla, esto de acuerdo con Booth 

y Crampin (1984) y Crampin (1999). El modo de conversión común es la fase SP, principalmente 

observadas en sismos locales cercanos y en áreas con altos relieves topográficos (Evans, 1984), 

afectando la incidencia del campo de onda de cizalla (Crampin et al., 1984) (p.ej., Figura 3.2.2.1). No 

obstante, la curvatura del rayo cerca de la superficie cambia debido a la disminución de la velocidad de 

la onda S, esto por estratos de baja velocidad, permitiendo considerar un ángulo máximo de 45° (p.ej., 

Erten et al., 2001; Elkibbi y Rial, 2003; Peng y Ben Zion, 2004; Maher y Kendall, 2018; Piccinini y 

Saccorotti, 2018, entre otros). Para el análisis de los campos volcánicos propuestos en los apartados 

3.3, 3.4, y 3.5, se ha considerado el mismo límite para la ventana de incidencia.  
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Figura 3.2.2.1. Ejemplo de un evento sísmico registrado en el Campo Volcánico Tres Vírgenes, Baja California, México, 

mostrando las fases P, PP, SP, y S. 

 

3.3 Estudios de birrefringencia sísmica en el Complejo Volcánico Tres Virgenes, Baja California 

Sur, México 

Como parte del estudio de reservorios fracturados, se analizaron las características anisótropas del 

CVTV. De una base de datos conformada por 558 eventos sísmicos registrados durante el periodo de 

entre 2009 y 2013, se obtuvieron las direcciones de polarización, y el análisis de los parámetros ϕ y δt. 

Así mismo, se diferenció el CVTV en tres diferentes regiones, observándose como cada una de ellas 

evoluciona de manera diferente en el tiempo.  

 

3.3.1 Marco tectónico 

El CVTV está ubicado en la parte noroeste de la cuenca de Santa Rosalía (CSR) en el estado de Baja 

California Sur, México (Figura 3.3.1), comprendiendo los volcanes El Viejo (VEV), El Azufre (VEA) y La 

Virgen (VLV) (Sawlan, 1981), los cuales se encuentran alineados en dirección NE-SW. Ellos han sido 

objeto de varios estudios y análisis previos (p.ej., Gastil et al., 1975, 1979; López-Hernández et al. 1993, 

1995; Wong et al., 2001; Wong y Munguia, 2006; Avellán et al., 2019, entre otros).  

La región se encuentra controlada por el sistema de deformación relacionado con la apertura del Golfo 

de California (López-Hernández et al., 1995). El movimiento actual de las placas Norteamericana-

Pacífico está relacionado con un fallamiento strike-slip a lo largo del eje del Golfo, y con fallamiento 

normal a lo largo del margen del Golfo en el sur de Baja California (Stock y Hodges, 1989). Esto es 

caracterizado por un campo compresor NW, subparalelo a las principales fallas del margen del rift, 

presentando componentes de desplazamiento dextral (Bonini et al., 2019) y de extensión E-W y E-NE 

atribuidas a procesos locales y regionales.  

La interacción tectónica entre las placas del Pacífico, Farallón, y Norteamérica ha afectado 

estructuralmente el área, con un escenario de deformación extensiva al final del Mioceno (López-

Hernández et al., 1993; García y González, 1998; Macías y Jiménez, 2012; Macías, 2013), produciendo 

un conjunto de sistemas de fallas normales y bloques inclinados. Durante el Cuaternario, el mínimo 

campo de esfuerzos cambió de NE-SW a E-W produciendo fallas trans-tensionales con dirección N-S, 

aunque las direcciones preferenciales permanecieron NW-SE, N-S, y NE-SW (López-Hernández et al., 

1993). Un sistema de fallas N-S más reciente se cruzó con el sistema anterior, lo cual permitió la 

captura de cuerpos magmáticos que dieron lugar a la formación de centros eruptivos como la caldera 

Reforma (CLR), la caldera El Aguajito (CEA), y el CVTV (Garduño-Monroy et al., 1993; López-Hernández 

et al., 1994, 1995). 
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Figura 3.3.1. Área de estudio (recuadro negro) ubicado en la península de Baja California Sur (recuadro rojo). El CVTV se 

conforma por los volcanes El Viejo (VEV), El Azufre (VEA), y La Virgen (VLV) marcados con estrellas negras. CEA: Caldera 

El Aguajito, CLR: Caldera La Reforma.   

 

3.3.2 Datos 

El análisis implicó la selección de eventos sísmicos con una relación señal-ruido baja, seleccionando 

eventos con un claro reconocimiento de las llegadas de las fases P y S. Igualmente, estas señales fueron 

mejoradas gracias a la aplicación de filtros digitales. Un total de 558 eventos sísmicos registrados con 

un mínimo de 4 estaciones sísmicas fueron analizados siguiendo la metodología del apartado 3.2, 

presentando un intervalo de magnitud local de entre 1.0 y 3.0 (Figuras 3.3.2.1a y 3.3.2.1b), así como un 

intervalo de profundidad de entre 0.5 y 10.0 km (Figuras 3.3.2.1c y 3.3.2.1d).  
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Figura 3.3.2.1. Magnitudes de los eventos sísmicos registrados de 2009 a 2013 (a) y su correspondiente histograma (b). 

Profundidades de los mismos eventos junto con sus respectivos valores RMS (c) y su histograma (d).  

La Comisión Federal de Electricidad (CFE) monitoreó sísmicamente el área por medio de una red de 

veinte estaciones sísmicas ubicadas en y los alrededores del CVTV (Lermo et al., 2010, 2011). Algunas 

estaciones fueron parte de una red temporal, las cuales no fueron analizadas en este estudio, mientras 

que diez sitios con estaciones sísmicas, los cuales consistieron en sismógrafos de banda ancha Guralp 

CMG-6TD con tres componentes digitales, formaron parte de una red sísmica permanente (Tabla 

3.3.2.1). Sin embargo, el número de estaciones que operaron durante este periodo cambió.  

Tabla 3.3.2.1. Localización de cada estación sísmica. AC = Acelerómetro, BB = Estación banda ancha (Lermo et al., 
2014). snm = sobre el nivel del mar.  
Estación Latitud Longitud Altura 

[snm] 
2009 2010 2011 2012 2013 

TV01 27.53388 -112.56777 710 m BB BB BB BB BB 
TV03 27.48333 -112.53611 460 m AC BB BB BB BB 
TV04 27.54611 -112.61777 360 m BB BB BB BB BB 
TV05 27.52333 -112.64055 400 m BB BB BB BB BB 
TV11 27.49805 -112.58527 968 m BB BB BB BB BB 
TV18 27.51083 -112.545 600 m BB BB BB BB BB 
TV21 27.4075 -112.5166 366 m ---- ---- ---- BB BB 
TV22 27.42194 -112.62333 403 m ---- BB BB BB BB 
TV23 27.4515 -112.63944 525 m ---- ---- BB BB BB 
TV24 27.31805 -112.57194 373 m ---- ---- ---- BB BB 

 

Igualmente, CFE llevó a cabo procedimientos de inyección/producción en los pozos LV5, LV6, LV8, y 

LV11 durante el periodo estudiado, cuyas tasas fueron en algunos casos continuos y en otros casos no 

continuos. El pozo LV5 presentó una tasa de inyección no continua, cuyo principal periodo inicia hacia 

finales de 2011 y finaliza hacia finales de 2012. En el pozo LV8 fueron hechos algunos incrementos en la 

tasa de inyección entre junio-diciembre de 2010 y 2011, y hacia finales de 2012 (Figura 3.3.2.2). En el 

caso de los pozos productores LV6 y LV11, su operación fue continua, teniendo un periodo más corto el 

pozo LV6. En cuanto a la tasa de eventos sísmicos, esta fue muy similar durante el periodo analizado, 

con un notable incremento a principios y hacia finales de 2012, decreciendo después del inicio de 2013, 

e incrementándose nuevamente hacia mediados del mismo año. 
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Figura 3.3.2.2. La gráfica superior muestra la tasa de inyección/producción temporal (Ton/h) desde 2009 y hasta 2013 

(Lermo et al., 2014), de dos pozos inyectores y dos pozos productores. La gráfica inferior muestra el número de eventos 

sísmicos registrados durante el mismo periodo.  

La mayoría de los epicentros sísmicos fueron localizados básicamente en la parte central del CVTV, en 

donde las fallas La Virgen, La Reforma, El Volcan, El Partido, El Viejo 1, y El Viejo 2 cruzan el área, y en 

donde el Campo Geotérmico Tres Virgenes (CGTV) es localizado. Además, es posible observar algunos 

grupos de sismos más alejados del CVTV, principalmente hacia el sur, entre las fallas La Virgen y 

Mezquital, y hacia el norte cerca de los sistemas de fallas el Cimarrón y hacia otras fallas paralelas a esta 

(Figuras 3.3.2.3a y 3.3.2.3b).  
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Figura 3.3.2.3. a) Epicentros sísmicos, principales estructuras tectónicas, y ubicación de las estaciones sísmicas 

empleadas y analizadas durante el periodo de 2009 a 2013. b) Ubicación del CGTV delimitado por la línea discontinua 

roja. El enfoque tectónico local está basado en estudios previos hechos por López-Hernández et al. (1993, 1994), Macías y 

Jiménez (2012, 2013), y Antayhua – Vera et al. (2015). EPO: El Partido Fault; EV1: Falla de El Viejo 1; EV2; Falla El Viejo 2; 

Falla SS: Falla Strike – Slip o Falla de deslizamiento.  
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La distribución hipocentral de los eventos sísmicos permite determinar características sobre su origen. 

Por ejemplo, al ser una zona volcánica, varios fenómenos pueden influir en la actividad sísmica, como 

intrusiones magmáticas, procesos hidrotermales, perforación de pozos, inyección o extracción de 

fluidos. En el caso de la sismicidad en el CVTV, es posible observar diferencias en los cúmulos de 

sismicidad con respecto a la profundidad, en cada uno de los años estudiados (Figura 3.3.2.4), lo cual es 

una característica importante relacionada con la operación del sitio geotermal.   

    

    

Figura 3.3.2.4. Hipocentros de los eventos sísmicos analizados para cada año del periodo estudiado junto con sus 

magnitudes, los cuales son mostrados en perspectiva longitud – profundidad. Los eventos de 2009 fueron considerados 

con aquellos de 2010 debido a la poca cantidad. Durante 2011 y 2012 se presenta la mayor cantidad de eventos, mientras 

que durante 2012 y 2013 se presentaron una menor cantidad de eventos, y sus hipocentros fueron más dispersos.  

En campos geotérmicos, la profundidad de sismos locales inducidos por operaciones de 

producción/inyección son generalmente menores a 10 km, pero en muchos casos localizados por sobre 

los 5 km (e.g., Sminchak y Gupta, 2003; Suckale, 2009; Nicol et al., 2011). Estos grupos de sismicidad 

tienen formas típicamente circulares o alargadas, básicamente atribuidas a la reactivación de fallas pre-

existentes (Baisch et al., 2006; Kwiatek et al., 2010). En el CVTV, estos patrones de sismicidad se 

observan en la Figura 3.3.2.4 con hipocentros lejanos al cúmulo principal, probablemente debido a una 

posible reactivación de fracturas pre-existentes lejos del sitio geotermal (las llamadas off-failure,  

Baisch et al., 2006; Kwiatek et al., 2010; Ellsworth, 2013). Estos eventos muchas veces son 

desencadenados tiempo después como lo mencionan Ellsworth (2013), Horton (2012), y Keranen et al. 

(2013). 
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3.3.3  Resultados de los parámetros de birrefringencia sísmica 

Las formas de ondas registradas en y los alrededores del CVTV fueron seleccionadas según el número 

de estaciones utilizadas para obtener los parámetros hipocentrales de cada evento sísmico (≥ 4) y el 

nivel de ruido, ya que el uso de la técnica SWS requiere formas de ondas con inicios claros. Además, los 

eventos sísmicos con un ángulo incidente superior a 45° fueron descartados para evitar la distorsión en 

la onda entrante y los efectos de superficie. 

Cuando se aplica la técnica SWS es preferible emplear la mayor cantidad de datos posibles, debido a 

que las estructuras en medios anisótropos presentan una distribución compleja que puede reflejarse en 

patrones oscuros. En este caso, Tang et al. (2008) analizó 128 eventos sísmicos, Nowacki et al. (2018) 

370 eventos, Piccinini y Sacarotti (2018) 1877 eventos, mientras que Mroczek et al. (2020) analizó 17 

702 eventos. En el CVTV se analizan 558 eventos, por lo que resultan importantes para justificar 

nuestros resultados.  

 

3.3.3.1 Análisis de polarización rápida 

Los diagramas de polarización, también conocidos como hodogramas (Savage, 1999), permiten 

confirmar la detección del cambio de polaridad de las fases de onda de cizalla rápida a lenta. Dado que 

estas fases están polarizadas ortogonalmente, el cambio de polaridad proporciona la indicación más 

clara de anisotropía (Erten et al., 2001; Elkibbi y Rial, 2005). El cambio es particularmente evidente una 

vez que han sido rotados los sismogramas y por lo tanto, la incertidumbre asociada con los parámetros 

ϕ y δt es reducida (MacBeth, 1991). 

Dado que la mayoría de las estaciones sísmicas estuvieron trabajando en el mismo lugar durante el 

período de tiempo analizado, es posible hacer una comparación entre hodogramas durante cada año. 

En la Figura 3.3.3.1.1 son mostrados los diagramas de polarización y sus respectivas formas de ondas 

rápida y lenta de eventos registrados en la estación TV11, los cuales presentan parámetros 

hipocentrales (longitud, latitud, y profundidad) menores que 0.02°, 0.02°, y 1.0 km. Las direcciones de 

polarización rápida S1 obtenidas generalmente coinciden con las principales direcciones NW-SE y 

NNW-SSE, mostrando también polarizaciones secundarias de N-S y NE-SW.  

Las formas de ondas de los eventos sísmicos mostrados en la Figura 3.3.3.1.1 fueron analizadas 

empleando filtros pasa-bandas con rangos de entre 5 – 15 y 5 – 20 Hz, los cuales ayudaron a mejorar la 

linearización del movimiento de partícula, especialmente en el caso mostrado en la Figura 3.3.3.1.1a, la 

cual presentó una linearización un tanto ruidosa. En el caso de las Figuras 3.3.3.1.1b, c, y d, sus formas 

de ondas fueron menos ruidosas, produciendo resultados de división de onda de mejor calidad, cuyos 

valores ϕ presentan una clara correlación con las principales direcciones de polarización de cada 

hodograma. Los valores de ϕ y δt son obtenidos para cada evento.   
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Figura 3.3.3.1.1. Comparación de diagramas del movimiento de particulas normalizados (izquierda) y las formas de onda 

S1 y S2 con sus respectivas fases marcadas (derecha). Así mismo, se muestran los valores obtenidos de los parámetros ϕ 

and δt, seleccionados de cuatro eventos sísmicos con similares parámetros hipocentrales, registrados en la estación TV11 

durante cada año del periodo estudiado. Los movimientos de particula son desplegados para los primeros 0.5 segundos 

despues del arribo de S.  

Los resultados de las polarizaciones observadas para todos los eventos analizados entre 2010 y 2013 se 

muestran en la Figura 3.3.3.1.2a, resumidos en un histograma cuyos valores caen principalmente entre 
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-3° y -70° (aproximadamente de NNW-SSE a WNW-ESE). En la Figura 3.3.3.1.2b se muestra la secuencia 

mensual junto con los promedios anuales (valores en azul), en donde es posible observar cambios de 

tendencia de 2010 a 2011 y de 2012 a 2013, con un periodo intermedio muy similar que comienza a 

mediados de 2011 y continua durante 2012, los cuales muestran errores variables. Los promedios de 

polarización rápida anual son -54.5° (2010), -40.79° (2011), -35.68° (2012), y -40.76° (2013), 

indicando una dirección de polarización principalmente de NW-SE. Las medias de azimuts y sus 

errores, así como aquellas calculadas en cada ejemplo de esta tesis, fueron obtenidos usando estadística 

circular, duplicando primeramente cada ángulo y posteriormente empleando el programa CircStat, 

desarrollado por Berens (2009). 

 

 

Figura 3.3.3.1.2. a) Histograma de polarizaciones rápidas de todos los eventos analizados de 2010 a 2013. b) Promedios 

mensuales y anuales (números en azul) de ϕ junto con sus respectivas barras de errores (95% de nivel de confianza).  

El parámetro ϕ puede ser también representado por medio de diagrama de rosas, los cuales muestran 

la distribución azimutal de la polarización de la onda cizalla rápida S1, obtenidas a partir del máximo 

coeficiente de correlación cruzada y que es representado por medio del software Stereonet 9.85 

(Allmendinger et al., 2012). En la Figura 3.3.3.1.3 se muestran todos los diagramas de rosas obtenidos 

para todas las estaciones sísmicas y para cada año del periodo estudiado. Los diagramas de rosa para la 

mayoría de las estaciones indican una dirección de polarización preferentemente NW-SE y WNW-ESE 

con polarizaciones secundarias menores de NE-SW, N-S, y E-W. Esto evidencia sistemas de fractura con 

diferentes orientaciones. Las principales polarizaciones de los diagramas de rosas de las estaciones 

TV01, TV04, TV22, y TV23, se correlacionan bien con las sistemas de fallas circundantes. 
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Figura 3.3.3.1.3. Diagramas de rosas de polarizaciones de onda de cizalla rápida de cada estacion sismica y para cada año 

del periodo analizado 2010 – 2013. Los valores fueron normalizados de acuerdo con aquellos años que presentan el 

menor numero de datos, esto para poder observar todas las polarizaciones. Se emplean divisiones de 10°.  

La dirección de polarización media (DPM) para cada estación es mostrada en la Tabla 3.3.3.1.1 en 

donde las estaciones para el año 2013 presentan menos variaciones, mientras que para los años 2010 y 

2012 los valores fluctuan más. En la Figura 3.3.3.1.4 se muestran los valores anuales DPM para cada 

estación con sus respectivos errores. En ella es posible observar que los valores DPM varian 

principalmente entre -71.39° y -30° (NNW-SSE y NW-SE) excepto para las estaciones TV03 (2010), 

TV04 (2010, 2011), TV21 (2012), TV23 (2012), y TV05 (2010, 2012) con polarizaciones NE-SW. No 

obstante, para esta última estación fueron analizados pocos datos, lo que podría ser una cantidad 
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limitada y con posibilidad de generar artificios. Las estaciones TV01, TV11, y TV23 durante algunos 

años, presentan errores estadisiticamente significativos, ya que son más bajos.     

Tabla 3.3.3.1.1. Direcciones de polarización media (DPM), el error como el 95% de intervalo de confianza (E), y el 

número de datos analizados (DA) para todas las estaciones sísmicas desde 2010 hasta 2013. Est: Estación; ENI: Estación 

no instalada. 

Est 2010 2011 2012 2013 

 DPM 
[°] 

E DA DPM 
[°] 

E DA DPM  
[°] 

E DA DPM 
[°] 

E DA 

TV01 -34.20 41.31 29 -39.41 28.02 44 -42.14 26.2 77 -29.17 58.41 22 
TV03 41.165 49.51 8 -30.52 59.38 30 -37.09 25.35 50 -42.46 62.05 12 
TV04 58.275 65.58 13 5.38 68.5 7 -60.985 70.31 45 -28.89 55.08 5 
TV05 73 0.0 1 -33.71 41.46 3 61.07  58.99 21 ---- ---- ---- 
TV11 -54.51 29.87 21 -42.12 18.17 43 -38.525 20.14 73 -40 31.52 34 
TV18 -71.39 79.64 9 -49.8 66.25 35 -46.49 70.9 49 -39.85 25.78 11 
TV21 ---- ---- ENI ---- ---- ENI 26.755 60.63 11 -54.39 33.74 7 
TV22 ---- ---- ---- -64.81 42.01 11 -72.085 65.67 23 ---- ---- ---- 
TV23 ---- ---- ENI -29.11 49.09 9 21.2 40.42 43 -40.82 32.28 15 
TV24 ---- ---- ENI ---- ---- ENI -43.725 65.35 8 -66 0.0 1 

 

 

Figura 3.3.3.1.4. Valores DPM para cada estación, junto con sus respectivas barras de error. 

La Figura 3.3.3.1.5 muestra las polarizaciones rapidas anuales, en donde es posible observar la 

principal direccion de polarización como NW-SE con un rango de entre -55° y -35°, lo cual correlaciona 

con los principales sistemas de fallas en la región (El Azufre, El Volcán, El Viejo 1, El Viejo 2, La Reforma, 

Mezquital, Bonfil, y La Virgen) y con el sistema tectónico regional del Golfo (regimen tectonico 

compresional). Algunas direcciones de polarización secundaria como NNE-SSW para 2010, NNW-SSE 

para 2011, NE-SW para 2012, y NNW-SSE para 2013, podrían estar relacionadas a grupos de fracturas 

menores oblicuas y perpendiculares al principal vector de esfuerzos.  

Estadística circular (p.ej., Berens, 2009) fue aplicada para obtener un análisis estadístico de la 

polarización rápida media M y para obtener la longitud media resultante R. Los valores de R dan una 

estimación cuantitativa de la varianza de los datos, con una gran dispersión cuando R = 0 y una alta 

agrupación cuando R = 1. Como se muestra en la Figura 3.3.3.1.5, las distribuciones anuales tienen 

valores de R superiores a 0.6 durante 2010 y 2012, y mayores a 0.7 durante 2011 y 2013, lo que indica 

una buena agrupación de los datos ϕ. 
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Figura 3.3.3.1.5. Diagramas de rosas de las polarizaciones rápidas anuales, empleando divisiones de 10° y normalizando 

las polarizaciones de cada diagrama con respecto a la dirección preferencial. La dirección de polarización promedio M, el 

número total de mediciones N, y el valor R, son mostrados en la parte superior de cada diagrama.  

  

3.3.3.2 Análisis de tiempo de retraso 

Los resultados del parámetro δt para el período analizado de 2010 a 2013 se muestran en la Figura 

3.3.3.2.1a por medio de un histograma, en donde es posible observar que la mayoría de los resultados 

caen entre 0.01 s y 0.075 s. En la Figura 3.3.3.2.1b se muestra la secuencia mensual y sus promedios 

anuales (valores azules). En tales resultados es posible ver, al igual que en la Figura 3.3.3.1.2b, ligeros 

cambios de 2010 a 2011 y de 2012 a 2013, con un periodo intermedio muy similar de 2011 a 2012, los 

cuales muestran errores asociados con cambios significantes al pasar de un año a otro. Los promedios 

anuales son 0.0489 s (2010), 0.0423 s (2011), 0.0402 s (2012), y 0.465 s (2013). 
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Figura 3.3.3.2.1. a) Histograma del tiempo de retraso para todos los eventos analizados de 2010 a 2013. b) Valores 

mensuales y promedios anuales (números en azul) de δt junto con sus respectivas barras de error (95% de nivel de 

confianza).  

La Tabla 3.3.3.2.1 resume el Tiempo de Retraso Medio (TRM) para cada estación sísmica durante el 

periodo analizado de 2010 y 2013. Valores ligeramente más bajos de TRM son observados para las 

estaciones empleadas durante los años 2011 y 2012. En la Figura 3.3.3.2.2 se muestran los valores 

anuales TRM para cada estación con sus respectivos errores. En ella es posible observar que los valores 

TRM varian principalmente entre 0.0094 s y 0.0587 s (Tabla 3.3.3.2.1; Figura 3.3.3.2.2), cuyos errores 

presentan rango entre 0.0061 s y 0.0299 s excepto para la estaciones TV05 (2010) y TV24 (2013), las 

cuales fueron analizadas unicamente por un evento. En el caso de los errores, ellos muestran algunos 

cambios significantemente estadisticos entre un año y otro, principalmente en las estaciones TV03, 

TV04, y TV18.  

Tabla 3.3.3.2.1. Tiempo de Retraso Medio (MDT), el error como el 95% del nivel de confianza (E), y el número de datos 
analizados (DA) para todas las estaciones sísmicas, desde 2010 hasta 2013. Est: Estación; ENI: Estación no instalada. 

Est 2010 2011 2012 2013 

 TRM 

[s] 

E DA TRM 

[s] 

E DA TRM 

[s] 

E AD TRM 

[s] 

E DA 

TV01 0.0531 0.0108 29 0.0367 0.0073 44 0.0434 0.0061 77 0.0417 0.0116 22 

TV03 0.0373 0.0223 8 0.0356 0.0067 30 0.0435 0.008 50 0.0519 0.0225 12 
TV04 0.0502 0.0196 13 0.0567 0.0205 7 0.0466 0.0097 45 0.0514 0.0193 5 
TV05 0.0094 0.0 1 0.0315 0.0061 3 0.0332 0.0102 21 ---- ---- ---- 
TV11 0.0492 0.0165 21 0.0542 0.0098 43 0.0408 0.0058 73 0.0471 0.0095 34 
TV18 0.0483 0.0299 9 0.0442 0.0097 35 0.0384 0.0071 49 0.0538 0.0192 11 
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TV21 ---- ---- ENI ---- ---- ENI 0.0364 0.0143 11 0.0587 0.0145 7 
TV22 ---- ---- ---- 0.0276 0.0137 11 0.0314 0.011 23 ---- ---- ---- 
TV23 ---- ---- ENI 0.0418 0.019 9 0.0384 0.0081 43 0.0365 0.0159 15 
TV24 ---- ---- ENI ---- ---- ENI 0.0159 0.0066 8 0.0283 0.0 1 

 

 

Figura 3.3.3.2.2. Comparación de los valores anuales TRM para cada estación, con sus respectivas barras de error (95% 

del nivel de confianza).  

 

3.3.4 Discusión     

3.3.4.1 Principales direcciones de polarización 

Los resultados de polarización de onda de cizalla rápida tienden a correlacionarse con la orientación de 

las principales fallas geológicas con tendencia principalmente NW-SE (El Azufre, El Volcán, El Viejo 1, El 

Viejo 2, La Reforma, Mezquital, Bonfil, y La Virgen) y NE-SW (El Álamo, El Cimarrón, y fallas regionales 

menores, ver Figura 3.3.3.1.3). La tendencia NW-SE de las fallas mayores El Mezquital y Bonfil 

(ubicadas al oeste de la TVVC) son observadas en las principales direcciones de polarización de las 

estaciones TV21, TV22, TV23, y TV24. Para todas aquellas estaciones ubicadas al este-noreste del sitio 

geotérmico y a lo largo o cerca de las fallas NW-SE El Azufre, La Reforma, EV1, y EV2 (TV01, TV03, 

TV11, y TV18), los respectivos diagramas de rosas indican polarizaciones que se correlacionan con 

tales sistemas (Figura 3.3.3.1.3). Sin embargo, para aquellas estaciones ubicadas al noreste, cerca del 

complejo volcánico o del sitio geotérmico (TV04 y TV05), la presencia de otro sistema de fractura local 

(NE-SW, E-W, y N-S) se refleja a través de los diagramas de polarizaciones. 

Estos resultados de polarización se correlacionan con las orientaciones de planos de falla obtenidos a 

partir de mecanismos focales por Wong y Munguia (2006) y Antayhua-Vera et al. (2015). Los primeros 

autores reportan especialmente soluciones focales de naturaleza de deslizamiento oblicuo con una 

componente normal-dextral, en un régimen de esfuerzo extensivo E-W. Antayhua-Vera et al. (2015) 

obtuvieron tres diferentes tipos de mecanismos sísmicos. Los dos primeros corresponden a una falla de 

rumbo en un régimen de esfuerzos de compresión con orientación NW-SE, y un sistema de falla oblicua 

NE-SW con un componente normal. Un tercer mecanismo corresponde a fallas normales, con una 

componente de deslizamiento en un régimen extensivo, cuya orientación es WSW-ENE. 

Las diferencias angulares (DIF) entre las direcciones de polarización media (DPM) determinadas para 

cada estación y año, y el rumbo de las fallas más cercanas a las estaciones analizadas se resumen en la 

Tabla 3.3.4.1.1. Se aplicaron pruebas t para una media poblacional, analizando si estos valores DIF son 

estadísticamente significativos. Los valores de P menores a 0.05 (negritas) rechazan la hipótesis nula 

con un nivel de confianza del 95%, especificando una orientación diferente entre los valores de DPM y 

el rumbo de las fallas más cercanas (es decir, no siguiendo la orientación estructural local). Las 
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estaciones sísmicas TV01, TV18, TV22, y TV23 son aquellas cuyos valores de DPM se aproximan más a 

la orientación de fallas cercanas (Tabla 3.3.4.1.1). No obstante, es necesario tener en cuenta que cuando 

la distribución es bimodal, una media no dará un valor significativo. 

Tabla 3.3.4.1.1. Principales direcciones de polarización DPM (usando estadística circular) para cada estación y durante 

cada año. DIF = Diferencia angular entre DPM y el rumbo de las fallas más cercanas. Los valores P fueron calculados por 

medio de pruebas t para una media poblacional. F: Falla. Cabe mencionar que los valores de ángulos negativos miden 

del Norte al Oeste y del Sur al Este, mientras que los valores de ángulos positivos miden del Norte al Este y del Sur al 

Oeste.  

DPM [°]  

Estaciones para cada año 

Rumbo relativo de las 

fallas más cercanas a 

cada estación [°] 

2010 2011 2012 2013 

TV01 
(2010) 
-34.2 

  

TV01 
(2011) 
-39.4 

 

TV01 
(2012) 
-42.14 

 

TV01 
(2013) 
-29.17 

 

F. El Azufre 
(-59°) 

DIF [°] =  
Valor P=   

24.8 
0.052 

19.6 
0.019 

16.86 
0.039 

29.83 
0.046 

F. El Partido 
(-48°) 

DIF [°] = 
Valor P = 

13.8 
0.179 

8.6 
0.178 

5.86 
0.268 

18.83 
0.14 

TV03 
(2010) 
41.16 

TV03 
(2011) 
-30.52 

TV03 
(2012) 
-37.09 

TV03 
(2013) 
-42.46  

F. EV1  
(-46°)  

DIF [°] =  
Valor P = 

87.16 
0.005 

15.48 
0.176 

8.91 
0.197 

3.54 
0.434 

F. No 
nombrada 
NE – SW  

(64°) 

DIF [°] =  
Valor P = 

22.84 
0.202 

94.52 
0.000

0001 

101.09 
0.0000

01 

106.46 
0.000

001 

TV04 
(2010) 
58.27 

 

TV04 
(2011) 

5.38 

TV04 
(2012) 
-60.98 

TV04 
(2013) 
-28.89 

F. EV1  
(-46°)  

DIF [°] =  
Valor P = 

104.27 
0.0001 

51.38 
0.037 

14.98 
0.148 

17.11 
0.294 

F. EV2  
(-47°) 

DIF [°] =  
Valor P = 

105.27 
0.0001 

52.38 
0.035 

15.98 
0.164 

18.11 
0.284 

F. El Azufre 
(-59°) 

DIF [°] =  
Valor P = 

117.27 
0.0001 

64.38 
0.017 

1.98 
0.444 

30.11 
0.184 

F. El Volcan  
(-47°) 

DIF [°] =  
Valor P = 

105.27 
0.0001 

52.38 
0.035 

15.98 
0.164 

18.11 
0.284 

TV05 
(2010) 

73 

TV05 
(2011) 
-33.71 

 

TV05 
(2012) 
61.07 

 F. El Volcan  
(-47°)  

DIF [°] =  
Valor P =   

120 
---- 

13.29 
0.314 

108.07 
0.0000

7 

 

F. La Virgen  
(-28°) 

DIF [°] =  
Valor P = 

101 
---- 

5.71 
0.415 

89.07 
0.0004 

 

TV11 
(2010) 
-54.51 

TV11 
(2011) 
-42.12 

TV11 
(2012) 
-38.52 

TV11 
(2013) 

-40 

F. No 

nombrada  

N-S   

(10°) 

DIF [°] =  
Valor P = 

64.51 
0.0000

4 

52.12 
0.000

01 

48.52 
0.0000

1 

50 
0.000

05 

F. No 

nombrada  

N-S   

DIF [°] =  
Valor P = 

65.51 
0.0000

7 

53.12 
0.000

01 

49.52 
0.0000

1 

51 
0.000

04 
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(11°) 

F. No 

nombrada 

NE-SW   

(50°) 

DIF [°] =  
Valor P = 

104.51 
0.0000

1 

92.12 
0.000

01 

88.5 
0.0000

1 

90 
0.000

001 

TV18 
(2010) 
-71.39 

TV18 
(2011) 
-49.8 

TV18 
(2012) 
-46.49 

TV18 
(2013) 
-39.85 

F. El Volcan  
(-47°) 

DIF [°]=  
Valor P = 

24.39 
0.226 

2.8 
0.431 

0.51 
0.486 

7.15 
0.263 

F. La 
Reforma  

(60°) 

DIF [°] =  
Valor P = 

131.39 
0.001 

109.8 
0.000

001 

106.49 
0.0000

1 

99.85 
0.000

01 

 
 

 
 

TV21 
(2012) 
26.75 

TV21 
(2013) 
-54.39 

F. La Virgen  
(-47°) 

DIF =  
Valor P = 

 
 

 73.75 
0.008 

7.39 
0.3 

F. No 

nombrada  

N-S   

(2°) 

DIF =  
Valor P = 

  24.75 
0.177 

56.39 
0.002 

 TV22 
(2011) 
-64.81 

TV22 
(2012) 
-72.08 

 F. Mezquital 
(-44°) 

DIF [°] =  
Valor P = 

 20.81 
0.132 

28.08 
0.058 

 

F. No 

nombrada 

NE-SW  

(62°) 

DIF [°] =  
Valor P = 

 126.8 
0.000

01 

134.08 
0.0000

1 

 

 TV23 
(2011) 
-29.11 

TV23 
(2012) 

21.2 

TV23 
(2013) 
-40.82 

F. Mezquital 
(-44°) 

DIF [°] =  
Valor P = 

 14.89 
0.284 

65.2 
0.0000

1 

3.18 
0.413 

F. No 

nombrada 

NE-SW  

(58°) 

DIF [°] =  
Valor P = 

 87.11 
0.004 

36.8 
0.004 

98.82 
0.000

01 

F. No 

nombrada  

N-S  

(5°) 

DIF [°] =  
Valor P = 

 34.11 
0.104 

16.2 
0.113 

45.82 
0.003 

  TV24 
(2012) 
-43.72 

TV24 
(2013) 

-66 

F. Mezquital 
(-44°) 

DIF [°] =  
Valor P = 

  0.28 
0.495 

22 
---- 

F. Bonfil 
(27°) 

DIF [°] =  
Valor P = 

  70.72 
0.008 

93 
---- 
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Las diferencias temporales observadas en las polarizaciones principales PP para cada una de las 

estaciones analizadas durante el período estudiado son resumidas en la Tabla 3.3.4.1.2. Es posible 

observar cambios importantes. Uno de ellos es la existencia de fluctuaciones de casi 90° en las 

principales direcciones de polarización de 2010 a 2011 (estaciones TV03, TV04, y TV05). También se 

observan diferencias entre los años 2012 y 2013 para algunas estaciones (TV21 y TV23). Durante el 

período intermedio 2011-2012, también se pueden observar algunas direcciones fluctuantes, 

principalmente en las estaciones TV04, TV05, y TV23. A lo largo de 2013, los valores de PP cambiaron 

en algunas estaciones (TV05, TV21, y TV23), correlacionándose de manera muy significativa con la 

dirección NW-SE, que corresponde con la orientación de las fallas mayores en el área. Las direcciones 

de polarización secundaria PS (Tabla 3.3.4.1.2) son preferiblemente NE-SW en la mayoría de los años, 

igualmente con tendencias NW-SE, NNW-SSE, y N-S. Estas polarizaciones secundarias podrían indicar la 

presencia de otros patrones de fractura en el subsuelo no visibles. 

Tabla 3.3.4.1.2. Evolución temporal de las principales y secundarias direcciones de polarización obtenidas de eventos 
registrados en cada estación analizada. PP = Polarización principal; PS = Polarización secundaria; NO = No  observable. 

Diagrama de 
rosas 

(Estaciones) 

Año 2010 Año 2011 Año 2012 Año 2013 

TV01 PP: NW-SE       
PS: NE-SW 

PP: NW-SE 
PS: NE-SW 

PP: NW-SE 
PS: NE-SW 

PP: NW-SE 
PS: NE-SW 

TV03 PP: NE-SW 
PS: NNE-SSW 

PP: NW-SE 
PS: E-W 

PP: NW - SE 
PS: NE - SW 

PP: NW-SE 
PS: NE-SW 

TV04 PP: ENE-WSW 
PS: NE-SW 

PP: N-S 
PS: NE-SW 

PP: NW-SE, 
PS: NO 

PP: NW-SE 
PS: NO 

TV05 PP: ENE-WSW 
PS: NO 

PP: NW-SE 
PS: NE-SW 

PP: NE-SW 
PS: NW-SE 

 

TV11 PP: NW-SE 
PS: NE-SE, N-S 

PP: NW-SE 
PS: NNW-SSE 

PP: NW-SE 
PS: N-S 

PP: NW-SE 
PS: N-S, NNW-SSE 

TV18 PP: NW-SE 
PS: NW-SE, N-S 

PP: NW-SE 
PS: NNE-SSW 

PP: NW-SW 
PS: E-W, NNW-

SSE 

PP: NW-SE 
PS: NE-SW 

TV21   PP: NNE-SSW 
PS: NW-SE 

PP: NW-SE 
PS: E-W 

TV22  PP: NW-SE 
PS: NNW-SSE 

PP: NW-SE  
PS: NE-SW, ENE-

WSW 

 

TV23  PP: NW-SE 
PS: NE-SW 

PP: NE-SW 
PS: NW-SE 

PP: NW-SE 
PS: NE-SW 

TV24   PP: NW-SE 
PS: NE-SW 

PP: NW-SE 
PS: NO 

 

 

3.3.4.2 Pruebas estadísticas 

Para analizar más a fondo los comportamientos espaciales y temporales de ϕ y δt, el CVTV se ha 

dividido en tres regiones, las cuales son caracterizadas por diferentes orientaciones de las estructuras 

tectónicas. La primera región comprende la parte noroeste de CVTV (Figura 3.3.4.2.1) y considera los 

valores ϕ y δt obtenidos de las estaciones TV05 y TV04. La segunda comprende mayoritariamente la 

porción centro-este del CVTV (Fig. 3.3.4.2.2), en donde se ubican las estaciones TV01, TV03, TV11, y 

TV18, mientras que la tercera región se enfoca hacia la parte suroeste (Figura 3.3.4.2.3), considerando a 



 

 

61 
  

las estaciones TV21, TV22, y TV23. En las Figuras 3.3.4.2.1, 3.3.4.2.2, y 3.3.4.2.3 se indican las 

polarizaciones medias rápidas M, las cuales varían a lo largo de los años entre regiones, principalmente 

en las regiones 1 y 3. Además, se observan diferencias en los valores R medios. Por ejemplo, la región 1 

presenta un rango de valores R entre 0.04 - 0.52, la región 2 entre 0.29 - 0.44, y la región 3 entre 0.17 – 

0.4, teniendo una mejor agrupación de datos la región 2. Los valores de R para algunos años y para 

algunas regiones fueron menores a 0.3 (Región 1, 2012; Región 2, 2010; Región 3, 2011, 2012, y 2013), 

lo que indica dispersión según lo considerado por Peng y Ben Zion (2004).  

 

Figura 3.3.4.2.1. Diagramas de polarización de ondas de cizalla rápida para cada año del periodo analizado y para la 

región noroeste, empleando divisiones de 10° y normalizando cada diagrama con respecto a la dirección de polarizacion 

preferencial. Las polarizaciones fueron obtenidas de eventos registrados en las estaciones TV04 y TV05. Las líneas azules 

corresponden a fallas del tipo strike – slip, mientras que las líneas negras corresponden a fallas normales. La dirección de 

polarización promedio M, el número total de mediciones N, y el error al 95% de confianza E, son mostrados en la parte 

superior de cada diagrama.  
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Figura 3.3.4.2.2. Diagramas de polarización rápida para cada año del periodo analizado y para la región centro-oriental, 

empleando divisiones de 10° y normalizando cada diagrama con respecto a la dirección preferencial. Las polarizaciones 

fueron obtenidas de eventos registrados en las estaciones TV01, TV03, TV11, y TV18. Las líneas azules corresponden a 

fallas del tipo strike – slip, mientras que las líneas negras corresponden a fallas normales. La dirección de polarización 

promedio M, el número total de mediciones N, y el error al 95% de confianza E, son mostrados en la parte superior de 

cada diagrama.  
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Figura 3.3.4.2.3. Diagramas de polarización rápida para cada año del periodo analizado y para la región suroeste, 

empleando divisiones de 10° y normalizando cada diagrama con respecto a la dirección preferencial. Las polarizaciones 

fueron obtenidas de eventos registrados en las estaciones TV21, TV22, y TV23. Las líneas azules corresponden a fallas del 

tipo strike – slip, mientras que las líneas negras corresponden a fallas normales. La dirección de polarización media M, el 

número total de mediciones N, y el error al 95% de confianza E, son mostrados en la parte superior de cada diagrama.  

Las diferencias de polarizaciones entre regiones y entre años se analizó mediante la prueba estadística 

‘diferencia de dos poblaciones’, empleando los valores de M de las Figuras 3.3.4.2.1, 3.3.4.2.2, y 

3.3.4.2.3. Se emplea un nivel de confianza del 95% y una diferencia hipotética de cero. La hipótesis nula 

asume que no hay cambios significativos en las direcciones anisótropas durante el año considerado en 

una región dada. La hipótesis nula se rechaza cuando P <0.05 (negritas), lo que indica que las 

diferencias son estadísticamente significativas. De acuerdo con los resultados, las diferencias en las 

regiones 1 y 3 durante cada par de años son estadísticamente significativas (Tabla 3.3.4.2.1). 

Tabla 3.3.4.2.1. Valores P obtenidos de los resultados de 
polarización para cada región y para cada año. 

Región Años Valor    
1 2010 - 2011 0.011 
1 2011 - 2012 0.0177 
1 2012 - 2013 0.0092 
   

2 2010 - 2011 0.3147 
2 2011 - 2012 0.4672 
2 2012 - 2013 0.4458 

   
3 2010 - 2011 ---- 
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3 2011 - 2012 0.00055 
3 2012 - 2013 0.00062 

 

La Tabla 3.3.4.2.2 resume los valores P obtenidos mediante pruebas estadísticas en las que se analizan 

las diferencias de polarización entre dos regiones determinadas durante un año dado. En este caso, 

durante los años 2010 y 2012 las regiones 1 y 2, y durante 2012 en las regiones 2 y 3, se obtienen 

diferencias que son estadísticamente significativas.  

Tabla 3.3.4.2.2. Valores P obtenidos a partir de los resultados de polarizaciones 
para cada región y para cada año. 

Año Regiones 1 - 2 Regiones 1 - 3 Regiones 2 - 3 
2010 0.000001 ------ ------ 
2011 0.1302 0.0948 0.252 
2012 0.0000003 0.139 0.000000004 
2013 0.3721 0.4703 0.2162 

 

Las diferencias observadas en el parámetro δt también se analizaron para determinar su significado 

estadístico. Dado que el parámetro δt es menos robusto que ϕ (Liu et al. 1993b), se considera un nivel 

de confianza del 90% y un nivel de significancia del 10%, con una diferencia media hipotética de cero. 

Por tanto, la hipótesis nula será rechazada cuando P <0.1, pero no cuando P >0.1. Es posible considerar 

en la región 2 de 2010 a 2011 (0.09359) y de 2012 a 2013 (0.07117) como estadísticamente 

significativas (Tabla 3.3.4.2.3). 

Tabla 3.3.4.2.3. Valores de P obtenidos de los resultados 
de δt para cada año en una región determinada. 

Región Años Valor   
1 2010 - 2011 0.4499 
1 2011 - 2012 0.226 
1 2012 - 2013 0.1962 
   

2 2010 - 2011 0.09359 
2 2011 - 2012 0.331 
2 2012 - 2013 0.07117 

   
3 2010 - 2011 ---- 
3 2011 - 2012 0.3799 
3 2012 - 2013 0.1414 

 

Asimismo, se aplicó una prueba de diferencia de medias de dos poblaciones para establecer si existen 

diferencias significativas en δt entre distintas regiones en cada uno de los años estudiados (Tabla 

3.3.4.2.4). Los resultados muestran que las regiones 1 - 3 (años 2011 y 2012) y las regiones 2 - 3 (años 

2011, 2012, y 2013) son estadísticamente significativas.  

Tabla 3.3.4.2.4. Valores de P obtenidos de los resultados de δt para cada región 
en un año determinado. 

Año Regiones 1 - 2 Regiones 1 - 3 Regiones 2 - 3 
2010 0.4215 -------- --------- 
2011 0.2334 0.06685 0.07877 
2012 0.4378 0.09822 0.05282 
2013 0.3483 0.2532 0.03027 

 

De acuerdo con los resultados obtenidos (Tablas 3.3.4.2.1, 3.3.4.2.2, 3.3.4.2.3, y 3.3.4.2.4), algunas de las 

diferencias espaciales y temporales observadas en ϕ y δt son estadísticamente significativas. Estas 
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diferencias observadas pueden deberse a: 1) una anisotropía inducida por esfuerzos, 2) variaciones de 

anisotropía azimutal, o 3) efectos en la trayectoria del rayo anisótropo. No se puede descartar un 

patrón complejo en el que las señales sísmicas puedan verse afectadas varias veces durante su 

recorrido por fallas y fracturas que presentan diferentes orientaciones, o por dos grupos de fracturas 

que se cruzan, tal y como lo observaron Liu et al. (1993a), Erten et al. (2001), y Elkibbi et al. (2005).  

El efecto de la ubicación relativa de la estación-evento sísmico y los grupos de fallas ubicados entre 

ellos se analizan ahora para el caso particular de las estaciones TV04 y TV05 (región 1). En esta zona, la 

polarización promedio anual cambió aproximadamente de ENE-WSW a NW-SE durante 2010-2011, y 

aproximadamente de NW-SE a NS/NE-SW durante 2011-2012, y luego, la dirección cambio alrededor 

de NW-SE en 2013 (Figura 3.3.4.2.1). Es de destacar que la principal dirección de polarización durante 

2010 (ENE-WSW) se obtuvo de eventos ubicados en un área menor (círculos negros, Figura 3.3.4.2.4) y 

con una profundidad hipocentral promedio de 5.4 km. En este caso, no se encuentra correlación con los 

sistemas de fallas NW-SE El Viejo 1, El Viejo 2, y El Volcan, excepto con los sistemas de fallas sin nombre 

NNE-SSW, que son los últimos sistemas de fallas atravesados por las ondas sísmicas antes de llegar a las 

estaciones TV04 y TV05. Esto permite suponer que las ondas de cizalla rápida parecen haber sido 

polarizadas preferentemente a lo largo de la dirección del sistema de fallas sin nombre NNE-SSW, y no 

con los sistemas de fallas NW-SE El Viejo 1, El Viejo 2, y El Volcán.  

 

Figura 3.3.4.2.4. Eventos sísmicos registrados en las estaciones TV04 y TV05, los cuales fueron analizados para cada año. 

EV1: Falla el Viejo 1; EV2: Falla el Viejo 2. Líneas azules corresponden a fallas strike-slip, mientras que las líneas en negro 

corresponden a fallas normales.  

En general, considerando las polarizaciones rápidas observadas en los diagramas de rosas de cada 

estación sísmica (Figura 3.3.3.1.3) y entre cada región (Figuras 3.3.4.2.1, 3.3.4.2.2, y 3.3.4.2.3), la 

mayoría de las polarizaciones parecen mantener una correlación entre la ubicación relativa de la 

estación-evento sísmico y los grupos de fallas ubicados entre ellos. Este análisis indica que los 

resultados estadísticamente significativos de las pruebas (en el tiempo, Tablas 3.3.4.2.1 y 3.3.4.2.3; y en 

el espacio, Tablas 3.3.4.2.2 y 3.3.4.2.4) no representan cambios temporales sino que se deben 

principalmente a una variabilidad de la posición relativa del evento sísmico-estación con relación a las 
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fallas (variaciones de anisotropía azimutal). Esto significa que estas diferencias están relacionadas con 

sistemas de fallas contrastantes en diferentes sectores del área de estudio. 

Igualmente, se analizó la relación de las direcciones de polarización con la profundidad de los eventos. 

Un primer conjunto comprendió valores de ϕ de eventos en todas las profundidades y para aquellas 

estaciones más cercanas a los pozos LV05, LV06, LV08, y LV11 (es decir, las estaciones TV01, TV03, 

TV11, y TV18). El segundo grupo comprendió las mismas estaciones, pero la profundidad hipocentral 

máxima considerada se limitó a 5 km. Procediendo de manera similar a Kwiatek et al. (2010), esta 

profundidad se calculó mediante una aproximación de las distancias hipocentrales al área de 

inyección/producción. Los valores correspondientes de DPM, calculados mediante estadística circular, 

oscilan principalmente entre -85° y -22°, con errores de entre 18° y 78°, que en algunos casos pueden 

ser estadísticamente poco significativos (Tabla 3.3.4.2.5).  

Tabla 3.3.4.2.5. Direcciones de polarización media (DPM) y sus respectivos errores E (95% confianza), obtenidas desde 
2010 a 2013 para todas las profundidades, y para profundidades menores a 5 km de las estaciones analizadas TV01, 
TV03, TV11, y TV18. Est: Estación; DPM.: Dirección de Polarización Media. 

Est 2010  
(Todas profundidades) 

2010  
(< 5 km)  

2011       
(Todas profundidades) 

2011 
(< 5 km) 

 DPM [°] E DPM 
[°] 

E DPM 
[°] 

E DPM [°] E 

TV01 -34.205 41.3 -22.14 50.68 -39.405 28.02 -39.54 39.57 
TV03 41.165 37.91 34.06 59.09 -30.52 59.36 -29.385 35.34 
TV11 -54.51 29.88 -65.46 39.94 -42.115 18.17 -36.02 30.24 
TV18 -71.395 58 -34.69 78.86 -49.8 66.26 3.48 49.92 

Est 2012 
(Todas profundidades) 

2012 
(< 5 km) 

2013 
(Todas profundidades) 

2013 
(< 5 km) 

 DPM [°] E DPM 
[°] 

E DPM 
[°] 

E DPM [°] E 

TV01 -42.14 26.2 -36.26 32.89 -37.495 46.74 -85.655 53.02 
TV03 -37.09 25.35 -26.66 27.92 -42.46 62.05 -56.635 71.83 
TV11 -38.525 20.14 -39.46 36.81 -37.36 26.24 -50.48 38.69 
TV18 -46.49 70.9 -49.92 60.82 -39.85 25.78 -36.21 38.23 

 

Los valores de DPM en la Tabla 3.3.4.2.5 no son muy diferentes, y muestran direcciones de polarización 

aproximadamente similares, lo que nos permite considerar que fueron controladas principalmente por 

fallas y sistemas de fractura NW-SE, con orientación paralela o sub-paralela a la dirección de 

compresión del golfo. Por el contrario, los valores de MPD en las estaciones TV03 (2010) y TV11 (2011) 

fueron principalmente NE-SW. 

La Figura 3.3.4.2.5 muestra ejemplos de diagramas de rosas obtenidos de las estaciones sísmicas 

analizadas (TV01 - 2010, TV03 - 2011, TV11 – 2010, y TV18 - 2011) con diferentes valores de DPM. Las 

direcciones de polarización principales considerando todas las profundidades son consistentes con las 

orientaciones de las mayores fallas en el CVTV (El Azufre, El Volcán, El Viejo 1, El Viejo 2, La Reforma, y 

La Virgen) y con la orientación compresional N-NNW a lo largo del Golfo de California (ver Wong y 

Munguía, 2006; Antayhua-Vera et al., 2015; Bonini et al., 2019). Llamativamente, las principales 

direcciones de polarización para eventos que se originan en profundidades menores a 5 km 

comprenden la misma orientación NW-SE, pero también una dirección de polarización NNE-SSW 

(Figura 3.3.4.2.5). 
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Figura 3.3.4.2.5. Comparación entre pares de diagramas de rosas para las estaciones TV01, TV03, TV11, y TV18, 

considerando el rango completo de profundidades (a) y limitando las profundidades más someras que 5 km (b). La 

dirección de polarización promedio M, el número total de mediciones N, y el valor R, son mostrados en la parte superior 

de cada diagrama. 

Las direcciones de polarización rápida determinadas cambian de una región a otra, y también a lo largo 

del período de tiempo de este estudio. El análisis estadístico indica que algunas de estas diferencias son 

estadísticamente significativas. Para interpretar la fuente de estos cambios espaciales y temporales se 

debe tener en cuenta la ubicación relativa del evento sísmico-estación y las diferentes fallas que afectan 

el área de estudio. En este sentido, las diferencias de polarización espacial y temporal se obtuvieron a 

partir de una actividad sísmica (ver Figuras. 3.3.4.2.1, 3.3.4.2.2, y 3.3.4.2.3) caracterizada por: 1) una 

amplia distribución espacial a través del CVTV; 2) una distribución espacial y temporal desigual; y 3) 

que ocurre en un área con una configuración tectónica compleja, caracterizada por diferentes sistemas 

de fallas. Algunos de estos sistemas de fallas son de carácter local, mientras que otros son de naturaleza 

regional. Estas características implican que la ubicación relativa del evento sísmico-estación con 

relación a diferentes fallas ha cambiado para cada estación a lo largo del periodo estudiado, 

muestreando el sustrato anisotrópico en diferentes sectores. 

La dirección de polarización NW-SE está presente de forma destacada en la mayoría de las estaciones 

sísmicas. Se correlaciona bastante bien con las fallas NW-SE que se han cartografiado en el área de 

estudio (ver Figura 3.3.1). Las fallas La Reforma, El Azufre, El Campamento, La Virgen, El Mezquital, y 

Bonfil son del tipo deslizamiento, con una componente normal menor que se han asociado con la 

apertura del Golfo de California (Stock y Hodges, 1989; Henry y Aranda-Gómez, 1992; Bonini et al., 

2019). Estas fallas se extienden por decenas de kilómetros al norte y al sur del CVTV (Figura 3.3.1). De 

hecho, son características tectónicas regionales de la península y, en consecuencia, alcanzan niveles 

corticales profundos.  

Algunas polarizaciones secundarias N-S a NE-SW son observadas en el perímetro del CVTV y en su 

vecindad cercana (Figuras 3.3.4.2.1, 3.3.4.2.2, y 3.3.4.2.3). Deacuerdo con el comportamiento observado 

y con las profundidades hipocentrales, estas polarizaciones secundarias podrían deberse a sistemas 
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anisótropos poco profundos, menores a 5 km y que puede estar relacionados con grupos de fracturas 

con diferentes orientaciones, similar a lo observado por Erten et al. (2001). Esto probablemente 

influenciado por las altas presiones de fluido intersticial en las rocas como parte de la operación del 

CGTV, lo que permite generar fracturas con diferente orientaciones al esfuerzo tectónico horizontal 

máximo en el área (p.ej., Crampin et al., 1996; Slater, 1997; Angerer et al., 2000; Vlahovic et al., 2002; 

Elkibbi et al., 2005). Por tanto, las polarizaciones rápidas observadas pueden explicarse como debidas a 

dos sistemas anisótropos superpuestos, ambos fuertemente controlados por fallas unas más profundas 

que otras. Debajo del CVTV, estos dos sistemas interactuarían a una profundidad de unos 5 km.  

Por otro lado, los valores de ϕ y δt pueden verse afectados por la carga gravitacional del volcán en sí, 

por sistemas de fracturas formados durante episodios pasados y que presentan diferentes 

orientaciones a los actuales, por características de la fuente sísmica (p. ej., Toda et al., 2005), por la alta 

presión de poro (p. ej., Zatsepin y Crampin, 1997), o por la sobre-presurización asociada con el ascenso 

de cuerpos magmáticos (p. ej., Baird et al., 2015; Perkins et al., 2016; Maher y Kendall, 2018; Nowacky 

et al., 2018). En el caso del CVTV, la presurización por cuerpos magmáticos intrusivos (observados por 

Avellán et al., 2018), así como por el efecto generado por la variación litológica, no pueden ser 

descartados para influir en ϕ y δt. Sin embargo, la anisotropía en general parece estar fuertemente 

controlada por los sistemas de fallas y fracturas.  

El proceso de inyección llevado a cabo en el sitio geotérmico, y el mismo fenómeno de hidrotermalismo 

llevado a cabo por medio de sistemas hidrotermales, podrían estar siendo observados en la saturación 

de sistemas de fracturas en el CVTV. Por ejemplo, en la Figura 3.3.4.2.6 se muestran dos eventos 

sísmicos con parámetros hipocentrales similares, cuyas fases de cizalla rápida y lenta presentan 

diferentes valores de δt en diferentes rangos de frecuencias. En la Figura 3.3.4.2.6a se obtiene un valor 

δt que es mayor que el valor δt obtenido en la Figura 3.3.4.2.6.b. Además, en la Figura 3.3.4.2.6a se 

obtiene un rango de frecuencia sísmica que es menor en comparación con el rango obtenido en la 

Figura 3.3.4.2.6.b. Esto podría estar relacionado a una menor saturación de fluidos dentro de los 

sistemas de fracturas que cruza la trayectoria del rayo en la Figura 3.3.4.2.6a, y una mayor saturación 

de fluido en la trayectoria de la Figura 3.3.4.2.6b. Esto también ha sido previamente observado en 

trabajos previos (p.ej., van der Kolk et al., 2001; Chesnokov et al., 2001; Liu et al., 2001; Liu et al., 2003; 

Chapman et al., 2003). No obstante, otra característica que igualmente podría afectar la frecuencia 

sísmica son la razón de aspecto de la misma fractura (p.ej., Maulzsch et al., 2003a; Chapman, 2003), y la 

disminución del arreglo anisótropo en el volumen de roca (p.ej., Marson-Pidgeon y Savage, 1997; Liu et 

al., 2001). 
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Figura 3.3.4.2.6. Ejemplos de señales de onda de cizalla rápida y lenta con sus respectivas fases S1 y S2 marcadas, 

obtenidas en el CVTV. Las primeras señales (a) tienen un tiempo de retraso más alto con δt = 0.66 s, y un rango de 

frecuencia sísmica de entre 0 - 5.95 Hz. Mientras tanto, en las señales de abajo (b), un tiempo de retraso más corto es 

observado, con un valor de  δt = 0.005 s y con un rango de frecuencias de entre 0 - 7 Hz. Los espectros de frecuencia 

sísmica fueron calculados por medio de las componentes transversales de ambos eventos. 

Un análisis en mayor detalle se presentan en la gráfica de la Figura 3.3.4.2.7, la cual muestra la relación 

entre el parámetro δt y las principales frecuencias sísmicas obtenidas de 67 formas de onda 

transversales, obtenidas de las estaciones TV01, TV03, TV04, TV11, y TV18, durante el año 2010. 

Analizando los datos, se puede observar una dispersión en las estaciones TV01 y TV04, lo cual podría 

deberse al incremento en la saturación de fluido dentro de las fracturas. Igualmente, esto podría 

deberse a cambios de esfuerzos locales y temporales que pudieron haber alterado la longitud del 

sistema de fracturas (p.ej., Crampin et al., 2002, 2004). No obstante, también es posible observar como 

las frecuencias disminuyen a medida que los valores de δt se incrementan, lo cual podría estar 

relacionado con sistemas de fracturas poco saturados. En el caso de las estaciones TV03, TV11, y TV18, 

no podría descartarse que igualmente exista una saturación de fluido, aunque en menor grado. Esto 

demuestra, como en el CVTV y principalmente en las zonas donde se ubican las estaciones TV01, TV03, 

TV04, TV11, y TV18, el volumen de roca es muy diverso.  

 

Figura 3.3.4.2.7. Gráfico del parámetro δt vs. la frecuencia sísmica principal de 67 formas de onda transversales 

obtenidas de las estaciones TV01, TV03, TV04, TV11, y TV18 durante el año 2010 en el CVTV.   

 

3.4 Análisis de la fractura-permeabilidad en el Complejo Volcánico Tres Vírgenes  

En este apartado, se continúa con el trabajo de la sección 3.3, realizándose un análisis sobre la fractura-

permeabilidad en el CVTV, en donde las 558 formas de ondas sísmicas utilizadas en el apartado 

anterior, son igualmente empleadas para obtener el porcentaje de anisotropía A (calculado a partir de 

la aproximación propuesta por Maher y Kendall, 2018) para cada estación sísmica. Tales resultados 

permiten delimitar las principales áreas de fracturamiento así como las principales rutas (pathways) de 

fractura-permeabilidad. 

Dado que la técnica SWS permite medir la deformación temporal de una roca (e.g., Crampin y Chastin, 

2003), es posible caracterizar zonas cercanas al estado crítico (término propuesto por Crampin, 1994) 

y delimitar las rutas de mayor permeabilidad y por tanto de explotabilidad (e.g., Aguilera, 1980; 

Crampin, 1981; Crampin et al., 1984; Nelson, 1985; Carter y Kendall, 2006). No obstante, la 

permeabilidad en un volumen de roca puede ser altamente fluctuante y variable (Shapiro et al., 1997) 
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debido a cambios en el volumen de la roca (Vasco et al., 2008). En este sentido, la porosidad, la razón de 

aspecto de la fractura y la densidad de fractura podrían ser fuertemente influenciados por el campo de 

esfuerzos (Tod, 2002), generándose cambios en la elasticidad de la roca mediante la llamada 

'anisotropía inducida por esfuerzos', la cual sigue la hipótesis EDA (Crampin et al., 1984). 

A partir de los resultados obtenidos para δt (Figuras 3.3.3.2.1b y 3.3.3.2.2; Tabla 3.3.3.2.1), es posible 

calcular los valores anuales de A para cada estación (Tabla 3.4.1) por medio del Porcentaje de 

Anisotropía Media PAM. Los resultados muestran valores más altos durante los años 2010, 2011, y 

2013 y preferencialmente en las estaciones TV01, TV04, TV11, y TV18, las cuales son estaciones 

cercanas al CGTV. Los resultados principalmente caen en un rango de entre 0.54% y 2.53% con errores 

que suelen variar para cada estación y para cada año (Figura 3.4.1).  

Tabla 3.4.1. Porcentaje de Anisotropía Media PAM para cada estación analizada durante el periodo de 2010 a 2013. 

Est 2010 2011 2012 2013 

 PAM 
[%] 

E DA PAM 
[%] 

E DA PAM  
[%] 

E DA PAM 
[%] 

E DA 

TV01 2.25 0.5 29 1.80 0.54 44 2.22 0.37 77 1.89 0.61 22 

TV03 1.49 1.13 8 1.39 0.31 30 1.79 0.33 50 2.10 0.92 12 

TV04 1.89 0.83 13 2.14 1.48 7 1.65 0.52 45 2.17 1.24 5 

TV05 0.54 ---- 1 1.71 0.95 3 1.33 0.46 21 ---- ---- ---- 

TV11 1.97 0.78 21 2.53 0.55 43 1.58 0.24 73 1.89 0.38 34 

TV18 2.53 1.98 9 1.99 0.57 35 1.78 0.35 49 2.50 0.89 11 

TV21 ---- ---- ENI ---- ---- ENI 1.81 0.83 11 1.99 1.16 7 

TV22 ---- ---- ---- 1.28 0.82 11 1.09 0.43 23 ---- ---- ---- 

TV23 ---- ---- ENI 1.90 0.95 9 1.41 0.3 43 1.69 0.81 15 

TV24 ---- ---- ENI ---- ---- ENI 0.63 0.32 8 1.18 ---- 1 

 

 

Figura 3.4.1. Comparación de los valores PAM y sus respectivas barras de error (95% del nivel de confianza) para todas 

las estaciones analizadas durante todos los años. Las estaciones TV05 (2010) y TV24 (2013) tuvieron un solo dato 

analizado, por ello no presentan barra de error. 

 

3.4.1 Distribución espacial de los más altos porcentajes de anisotropía  

El promedio anual de A fue mostrado previamente en la Figura 3.3.4.3.2d, en la cual se observan 

igualmente cambios de 2010 a 2011 y de 2012 a 2013, con un periodo intermedio formado por 

promedios menores durante los años 2011 y 2012. De acuerdo con Crampin (1994), valores 

individuales más altos que 4.5% representan zonas con gran fracturamiento, mientras que aquellos que 

alcanzan 5.5% de acuerdo con Crampin y Zatsepin (1997), están relacionados con grietas estresadas y 
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saturadas de fluido. En el análisis de este ejemplo, se consideraron aquellos valores por encima de 

4.0%.   

En las Figuras 3.4.1.1a, b, c, y d se muestran los hipocentros de los valores más altos de A para cada año, 

en donde es posible ver diferencias. Para todos los años analizados, el valor mínimo obtenido fue A = 

4.02%, relacionado con un valor δt = 0.075 s durante 2013, mientras que el valor máximo obtenido en 

el CVTV durante el periodo estudiado fue A = 10.3%, relacionado con un valor δt = 0.104 s durante 

2011. Con el fin de identificar las áreas con la densidad de fractura más alta, la distribución espacial 

para todos los años es mostrada en la Figura 3.4.1.1e, ploteando más de 60 hipocentros individuales. En 

tal figura, es posible observar que el CVTV, en especial el área entre los volcanes VEV y VEA, y al norte 

de ellos, cerca de las fallas El Azufre, El Volcán, EPO, EV1, y EV2, y cerca del sitio geotermal, resulta ser 

el área con los valores de A más altos, con profundidades de entre 3.0 y 6.0 km desde donde las señales 

anisótropas inician. Pero también es posible ver algunas otras áreas con altos valores de A hacia el sur y 

suroeste del VLV, probablemente relacionado con las fallas la Virgen y el Mezquital, y cerca de las 

estaciones TV21, TV22, y TV23 cuyas profundidades caen principalmente entre los 6.0 y 7.5 km. 
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Figura 3.4.1.1. Hipocentros de los eventos sísmicos analizados con porcentajes de anisotropía más altos que 4.0% para 

los años 2010 (a), 2011 (b), 2012 (c), 2013 (d), y para todos los años (e). En la escala, las bolas grises más grandes 

representan los valores máximos de A mientras que las bolas más pequeñas representan los valores mínimos para cada 

año. Los triángulos rojos representan las estaciones sísmicas empleadas, los triángulos verdes y amarillos representan los 

pozos inyectores y productores, mientras que las estrellas negras muestran la ubicación de cada volcán. El triángulo verde 

más al norte corresponde al pozo inyector LV5, mientras que el más al sur corresponde al pozo inyector LV8. El triángulo 

amarillo más al norte corresponde al pozo productor LV6, mientras que el más al sur corresponde al pozo productor 

LV11. PROF = Profundidad.  

 

3.4.2 Análisis de las principales rutas de fractura-permeabilidad 

Considerando que los porcentajes de anisotropía toman en cuenta el tiempo de retraso normalizado a 

lo largo de la trayectoria del rayo, una aproximación por medio de rutas (pathways) con los porcentajes 

de anisotropías más grandes pueden ser representadas, iniciando desde la fuente hipocentral y 

finalizando en la estación sísmica en donde tales porcentajes fueron obtenidos. La Figura 3.4.2.1 

muestra en dos perspectivas (vistas isométrica y en planta), las rutas con porcentajes de anisotropía 

por sobre 4.0% para cada año (Figura 3.4.2.1a, 3.4.2.1b, 3.4.2.1c, y 3.4.2.1d) y para todos los años 

(Figura 3.4.2.1e), ayudando a visualizar las áreas por donde cruzan. Además, nos permiten observar las 

diferencias entre cada uno de los años analizados, lo cual está básicamente relacionada con la 

información sísmica obtenida.  

En la vista isométrica, es posible observar que las rutas van desde el hipocentro del evento hasta la 

estación de registro, en donde los valores más altos (A > 7.0%) son representados por los cuadros rojos 

(Figura 3.4.2.1). En la vista en planta, se observa que las rutas cruzan principalmente entre las fallas La 

Reforma, El Volcán, EV1, EV2, y EPO, así como a un grupo de fallas no nombradas perpendiculares a 

aquellas dentro del complejo volcánico, con algunas otras rutas fuera de esta área y cerca de las fallas 

La Virgen y el Mezquital (Figura 3.4.2.1b y 3.4.2.1c). Algunas rutas inician desde los 7.5 km de 

profundidad, pero mayormente de entre los 6.0 km y los 3.0 km de profundidad, culminando 

principalmente en las estaciones TV01, TV03, TV04, TV11, y TV18, y en menor medida en las estaciones 

TV21, TV22, y TV23 (Figura 3.4.2.1e). Para las estaciones TV05 y TV24 no hay rutas. 
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Figura 3.4.2.1. Rutas relacionadas con los valores más altos de A. Vistas isométrica (izquierda) y en planta (derecha) para 

2010 (a), 2011 (b), 2012 (c), 2013 (d), y para todos los años del periodo analizado (e). El triángulo verde más al norte 

corresponde al pozo inyector LV5, mientras que el más al sur corresponde al pozo inyector LV8. El triángulo amarillo más 

al norte corresponde al pozo productor LV6, mientras que el triángulo amarillo más al sur corresponde al pozo productor 

LV11. Los nombres de las fallas son: (1) La Reforma, (2) El Volcán, (3) La Virgen, (4) Mezquital, (5) EV1, (6) EV2, (7) EPO, 

y (8) El Alamo. EPO: falla el Partido; EV1: falla El Viejo 1; EV2: falla El Viejo 2. 
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Algo interesante y basándonos en el apartado anterior, es que durante el año 2013 se tuvo el mayor 

incremento en la tasa de inyección en el pozo LV-8 (Figuras 3.3.2.2 y 3.3.4.3.2), lo cual fue en cierta 

forma evidenciado por los valores obtenidos de los parámetros ϕ, δt, y A en las Figuras 3.3.3.1.2b, 

3.3.4.3.2b, 3.3.4.3.2c, y 3.3.4.3.2d. No obstante, observando la Figura 3.4.2.1, la distribución de la 

información sísmica y por tanto de las rutas presentan un área mucho más estrecha para los años 2010 

y 2013, a diferencia de aquellas que se muestran durante los años 2011 y 2012. Esto podría ser debido 

a que el incremento de la presión genero una mayor coalescencia de grietas y fracturas con una menor 

sismicidad, ya que los pozos inyectores a diferencia de los pozos productores inducen menos sismos 

(ver principales factores, Rubistein et al., 2015). Mientras tanto, para algunos meses de los años 2011 y 

2012 la tasa de inyección en el pozo LV-8 se redujo, pero las rutas de fractura-permeabilidad se 

incrementaron en un área más extensa. Esto es debido a la reducción en la tasa de inyección, pero la 

permanente extracción generada por el proceso de producción, también dio lugar a cambios en el 

estado de esfuerzo con reacomodos y deformaciones estructurales,  induciendo sismicidad tanto cerca 

como a mayor distancia (p.ej., Stein et al., 1994, Stein, 1999; Schutjens et al., 2004). Esto incrementó la 

información sísmica, lo que permitió obtener más información sobre las rutas de fractura-

permeabilidad. 

 

3.4.2.1 Comparación de rutas  

Las Figuras 3.4.1.1 y 3.4.2.1 nos permiten cuestionar si el nivel de fracturamiento, ¿podría estar 

evolucionando y cambiando a través del tiempo, o si simplemente forma parte del fracturamiento 

observado en ciertas zonas del volumen de roca recolectada en cada año? Intentando contestar lo 

anterior, en la Figura 3.4.2.1.1 se muestra un caso particular en el que se comparan rutas de eventos 

cuyos parámetros hipocentrales son similares pero correspondiendo a fechas distintas. En la Figura 

3.4.2.1.1a se muestran tres eventos en vista de planta registrados durante el año 2010 pero en 

diferentes días (4 días de diferencia), de los cuales, el evento 2010-06-04-2336-01S.CFE (evento A: Lat: 

27.51351°N, Long: -112.5844°W, Prof.: 5.467 km) es registrado en las estaciones TV01 y TV11, y cuyos 

valores de porcentaje de anisotropía obtenidos fueron A = 4.31% y 4.39% respectivamente. Mientras 

tanto, el evento 2010-06-08-1801-19S.CFE (evento B: Lat: 27.51347°N, Long: -112.58437°W, Prof.: 

5.435 km) fue registrado únicamente para la estación TV01, presentando un resultado de A = 4.4%. El 

valor de anisotropía A para los eventos A y B registrados en las estaciones TV01 y TV11, fueron muy 

similares, probablemente indicando que el volumen de roca que rodea la trayectoria de la ruta presentó 

condiciones geológicas y de fracturamiento muy similares, es decir, no fue afectada la zona en unos días 

de diferencia.  

Por otro lado, en la Figura 3.4.2.1.1b se muestran dos eventos en vista de planta con parámetros 

hipocentrales igualmente similares pero con meses de registro diferentes (22 meses). El evento 2010-

06-08-1830-08S.CFE (evento C: Lat: 27.51513°N, Long: -112.58911°W, Prof.: 5.005 km), y el evento 

2012-04-13-0125-30S.CFE (evento D: Lat: 27.51502°N, Long: -112.58243°W, Prof.: 5.319 km), fueron 

registrados en la estación TV04 durante los años 2010 y 2012 respectivamente. Los valores de A 

calculados para ambos eventos fueron de 4.65% y 7.51%, permitiendo considerar que tal diferencia 

pudo ser debido a que el volumen de roca que rodea la trayectoria o ruta del rayo cambio en este lapso 

de tiempo, presentando diferentes condiciones geológicas con un mayor número de grietas y fracturas 

durante 2012. En este caso, la operación del sitio geotermal pudo ser el principal mecanismo para que 

ocurriera esto. No obstante, también es posible considerar, dado que los parámetros hipocentrales son 

similares y no iguales, que esta diferencia en A pudo ser debida a notables diferencias estructurales en 
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el espacio, es decir, diferentes niveles de grietas y fracturas entre un área y otra dentro del mismo 

volumen de roca, aunque esto es menos probable.  

  

Figura 3.4.2.1.1. Comparación de rutas entre los eventos A y B con parámetros hipocentrales similares registrados en las 

estaciones TV01 y TV11 durante el mismo año (a) y en la misma estación (eventos C y D) durante diferentes años (b) , los 

cuales son mostrados en vista de planta. 1: La Reforma, 2: El Volcan, 3: La Virgen, 4: Mezquital, 5: EV1, 6: EV2, 7: EPO, 8: El 

Alamo. EPO: falla El Partido, EV1: falla El Viejo 1, EV2; falla El Viejo 2, VEV: Volcan El Viejo, VEA: Volcán El Azufre, VLV: 

Volcán La Virgen.  

 

3.5 Estudios de birrefringencia sísmica en el Campo Volcánico Los Humeros, Puebla, México. 

En este apartado y como un segundo ejemplo de reservorios fracturados, se analizan las características 

anisótropas del Campo Volcánico Los Humeros (CVLH), localizado en Puebla, México, por medio de los 

parámetros SWS. Con ello se intentan analizar posibles variaciones temporales de ϕ y δt, el 

comportamiento de las principales direcciones de polarización, así como las principales áreas de 

fracturamiento y rutas de permeabilidad. Este análisis es hecho empleando 137 formas de ondas 

sísmicas registradas desde 2011 y hasta 2016.  

El Campo Geotérmico Los Humeros (CGLH) ha estado sometido a estudios de sismicidad desde antes 

que comenzará su explotación en el año 1982 y hasta el presente por la CFE (Ponce y Rodríguez, 1977), 

empleando redes sísmicas permanentes y temporales (Lermo et al., 1999, 2001, 2002,   2005, 2008). En 

la zona se han perforado un total de 51 pozos a través del tiempo, los cuales han alterado el campo de 

esfuerzos y los sistemas de fracturas (Lermo, 2008).  La descripción y desarrollo de este ejemplo se 

muestra en seguida, considerándose nuevamente de manera general la descripción del marco tectónico. 

 

3.5.1 Marco tectónico 

El CVLH está ubicado en la cuenca Serdán-Oriental, la cual está caracterizada por un vulcanismo 

bimodal monogenético con conos cineríticos, maars basálticos, y riolíticos, así como domos riolíticos en 

la esquina suroeste del Cinturón Volcánico Trans-Mexicano (CVTM) (Carrasco-Núñez et al., 2018) 

(Figura 3.5.1.1). Esta área fue formada como parte del arco volcánico continental Mioceno-Cuaternario, 
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resultado del proceso de subducción de las placas de Rivera y Cocos debajo de la placa Norteamericana 

a lo largo de la trinchera mesoamericana (Ferrari et al., 2012). El CVLH, con una evolución compleja 

descrita por Robin (1982), presenta un diámetro en el edificio de la caldera de 21 x 45 km, anidando 

domos volcánicos, estructuras de fallamiento complejo, e involucrando al menos dos importantes 

calderas, la Caldera Los Humeros (CLH) y la Caldera Los Potreros (CLP) (Carrasco-Núñez et al., 2017b).  

Varios autores han analizado la geología regional y local del CVLH (p.ej., Pérez-Reynoso, 1978; Yánez-

García et al., 1980; Gutiérrez-Negrín, 1982; Garduño-Monroy et al., 1985; Viggiano y Robles, 1988b; 

Cedillo-Rodríguez, 2000; Carrasco-Núñez et al., 2017a, 2017b, 2018, entre otros), caracterizando el 

basamento, el cual fue deformado principalmente por dos eventos tectónicos: la orogenia Laramide del 

Cretácico Tardío al Paleoceno, la cual produjo pliegues y cabalgamiento en el llamado Mexican fold and 

thrust belt (MFTB) con dirección de NW-SE (Fitz-Díaz et al., 2017; Norini et al., 2019), seguido por un 

no bien definido proceso de fases transtensional y extensional del Eoceno-Plioceno que produjo 

fallamiento con rumbos N-S a E-W (Campos-Enríquez y Garduño-Monroy, 1987; López-Hernández, 

1995).   

Un análisis más local es expuesto por Carrasco-Núñez et al. (2017a), a partir del análisis de pozos 

exploratorios llevados a cabo por la CFE, así como de previas descripciones geológicas llevadas a cabo 

por Viggiano y Robles (1988a) y Gutiérrez-Negrín e Izquierdo-Montalvo (2010), con una estratigrafía 

basada en la integración litológica, petrográfica, geoquímica, y con criterios geocronológicos. Esta 

descripción geológica quedó integrada en cuatro grupos: 1) el basamento pre-volcánico; 2) el grupo 

pre-caldera; 3) secuencias piroclásticas formadoras de caldera, y 4) el vulcanismo post-caldera (ver 

Carrasco-Núñez et al., 2017a).   
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Figura 3.5.1.1. Mapa de México (cuadro superior) que muestra la localización del CVLH en el sector este del CVTM 

representado por el cuadro rojo. El área del CVLH está conformada por la Caldera Los Humeros (CLH), la Caldera Los 

Potreros (CLP), y la extensión del Colapso Xalapasco (CX), los cuales son representados por líneas discontinuas negras. 

Las líneas negras dentro del CLP muestran los principales sistemas de fallas, en donde CGLH es localizado, y el cual es 

delimitado por las líneas discontinuas rojas.   

 

3.5.2 Datos 

La información sísmica utilizada en este estudio proviene de una red de quince estaciones sísmicas 

instaladas temporalmente en y los alrededores del CGLH (Figura 3.5.2.1), las cuales consistieron en 

sismógrafos de banda ancha Guralp (CMG-6TD, 40TD-EAM, y 40TD) con tres componentes digitales y 

con un intervalo de muestreo de 0.01 s. Las ubicaciones de las estaciones han sido modificadas a través 

del tiempo (Tabla 3.5.2.1) debido a problemas de robo, ruido, y para tener una mejor ubicación de la 

actividad sísmica (Lermo et al., 2016). 
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Figura 3.5.2.1. a) Sismicidad y localización de las estaciones sísmicas en el CGLH, delimitado por las líneas discontinuas 

rojas. b) Énfasis del rectángulo negro en (a), mostrando los sistemas de fallas y la localización de los pozos inyectores y 

productores. Los nombres de las fallas inferidas son: (1) Pamela, (2) Morelia, (3) Parajes, y (A) Los Conejos. Prof. = 

Profundidad.  

Durante los años 1997 y 1999 se localizó una concentración de eventos sísmicos en la zona norte del 

CGLH relacionada con los pozos inyectores H-29 y H-38, cuyas profundidades alcanzaron hasta los 4.0 

km (Lermo et al., 2008). Igualmente, actividad sísmica fue registrada en el sur durante febrero de 1999, 

distribuidas a lo largo de la falla de Los Humeros (Lermo et al., 2008). En este trabajo, la mayoría de los 

eventos sísmicos se concentraron cerca de las fallas Los Humeros, Las Papas, y Las Viboras, rodeando 

los pozos inyectores H38, H29D, H40, y H13D (Figuras 3.5.2.1a y 3.5.2.1b), los cuales forman parte de la 

zona de producción llevada a cabo por la CFE (Lermo et al., 2016). 

Tabla 3.5.2.1. Localización de cada estación sísmica y su periodo de tiempo activo. snm = sobre el nivel del mar. 

Estación Latitud Longitud Altura 
 [snm] 

Periodo activo 

HU01 19.7090 N -97.4670 W 2.923 km Enero 2011- Diciembre 2012 / Julio 2014 - Abril 2015 
HU02 19.6350 N -97.4440 W 2.987 km Enero 2011- Diciembre 2012 / Julio 2014 - Abril 2015 
HU03 19.6570 N -97.4630 W 3.006 km Enero 2011- Diciembre 2012 / Julio 2014 - Abril 2015 
HU04 19.6990 N -97.4370 W 2.934 km Enero 2011- Diciembre 2012 / Julio 2014 - Abril 2015 
HU05 19.6855 N -97.4552 W 2.820 km Enero 2011- Diciembre 2012 / Julio 2014 - Abril 2015 
HU06 19.6601 N -97.4400 W 2.923 km Enero 2011- Diciembre 2012 / Julio 2014 - Abril 2015 
HU07 19.6529 N -97.4464 W 2.857 km Julio 2014 - Abril 2015 
HU08 19.6969 N -97.4513 W 2.811 km Julio 2014 - Abril 2015 / Mayo 2015 - Agosto 2016 
HU09 19.6800 N -97.4573 W 2.804 km Mayo 2015 - Agosto 2016 
HU10 19.6390 N -97.4202 W 2.989 km Mayo 2015 - Agosto 2016 
HU11 19.7151 N -97.4245 W 3.048 km Mayo 2015 - Agosto 2016 
HU12 19.6843 N -97.5043 W 2.830 km Mayo 2015 - Agosto 2016 
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HU13 19.7059 N -97.4632 W 2.880 km Mayo 2015 - Agosto 2016 

 

Los 137 eventos sísmicos analizados en el CVLH presentaron buenas formas de onda, los cuales fueron 

registrados desde enero de 2011 y hasta junio de 2016, con un rango de magnitud (Md basada en la 

duración) principalmente de entre 1.0 y 2.2 (Figuras 3.5.2.2a y 3.5.2.2b). Entre ellos, un evento de 4.2 se 

presentó el 8 de febrero de 2016 (Lermo et al., 2016). Durante el período comprendido entre el 6 de 

agosto de 2012 y el 11 de septiembre de 2014, no hubo registros sísmicos debido a la suspensión del 

monitoreo sísmico.  

  

Figura 3.5.2.2. a) Magnitudes de los eventos sísmicos para el periodo analizado, mostrando la falta de información 

durante 2013 y gran parte de 2014. b) Histograma mostrando el número de eventos vs. magnitud, mostrando un rango de 

magnitud principal de entre 1.0 y 2.2.  

El análisis de la distribución hipocentral en el CVLH se observa en la Figura 3.5.2.3, el cual muestra una 

mayoría de eventos con magnitud pequeña y poco profundos (menos de 4.5 km de profundidad). 

 

Figura 3.5.2.3. Hipocentros de los eventos sísmicos en perspectivas de profundidad-longitud (a), y profundidad-latitud 

(b), registrados de 2011 a 2016 (círculos grises). El círculo gris más grande representa el evento de magnitud 4.2.  

La Figura 3.5.2.4 muestra la relación entre las profundidades hipocentrales de los eventos sísmicos 

analizados durante el periodo de tiempo estudiado, observándose dos tendencias, lo que permite 

catalogarla por períodos. El primer período abarcó de 2011 a 2012 con profundidades de entre 2.0 y 

4.5 km, mientras que el segundo período abarcó desde finales de 2014 y hasta mediados de 2016 con 

profundidades de entre 1.0 y 3.0 km. Esta variación puede ser debida a un posible cambio en el nivel de 

esfuerzos debido a los procesos de inyección, o muy probablemente, por cambios de ubicación en 

estaciones sísmicas. Los eventos sísmicos analizados durante los años 2011 y 2012, y los que fueron 

analizados durante los años 2014, 2015, y 2016, fueron registrados por grupos de estaciones sísmicas 
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que tuvieron diferentes ubicaciones o fueron reemplazadas durante el período de estudio (ver Tabla 

3.5.2.1).  

 

Figura 3.5.2.4. Profundidades hipocentrales de los eventos sísmicos registrados desde 2011 y hasta 2016 con sus 

respectivos RMS.   

 

3.5.3 Resultados de los parámetros de birrefringencia sísmica 

Aunque la red consistió de quince estaciones sísmicas, solo diez estaciones fueron empleadas en el 

análisis de anisotropía sísmica (Figura 3.5.3.1.1), cuyas señales fueron mejoradas con el uso de filtros 

pasa-bandas empleando rangos como los que se menciona en el apartado 3.2. Además, los eventos 

sísmicos con un ángulo de incidencia superior a 45° fueron descartados para evitar una distorsión en la 

onda entrante debido a efectos de la superficie. Por lo tanto, solo 145 resultados de ϕ y δt fueron 

apropiados para el estudio.  

 

3.5.3.1 Análisis de polarización rápida 

Los resultados del parámetro ϕ se han representado mediante diagramas de rosas (Figura 3.5.3.1.1) 

para las estaciones consideradas (polarizaciones en color negro), proporcionando una clara indicación 

de un medio anisótropo con una marcada tendencia NW-SE, a excepción de la estación HU02. 

Igualmente, algunas polarizaciones secundarias como W-E, NNW-SSE, y NNE-SSW también son 

observadas en las estaciones HU01, HU03, HU05, y HU06. Los resultados son comparados con las 

polarizaciones obtenidas en estudios previos llevados a cabo por Rodríguez et al. (2012), en este caso 

para estaciones sísmicas con similares ubicaciones. Las polarizaciones en rojo fueron obtenidas en 

estudios de entre 1997 y 2000 (estación S05), mientras que las polarizaciones en azul entre 2004 y 

2008 (HU1 y HU4), mostrando poca concordancia con los resultados de este trabajo. 
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Figura 3.5.3.1.1. Diagramas de rosas de polarización rápida en color negro, obtenidos durante el período 2011-2016. Los 

diagramas de rosas en colores rojo y azul representan los períodos de 1997 - 2000 y 2004 - 2008 respectivamente, que 

fueron obtenidos por Rodríguez et al. (2012). El cuadro amarillo representa la localización del evento 2014-10-21-0821-

07S (19.67317°N, -97.44509°W, Prof.: 2.5 km) registrado el 21 de Octubre de 2014, mientras que el cuadro azul 

representa la localización del evento 2014-12-18-0340-08S (19.67338°N, -97.44437°W, Prof: 2.5 km) registrado el 18 de 

Diciembre de 2014, cuyos hodogramas son analizados en la Figura 3.5.3.1.2. Los nombres de las fallas son: 1 = Pamela, 2 = 

Morelia, 3 = Parajes, A = Los Conejos, UN1 = No nombrada 1, UN2 = No nombrada 2, UN3 = No nombrada 3. CX = Colapso 

Xalapasco.  

En la Figura 3.5.3.1.2 se muestran los hodogramas obtenidos de dos eventos sísmicos cuyos parámetros 

hipocentrales  y magnitudes son similares, pero presentando diferentes meses de registro entre uno y 

otro (estaciones HU05 y HU06) durante el año 2014. Estos son analizados para verificar si el 

comportamiento de sus polarizaciones se mantuvo consistente. Al comparar los resultados de los 

eventos 2014-10-21-0821-07S y 2012-12-18-0340-08S registrados en la estación HU05 (Figuras 
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3.5.3.1.2a y 3.5.3.1.2b) (cuadro amarillo presentado en la Figura 3.5.3.1.1) se puede observar que las 

polarizaciones se alinean principalmente con la dirección NE-SW, siguiendo las tendencias más al norte 

de las fallas Los Humeros, las Viboras, y otras fallas no nombradas, con polarizaciones secundarias 

ENE-WSW y W-E las cuales siguen la tendencia de la falla Arrollo Grande. Los mismos eventos pero 

ahora registrados en la estación HU06 (Figuras 3.5.3.1.2c y 3.5.3.1.2d) (cuadro azul en la Figura 

3.5.3.1.1), muestran una principal dirección de polarización NW-SE, la cual sigue la orientación de la 

falla inferida Nueva, la cual es paralela a la falla Los Humeros en su parte más septentrional, también 

llamada Maztaloya y a la falla inferida Imán, con orientación NW-SE. Mientras tanto, algunas 

polarizaciones secundarias NE-SW y W-E siguen aproximadamente las fallas Las Cruces y las Papas. 

Los eventos analizados en las Figuras 3.5.3.1.2a y 3.5.3.1.2b presentaron formas de onda ruidosas lo 

cual afecto su linearización, de manera que fueron mejoradas aplicando filtros pasabandas de entre 5 y 

15 Hz. Los pares ϕ y δt calculados fueron 17° NE y 0.011 s, y 9° NE y 0.008 s respectivamente. No 

obstante la linearización de los movimientos de partícula en las Figuras 3.5.3.1.2c y 3.5.3.1.2d 

presentaron mejores razones de señal-ruido, cuyos pares obtenidos fueron 27° NW y 0.043 s, y 44° NW 

y 0.052 s. Los valores obtenidos de ϕ mantuvieron una relación con las principales direcciones de 

polarización, mientras que los valores de δt para las Figuras 3.5.3.1.2c y 3.5.3.1.2d fueron más altos que 

para aquellos calculados en las Figuras 3.5.3.1.2a y 3.5.3.1.2b, posiblemente debido a que sus 

trayectorias de rayo cruzaron estructuras geológicas con orientaciones muy similares.    

Por otro lado, es posible observar en cada hodograma analizado, diferencias respecto a sus polaridades 

secundarias (PS). Por ejemplo, en las Figuras 3.5.3.1.2a y 3.5.3.1.2b las principales direcciones de 

polarización se aproximan con los valores obtenidos de ϕ, no obstante, algunas polarizaciones 

secundarias varían de E-W a ENE-WSW entre ambos eventos registrados en la estación HU05. Esto 

pudo ser debido a posibles cambios estructurales en el espacio que rodea la ubicación del evento. Sin 

embargo, la partícula de polarización sigue las principales fallas geológicas locales, ya que los 

parámetros ϕ y δt fueron muy similares.     
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Figura 3.5.3.1.2. Comparación de los hodogramas (izquierda) y sus respectivas formas de ondas vertical, rápidas S1, y 

lentas S2 con sus fases marcadas (derecha), así como el campo de onda S, y los valores de ϕ y δt para los dos eventos 

sísmicos  registrados en las estaciones HU05 y HU06 (cuadro amarillo y azul de la Figura 3.5.3.1.1). a) Hodograma del 

evento 2014-10-21-0821 -07S registrado el 21 de octubre de 2014 en la estación HU05 (cuadro amarillo). b) Hodograma 

del evento 2014-12-18-0340-08S registrado durante el 18 de diciembre de 2014 en la estación HU05 (cuadro azul). c) 

Hodograma del evento 2014-10-21-0821-07S registrado durante el 21 de octubre de 2014 en la estación HU06 (cuadro 

amarillo). d) Hodograma del evento 2014-12-18-0340-08S registrado durante el 18 de diciembre de 2014 en la estación 

HU06 (cuadro azul). El movimiento de partículas se muestra durante los primeros 0.5 segundos después del arribo de la 

onda S.  

Las direcciones de polarización media y sus respectivos errores (empleando estadística circular) para 

cada estación se muestran en la Tabla 3.5.3.1.1, en donde es posible ver una tendencia cuyos valores 
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varían principalmente entre -25° y -54° (NNW-SSE y NW-SE), con escepción de la estacion HU02, la cual 

solo fue analizada por dos eventos. Por otro lado, los errores fueron más altos para las estaciones HU01, 

HU04, y HU08 (Tabla 3.5.3.1.1 y Figura 3.5.3.1.3), probablemente debido a que los eventos sismicos 

registrados en tales estaciones se ubican en una zona en donde los sistema de fallas se presentan en 

diferentes orientaciones (ver Figura 3.5.3.1.2). 

Tabla 3.5.3.1.1. Direcciones de polarización media y sus respectivos errores 

(95% intervalo de confianza) para cada estación sísmica.  

Estación Dirección de 

polarización media 

[ ° ] 

Error  

(95% nivel de 

confianza) 

 

Eventos 

sísmicos 

HU01 -25.9 46.06 8 

HU02 23.5 13.48 2 

HU03 -51.96 27.76 9 

HU04 -30.57 56.61 4 

HU05 -42.375 18.19 43 

HU06 -42.98 31.65 20 

HU07 -39.5 27.98 2 

HU08 -50.93 47.44 29 

HU09 -54.03 39.9 26 

HU13 -52 ____ 1 

 

 

Figura 3.5.3.1.3. Direcciones de polarización media y sus respectivas barras de error (95% intervalo de confianza) para 

todas las estaciones analizadas durante todos los años.  

La Figura 3.5.3.1.4a muestra el promedio anual junto con sus barras de error, en donde es posible ver 

que las polarizaciones fluctúan entre -21° y -45° (NNW-SSE y NW-SE), con un mayor error durante el 

año 2012, año que presenta menor cantidad de datos analizados. En la Figura 3.5.3.1.4b se muestra el 

resumen de los todos los resultados de polarización observados para cada año, mientras que en la 

Figura 3.5.3.1.4c se muestra un histograma de azimuts cuyos valores más comunes están entre los -10° 

y -90°.  
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Figura 3.5.3.1.4. Promedio anual de ϕ (a) y el resumen de todos los resultados obtenidos durante el periodo analizado 

para todas las estaciones sísmicas (b). Histograma de azimuts para todos los eventos analizados del periodo estudiado 

(c).  

En la Figura 3.4.3.1.5 se muestran los diagramas de rosa obtenidos para cada año del periodo analizado, 

mostrando una marcada tendencia NW-SE para los años 2011, 2012, 2014, y 2015, con polarizaciones 

secundarias W-E, NNW-SSE, y NNE-SSW, mientras que para el año 2016 la tendencia fue más de WNW-

ESE (Figura 3.5.3.1.5). Los valores de R se encuentran mayoritariamente por encima de 0.55 

significando agrupamiento entre los datos. No obstante, durante el año 2015 el valor de R fue de 0.41, 

indicando una mayor dispersión de los resultados en relación con los otros años. 

 

   

Figura 3.5.3.1.5. Diagramas de rosas para las polarizaciones de la onda de cizalla rápida de cada año analizado, 

empleando divisiones de 10° y normalizando cada diagrama con respecto a la dirección preferencial. La dirección de 
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polarización promedio M, el número total de mediciones N, y el valor R, son mostrados en la parte superior de cada 

diagrama.  

 

3.5.3.2 Análisis de tiempos de retraso 

La Tabla 3.5.3.2.1 y la Figura 3.5.3.2.1 muestran el tiempo de retraso medio y el error para cada 

estación. Las estaciones HU02, HU03, HU04, y HU07 presentan los valores medios más altos de δt, los 

cuales son obtenidos con pocos datos (2, 4, 9, y 2), sin embargo, los errores son igualmente altos. Los 

tiempos de retraso medio son más altos en las estaciones más al norte (HU01, HU02, HU04, y HU08). 

Tabla 3.5.3.2.1. Tiempo de retraso medio para cada estación analizada con 

sus respectivos errores. 

Estación  Tiempo de retraso 

medio [s] 

Error (95% 

confianza) 

Eventos 

sísmicos 

HU01 0.0534 0.0309 8 

HU02 0.0567 0.0 2 

HU03 0.0612 0.038 9 

HU04 0.0567 0.064 4 

HU05 0.0417 0.0089 43 

HU06 0.0374 0.012 20 

HU07 0.0662 0.12 2 

HU08 0.0418 0.016 29 

HU09 0.0289 0.009 26 

HU13 0.0473 ____ 1 

 

 

Figura 3.5.3.2.1. Tiempo de retraso medio y sus respectivas barras de error (95% confianza) para todas las estaciones analizadas 

durante todos los años.   

Los promedios anuales de δt son mostrados en la Tabla 3.5.3.2.2. Los valores más altos ocurrieron 

durante 2011 y 2014, obteniéndose un mínimo valor de 0.023 s durante 2016 y un máximo de 0.053 s 

durante 2014. Posteriormente a este año se presenta un descenso en los promedios anuales.  

Tabla 3.5.3.2.2. Promedio anual de δt junto con 

sus respectivos errores. 

Año Promedio 

anual de 

δt [s] 

Error 

(95% de 

confianza)  

Eventos 

sísmicos  



 

 

88 
  

2011 0.05 0.013 33 

2012 0.039 0.0266 6 

2014 0.052 0.0146 21 

2015 0.039 0.0077 69 

2016 0.023 0.0135 16 

 

En la Figura 3.5.3.2.2a se muestra el promedio anual de δt junto con sus respectivas barras de error, 

presentando una disminución notable al pasar de 0.052 s en 2014 y 0.039 s en 2015, a 0.023 s en 2016. 

El año 2012 presenta un mayor error, no obstante el número de datos para su análisis es bajo. En la 

Figura 3.5.3.2.2b, el parámetro δt se presenta individualmente a través del tiempo, alcanzando hasta los 

0.15 s. El histograma de δt muestra que la mayoría de los resultados individuales caen por debajo de 

0.1 s (Figura 3.5.3.2.2c).   

  

Figura 3.5.3.2.2. a) Promedio anual de δt y sus respectivas barras de error (95% de nivel de confianza). b) Resumen de 

valores individuales obtenidos durante el periodo analizado en todas las estaciones sísmicas. c) Histograma del tiempo de 

retraso para todos los eventos sísmicos de 2011 a 2016.  

 

3.5.3.3 Distribución espacial de altos porcentajes de anisotropía  

Considerando la aproximación propuesta por Maher y Kendall (2018), el porcentaje de anisotropía es 

calculado empleando los datos de las 10 estaciones sísmicas consideradas. Para el total de datos 

analizados, el valor mínimo encontrado fue de A = 0.28%, relacionado con un tiempo de retraso de 

0.0047 s, mientras que el valor más alto fue de A = 13.54%, relacionada con un tiempo de retraso de 

0.118 s. Dentro del área mostrada en la Figura 3.5.3.3.1, 31 hipocentros son considerados, los cuales 

presentan valores por encima de 4.5% con profundidades menores a los 4 km, y cuya distribución 

espacial se muestra principalmente en dos áreas. La primera es localizada en la parte norte de la falla 

Los Humeros, Los Conejos, la inferida falla Antigua, y un grupo de fallas no nombradas (UN1, UN2, y 

UN3), arriba del paralelo 19.68°N, mientras que el segundo grupo es localizado principalmente sobre la 

falla Las Viboras. Igualmente, en las mismas áreas, cuatro hipocentros con valores de A > 9.0% son 

observados, indicando un fracturamiento muy alto (Figura 3.5.3.3.1). 
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Figura 3.5.3.3.1. Hipocentros de eventos con porcentajes de anisotropía más altos que 4.5%. El círculo gris más grande 

representa el valor máximo (A = 13.54%), mientras que la bola gris más pequeña representa el valor mínimo (A = 4.5%). 

Los nombres de las fallas son: 1 = Pamela, 2 = Morelia, 3 = Parajes, A = Los Conejos, UN1 = No nombrada 1, UN2 = No 

nombrada 2, UN3 = No nombrada 3. A = Porcentaje de anisotropía. PROF = Profundidad.   

De manera similar que en el apartado 3.4.2, se realiza una aproximación de las rutas con más alto 

porcentaje de anisotropía. En la Figura 3.5.3.3.2 se muestran en dos perspectivas (vistas isométricas y 

de planta) las rutas para todos los años analizados con porcentajes de anisotropía por sobre los 4.5%, 

ayudando a delinear las áreas con alto fracturamientos.  

Las rutas inician básicamente desde los 4.0 km de profundidad pero principalmente desde los 2.5 km 

(Figura 3.5.3.3.2a), cruzando las fallas los Humeros, Los Conejos, la falla inferida Nueva en su parte más 

al norte (arriba del paralelo 19.68° N), y un grupo de fallas no nombradas, culminando principalmente 

en las estaciones HU01, HU04, HU05, HU08, y HU09 (Figura 3.5.3.3.2b). Igualmente, en la parte centro-

sur, las principales rutas cruzan las áreas en donde las fallas las Viboras, las Papas, y Maztaloya están 

localizadas, culminando en las estaciones HU03, HU06, y HU07. 
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Figura 3.5.3.3.2. a) Vista isométrica y b) vista en planta de las rutas con porcentajes de anisotropía > 4.5%, distribuidas 

específicamente en tres diferentes rangos (4.5 – 7, 7.1 – 9, y > 9 [%]). Los cuadros verdes representan los pozos 

inyectores. Los nombres de las fallas son: F1 = Maztaloya, F2 = Los Humeros, F3 = Las Cruces, F4 = Las Papas, F5 = Las 

Viboras, F6 = A. Grande, F7 = Pedernal, F8 = Los Conejos. Los nombres de las fallas inferidas son: FI1 = Pamela, FI2 = 



 

 

91 
  

Morelia, FI3 = Parajes, FI4 = Iman, FI5 = Nueva, FI6 = Antigua, FI7 = Malpais, UN1 = No nombrada 1, UN2 = No nombrada 

2, UN3 = No nombrada 3. A = Porcentaje de anisotropía.  

Las rutas mostradas en la Figura 3.5.3.3.2 sugieren que los valores más altos de A están relacionados a 

las longitudes de senderos más cortos. Para determinar si la anisotropía es pervasiva o si ésta ocurrió 

únicamente en ciertas partes o al final del sendero (path), en la Figura 3.5.3.3.3 son mostrados los 

valores de δt contra las distancias entre la fuente sísmica y el receptor (distancias hipocentrales). En la 

gráfica, tres casos espaciales (dentro de la elipse), podrían dar información importante sobre 

anisotropía pervasiva (e.g., Shin y Meyer, 1990; Gledhill, 1991). Seleccionando una distancia en donde 

los valores δt se incrementan cuando la distancia es menor, esta puede ser entre 1.75 y 3.1 km, 

encontrando un promedio del tiempo de retraso normalizado δtn = 30.1 ± 11.0 ms/km, mientras que 

aquellos con distancias entre 3.1 - 5.1 km tiene un δtn = 22.0 ± 6.0 ms/km. El primer promedio permite 

considerar que la anisotropía ocurre en una capa anisotrópica cuya profundidad podría alcanzar entre 

los 2 y 3 km, lo que podría representar la última parte de los trayectos de algunas señales.  

 

Figura 3.5.3.3.3. Tiempos de retraso vs. distancia fuente-receptor, para los valores de A mostrados en la Figura 3.5.3.3.2 

y distribuidos a través del CGLH. Eventos con probable anisotropía pervasiva están localizados por sobre la línea recta a 

trazos.  

 

3.5.4 Discusión 

3.5.4.1 Direcciones de polarización 

De acuerdo con los resultados obtenidos, en el CGLH existe una clara evidencia de anisotropía, en 

donde la mayoría de los resultados de polarización rápida presentan una dirección principal NW-SE 

(Figuras 3.5.3.1.1, 3.5.3.1.4a, y 3.5.3.1.5). Esto es consistente con la orientación del MFTB (Mexican Fold 

and Thrust Belt) (Fitz-Díaz et al., 2017) de pliegues y cabalgaduras que se distribuyen por debajo del 

CVLH (Norini et al., 2019), y no con el máximo campo de esfuerzos horizontal NE-SW en la región 

(Suter et al., 1991). Sin embargo, las principales direcciones de polarización varían respecto a la 

orientación de las fallas locales, las cuales presentan una diversidad de orientaciones, heredadas de las 

estructuras del basamento tectónico (Norini et al., 2019). En este sentido, para comparar la variación 

relativa entre las polarizaciones rápidas obtenidas y las orientaciones que siguen las fallas en sus partes 

más cercanas a las estaciones, se realiza un análisis cuantitativo y estadístico en la Tabla 3.5.4.1.1. En 

ella se resumen las diferencias angulares (DIF), los valores P, y las direcciones relativas de polarización 

principal y secundaria para cada una de las estaciones analizadas durante el período estudiado. 
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De acuerdo con la Figura 3.5.3.1.1, es posible observar una mayor complejidad en los sistemas de fallas 

en el área norte del CGLH en comparación con los sistemas de fallas localizados en el área centro-sur, 

permitiendo considerar grupos de fracturas en diferentes orientaciones. En la parte centro-sur, las 

direcciones de polarización rápida en las estaciones HU03, HU06, y HU07 se correlacionaron bien con la 

orientación de las fallas inferidas Malpaís, Antigua, Iman, y Nueva, propuestas por Cedillo-Rodríguez 

(1997) y Arellano et al. (2000), y con la falla Maztaloya (Figura 3.5.3.1.1). Para saber si los valores DIF 

son estadísticamente significantes, pruebas t para una media poblacional son empleadas. Valores P por 

debajo de 0.05 (negritas) rechazan la hipótesis nula con un 95% de confianza, especificando una 

orientación diferente entre las Direcciones de Polarización Media (DPM) y el rumbo de las fallas más 

cercanas a las estaciones. Principalmente en el área norte se observan estos valores P, en donde las 

estaciones HU04, HU05, HU08, y HU13 están localizadas (Tabla 3.5.4.1.1). Sin embargo, en las áreas 

centro-sur, las polarizaciones rápidas de las estaciones HU03, HU06, y HU07 se correlacionan con las 

fallas cercanas, presentando valores DIF más bajos y valores P más altos que 0.05, excepto para la 

estación HU09. Por otro lado, también se observan importantes polarizaciones secundarias N–S, NE–

SW, y WNW–ESE principalmente en las estaciones HU05 y HU08, probablemente relacionadas con 

pequeños sistemas de fallas locales (p.ej., UN2, UN3, y Los Conejos) o siguiendo antiguos alineamientos 

en la vecindad de la estación (Figura 3.5.3.1.1).  

Tabla 3.5.4.1.1. Direcciones de polarización relativas principal PP and secundaria PS para cada estación sísmica 
analizada junto con sus respectivas principales direcciones de polarización media (DPM) (usando estadística circular, 
Berens, 2009). DIF = diferencia angular entre MPD y el rumbo de las fallas más cercanas con sus respectivos valores P. F.I. 
= Falla inferida; F. = Falla. El nombre de las fallas es: UN1 = No nombrada 1; UN2 = No nombrada 2; UN3 = No nombrada 3. 
Cabe mencionar que los valores de ángulos negativos miden del Norte al Oeste y del Sur al Este, mientras que los valores 
de ángulos positivos miden del Norte al Este y del Sur al Oeste. 

Polarizaciones 
rápidas 

relativas 
(Estaciones) 

DPM [°] 
(Estaciones) 

Todos los 
años  

Rumbo relativo de la falla más cercana a cada estación [°] 
 

HU01 
PP: NW-SE 
PS: NE-SW 

 
-25.9 

  

F.I. Malpais 
(-4) 

DIF = 21.9° 
P-value = 0.25 

F.I. Antigua 
(-2) 

DIF = 23.9° 
P-value = 0.209 

  

HU02 
PP: NE-SW 
 NNE-SSW 

 
23.5 

 

F.I. Malpais 
(-36) 

DIF = 59.5° 
P-value = 0.076 

   

HU03 
PP: WNW-ESE 

PS: NW-SE 

 
-51.96 

F.I. Malpais 
(-28) 

DIF = 23.96° 
P-value = 0.031 

   

HU04 
PP: NW-SE 

PS: WNW-ESE 

 
-30.57 

F. Pedernal 
(22) 

DIF = 52.57° 
P-value = 0.038  

   

HU05 
PP: NW-SE 

 
-42.37 

F. Los Humeros 
(18) 

DIF = 60.375° 
P-value = 

0.0000001 

F.I. Nueva 
(-7) 

DIF = 35.375° 
P-value = 
0.00001 

F.I. Morelia 
(82) 

DIF = 124.37° 
P-value = 0 

F. Los Conejos 
(-1) 

DIF = 41.37° 
P-value = 
0.000001 

HU06 
PP: NW-SE,  

PS: W-E, N-S 

 
-42.98 

F.I. Iman  
(-34.5) 

DIF = 8.48° 
P-value = 0.273 

F.I. Nueva 
(-31) 

DIF = 11.98° 
P-value = 0.198 

  

HU07 
NW-SE 

 
-39.5 

 

F. Maztaloya 
(-41) 

DIF = 1.5° 
P-value = 0.438 

F.I. Antigua 
(-37) 

DIF = 2.5° 
P-value = 0.4 

  

HU08  F. Los Humeros F. Los Conejos F.I. Parajes F.I. Nueva 
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PP: NW-SE 
PS: NE-SW 

-50.93 (6) 
DIF = 56.93° 

P-value = 0.002 

(-2) 
DIF = 48.93° 

P-value = 0.007 

(84) 
DIF = 134.93° 

P-value = 
0.0000003 

(-2) 
DIF = 48.93° 

P-value = 0.007 

HU09 
PP: NW-SE 

PS: WNW- ESE, 
W-E 

 
-54.03 

F. Los Humeros 
(14) 

DIF = 68.03° 
P-value = 0.00005 

UN1  
(-19) 

DIF = 35.03° 
P-value = 0.013 

  

HU13 
PP: NW-SE 

 
-52 

 

F.I. Antigua 
(-2) 

DIF = 50° 

UN2 
(2) 

DIF = 54° 

  

 

Lermo et al. (2008) llevó a cabo estudios de mecanismos focales en el CGLH, reportando un régimen de 

esfuerzo compresivo orientado NW-SE y un régimen de esfuerzo extensivo con orientaciones variables, 

el cual se ajusta con los valores de DPM en el área. Además, los resultados mostrados en la Tabla 

3.5.4.1.1, indican que las principales direcciones de polarización están en concordancia con la dirección 

del MFTB, y en menor medida con las fallas pre-existentes anilladas que siguen la forma de la caldera, 

principalmente en el área norte.   

Perkins et al. (2016) y Maher y Kendall (2018) mencionan que las contribuciones de fallas pre-

existentes, el peso gravitacional del volcán en sí (p.ej., los volcanes Uturuncu y Lazufre en el centro de 

los Andes), pueden afectar las direcciones de polarización rápida al cambiar las estructuras anisótropas 

en cualquier dirección. De acuerdo con Békési et al. (2019), cambios en la presión de sistemas 

hidrotermales/magmáticos someros, pudo afectar al CGLH, induciendo inversiones cíclicas de las fallas. 

Además, la operación del campo geotérmico durante los últimos 30 – 40 años,  pudo haber generado 

subsidencias y deformaciones del subsuelo. Comparando nuestros resultados con los obtenidos por 

Rodríguez et al. (2012), los cuales fueron llevados a cabo al menos con 10 años de diferencia, es posible 

observar cambios en las principales direcciones de polarización para las estaciones HU01 – HU1, HU04 

– HU4, y HU05 – S05 (Figure 3.5.3.1.1), lo cual podría proporcionar evidencia de cambios temporales 

recientes en las condiciones del esfuerzo local. No obstante, es posible que tales diferencias puedan 

simplemente ser debidas a cambios espaciales, relacionado con las variaciones entre los pares eventos 

sísmicos-estación, localizados a través del tiempo.  

 

 3.5.4.2 Análisis temporal y espacial de ϕ y δt 

Operaciones de inyección de fluido fueron llevadas a cabo por la CFE  de 2011 a 2016, usando los 4 

pozos H13D, H29D, H38, y H40 (Lermo et al., 2016) (Figura 3.5.4.2.1a). En la Figura 3.5.4.2.1, los 

valores medios de A, δt, y ϕ son representados mensualmente, los cuales muestran variaciones entre 

ellos. Esas variaciones parecen tener una correlación con la tasa de inyección temporal. Por ejemplo, un 

aumento en los valores medios de A y δt hacia fines del año 2014 ocurre varios meses después de que el 

pozo H38 tuviera la tasa de inyección más alta y de que se haya reiniciado el pozo H40 (principios de 

2014). Posteriormente, a mediados del año 2015, se incrementó la tasa de inyección en los pozos H38 y 

H40, disminuyendo los valores medios de A y δt, mientras que los valores medios ϕ variaron. De igual 

forma, se observa un aumento en la media A y δt durante el año 2011 cuando todos los pozos de 

inyección presentaron la tasa más baja, mientras que los valores medios de ϕ variaron. Esta 

característica puede deberse al inicio de la producción geotérmica, como ya se ha observado en 

trabajos anteriores (p.ej., Vlahovich et al., 2002; Rial et al., 2005; Tang et al., 2005, 2008; Mroczek et al., 

2020). Por lo general, la inyección abre grietas nuevas o preexistentes aumentando la anisotropía al 
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aumentar el número de grietas abiertas, pero cuando aumenta la producción, la anisotropía también 

disminuye con el cierre de las fracturas (p.ej., Mroczek et al., 2020).  

 

Figura 3.5.4.2.1. Tasa de inyección temporal (ton/h) entre 2011 y 2016 (a). Tendencias del porcentaje de anisotropía 

(b), tiempos de retrasos (c), y polarizaciones rápidas (d) con sus respectivas barras de error (95% de nivel de confianza), 

graficadas para el periodo estudiado.  

La inyección de fluido a alta presión puede generar perturbaciones que afectan la estabilidad de la falla 

e inducir sismos locales (Nicholson y Wesson, 1992), generando cambios de volumen en el material 

circundante, y alterando la orientación de las fracturas por medio del llamado 'efecto flip 90°' (p.ej., 

Crampin et al., 1996; Angerer et al., 2002; Tang et al., 2008). Esto se reflejaría en variaciones de ϕ y δt a 

través del tiempo (cambios en la orientación o densidad de la fractura), lo que es de gran interés para el 

monitoreo de la operación geotérmica. 

Lermo et al. (2016) mencionaron que un incremento desde julio de 2015, en la tasa de inyección de 

fluido en el pozo H40 provocó una gran cantidad de sismos antes de un sismo anormal con Mw = 4.2 el 

8 de febrero de 2016, afectando y desestabilizando las estructuras del volumen de roca. De esta forma, 

podríamos plantear la hipótesis de que ha habido cambios en el estado de esfuerzos local, 

especialmente entre los períodos 2011-2012 y 2014-2016, en función de los cambios de tendencia de 

los parámetros ϕ (Figura 3.5.3.2.1a) y δt (Figura 3.5.3.1.4a; Tabla 3.5.3.2.2). 

Para considerar la posibilidad de cambios en el estado de esfuerzos entre ambos períodos, se realizaron 

pruebas estadísticas para la diferencia de medias en dos grupos, empleando los parámetros ϕ y δt. Para 

el parámetro ϕ, el primer período, de febrero de 2011 a agosto de 2012, comprende 39 mediciones con 

un valor ϕ promedio de -40.47° y una desviación estándar de 61.3°. Mientras tanto, el segundo período, 

de septiembre de 2014 a agosto de 2016, comprende 106 mediciones con un valor ϕ promedio de -

45.51° y una desviación estándar de 72.192°. El valor P obtenido (0.434) no rechaza la hipótesis nula 

con un 95% de confianza, y por tanto rechaza algún cambio. Asimismo, para el parámetro δt, el primer 

período (los mismos períodos que ϕ) comprende 39 mediciones con un valor δt promedio de 0.0483 s y 
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una desviación estándar de 0.0365 s. El segundo período comprende 106 mediciones con un valor δt 

promedio de 0.0393 s y una desviación estándar de 0.0325 s. La prueba arroja un valor P de 0.087, que 

no rechaza la hipótesis nula en el límite de confianza del 95%. Por tanto, ambas pruebas permiten 

considerar que no hubo cambio en los parámetros SWS entre ambos periodos. Desafortunadamente, el 

período para el cual las tasas de inyección son más altas en el pozo H38 (2013 y 2014), no se tuvo un 

completo monitoreo. 

La operación de cualquier campo geotérmico podría cambiar la anisotropía del volumen de roca (p.ej., 

Vlahovic et al., 2002; Rial et al., 2005; Tang et al., 2008; Mroczek et al., 2020). Sin embargo, es difícil 

saber si las variaciones en los parámetros ϕ y δt están siendo influenciadas no sólo por las operaciones 

geotérmicas sino también por las variaciones espaciales relacionadas con los diferentes hipocentros de 

las fuentes sísmicas, generadas cerca o lejos del sitio geotérmico, o con o sin la influencia de la 

operación geotérmica. Para analizar si las variaciones aparentes de ϕ y δt en LHGF se debieron a 

anisotropía inducida por el esfuerzo, variaciones espaciales (diferentes trayectorias desde las fuentes 

sísmicas hacia las estaciones de registro), o ambas, en la Figura 3.5.4.2.2 se hace una comparación 

temporal entre los valores individuales de ϕ y δt obtenidos para cada estación sísmica, y sus 

respectivos parámetros hipocentrales (latitud, longitud, y profundidad). 

Las tendencias para todas las estaciones muestran parámetros hipocentrales individuales con rangos y 

desviaciones estándar menores a 0.011° en latitud, 0.015° en longitud, y 0.6 km en profundidad 

(Figuras 3.5.4.2.2 y 3.5.4.2.3). Estos valores nos permiten considerar la influencia de los cambios 

espaciales en las variaciones de ϕ y δt, principalmente durante los años 2011 y 2016, debido a que tales 

diferencias pueden abarcar algunos kilómetros. Pero también tendencias muy similares dentro de 

elipses (marcadas con las letras A, B, C, D, y E, Figuras 3.5.4.2.2 y 3.5.4.2.3) pueden ser observados en 

algunas estaciones y durante algunos lapsos de tiempo, cuyos valores de desviación estándar son 

menores. Por ejemplo, los parámetros hipocentrales de las estaciones HU01 (0.0089°, 0.0019°, 0.58 

km), HU05 (0.0014°, 0.0064°, 0.45 km), HU06 (0.0008°, 0.0005°, 0,12 km), HU07 (0.00014°, 0.0005°, 

0.0 km), y HU08 (0.0026°, 0.0035°, 0.26 km) pueden abarcar de decenas a cientos de metros entre un 

evento y otro. Estos rangos estrechos podrían demostrar una menor influencia de los cambios 

espaciales en los valores de ϕ y δt, y probablemente más una anisotropía inducida por cambios en él 

nivel del esfuerzo, principalmente relacionadas a la operación del campo geotérmico, lo cual puede 

reflejarse en fuertes cambios de ϕ y δt (letras C, D, y E, Figura 3.5.4.2.2) asociados a cambios de 

presurización. Sin embargo, según la Figura 3.5.4.2.3, las estaciones HU06 y HU07 tienen los valores de 

desviación estándar más bajos, en comparación con el resto de estaciones con tendencias similares. Los 

valores de desviación estándar para los datos asociados con las elipses de las letras A3, C2, C3, y E3 

fueron mayores, relacionados principalmente con la profundidad. 
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Figura 3.5.4.2.2. Comparación en el tiempo entre cada valor individual de ϕ y δt para cada estación sísmica y sus 

respectivos valores hipocentrales de latitud, longitud, y profundidad. Las estaciones sísmicas analizadas en el gráfico 

superior son HU01, HU02, HU03, HU07, HU08, y HU09 (a), mientras que en el gráfico inferior son HU04, HU05, HU06, y 

HU13 (b). Los óvalos negros representados por las letras A, B, C, D, y E engloban conjuntos de datos con valores similares 

de latitud, longitud, y profundidad. Lon: Longitud, Lat: Latitud, Prof.: Profundidad. 
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Figura 3.5.4.2.3. Promedios anuales de latitud, longitud, y profundidad con sus respectivas desviaciones estándar para 

cada estación sísmica. Las estaciones HU02 y HU13 no fueron consideradas debido a que no se tuvieron suficientes datos. 

Los óvalos negros, representados por las letras A, B, C, D, y E en algunas estaciones, corresponden a los datos igualmente 

seleccionados en los óvalos de la Figura 3.5.4.2.2. Las estaciones HU05 y HU08 presentan tres resultados para el año 2015 

debido a que representan los datos no seleccionados dentro de círculos negros alargados durante el mismo año en la 

Figura 3.5.4.2.2. 

 

3.5.4.3 Tiempo de retraso y fuerza de anisotropía 

Dos áreas presentan altos tiempos de retraso junto con altos porcentajes de anisotropía (Figura 

3.5.3.3.1), con polarizaciones rápidas principalmente hacia el NW-SE, NNW-SSE, y WNW-ESE (Figura 

5.3.3.1.1). La primera área está localizada en la parte norte del CGLH, sobre las fallas Los Humeros, Los 

Conejos, UN3 y UN2, las fallas inferidas Morelia, y Nueva, y cerca de las estaciones HU05, HU08, y HU09. 

Mientras tanto, la segunda área se localiza en la parte centro-oriental, cerca de las fallas Viboras, A. 

Grande, la falla inferida Iman, y de las estaciones HU06, HU07, y HU09 (Figura 3.5.3.3.1). Los valores 

más altos del porcentaje de anisotropía (A > 9.0%) son obtenidos de eventos cuyas profundidades 

comienzan entre 1 y 2.5 km (Figuras 3.5.3.3.1, 3.5.4.3.1a), zona en la cual también se presenta una 

mayor variabilidad de polarizaciones rápidas (Figura 3.5.4.3.1b). Además, gracias al análisis de 

pervasidad (Figura 3.5.3.3.3), se puede observar que el estrato anisótropo más fuerte comienza a una 

profundidad de 2.5 km. Estas profundidades se correlacionan con la secuencias de andesitas y coladas 

de lava basáltica-andesítica cuya parte superior se conoce como formación Teziutlán (Cedillo-

Rodríguez, 2000), la cual es importante por su alto nivel de fracturamiento y permeabilidad (Campos-

Enríquez y Arredondo-Fragoso, 1992; Arellano et al., 2003; Gutiérrez-Negrín e Izquierdo-Montalvo, 

2010). Esto permite considerar una fuerte interacción entre fallas pre-existentes y grupos de fracturas, 

permitiendo que los fluidos y sistemas hidrotermales circulen en el reservorio tal y como lo consideran 

Cedillo-Rodríguez (1999) y Arellano et al. (2003). 
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Figura 3.5.4.3.1. a) Graficas de tiempo de retraso vs. profundidad, y b) Anisotropía vs. profundidad, para todos los 

resultados obtenidos durante todos los años. El promedio del porcentaje de anisotropía MA, el promedio del tiempo de 

retraso Mδt, y sus errores E (95% del nivel de confianza), son mostrados en la parte superior de cada gráfica.   

Las rutas con mayores valores de A se ubican en el norte del CGLH, existiendo igualmente algunas rutas 

con menores valores que cruzan una parte de la falla inferida Los Parajes y la falla UN2, terminando en 

la estación HU01. No obstante, en el centro-sur del CGLH es posible observar algunas rutas importantes 

que cruzan una parte de las fallas Los Humeros y Las Víboras, y la falla inferida Pamela (Figura 

3.5.3.3.2b). En esta misma área, se observa también otra ruta que cruza de este a oeste por las fallas 

inferidas Iman, Nueva, Antigua, y Malpaís, siendo paralela a la falla Las Papas y terminando en la 

estación HU03, cerca del pozo inyector HD13. Este última ruta podría ser concordante con los trabajos 

previos de atenuación sísmica realizados por Antayhua-Vera (2007) y Torres-Cuenca (2017), así como 

con los estudios de evaluación de esfuerzos (fracturas activas y conductoras) realizados por Urban y 

Lermo (2017), los cuales consideraron zonas permeables cerca de la falla Antigua, con profundidades 

de entre 1.0 y 1.6 km, y de entre 1.7 y 2.7 km. Por otro lado, Arzate et al. (2018) sugirieron que la falla 

las Papas corresponde a un sector resistivo poco profundo y con ausencia de conexiones con el 

reservorio geotermal. Sin embargo, analizando la Figura 3.5.3.3.2b es posible ver rutas con valores de A 

de entre 4.5% y 7%, cruzando la parte más occidental de las fallas las Papas, las Víboras, y las Cruces.  

 

3.6 Conclusiones generales del análisis del CVTV y del CGLH  

El estudio de anisotropía realizado por medio de la técnica SWS proporcionó información importante 

que permitió comprender los entornos geotérmicos y volcánicos. De acuerdo con los análisis de los 

hodogramas, es clara la división de onda de cizalla, evidenciando un comportamiento de polarización 

rápida principalmente en la dirección NW-SE (Figuras 3.3.3.1.1 y 3.5.3.1.2), pero también mostrando 

polarizaciones secundarias con ligeras diferencias durante cada año.  

En el caso del CGTV, las principales polarizaciones se correlacionaron bien con las fallas regionales, 

influenciadas por el campo de esfuerzo regional compresor relacionado con la apertura del Golfo de 

California, no así en el caso del CGLH, cuyas principales polarizaciones parecen estar siendo 

influenciadas por el basamento tectónico del MFTB, y en menor medida por la orientación de las fallas y 

fracturas relacionadas con la caldera Los Humeros. Igualmente, estas polarizaciones no siguen el 

máximo campo de esfuerzo horizontal NE-SW en la región, lo cual resulta contrario a lo esperado. Esto 

indica que las principales direcciones de polarizaciones son fuertemente influenciadas por la 
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orientación de las estructuras geológicas y que pueden variar dependiendo de la profundidad, tal y 

como corresponde al CGTV. La prominente polarización NW-SE puede correlacionarse con un sistema 

anisótropo profundo y regional, mientras que a profundidades menores a los 5 km, estas polarizaciones 

pueden estar relacionadas a grupos de fracturas locales con diferentes orientaciones (Figura 3.3.4.2.5). 

Esta situación es igualmente observada en la parte norte del CGLH, posiblemente siguiendo las mismas 

hipótesis planteadas por Erten et al. (2001) y Elkibbi et al. (2005), lo que nos permite cuestionar si 

ciertos modelos como el ortorrómbico y monoclínico (Figuras 2.4.1 y 2.4.2), definen de mejor forma las 

estructuras geológicas que conforman tales ambientes volcánicos.  

Las variaciones en el tiempo de ϕ y δt tanto en el CGTV (Figuras 3.3.3.1.2a, 3.3.3.2.1, y 3.4.2.1.1) como 

en el CGLH (Figuras 3.5.3.1.4, 3.5.3.1.5, 3.5.3.2.1, 3.5.4.2.2, y 3.5.4.2.3), parecen indicar cambios 

constantes en el campo de esfuerzos, los cual, si ese fuera el caso podrían deberse principalmente a la 

operación de los respectivos campos geotérmicos, así como a posibles fenómenos magmáticos y 

vulcanológicos, es decir a una anisotropía inducida por esfuerzos. Sin embargo, debido a los cambios 

espaciales de los diferentes eventos sísmicos en relación con la estación sísmica durante los periodos 

de tiempo estudiados (p.ej., CVTV Figuras 3.3.4.2.1, 3.3.4.2.1, y 3.3.4.2.1; CGLH, Figura 3.5.2.1a), permite 

ver que la principal influencia en las variaciones de ϕ y δt son debido a una variación anisótropa 

azimutal. Esto ha permitido muestrear las diferentes estructuras anisótropas, y ello ha dictaminado 

tales variaciones de ϕ y δt. No obstante, los pozos de inyección-producción han sido el principal 

mecanismo de activación sísmica en el área.  

Los valores de δt y A permitieron delimitar áreas con una alta densidad de fracturamiento, presentando 

un mayor nivel al acercarse a la cadena de volcanes en el CVTV (p.ej., Figuras 3.4.1.1 y 3.4.2.1), pero 

también existiendo rutas y algunos otros lugares de alto fracturamiento en otras zonas fuera del 

complejo volcánico. En el caso del CGLH, el área norte presenta un mayor porcentaje de fracturamiento, 

a diferencia del áreas centro-sur (Figuras 3.5.3.3.1 y 3.5.3.3.2), permitiendo proponer las áreas de 

mayor fractura-permeabilidad dentro del CVTV y del CGLH. 

Las operaciones geotérmicas han generado deformaciones en el volumen de roca que conforman tanto 

al CVTV como al CGLH, induciendo una gran cantidad de sismos con diferentes ubicaciones. Estos 

cambios espaciales (diferente información hipocentral) evidentemente han influido en las variaciones 

de los valores anuales y mensuales obtenido de ϕ, δt, y A. Sin embargo, no se puede descartar que la 

anisotropía obtenida este siendo igualmente influenciada por cambios en el nivel de esfuerzos, aunque 

resulta un tanto complicado poder comprobar esto.  
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CAPÍTULO IV 

 

MODELADOS SINTÉTICOS DEL CAMPO DE ONDAS ACÚSTICO SOBRE MEDIOS FRACTURADOS 

Varios modelos sintéticos, basados en las ‘teorías del medio equivalente’, han sido propuestos 

exitosamente, envolviendo expresiones matemáticas que permiten analizar características geológicas 

como fracturas, grietas, o poros. Los métodos numéricos han sido una valiosa herramienta que ha 

permitido simular y analizar fenómenos esenciales. Entre las numerosas técnicas, el método de 

diferencias finitas (MDF) ha sido particularmente versátil, siendo empleado para muchos propósitos 

(p.ej., medicina, geofísica, química, etc,). En el caso de la sismología, el método de diferencias finitas ha 

permitido analizar ondas directas, ondas primarias reflejadas, múltiples, ondas superficiales, frentes de 

onda, ondas reflejadas convertidas, ondas difractadas y críticamente refractadas (Kelly et al., 1976).  

Con el uso de fronteras absorbentes, es posible simular campos de ondas acústicos o elásticos sin el 

efecto de reflejos sísmicos en los bordes, lo que permite analizar estructuras formadas bajo diferentes 

densidades y parámetros elásticos en un punto determinado del modelo propuesto. El MDF ha sido 

empleado en trabajos previos con el objetivo de analizar grietas predefinida (p.ej., Saenger et al., 2004); 

grietas saturadas por fluido (p.ej., Zhang et al., 2009); interacciones grieta-grieta (p.ej., Dahm y Becker, 

1998); análisis de tiempos de viaje en medios agrietados (p.ej., Nelson y Vidale, 1990), entre muchos 

otros estudios (p.ej., Vidale, 1988, 1990; Podvin y Lecomnte, 1991; Graves, 1996; Stekl y Pratt, 1998; 

Saenger y Shapiro , 2002; Moczo et al., 2002; Hustedt et al., 2004; Operto et al., 2009). Asimismo, se han 

realizado simulaciones numéricas para el análisis de medios viscoelásticos (p.ej., Carcione, 1990; Dong 

y McMechan, 1995); medios con anisotropía ortorrómbica (p.ej., Cheadle et al., 1991); medios 

anisótropos no homogéneos (p.ej., Lou y Rial, 1995); medios poroelásticos (p.ej., Itza et al., 2016), o 

medios heterogéneos (p.ej., Yang et al., 2010). 

Cuando un campo de ondas sísmico es propagado sobre un medio, su energía es absorbida y atenuada 

como consecuencia de los diferentes tipos de estructurales, los cuales actúan como filtros (cambios en 

tensiones y deformaciones, Dvorkin et al., 1995), permitiendo solo el paso de una parte de la energía 

sísmica (Symans y Contantinou, 1998). De estas variaciones de energía sísmica, la disipación térmica 

(p.ej., Treitel, 1959; Savage, 1966), la fricción entre fisuras (p.ej., Walsh, 1966), el flujo de fluido 

disipativo (p.ej., Biot, 1956; Kozlov, 2007), la influencia de fluidos entre grietas y fracturas (p.ej., Walsh 

1969; Mavko y Nur, 1979), o las diferentes escalas de las estructuras (p.ej., Liu y Martínez, 2012), 

representan los principales mecanismos y características que afectan la propagación del campo de 

ondas. Asimismo, la dispersión elástica (p.ej., Sato, 1990) y la atenuación inelástica (p.ej., Kozlov, 2007), 

mantienen una relación con la frecuencia sísmica y las características físicas de las estructuras (Leary, 

1995). 

En este capítulo, se llevan a cabo cinco pruebas sintéticas a partir de la propagación del campo de ondas 

acústico sobre modelos teóricos 2D, los cuales están conformados por estructuras de fracturas y 

lóbulos con diferentes formas, tamaños, y orientaciones. Estas estructuras, cuyos valores de densidad, 

de lame, y de densidad de fractura ε varían, son consideradas como estructuras anisótropas. Sin 

embargo, al tratarse estructuras formadas por nodos interconectados en modelos 2D, las estructuras 

propuestas corresponden a modelos heterogéneos que intentan representar estructuras anisótropas. 

Estas simulaciones se realizaron con la finalidad de analizar: a) el comportamiento del campo de ondas 

acústico y b) el flujo de energía sísmica cinética (KEF, por sus siglas en inglés) y energía sísmica 

potencial (PEF, por sus siglas en inglés) sobre cada uno de los modelos propuestos en un determinado 
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tiempo. El enfoque hecho en este trabajo para analizar únicamente el campo de ondas acústico y no el 

elástico, se debe básicamente a que permite observar de mejor forma el comportamiento del campo de 

ondas durante su propagación. Además, el análisis del flujo de energía resulta menos confuso, ya que la 

propagación numérica del campo de ondas Sv, es diferente al campo acústico.   

 

4.1 Modelos sintéticos  

4.1.1 Análisis y desarrollo 

Las ecuaciones diferenciales parciales bidimensionales, aproximadas mediante el MDF, se resuelven en 

una malla espacial discreta mediante procedimientos numéricos. Esta malla funciona empleando la 

técnica escalonada de segundo orden, basada en el trabajo de Virieux (1986), y permitiendo generar la 

propagación del campo de onda acústico o elástico a partir de una fuente puntual que simula un frente 

de onda circular en él tiempo. Las ecuaciones que permiten generar esta propagación en el plano x - z 

(ecuaciones 1-5) se basan en los estudios previos realizados por Karal y Keller (1959) y White (1965 p. 

21), las cuales mantienen una relación directa en el tiempo entre los esfuerzos y las velocidades, debido 

a la naturaleza de la técnica de escalonamiento. Para el caso de un medio isótropo, las ecuaciones son 

expresadas como: 
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en donde   representa los esfuerzos,   las velocidades,  ,   y   son las constantes de Lamé y la densidad 

del medio respectivamente. En el caso acústico, los esfuerzos cortantes serán nulos (            ).  

Para la simulación del campo de ondas acústico, es importante conocer el contenido de frecuencias de 

la fuente, ya que influye en la dispersión numérica asociada problemas de discretización, 

específicamente mediante el submuestreo de la malla en el modelo propuesto (ver Virieoux, 1986). En 

este caso, se necesita un mínimo de 10 nodos de malla por longitud de onda sísmica para garantizar un 

comportamiento no dispersivo del campo de ondas del sistema. El orden de aproximación para el usó 

del método de diferencias finitas, mantiene una relación entre el tiempo y la resolución que se desea 

mediante el número de nodos. Por lo tanto, la fuente puntual (la derivada de un pulso gaussiano) 

utilizada para cada prueba, presenta una frecuencia dominante de 4 Hz, la cual es apropiada para 

garantizar un comportamiento no dispersivo (Figura 4.1.1). Cuando la fuente puntual se propaga a 

través del medio, los valores de esfuerzos, deformaciones, y velocidades obtenidos se agregan 

iterativamente a los siguientes nodos durante un tiempo determinado  .    
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Figura 4.1.1. Pulso gaussiano utilizado como fuente puntual en tiempo (izquierda) y frecuencia (derecha). 

 

4.1.2 Modelos teóricos  

En el análisis que sigue, los modelos propuestos se realizan bajo la base de un modelo isótropo 

(ecuación 4.1.6), en donde λ y μ (constantes de Lamé) guardan una relación con la velocidad de onda P 

y S como:    √
    

 
  y    √

 

 
, mientras que la velocidad lo hace con las componentes del campo de 

esfuerzos de ondas elástico.  
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(4.1.6) 
 

Considerando que el modelo de mallas escalonadas conecta nodos, es posible modificar la velocidad de 

la onda P y la densidad de una secuencia de nodos relacionados con las estructuras propuestas (Figura 

4.1.2), permitiendo representar a las Figuras 4.1.3, 4.1.6, 4.1.9, 4.1.15, y 4.1.17. Además, dado que el 

análisis está hecho para modelos 2D, el parámetro ε es calculado por medio de la expresión   
 

  , en 

donde    representa a todos los nodos del medio, mientras que   representa únicamente los nodos de 

las estructuras propuestas en el modelo.               

 

Figura 4.1.2. (Izquierda) medio sin una secuencia de nodos. (Derecha) medio con una secuencia de nodos, el cual 

representa las estructuras propuestas con diferentes propiedades de velocidad y densidad. En las orillas del modelo son 

aplicadas fronteras absorbentes del tipo CPML y condiciones de Neumann.   

Fuera del área de análisis, se utilizan fronteras absorbentes de tipo Convolutional Perfectly Matched 

Layer (CPML, por sus siglas en ingles) en la parte inferior y en los lados del modelo propuesto (ver 

Komatitsch y Martin, 2007), así como condiciones de Neumann, fijando valores dependientes con       
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       en la parte superior del modelo propuesto (Figura 4.1.2). Esto permite simular un campo de 

ondas acústico sobre un medio más real al evitar reflexiones de energía innecesariamente.  

Las velocidad de onda P y las densidades empleadas en los modelos propuestos se obtuvieron del 

análisis de dos núcleos muestras de toba lítica (Tabla 4.1.1). El primer núcleo muestra se analizó sin un 

fracturamiento intencional, es decir, dejando las fracturas que ya existían en el núcleo muestra, 

mientras que el otro núcleo muestra se analizó después de que este fuera fracturado intencionalmente. 

Para realizar la fracturación, se humedeció el núcleo muestra con nitrógeno líquido y luego se calentó. 

Los valores obtenidos del núcleo muestra sin un fracturamiento intencional se utilizaron en el 

trasfondo de los modelos sintéticos propuestos. En el caso de los valores obtenidos del núcleo muestra 

con un fracturamiento intencional, se utilizaron en las estructuras propuestas para cada modelo 

propuesto. 

Tabla 4.1.1. Valores promedio obtenidos del análisis del núcleo muestra de toba lítica 
en laboratorio. 

 Velocidad onda P 
[m/s] 

Densidad 
[g/cm3] 

Núcleo muestra sin fracturamiento intencional 834.90 1.763 

Núcleo muestra con fracturamiento intencional 580.74 1.227 

 

 

4.1.3 Análisis del flujo de energía acústica 

El flujo volumétrico de energía de deformación   proporciona las bases para el análisis y descripción de 

un medio (Carcione, 2007), cuya expresión general es: 

                (4.1.7) 
en donde       representa el tensor de las constantes de elasticidad, mientras que     y    representan 

los tensores de deformación. El análisis del flujo de energía sísmica KEF/PEF o la densidad de energía, 

se realiza utilizando las ecuaciones de flujo de energía sísmica cinética y potencial (ecuaciones 4.1.8 y 

4.1.9), calculadas a partir del campo de ondas acústicas. La teoría dice que la energía cinética está 

asociada con el movimiento de los cuerpos (Shearer, 2009), de modo que la ecuación 4.1.8 se relaciona 

con el movimiento del campo de ondas en el medio. Por otro lado, la energía potencial, que consiste en 

la capacidad del medio para realizar trabajo después de ser deformado (Shearer, 2009), representa en 

la ecuación 4.1.9 la respuesta del campo de ondas después de ser deformado y distorsionado por las 

estructuras del medio. El análisis KEF (Kinetic Energy Flux) de un campo de ondas acústicas por unidad 

de área está dado por (Sheriff y Geldar, 1995): 

  

  
 

 

 
 | ̅|   

 
(4.1.8) 

en donde   es la densidad del cuerpo, y  ̅ representa la velocidad. El análisis PEF (Potential Energy 

Flux) de un campo de ondas acústico por unidad de área se expresa como (Sheriff y Geldar, 1995): 

  

  
 

 

 
∑∑      

 

 

 

 

  (4.1.9) 

en donde     y     son los elementos del tensor de esfuerzo y deformación. Otra descripción de los 

análisis KEF y PEF se pueden ver en Stein y Wysession (2003). 
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4.1.4 Resultado de pruebas 

Para garantizar un comportamiento no dispersivo, cada modelo propuesto está conformado por una 

malla de 421 x 378 nodos, con una longitud de 6315 m y una profundidad de 5670 m, lo que representa 

las dimensiones totales en longitud y profundidad respectivamente, cuya separación de cada nodo es 

de 15 m. Para cada modelo, la fuente puntual inicia su propagación a una distancia de 3157.5 m y una 

profundidad de 3150 m, permitiendo obtener para cada iteración de tiempo los correspondientes 

valores de esfuerzos, deformaciones, y velocidades que permiten calcular los valores de KEF y PEF en la 

parte superior de cada modelo. Fuera de la malla considerada, el flujo de energía sísmico será 

absorbido por las CPMLs. El tiempo total de grabación es de 7.0 segundos con un total de 4000 

iteraciones, empleando la condición de estabilidad expresada como:         √
 

    
 

      (ver 

Virieux, 1986).   

 

4.1.4.1 Caso prueba 1. Análisis de medios formados con fracturas verticales subparalelas  

Para esta prueba, se analiza el comportamiento del campo de ondas acústico y el flujo de energía 

sísmica KEF y PEF de siete modelos 2D conformados por fracturas verticales subparalelas (Figura 

4.1.3), cuyos respectivos valores del parámetro ε están enlistados en la Tabla 4.1.2.  

 

 

Figura 4.1.3. Modelos propuestos 1 – 7. La fuente puntual está representada por el símbolo asimétrico de color amarillo 

rojo.  

Tabla 4.1.2. Valores del parámetro ε 
usados en cada modelo del caso prueba 1. 

Prueba 1 ε 

Modelo 1 (M1) 0.0079 

Modelo 2 (M2) 0.0071 

Modelo 3 (M3) 0.0058 

Modelo 4 (M4) 0.0041 

(1) (2) (3) (4) 

(5) (6) (7) 
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Modelo 5 (M5) 0.0025 

Modelo 6 (M6) 0.0012 

Modelo 7 (M7) 0.0000 

 

La Figura 4.1.4 muestra las instantáneas del campo de ondas acústico a medida que se propaga para un 

tiempo de 3.6 segundos. Al analizar las instantáneas, se pueden observar nuevos frentes de ondas, 

reflexiones, refracciones, y retrasos (atenuación) cuando el campo de ondas cruza las estructuras, 

especialmente las estructuras de los modelos 1, 2, y 3. 

 

Figura 4.1.4. Instantáneas del comportamiento del campo de ondas acústico registradas en un tiempo t = 3.6 segundos 

para cada uno de los modelos del caso prueba 1.  

La Figura 4.1.5 izquierda muestra el análisis KEF, en donde es posible ver que el comportamiento de 

cada línea, las cuales representan a cada uno de los modelos propuestos, es similar hasta 

aproximadamente los 5.2 segundos. Posteriormente a este tiempo, los modelos con valores más bajos 

de ε (modelos 4, 5, y 6) incrementan su movimiento. Mientras tanto, en el caso del análisis PEF (Figura 

4.1.5, derecha), se observa una línea de secuencia similar hasta los 5.2 segundos, después de este 

tiempo, el comportamiento se incrementa en los modelos con un valor más alto de ε, (modelos 1, 2, y 3), 

significando que el campo de ondas sufrió una mayor deformación en los modelos con mayor número 

de fracturas. Además, esto permite considerar que un medio más fracturado se deforma más 

fácilmente, al ser la reacción opuesta generada por la acción del movimiento del campo. Esta situación 

es similar a la analizada por Dvorkin et al. (1995), en donde mencionan que las partes blandas de un 

medio tienden a transferir más esfuerzo, deformación y en consecuencia una mayor variación de flujo 

de energía sísmica.  
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Figura 4.1.5. Comportamiento del flujo de energía cinética (análisis KEF, izquierda) y el flujo de energía potencial  

(análisis PEF, derecha) en un tiempo de 7 segundos, obtenido para cada uno de los modelos propuestos en la Figura 4.1.3.  

La Figura 4.1.6 muestra una relación directa entre los valores KEF/PEF y ε. Los valores puntuales de 

KEF y PEF fueron calculados como un promedio de los valores de la línea de secuencia entre el 

intervalo marcado por las líneas verdes discontinuas de los gráficos de la Figura 4.1.5, que es el 

intervalo registrado con los más notables efectos generados por las estructuras propuestas.  

 

Figura 4.1.6. Gráficos de KEF/PEF vs. ε, en los cuales se observa tendencias decrecientes (izquierda) y crecientes 

(derecha) conforme el valor de ε se incrementa. M1, M2, M3, M4, M5, M6, y M7 corresponden a los modelos propuestos en 

la Figura 4.1.3. 

 

4.1.4.2 Caso prueba 2. Análisis de medios formados por fracturas inclinadas  

En el caso prueba 2, se consideran siete modelos 2D cuyas estructuras representan fracturas con un 

cierto grado de inclinación en perspectiva al punto de origen de la fuente, como se ve en la Figura 4.1.7. 

Sus respectivos valores del parámetro ε son enlistados en la Tabla 4.1.3. 
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Figura 4.1.7. Modelos propuestos 1 – 7. La fuente puntual está representada por el símbolo asimétrico de color amarillo 

rojo. 

Tabla 4.1.3. Valores del parámetro ε usado en 
cada modelo de la prueba caso 2. 

Prueba 2   

Modelo 1 (M1) 0.013 

Modelo 2 (M2) 0.011 

Modelo 3 (M3) 0.009 

Modelo 4 (M4) 0.006 

Modelo 5 (M5) 0.005 

Modelo 6 (M6) 0.002 

Modelo 7 (M7) 0.000 

 

La Figura 4.1.8 muestra las instantáneas del campo de ondas acústico para un tiempo de 3.6 s, 

mostrando significantes reflexiones, distorsiones, disipaciones de energía sísmica, y retrasos en los 

frentes de ondas, específicamente en los modelos con los valores más altos de ε (Tabla 4.1.3).  

 

(1) (3) (4) (1) (2) (3) (4) 

(5) (6) (7) 
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Figura 4.1.8. Instantáneas del comportamiento del campo de ondas acústico de cada uno de los modelos del caso 2, 

registrados para t = 3.6 s.   

Los resultados de KEF en la Figura 4.1.9 izquierda, muestran un comportamiento similar para todos los 

modelos hasta aproximadamente 5 segundos, en donde es posible ver un aumento de la línea de 

tendencia de KEF cuando los modelos presentan un valor inferior de ε (modelos 4, 5, y 6). El modelo 7 

no incluye ninguna estructura, por lo que muestra el nivel más alto. Igualmente, el análisis PEF (Figura 

4.1.9, derecha) muestra una línea con una secuencia similar para cada modelo hasta los 5 segundos, 

posteriormente los efectos son mayores para los modelos con un valor más alto de ε (modelos 1, 2, y 3).  

 

Figura 4.1.9. Comportamiento del flujo de energía cinética (análisis KEF, izquierda) y el flujo de energía potencial  

(análisis PEF, derecha) en un tiempo de 7 segundos, obtenido para cada uno de los modelos propuestos de la Figura 4.1.7. 

Al igual que en la Figura 4.1.6, la Figura 4.1.10 muestra una relación directa entre los análisis KEF/PEF 

y ε para las estructuras propuestas en la Figura 4.1.7, con algunas ligeras fluctuaciones entre los 

modelos M1 y M2 en el análisis de KEF, y M6 y M7 en el análisis PEF. Los valores puntuales de KEF y 

PEF fueron calculados como un promedio de los valores de la línea de secuencia entre el intervalo 

marcado por las líneas verdes discontinuas de los gráficos de la Figura 4.1.9, que es el intervalo con los 

más notables efectos generados por las estructuras propuestas. 
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Figura 4.1.10. Gráficos de KEF/PEF vs. ε, en los cuales se observa tendencias decrecientes (izquierda) y crecientes 

(derecha) conforme el valor de ε se incrementa. M1, M2, M3, M4, M5, M6, y M7 corresponden a los modelos propuestos en 

la Figura 4.1.7. 

 

4.1.4.3 Caso prueba 3. Análisis de medios formados por diferentes tipos de estructuras  

En esta tercera prueba se analizan tres modelos 2D, los cuales están conformados por fracturas con 

diferentes anchos, tamaños, y orientaciones, y estructuras en forma de lóbulo con diferentes formas y 

dimensiones (Figura 4.1.11). Los respectivos valores de ε están enlistados en la Tabla 4.1.4.   

 

Figura 4.1.11. Modelos propuestos con diferentes estructuras: (1) lóbulos, (2) sistema de fracturas delgadas y pequeñas 

con varias orientaciones, y (3) distribución de fracturas verticales con diferentes anchuras y longitudes. La fuente puntual 

está representada por el símbolo asimétrico de color amarillo rojo. 

Tabla 4.1.4. Valores del parámetro ε 
usado en cada modelo del caso prueba 3. 

Prueba 3   

Modelo 1 (M1) 0.086 

Modelo 2 (M2) 0.027 

Modelo 3 (M3) 0.040 

 

La Figura 4.1.12 muestra las instantáneas del campo de ondas acústico propagado a través de los 

modelos de la Figura 4.1.11. La forma del frente de ondas en el modelo 2 muestra una menor alteración 

en comparación con los modelos 1 y 3, debido a que las fracturas propuestas presentan dimensiones 

más pequeñas (anchos y longitudes), con un menor valor de ε en comparación con las estructuras de 

los modelos 1 y 3. No obstante, en el modelo 2 existe una mayor concentración de estructuras en un 

área más pequeña, observándose que el movimiento cinético del campo de ondas es ligeramente 

reducido hasta esa zona (Figura 4.1.12, modelo 2).  

 

Figura 4.1.12. Instantáneas del campo de ondas acústico para cada uno de los modelos propuestos del caso prueba 3, 

registrados para t = 3.6 s. 

(1) (2) (3) 
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La gráfica izquierda de la Figura 4.1.13 muestra el análisis KEF para los tres modelos, en donde es 

posible ver un comportamiento similar para todos los modelos hasta los 3.5 segundos, después de este 

tiempo, la tendencia mostrada por el modelo 3 es mayor en comparación con los modelos 1 y 2. Esto es 

posiblemente debido a las orientaciones de las estructuras en perspectiva a la fuente puntual y no por 

una relación directa con el valor de ε, ya que el modelo 2 presenta una tendencia con valores menores 

que el modelo 3. Además, la tendencia del modelo 2 decrece inmediatamente cuando el campo de ondas 

cruza la alta concentración de estructuras. Mientras tanto, la línea de tendencia PEF (Figura 4.1.13, 

derecha) muestra un comportamiento similar hasta los 3.7 segundos. Después de este tiempo, la 

tendencia cambia en los modelos 1 y 3 debido a las características estructurales y a los valores de ε, 

más altos que en el modelo 2, afectando más el frente y campo de ondas, lo cual está directamente 

relacionado con la longitud de onda sísmica.  

  

Figura 4.1.13. Comportamiento del flujo de energía cinética (análisis KEF, izquierda) y el flujo de energía potencial  

(análisis PEF, derecha) en un tiempo de 7 segundos, obtenido para cada uno de los modelos propuestos de la Figura 

4.1.11. 

La Figura 4.1.14 muestra gráficos entre los análisis KEF/PEF y ε, en donde es posible ver que no hay 

una relación directa entre el análisis KEF y las estructuras propuestas en la Figura 4.1.11, mientras que 

en el análisis PEF si existe esta relación. Los valores puntuales de KEF y PEF fueron calculados como un 

promedio de los valores de la línea de secuencia entre el intervalo marcado por las líneas verdes 

discontinuas de los gráficos de la Figura 4.1.13, que es el intervalo con los más notables efectos 

generados por las estructuras propuestas. 

 

Figura 4.1.14. Gráfica de KEF vs. ε (izquierda), la cual no presenta una tendencia entre los modelos propuestos, mientras 

que la gráfica PEF vs. ε (derecha) sí. M1, M2, M3, M4, M5, M6, y M7 corresponden a los modelos propuestos en la Figura 

4.1.11. 
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4.1.4.4 Caso prueba 4. Análisis de medios formados por fracturas con diferentes orientaciones 

En este caso prueba, se realizan simulaciones del campo de ondas acústico sobre medios conformados 

por fracturas, cuyas estructuras presentan la misma anchura, y similares longitudes y valores de ε, pero 

diferentes orientaciones. La Figura 4.1.15 muestra varias instantáneas del comportamiento del campo 

de ondas acústico propagándose en una       sobre los cinco diferentes modelos propuestos, en 

donde el frente de ondas del modelo 1 parece mostrar una menor alteración en comparación con los 

otros modelos. Esto es posiblemente debido a que presenta fracturas más orientadas. Los modelos 3, 4, 

y 5 presentan una menor orientación de las fracturas. 

                       

Figure 4.1.15. Instantánea del campo de ondas acústico propagándose sobre modelos conformados por fracturas con 

diferentes orientaciones.  

En la gráfica izquierda de la Figura 4.1.16, se muestran el análisis KEF respecto al tiempo, en donde es 

posible ver que aquellos modelos con fracturas mejor orientadas (modelos 1 y 2) presentaron una 

tendencia con valores más altos. En la gráfica derecha de la  Figura 4.1.16 se presentan la tendencia del 

análisis PEF, en donde igualmente se observa que las fracturas con una mayor orientación presentaron 

una tendencia con valores más altos (modelos 1 y 2).  
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Figura 4.1.16. Comportamiento del flujo de energía cinética (análisis KEF, izquierda) y el flujo de energía potencial  

(análisis PEF, derecha) en un tiempo de 7 segundos, obtenido para cada uno de los modelos propuestos de la Figura 

4.1.15.   

 

4.1.4.5 Caso prueba 5. Análisis de un medio formado por una fractura con diferente longitud 

En este caso prueba únicamente el análisis PEF es analizado, considerándose tres modelos sintéticos 

formados por una única fractura cuya longitud varía para cada uno de ellos (Figura 4.1.17). Esto es con 

el objetivo de analizar el trabajo realizado por un campo de ondas acústico. La Figura 4.1.17 muestra las 

instantáneas del comportamiento del campo de ondas acústico, en donde los frentes de ondas parecen 

presentar comportamientos muy similares. 

 

Figure 4.1.17. Instantáneas del campo de ondas acústico propagado sobre  modelos conformados por una fractura cuya 

longitud varía de un modelo a otro. Registrados en un tiempo t = 3.6 s. 

La Figura 4.1.18 muestra el análisis de PEF para los modelos 1, 2, y 3, con una relación directa entre la 

longitud de la fractura o el parámetro ε y los valores de PEF, presentando valores ligeramente más altos 

para el modelo 1, el cual presenta la fractura más larga.  

 

Figura 4.1.18. Comportamiento del flujo de energía potencial (análisis PEF) en un tiempo de 7 segundos, obtenido para 

cada uno de los modelos propuestos de la Figura 4.1.17. El lapso de entre 4 y 7 segundos es para enfatizar los 

comportamientos de las líneas de tendencia. 
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4.1.5 Discusiones y conclusiones  

Los efectos sobre la energía sísmica debido a características estructurales propias de cada uno de los 

modelos propuestos son evidentes. Características tales como: el ancho, longitud, forma, proximidad 

entre cada estructura, así como su orientación en perspectiva hacia la fuente sísmica, influyen en gran 

medida en los resultados de los análisis KEF y PEF. 

Los gráficos de análisis KEF y PEF en los casos prueba 1 y 2 mostraron una relación directa con ε 

(Figuras 4.1.6 y 4.1.10), con valores de PEF más altos cuando los modelos presentan más estructuras 

(fracturas) y por tanto valores más altos de ε, e inversamente para el análisis KEF. Sin embargo, esto no 

se corresponde con el caso de prueba 3, en donde a diferencia de las Figuras 4.1.6 y 4.1.10, la Figura 

4.1.14 no indica una relación directa entre el análisis KEF y ε, mientras que el análisis PEF sí. En este 

caso, son las características estructurales como dimensiones (tamaños y anchos), formas, ubicación, y 

orientación en perspectiva de la fuente, importantes en el resultado final de los efectos de KEF/PEF, por 

lo que no sólo dependen del valor de ε. 

Modelos con un mismo valor de ε pero con diferentes características estructurales son afectados de 

diferente forma, aun sí el campo de ondas acústico que atraviesa las estructuras tenga la misma 

frecuencia sísmica. Por ejemplo, los modelos 1 y 3 del caso prueba 3 (Figuras 4.1.11 y 4.1.12) están 

formados por lóbulos en diferentes formas y tamaños, y por fracturas verticales con diferentes anchos y 

longitudes respectivamente, cuyas dimensiones superan la longitud de onda de la fuente e influyen 

principalmente en el análisis PEF, en comparación con el modelo 2 del caso prueba 3 (Figura 5.1.13).  

En este sentido, analizando el caso prueba 3 es posible considerar que un número diferente de 

estructuras con diferentes formas y tamaños pueden generar flujos de energía similares o casi 

similares, como lo muestran las tendencias en el análisis PEF sobre los 6 segundos de los modelos 2 y 3 

(Figura 4.1.13). Esto es similar a lo que mencionó Myer (2000) al observar que un grupo de grietas 

presentó el mismo efecto en el campo de ondas que una fractura de mayor dimensión, o como lo analizó 

Maultzsch et al. (2003a), en donde un número menor de grietas con dimensiones más grandes tienen el 

mismo efecto que un número mayor de grietas con dimensiones más pequeñas. No obstante, el frente y 

el campo de ondas se vieron afectados de forma diferente (Figura 4.1.12). Analizando la Figura 4.1.11, 

el modelo 2 del caso prueba 3 tiene un valor menor de ε que el de los modelos 1 y 3 (Tabla 4.1.4), pero 

un mayor número de estructuras (fracturas) con diferentes orientaciones y ubicaciones, cuyas 

dimensiones son más pequeñas que las dimensiones de los modelos 1 y 3. Por lo tanto, los resultados 

de KEF (Figura 4.1.13) fueron más altos para los modelos 1 y 3 porque aunque los frentes de ondas 

están muy alterados, el movimiento cinético es mayor debido a un menor número de estructuras con 

una mayor separación entre ellas, mientras que en el modelo 2 la cercanía de cada estructura así como 

el mayor número de estructuras, reducen el movimiento. Por otro lado, los resultados del análisis PEF 

(Figura 4.1.13) fueron más altos para los modelos 1 y 3, ya que presentan una mayor deformación del 

campo de ondas por causa de estructuras más grandes (lóbulos y fracturas con diferentes anchos y 

longitudes) en comparación con las estructuras del modelo 2 (fracturas delgadas y pequeñas con varias 

orientaciones), presentando un campo de ondas más preservado. Esto permite considerar una relación 

entre el análisis PEF y la longitud de onda sísmica. 

Los efectos en los frentes de ondas fueron una consecuencia directa de las estructuras del medio. 

Analizando los casos prueba 1 y 2, observamos que los frentes de onda y los campos de onda estaban 

ligeramente más afectados por fracturas inclinadas (oblicuas) en perspectiva al campo de ondas 

(Figura 4.1.8) que debido a fracturas verticales (Figura 4.1.4), con algunas ligeras variaciones en la 

tendencia de los análisis KEF y PEF durante los 4.5 segundos (Figuras 5.1.5 y 5.1.9). Sin embargo, es 
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posible comparar los valores KEF y PEF de modelos con valores casi similares de ε. Por ejemplo, en el 

modelo 3 del caso prueba 1, ε = 0.058, el cual está formado por seis fracturas (Figura 4.1.4), mientras 

que en el modelo 4 del caso prueba 2, ε = 0.006, está formado únicamente por dos fracturas más largas 

(Figura 4.1.8). Los frentes de onda en el modelo 4 del caso de prueba 2 parecen estar ligeramente más 

alterados. No obstante, al comparar los análisis KEF y PEF en la Figura 4.1.19 no es posible observar 

cambios notables, esto debido a que ambos modelos están formados por fracturas con anchos, 

longitudes, y valores de ε casi similares, pero con orientaciones un tanto diferentes (paralelas, sub-

paralelas u oblicuas) en perspectiva a la fuente sísmica y al campo de ondas. Estas no afectan 

significativamente los resultados de KEF y PEF, al menos en los casos propuestos.  

 

Figura 4.1.19. Comportamiento del flujo de energía cinética (análisis KEF, izquierda) y el flujo de energía potencial  

(análisis PEF, derecha) en un tiempo de 7 segundos, para el modelo 3 del caso prueba 1 y el modelo 4 del caso prueba 2.  

Por otro lado, el análisis realizado en la Figura 4.1.19 no puede compararse con el análisis realizado en 

la Figura 4.1.16, ya que a pesar de tener el mismo ancho, ubicación, y valores de ε, la orientación de 

cada una de las estructuras en perspectiva al campo de ondas es diferente. La Figura 4.1.16 muestra, 

para los modelos propuestos, que aquel con las estructuras más paralelas en perspectiva al campo de 

ondas permitirá un mayor movimiento cinético del campo pero también genera mayor trabajo-

deformación (análisis KEF y PEF), mientras que para aquellos modelos con fracturas en muchas 

orientaciones, se tuvieron menores valores. En la Figura 4.1.18, el análisis PEF muestra una mayor 

deformación del campo de onda acústico cuando un medio presenta una fractura más larga, 

permitiéndonos considerar que un medio que contiene fracturas más largas, estas tenderán a 

incrementarse y a alterar más fácilmente el medio. Esto es considerando a Budiasnky y O’Connell 

(1976), que mencionan que entre contactos de granos y micro-fracturas, se suelen generar mecanismos 

microscópicos que comprimen y deforman el volumen de roca cuando la onda sísmica lo atraviesa.  

En conclusión, con el uso del método de diferencias finitas en 2D se pudieron recrear algunos modelos 

conformados por diferentes tipos de estructuras, permitiendo observar la relación entre las tendencias 

KEF/PEF y ε para las estructuras propuestas en los casos de prueba 1 y 2 (Figuras 4.1.6 y 4.1.10). En el 

caso prueba 3 no hubo una relación entre el análisis KEF y ε, debido a la influencia de características 

propias como el número de estructuras en el medio y la separación o proximidad entre ellas (Figuras 

4.1.13 y 5.1.14). No obstante, para el análisis PEF y ε, si hubo una relación, siendo el campo de ondas 

acústico menos afectado por estructuras cuyas dimensiones fueron menores. Además, medios con 

fracturas preferencialmente orientadas o con fracturas más largas, deformaron mayormente el campo 

de ondas acústico (Figuras 4.1.16 y 4.1.18). En este sentido, se puede observar que la energía del campo 

de ondas acústico puede ser más fácilmente transmitida y más fácilmente deformable, dependiendo de 

las características estructurales que conforman el medio. 
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CAPÍTULO V 

DISCUSIONES Y CONCLUSIONES GENERALES 

El estudio de anisotropía sísmica ha sido de gran importancia en áreas de investigación científica y 

exploración, cuyos métodos de análisis continúan mejorando y a la vez permitiendo obtener 

importantes resultados sobre reservorios fracturados. La metodología SWS propuesta y empleada en 

este trabajo de tesis y presentada en el capítulo III, permitió estudiar y analizar las características 

anisótropas de reservorios fracturados en ambientes volcánicos y geotérmicos. De estos estudios, se 

pudo delimitar las áreas con mayor nivel de fracturamiento, alcanzando valores de porcentajes de 

anisotropía de hasta 10.30% y 13.54% en el CVTV y en el CGLH respectivamente, así como una 

anisotropía pervasiva que inicia desde los 3.5 km y 2.0 km para ambos campos. Igualmente, se 

obtuvieron las direcciones de polarización rápida, las cuales fueron concordantes con los diferentes 

sistemas de fallas y fracturas, principalmente en el CVTV y solo en la parte sur del CGLH. No obstante, 

las polarizaciones rápidas que no se correlacionaron con las orientaciones de los sistemas 

estructurales, permitieron considerar posibles cambios de orientación en algunos sistemas de fracturas 

someros, debidos al efecto de la operación de los campos geotérmicos, y en algunos sistemas de 

fracturas profundos por efecto de cuerpos magmáticos intrusivos. Igualmente es posible que estas 

variaciones en las polarizaciones fueran debidas a las diferentes orientaciones que presentaron algunos 

sistemas de fracturas. En el caso de las direcciones de polarización anual, estas mostraron ser paralelas 

con respecto al máximo esfuerzo horizontal regional en el caso del CVTV, pero perpendicular en el caso 

del CGLH, situación que igualmente observaron Miller y Savage (2001). Esto evidenció la complejidad 

estructural que existe tanto en el CVTV como en el CGLH, los cuales evolucionan a través del tiempo con 

cambios en el volumen de roca.    

Los valores obtenidos de ϕ y δt en el CVTV y en el CGLH provinieron de una información sísmica que 

varío azimutalmente, es decir, cambio deacuerdo con la ubicación entre el evento sísmico y la estación 

sísmica. Esta información permitió un tipo de análisis anisótropo igualmente azimutal, el cual ha sido 

reconocido en muchos trabajos previos (p.ej., Savage et al., 2010a; Roman et al., 2011; Maher y Kendall, 

2018; Piccinini y Saccorotti, 2018), y que igualmente ha sido nombrado como variación anisótropa 

espacial. Sin embargo, en años anteriores esta forma de información sísmica era atribuida 

erróneamente a una variación temporal de los parámetros anisótropos, relacionada directamente a 

cambios en el campo de esfuerzos (p.ej., Peacock et al., 1988; Aster et al., 1990; Liu et al., 2004). Tanto 

en el CVTV como en el CGLH, existe evidencia del fenómeno de hidrotermalismo, intrusión de cuerpos 

magmáticos, y de una persistente operación geotérmica, los cuales han afectado fuertemente al 

volumen de roca de manera continua. Estos procesos en sí, generan cambios en el campo de esfuerzos 

local, algo que ha sido difícil de observar y estudiar de manera temporal por medio de la técnica SWS, 

pero que teóricamente puede ser deducido. En ese sentido, la búsqueda de una logística que permita 

observar tales cambios de esfuerzos en el tiempo, resulta importante, ya que permitiría monitorear 

tanto ambientes volcánicos como tectónicos de manera temporal y en tiempo real. 

La metodología SWS desarrollada y empleada permitió obtener las características anisótropas de un 

pequeño conjunto de eventos sísmicos (558 en el CVTV y 128 en CGLH). Esto es en comparación con la 

gran cantidad de eventos analizados en otros trabajos previos (p.ej., 22 000 eventos por Peng y Ben-

Zion, 2004; 160 000 eventos por Mroczek et al., 2020). Al tratarse de un algoritmo híbrido, es decir, que 

realiza tanto análisis manuales como automáticos, se requiere del análisis directo humano, algo que 

otros autores también lo han considerado como importante y apropiado (p.ej., Rial et al., 2005; Elkibbi 

et al., 2005), ya que se pueden analizar ciertas circunstancias y características particulares de la señal 
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anisótropa, que un algoritmo automático no podría. Sin embargo, cuando se requiere analizar una gran 

cantidad de señales sísmicas, el tiempo invertido también es mayor en la consumación del estudio, algo 

que puede limitar al algoritmo propuesto en este trabajo de tesis. Por lo tanto, es necesario mejorar el 

algoritmo, de manera que permita realizar el análisis de las señales sísmicas en un tiempo más rápido. 

No obstante, el empleo de esta metodología resultó importante no solo por su carácter explorativo, sino 

también por su carácter analítico, al permitir suponer ciertas situaciones a partir de los resultados de 

los parámetros anisótropos y correlacionarlos con la teoría.  

Por otro lado, el uso de métodos numéricos como herramienta alternativa resulta importante al 

permitir analizar fenómenos que son difíciles de observar de manera real y directa, dándole un sentido 

más académico debido a la posibilidad de proponer particularmente parámetros y estructuras que 

pueden ajustarse con la realidad. En este caso, el empleo del método de diferencias finitas por medio de 

la técnica de mallas escalonadas, permitió analizar, visualizar, e interpretar el campo de ondas acústico 

durante su propagación sobre diferentes modelos teóricos. Estos modelos estuvieron conformados por 

fracturas y lóbulos cuyos valores de densidad de fractura parecieron guardar una cierta correlación con 

el flujo de energía KEF y PEF pero no en todos los casos, además de presentar notables efectos en los 

frentes de ondas. Gracias al análisis sintético, fue posible observar que ciertas características como son 

el ancho, la longitud, la forma de la fractura o estructura, la separación entre estructuras, la orientación 

de la estructura respecto al frente de ondas que se propaga, así como a la frecuencia sísmica empleada 

en la fuente, resultan influyentes en el comportamiento del campo de ondas y en el flujo de la energía 

KEF y PEF. Esto es corroborado en cada una de las pruebas propuestas en el capítulo 4, siendo mayor el 

flujo de energía KEF cuando menor estructuras hubo, cuando las estructuras fueron más paralelas al 

frente de ondas, y cuando estuvieron más separadas. Mientras tanto, los valores de PEF fueron 

mayormente influenciados por estructuras con dimensionas más grandes que la frecuencia sísmica 

empleada en la fuente, y por estructuras menos separadas entre ellas. Es así, que estas particularidades 

que sólo pueden ser apreciadas a partir de técnicas numéricas, invitan a mejorar su implementación. 

Por lo tanto, estos estudios podrían tener un mayor alcance al pasar de modelos 2D a 3D, o al 

implementarlos bajo parámetros anisótropos directos, y bajo diferentes tipos de condiciones, como 

pueden ser los análisis desarrollados en algunos trabajos previos de medios equivalentes. Además, las 

simulaciones se realizaron para un campo de ondas acústico y no elástico, el cual no corresponde con lo 

que ocurre en la realidad, pero que si facilitó el objetivo de este trabajo, por lo que es posible llevar a 

cabo estudios con un grado de complejidad mayor, lo cual dependerá de los objetivos que se requieran. 

Finalmente, este trabajo de tesis contribuye de manera importante en el estudio y análisis de medios 

fracturados, directamente por medio de la técnica SWS e indirectamente por medio del empleo del 

método de diferencias finitas. Ambos estudios, a la vez, permitieron la recopilación de manera 

importante de muchos trabajos previos, que igualmente pueden ser de gran ayuda en la buscada de 

información teórica. Además, estos trabajos han dejado en evidencia que los estudios de exploración 

sísmica sobre medios fracturados, resultan limitados cuando se aplican métodos de inversión 

considerando modelos isótropos transversos. En ese sentido, un modelo ortorrómbico o monoclínico 

resultaría más apropiado para la exploración. Igualmente, es necesario considerar que para ciertas 

profundidades en la corteza terrestre superior, cabe la posibilidad de que se acomoden de mejor forma 

diferentes tipos de sistemas estructurales con características y orientaciones propias, que pueden estar 

sujetas a diferentes fenómenos (p.ej., magmatismo o hidrotermalismo), como es el caso del CVTV y del 

CGLH. 
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