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PREDICCION DE INTENSIDADES SiSMICAS PARA EL AREA
METROPOLITANA DEL VALLE DE MEXICO

L Eduardo Pérez-Rocha, Luis Vieitez Utesa, Fernando Flores Cruz y Maria Zarate Vazquez,

RESUMEN

Los estudios que aqui se presentan son el resultado de la actividad multidisciplinaria del
Centro de Investigacion Sismica de la Fundacién Javier Barros Sierra. Se centran en el uso
y desarrollo de métodos que permiten, en general, revisar y sugerir criterios de disefio
sismico para estructuras desplantadas en el valle de México. Ei énfasis se ha puesto en el
calculo de acelercgramas sintéticos, espectros de respuesta y espectros de disefio de sitio
que reflejen las caracteristicas de un temblor especificado, las condiciones dinamicas del
terreno de desplante y los efectos de la interaccion suelo-estructura. En estas cantidades,
comunes en la practica de la ingenieria, descansan los niveles de seguridad y de riesgo
sismico estipulados en los reglamentos de construcciones modernos.

1. INTRODUCCION

Los dafios sin precedentes producidos en la Ciudad de México por el gran sismo de
Michoacan (M=8.1) el 19 de septiembre de 1985, impulsaron el estudio de la sismologia y la
ingenieria sismica en Mexico. Gran parte de los avances, de entonces a la fecha, se han
logrado gracias al incremento en la capacidad de observacion instrumental y a la
interpretacion de ios registros de movimientos fuertes ocurridos en los ultimos afos. En
1985, operaban en la ciudad del orden de 10 estaciones acelerométricas. Actualmente,
existen mas de doscientas.

Se han concentrado esfuerzos por explicar la naturaleza de la respuesta sismica del valle de
México, en particular, las grandes variaciones espaciales del movimiento del terreno y la
extraordinaria duracién del movimiento observado en sitios de la zona del lago (p ej. Kawase
y Aki, 1989). Los trabajos de Chavez-Garcia y Bard (1994), Singh ef a/. (1995) y Sanchez-
Sesma y Luzdn (1996) son avances recientes en esta busqueda.

Singh y Ordaz (1993) explican convincentemente la duracion del movimiento. A partir de los
primeros registros de banda ancha obtenidos en la zona de terreno firme de la Ciudad de
Mexico, estos autores proponen que la larga duracion es una propiedad intrinseca del
campo incidente y que probabiemente se debe al multitrayecto que siguen las ondas
sismicas desde la fuente hasta el valle de México. Posiblemente, este fendmeno esté
relacionado con las conspicuas amplificaciones regionales sefaladas por ellos (Ordaz y
Singh, 1992). En efecto, los autores afirman que aun en fa zona firme del valle de México



existen amplificaciones en el intervalo de frecuencias cercanos a 0.3 Hz que no se explic~~
con los modelos mas simples de fuente y trayecto, o que no tienen correlacion con
atenuacidn sismica observada en otras regiones. .

El interés por reducir los efectos destructivos de los sismos sobre las obras civiles ha guiado
los criterios de disefio y normatividad para la construccién de estructuras que ofrezcan
mayores niveles de seguridad. Estos criterios se definen, principaimente, a partir de la
intensidad de las fuerzas que actuan sobre las estructuras durante los grandes temblores.
Ademas de las propiedades estructurales, las fuerzas sismicas dependen de las
caracteristicas de la fuente sismica, del trayecto que sigue el campo ondulatorio en su viaje
hasta el sitio de desplante y de las propiedades dinamicas del terreno en este sitio. En
particular, a este ultimo concepto se deben las grandes variaciones espaciales que se han
observado en los registros de los temblores captados por la Red Acelerométrica de la
Ciudad de México (RACM), instalada a partir de 1986.

En este trabajo se hace uso de formulaciones practicas que permiten predecir el movimiento
del terreno del valle de Mexico durante sismos intensos. Se ha puesto énfasis en modelos
empiricos que se apoyan en el tratamiento de registros aceleromeétricos bajo esquemas
tedricos simplificados. Este enfoque predictivo es el mas apropiado, ya gue permite tomar en
cuenta los efectos de fuente, de trayecto y de sitio que se han identificado en los datos
obtenidos de varios temblores. Asimismo, se ha planteado una metodologia para estimar los

- . espectros de respuesta de sitio, es decir, las fuerzas sismicas que actuarian socbre un

conjunto de estructuras, supuesto en.un escenario sismico especificado por el sitio d-
desplante y por la ocurrencia de un temblor en una regidn sismogénica determinada (C
1991, 1992, 1993, 1994, 19953).

-2 OCURRENCIA DE LOS GRANDES TEMBLORES EN EL TERRITORIO MEXICANO

Los grandes temblores en México (magnitud M>7.0) tienen origen a lo largo de la costa del
Pacifico, desde Manzanillo hasta Tehuantepec, aproximadamente, debido a la subduccién
de las placas oceanicas de Cocos y Rivera bajo la placa de Norteamérica. Los catdlogos de
los grandes temblores han permitido estimar periodos de recurrencia para algunos
segmentos de la zona de subduccién. Estos varian entre 20 y 75 anos. Es racional idealizar
que el proceso de ocurrencia esta constituido por periodos de acumulaciéon de energia que
culminan con |la generacién de un temblor cuando se sobrepasa la resistencia de las rocas.

El concepto de brecha sismica surge para designar a un segmento de fa zona de subduccidn
en la cual no se ha producido un temblor de importancia en un lapso relativamente grande.
Es aceptable asignar altas probabilidades a la Gcurrencia de un temblor en un lapso
relativamente breve en las brechas sismicas. Con base en estas consideraciones se han
identificado diferentes brechas sismicas en México (p. €], Kelleher, et a/, 1973; Singh, et al,
1981). Los grandes temblores recientes (Colima, 1973, 1995; Oaxaca, 1978:; Petatlan 1979.
1985, Playa Azul, 1981, Ometepec, 1982, 1995; Michoacan, 1985) han ocurrido en sitic
considerados brechas sismicas.



En la brecha de Michoacan se generaron los recierites sismos del 25 de octubre de 1981
(M=7.3), 19 de septiembre de 1985 (M=8.1) y 30 de abril de 1986 (M=7.0). Esta region, en
particular, produce pocos sismos pequenos y puede dar lugar a sismos de gran tamano
(como el que se observé en 1985). Al igual que la brecha de Jalisco, esta brecha puede
adquirir el potencial sismico mas elevado de la zona de subduccion mexicana y los tiempos
de recurrencia mas largos (~ 70 afos). Debido a los grandes dafios que ocasiond el temblor
del 19 de septiembre de 1985 en la ciudad de México, se sugiridé que la irradiacién de este
sismo pudo ser anomalamente energética, al menos para |0s periodos cercanos a los de
resonanci resonancia de los sitios del valle con suelos de origen lacustre. Esto fue confirma
Singh et al (1988) a partir del andlisis de las aceleraciones registradas en el sismo del 19y
su réplica del 21 de septiembre de 1985 en varios sitios de terreno firme en y cerca de la
Ciudad de México. A partir de registros de datos telesismicos de banda ancha, Singh et af
(1990) mostraron que el origen de esta anomalia proviene de la fuente del terremoto y que
tiene un periodo caracteristico cercano a 2.5 s. i

En la brecha de Petatlan se origind el sismo que produjo el colapso de la Universidad
Iberoamericana de ta Ciudad de México en 1979. Se trata de un sismo con M=7.6. También
en esta region tuvo origen la réplica del gran terremoto de Michoacan de 1885 con M=7.7. Al
parecer, ambos tembiores produjeron intensidades sismicas similares en el valle de-México.

El catalogo de sismos historicos indica que ta brecha de Ometepec tiene los periodos de
recurrencia mas cortos de la costa mexicana del Pacifico (de 20 a 30 afios; Singh y Suarez,

.1988). En 1937 y 1950 ocurrieron grandes terremotos con M>7.8. Desde entonces se han
producido dos temblores intensos. Uno de ellos con M=7.4, ocurrido el 2 de agosto de 1968
y el otro ocurrido el 14 de septiembre de 1995, con M=7.3. En particular, el 7 de.junic de
1982 se generaron dos temblores con M=6.9 y 7.0 en un lapso de 6 horas, conocidos como
el "doblete de Ometepec”.

Existe consenso general en la comunidad cientifica de que, actualmente, la regidon con
mayor potencial sismico en el pais es, precisamente, el area cubierta por las brechas de
Guerrero y San Marcos (Singh, ef a/, 1981, 1982; Nishenko y Singh, 1987a,b). En esta
region ocurrieron grandes temblores en 1899 (M=7.9), 1907 (M=7.7), 1908 (M=7.6, 7.0),
1909 (M=6.9) y 1911 (M=7.6). Este ultimo se conoce como el "Temblor de Madero". La
intensa actividad sismica de principios de siglo ceso por 46 afos. En la madrugada del 28
de julio de 1957 se generd otro gran temblor. Se contaron numerosos dafos materiales vy,
lamentablemente, |la pérdida de decenas de vidas humanas. Hasta entonces, este evento
conocido como "Temblor del angel”; habia sido.el més intenso y destructivo para las
estructuras y obras civiles de la Ciudad de México. Los sismos intensos mas recientes
generados en esta region tuvieron lugar.el 11 de mayo de 1962 (M=7.2) y el 25 de abril de
1989 (M=6.9). En particular, este:Ultimo es un temblor moderado, pero se considera de gran
importancia ya que se registré ampliamente en el valle de México. En resumen, en la zona
noroeste de esta reqion (desde cerca de Petatlan hasta Acapulco) no se han producido
grandes temblores en los ultimos 80 anos, mientras que la porcién sureste (desde Acapulco
hasta cerca de Ometepec) no ha dado lugar a grandes temblores después del terremoto de
1957. : ‘



Se han obtenido relaciones empiricas entre el momento sismico, que es una medida de "~
energia liberada durante el proceso de ruptura de un tembior, y el periodo de recurren
Para un periodo de 80 afos se encontro que la energia acumulada en las brechas de
Guerrero y San Marcos seria suficiente para generar 1 6 2 temblores con M=8.0, o bien, de
2 a 4 con M=7.8. Asimismo, relaciones empiricas entre el area de ruptura y la magnitud
indican que esta brecha (con dimensiones maximas de 230 por 80 Km, estimadas por Singh
et al, 1385) podria generar un temblor con M=8.3.

Singh y Ordaz, (1994) sugieren que los sismos que se generan al oeste de la longitud 99°W
son mas energéticos que aquéllos que se generan al este. En particular, los autores sefialan
que el sismo del 28 de julio de 1957 (M=7.7), es mas energético de lo gue tipicamente se
observa en sismos con igual magnitud, originados en otras regiones. Elios sugieren gue el
desplazamiento sobre el plano de falla al oeste ocurre mas lentamente que al este, debido a
la segmentacién de la placa subducida cerca de 99°W, entre las brechas de San Marcos y
Ometepec. Esta hipotesis es congruente con la distribucion de hipocentros que delimita la
zona de Benioff (Pardo y Suarez, 1994} y con la actividad del vulcanismo cuaternario.

Otros estudios indican que los grandes temblores de subduccion en México se originan
cerca de las costas, con profundidades entre 16 y 20 Km (Singh et al, 1984, Singh y Mortera,
1990) y que el ancho de la ruptura no excede 80 Km (Singh et af, 1995). Ademas, se ha
observado que estos eventos pueden ser generados por varias o una sola ruptura (UNAM,
Seismology Group, 1986; Singh, et al, 1984; Singh y Mortera, 1990). Ademas, se sabe que
el numero de replicas que se generan después de un gran temblor es andmalamen:.
pequefio (Singh y Suarez, 1988), pero que pueden ser de gran magnitud (p ej, el gran sisé
de Jalisco de 1932 con M=8.3 dio lugar a una réplica con M=7.9; el doblete de Ometepec en
1982 con M=6.9 y 7.0; y el sismo del 21 de septiembre de 1985, con M=7.6, el cual se
origind en la regidn de Petatlan como réplica del gran sismo de Michoacan de 1985). No se
-sabe que tan frecuente ocurre, pero se ha observado que una brecha sismica puede dar
lugar a mas de un gran temblor en tiempos relativamente cortos. Por ello, después de un
gran temblor no puede considerares que la zona de ruptura esté necesariamente liberada de
potencial sismico para un futuro inmediato.

Con menor frecuencia ocurren grandes temblores bajo el continente, con profundidades
mayores a 50 Km. Estos sismos se producen por un mecanismo de fallamiento normal de la
litdsfera oceanica subducida (Singh et a/, 1985). En este siglo, los eventos mas destructivos
que se han originado por este mecanismo son los sismos de Oaxaca con M=7.8 (15 de
enero de 1931), de Orizaba con M=7.1 (28 de agosto de 1973) y de Huajuapan de Ledn con
M=7.0 (24 de octubre de 1980). Los temblores que ocurren en el interior de la placa
continental, como los sismos de Jalapa con M=6.4 (3 de enero de 1920) y de Acambay con
M=7.0 (19 de noviembre de 1912), son menos frecuentes y de menor magnitud, aunque
pueden ser destructivos para los asentamientos humanos situados a distancias epicentrales
cortas. Considerando estos dos mecanismos de generacion de sismos intensos,
Rosenblueth y Ordaz (1988) encontraron que la condicion mas desfavorable para la ciudad
de México se tiene ante un sismo con M=6.5 originado a 80 Km de profundidad, bajo el valle.
o bien, con M=7.0 originado en la terminacién oriental del graben de Acambay. Para e

ultimo, los autores estimaron un periodo de recurrencia de 1500 afos. Para la region u.



Kobe, en Japon, se habian estimado periodos de recurrencia mayores a 1000 afos después
de una moderada actividad ocurrida hace 70 afios. Sin embargo, el 17 se enero de 1895
ocurrié un temblor moderado (M=6.7) que resultd ser muy destructivo en las areas urbanas
cercanas a la region epicentral. En particular, el origen tecténico de este temblor es similar
al del temblor de Acambay.

3. ESTIMACION DE MOVIMIENTOS FUERTES PARA LA CIUDAD DE MEXICO

Los dafios producidos por los grandes sismos han promovido el desarrollo de modelos
tedricos y empiricos encaminados a predecir la naturaleza del movimiento del terreno
producido por un temblor de magnitud y localizacién especificadas. También se han
redoblado esfuerzos por cuantificar la respuesta dinamica del terreno atribuida a las
condiciones locales, en particular, a |la presencia de estratos superficiales de suelo blando.
El reglamento actual para ta construccion de obras civiles en la Ciudad de Meéxico contiene
espectros de disefo sismico en los que se estipulan las fuerzas sismicas que las estructuras
deben resistir sin llegar al colapso. Ademas de considerar un gran sismo de disefio, en este
reglamento se reconoce la presencia de diferentes tipos de suelo. En efecto, se fijaron
coeficientes sismicos para cada una de las zonas geotécnicas propuesta por Marsal y
Mazari (1958). La zonificacion geotécnica propuesta por ellos es congruente con la
distribucion de los dafios producides por los grandes temblores recientes (1957, 1979 y
1985).

3.1 Movimiento del terreno en la zona de lomas

Esteva y Villaverde (1973) obtuvieron relaciones empiricas, llamadas leyes de atenuacion,
para aceleracion y velocidad maximas del terreno a partir de una base de datos mundial que
incluia registros de tembiores mexicanos. Bufaliza (1984) propuso expresiones similares
obtenidas a partir de datos registrados exclusivamente en México. Posteriormente, Singh et
al (1987) obtuvieron relaciones tomando sélo los datos registrados en la Ciudad
Universitaria (CU) de |la Ciudad de México.

En vista de que la correlacion entre el dafo estructural y los valores de aceleracion y
velocidad maximas del terreno es relativamente baja, se han buscado esquemas que
suministren una mejor caracterizacion del movimiento, en particular, el contenido de
frecuencias y la duracion. Con eilo, es posible calcular mejores estimadores del dario
estructural, como las ordenadas del espectro de respuesta. Con este proposito Castro et af
(1988) construyeron un modelo empirico para predecir amplitudes del espectro de Fourier
(EAF) para el sitio CU. Los EAF son una medida cuantitativa de las amplitudes del
movimiento en la superficie del terreno. El modelo se basa en |a regresién lineal de Ios datos
a partir de una forma funcional que estd de acuerdo con modelos tedricos de fuente
(McGuire, 1978). Para superar la insuficiencia de datos, Ordaz et a/ (1994) construyeron un
modelo de regresion basado en el teorema de Bayes. Este tecrema permite incorporar



informacion previa a los datos, por ejemplo, la que proviene de modelos y estudios teoricr
o bien, de la experiencia en otras regiones. Con ello, las regresiones son mas estable
contienen toda la informacién existente. Esta caracterizacion del movimiento del terreno por
medio de sus espectros de amplitudes de Fourier ha sustituido la estimacién de aceleracion
y velocidad maximas del terreno para definir los espectros de respuesta (Esteva, 1970). En
particular, la regresion de las amplitudes de Fourier de las aceleraciones registradas en CU
preserva los rasgos prominentes debidos a la amplificacion regional sefialada por Ordaz y
Singh (1992). Este fenémeno de amplificacién se observd en el intervalo de frecuencias
entre 0.2 y 0.7 Hz y se ha concluido que no existe ningun sitio exento de esta amplificacion
dentro del valle de México (Singh ef al, 1994).

Existe un método alternativo en el que se emplean los registros de sismos pequefios para
simular el movimiento producido por sismos de mayor cuantia. La idea original fue propuesta
por Hartzell (1978), quien se apoyd en la hipdtesis de que |la complejidad observada en los
registros estara presente en aquellos producidos por sismos de mayor magnitud originados
en la misma region epicentral. En efecto, haciendo uso de este modelo tedrico para el
escalamiento de la fuente sismica, Ordaz et a/ (1934) obtuvieron excelentes resultados al
simular los registros del sismo del 25 de abril de 1989 (M=6.9), a partir de los registros
producides por un sismo pequefno (M=5.0) ocurrido en la misma region el 2 de mayo de
1990. La bondad de este modelo de escalamiento radica en preservar los rasgos mas
significativos del movimiento atribuidos a la fuente sismica, al trayecto y al sitio de
observacion. En principio, bastaria observar, en un lapso relativamente corto, la sismicidad
de una region determinada para hacer una buena estimacién de las caracteristicas qi*~
tendria un gran temblor originado en ella.

En este trabajo se hace uso del modelo tedrico de escalamiento para estimar las amplitudes
del movimiento del terrenc que se tendrian en la Ciudad Universitaria (CU) durante sismos
intensos. Afortunadamente se cuenta con una valiosa coleccidn de acelerogramas
registrados en este sitio, los cuales corresponden a sismos mexicanos de subduccidn
moderados y grandes, ocurridos desde 1965. Estos se indican en la tabla |. También se
indica la fecha de ocurrencia, la magnitud y la distancia mas corta entre el area de ruptura y
el sitio CU, asi como la regidon sismogenica a la que cada sismo pertenece, de acuerdo con
la ciasificacion de brechas sismogénicas propuestas por Nishenko y Singh (1987a, b). Esta
clasificacién se ilustra en ia figura 1, asi como las areas de ruptura de los sismos
estudiados. En la figura 2 se ilustran las aceleraciones registradas en CU producidas por
estos sismos.

Los espectros de amplitudes de Fourier de estos registros, ilustrados en la figura 3, indican
que son confiables en el intervalo de frecuencias medias (de 0.3 a 3 Hz, aproximadamente).
En esta figura, los espectros de los sismos generados en cada zona especificada se indican
con lineas gruesas. Estos espectros corresponden a las envolventes de los componentes
horizontales NS y EW. También se ilustra la comparacion entre los espectros de Fourier de
ios registros de los sismos de Playa Azul del 25 de octubre de 1981 (M=7.3), de San Marcos
del 25 de abril de 1988 (M=6.9) y de Ometepec del 14 de septiembre de 1995 (M=7.3). Se
trata de sismos originados en diferentes regiones cuyas distancias epicentrales a CU vari.
entre 280 y 330 Km. Esta figura permite hacer las siguientes observaciones:



Latitud

15

G
OTFW?RC
4y
)
4
A\ W
£ 9,7.0) ()gjjllh (jEEJ\ C'\;iFlP&. ﬁlPL'\
, s cent

I
)
’
]

-\\‘\iza Il 57 (73
\

————

S

SISMOS OCURRIDOS HACE
0-5 ANOS

5—12 aNOS

12—-20 AROS

[ ] 20-35 abios

/ I 535 aRos

—-103

Fig 1

-102 -101

Zonas sismogenicas y

~100 -99 -98 -97 -96
. Longitud ‘
areas de ruptura de sismos de subduccion ocurridos desde 1965

S



Latitud

ngitud

Fig 2 Aceleraciones debidas a sismos a. subduccion registradas

30/ /B6-ns 19/1x/B5-ns {est 1)
~ 4F 20
2 ofr <
{smmairtpaticetn il
30/W/B8-ew 19/1¢/B5—ew (est 1)
o 4F 4 2
R A P NERV FETURG I ORIV S
£ o VAt b E,ME:;‘W"\WWMWW
4] 10 0 (o) Ja 40 50 19/ /8%-n3 {est 2) 07 /V1/82—1~ns
" 20 w10
g_q:@wrmwwww % _oleMhssants i
e 5 -1 LA
30 v B6 (70) 19/1%/8B5~cw {ext 2) - ey 02/MI1/68-ns
; X 85 (8.1) ok W b ‘ 10 3 W
Hobslitind 3 Fieimmor]  E AN
0 L ' i?} oo 0 " 20 m 40 5 02/MI/B2-ew
1 {s) )
07,//82-2-ns E o WW“MWM‘W
o 6 F 't i 1 1 1 1
a S o 5 1© 15 20 24
W79 (76) 3 on MMl sonimntr -
; & 07//82~2-ew
6k 29/ % /88— ne
21 1 85 (7.7) 3 EEW‘MJNNJM'WNWW{W of
v :I 1 L i 1 1 L 1 0 5
25/%/81-ns o 5 10 15 20 25 30 35 40 5E . . H " .
o rof t {2} 29/%1/68—tw
Yoy SR N NG -
' 3 Y TIY NI
104 . . . ' 25 v 89 (69) E.e N Y
25/%/81-na . L . L L
- 10fF () [1:] 20 . ;D 40 50
< il 1 I !
§_of R /
5 20 20 50 80 100 ' -
') E‘ x5 (73 20 x 78 (7 8) 23 vl 85 (7 8)
0 14 /18/79-na
21/1X/85-na (eat 1} e
o 1F E-,%E““WWWMM\%MWV‘ 1o/ /95-mm
S of: A -2 1 : . . : 5 O '
5 —10 :.Tr . V‘. MM{VVX{VM o 14/M/79-ew \E: Q —-—"“ﬂ ]
21/1%/B8-ew (et 1) W b, ) ok
« 10f T2 ;"”‘[h‘#ﬂhﬂh‘ﬂmmwp v 14/ /95— ew
B o N _onll L L L L 1 w  1OF
£ -‘g :V‘W WTMMNM!W 20 o 20 ( ;.0 0 50 E\ o %ﬁr 23/M11/65~ns
A : . , . . ' s 3
- 7 -10 PR T T L » 6F
. 21/%/85-ns {est 2} oo . P 20 0 E‘- ?-WV’WWW*W‘M*’
- —-n% b (s) T N . \ ) L L i
£l b oL domnn e
N L L L L L 9 s
21 /14 /B5-ew (ext T § -l . \ . R . x SZWMN\JVWW”M'W”‘
o 10f 29/M/BI—ew § of, A \ . . . L s
€ OZMV'}‘MMVIWWWVW‘ o 10F o s 10 15 30 % 30 4o
-0, ) | | \ . Y U%WWNWMWT{” 1)
o 5 1 15 2 28 30 L
ti o 10 0 30 a0 50
t (s
'l Il [l 1 i B 4 'Y
=103 -102 -101 -100 -499 —-98 -97 -96

en Ciudad Universitaria



Sismo| Fecha M R (Km) Brecha
sismogénica

30/IVv/86 7.0 409 Michoacan
25/IVI89 6.9 290 San Marcos
14/1X/95 7.3 320 Ometepec

1 23NN1/65 7.8 466 Qaxaca Este
2 o2VIllle8 | 7.4 326 Qaxaca Oeste
3 29/XI1/78 7.8 414 | Oaxaca Central
4 14/11/79 7.6 287 Petatlan

5 25/X/81 7.3 330 Michoacan
6 07/VI/82 6.9 304 Ometepec
7 071182 7.0 303 Ometepec
8 19/IX/85 8.1 295 Michoacan
9 21/I1X/85 7.7 318 Petatian
10
11
12

Tabla 1 Sismos de subduccién con M>6.9 registrados en CU desde 1965

- Los dos grandes sismos de la brecha de Petatlan que se han registrado son,
practicamente, del mismo tamafo (M=7.7 y 7.6). La diferencia entre sus distancias
epicentrales al sitio CU (318 - 287 Km) no es un factor significativo en la atenuacion del
movimiento sismico del terreno, ya que las amplitudes de sus espectros de Fourier son muy
similares. Se sabe que al aumentar la distancia epicentral se reducen las amplitudes de las
altas frecuencias. Sin embargo, del conjunto de sismos estudiados (originados en promedio
a 300 Km de CU), los sismos de Petatlan son los mas energéticos en estas frecuencias. Al
parecer, la corteza terrestre entre la brecha de Petatlan y la Ciudad de México, es muy
eficiente para la propagaciéon de ondas de alta frecuencia. Ello podria explicar el colapso de
la Universidad lberoamericana, la cual se encontraba en un sitio de la zona del lago con
periodo dominante alrededor de 1.0 s, asi como otros dafos observados principalmente en
la porcién de la zona de lago cercana a la zona de transicion. En cambio, se observa que
para frecuencias menores, las amplitudes son comparables a las que se producen por
sismos de menor magnitud originados en las otras brechas sismogénicas senaladas en el
estudio. Definitivamente, para periodos entre 2 y 3s, los grandes sismos originados en esta
region fueron menos energéticos que el "Temblor del angel” del 28 de julio de 1957 (M=7.7),
originado en la regién de San Marcos, cuyo poder destructivo quedd dramaticamente
demostrado en [a Ciudad de Mexico.

- El sismo del 25 de abril de 1989 es el tnico evento importante de la brecha de San
Marcos que se ha observado instrumentalmente en CU. Sus registros son de gran valor.
Para la ciudad de México, este sismo produjo mayores intensidades que otros sismos
costeros de mayor tamano. La comparacion entre los espectros de este sismo y los de los
sismos de Playa Azul del 25 de octubre de 1981 (M=7.3) y de Ometepec del 14 de
septiembre de 1995 (M=7.3) muestra claramente que el sismo de San Marcos, que es el de



menor magnitud, es el mas energético para el intervalo de periodos entre 2 y 3s. B~
evidencia, y los grandes dafios causados por el sismo del 28 de julio de 1957 (origin.
frente a las costa de Acapuico), sugieren que de todos los sismos con origen en la costa del
Pacifico mexicano, los que ocurren en la region de San Marcos, son los mas intensos para
fas estructuras ubicadas en la zona lacustre de la Ciudad de México.
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Figura 3. Espectros de Fourier de los Registros de aceleracion ilustrados en la figura 2

- La regidn de Ometepec es la de mayor actividad en este estudio. Desde que se
instalo el acelerografo de CU en 1964, se han registrado cuatro sismos importantes y
numerosos sismos pequenos con M < 5. Aungue las magnitudes de los sismos importantes
varian entre 6.9 y 7.3, la diferencia en estos tamafios no es apreciable en sus espectros de
Fourier. En efecto, para frecuencias mayores a 0.4 Hz, los espectros tienen practicamente el
mismo nivel de amplitud. Ello significa que para las estructuras convencionales del valle de
México, situadas en sitios con periodo dominante menor a 2.5 s, estos sismos produjeron
fuerzas con intensidades similares.

En la figura 4 se ilustran los EAF que se tendrian en el sitio CU ante cuatro posibl
temblores (con lineas continuas el componente NS y con lineas discontinuas el EW). .



primero de ellos se adoptd como referencia, pues corresponde al gran sismo de Michoacan
de 1985. E! segundo y el tercero son sismos postulados, originados en la brecha de San
Marcos con magnitudes M=8.1y 7.7. Estos sismos, que por su magnitud serian comparables
a los terremotos de 1885 y 1957, respectivamente, se obtuvieron a partir del escalamiento
de los registros del sismo del 25 de abril de 1889 (M=6.9). También se postulo un sismo con
M=7 originado en el interior de! continente (por el fallamiento normal de |la corteza sobre el
manto terrestre). Para ello, se tomaron las aceleraciones registradas en CU producidas por
el sismo de Huajuapan de Leodn del 24 de octubre de 1980 (M=7) y se corrigieron por
distancia a fin de situar al hipocentro a 80 Km de profundidad bajo el valle de México.

Michoacan (M=8.1; R=2905Km) San Morcos (M=B.1; R=290Km)
107 E:
» 101
£
[ 5] .
100
boUiiibiak i b phidiibo4 i biiiii O L ibiiN b iibibe i
San Marcos (M=7.7; R=290Km) Normal (M=7.0; R=80Km)
102 L
» 101 =
E —
Q -
100 =
R N I R T i Liii
10-2 1071 100 1011072 10-1 100 10

f (Hz) f (Hz)

Figura 4. Espectros de Fourier de sismos postulados para el sitio CU



3.2 Movimiento del terreno en las zonas de lago y transicion

Ordaz et al/ (1989) propusieron estimar las amplitudes del movimiento del terreno en sitios
instrumentados (en las zonas del lago y transicion) mediante el uso de funciones de
transferencia de sitio (FTS). Este enfoque empirico es una forma de tomar en cuenta las
amplificaciones relativas del movimiento del terreno observadas en los datos registrados por
las estaciones de la Red Acelerométrica de la Ciudad de México (RACM). En su mayoria, las
peculiaridades del movimiento se deben a las condiciones geotécnicas, geoldgicas vy
topogréficas del terreno. De acuerdo con estos autores, si se conoce el EAF para el sitio de
referencia CU, el EAF para el sitio de interés se puede estimar mediante el producto entre |la
FTS y el EAF de CU. Este procedimiento se ha extendido para estimar el movimiento del
terrenc que se tendria en sitios no instrumentados dentro del Valle de México. Para estimar
tas FTS que se tendrian en estos sitios se desarrolld un esquema de interpolacion espacial
(Lancaster y Salkauskas, 1986; Pelto et a/, 1988). En el modelo se hacen intervenir
soluciones tedricas y numeéricas, asi como las incertidumbres retacionadas con los datos y
con el tratamiento numérico, a fin de reducir y cuantificar los niveles de error que se tienen
en las predicciones (CIS, 1991-1995).

La RACM cuenta con cerca de 100 estaciones en la superficie libre del terreno. Su
localizacién aparece en la figura 5. Se indican las estaciones que se encuentran en
operacion y aquéllas que han sido retiradas, asi como las zonas geotécnicas y las
principales vias de la ciudad. En la figura 6 se ilustra un mapa de contornos de periodos
dominantes del terreno. Estos valores oscilan entre 0.5 s (para el terreno firme) y 5.0 s (pe’
las zonas mas profundas del antiguo lago). En general, la forma de estas curvas y i
propiedades estructurales controlan la distribucidon de la intensidad de las fuerzas sismicas
en su mayor parte.

3.3 Intensidad de las fuerzas sismicas

A diferencia de las amplitudes del movimiento del terreno, las fuerzas sismicas son una
medida cuantitativa de la accidn de un temblor sobre una estructura determinada.
Usualmente, se calculan ios valores para varios tipos de estructura e incluso para la
condicion en la superficie libre del terreno.

Las estructuras se caracterizan por su parametro dinamico mas significativo: el periodo
fundamental. Tipicamente, el periodo fundamental de una estructura aumenta con su altura,
de forma que las casas y las estructuras pequenas tienen valores nominales de periodo
fundamental menores a 0.5 s. Una estimacion robusta del periodo fundamental para edificios
convencionales es dividir el numero de pisos entre 10. De esta forma, es razonable esperar
que en el valle de Meéxico la mayoria de las estructuras tengan periodos fundamentales
comprendidos entre 0.1y 5 s.

Se sabe gue las condiciones mas criticas se presentan cuando el periodo dominante ¢
terreno coincide con el periodo fundamental de la estructura. Por ello, es racional esperar



Latitud

1 BN

» Estaciones de registro

19.50 ¢

v, /‘;/ i, ; \9}',
s /5'}‘:! /'. Sent 7
- “9”-?/;,//’4// Bt %

T ,4/'4///'”{'/'%/:;
% /,CN./f;/J}///'%/////
N

Longitud

,i/////////////// Terrenc firme Zona de transicion Zona de logo

Figura 5. Red Acelerométrica de la Ciudad de México



“ - //////%// _

__ﬁ//‘// \ \
g ﬂ%/ﬁ////////%////////% i

—— R
o Te]
M [N
(0]
-

o

pNIneT




que para un sitio especifico exista una familia’ de estructuras que sean altamente
vulnerables a las acciones sismicas.

El conjunto de fuerzas sismicas que obrarian sobre un grupo de estructuras en un sitio
determinado se le conoce como espectro de respuesta. Esta funcion permite definir criterios
de disefio, niveles de riesgo y de dafio, asi como incorporar efectos adicionales en la
respuesta ' estructural, por ejemplo, los debidos a la interaccion entre el suelo y la
cimentacién.

4. RESULTADOS

En vista de las incertidumbres intrinsecas en el proceso de ruptura y propagacion de los
grandes tembiores, los valores de las fuerzas sismicas que se presentarian en sitio ante un
sismo especificado, es decir, los espectros de respuesta, son las medidas mas racionales
con las que se puede contar para la planeacién y toma de decisiones en el diseno y
rehabilitacion de obras civiles. En este capitulo se presentan los espectros de respuesta que
pudieron haberse presentado en varios sitios del valle de México ante la accion del gran
sismo de Michoacan del 19 de septiembre de 1585.

4.1 Espectros de respuesta para sitios instrumentados

En la figura 7 se muestran los espectros de respuesta que se tendrian en sitios
instrumentados escogidos al azar. Con linea continua se muestran los espectros de
respuesta calculados a partir de las FTS obtenidas de los registros de aceleracidn de varios
temblores (indicadas en la figura como FTS medida). Con linea discontinua se indican los
calculados a partir de las FTS que se obtuvieron por interpolacién, después de sustraer de
la base de datos cada una de las FTS correspondientes (indicadas como FTS interpolada).
Esta es una forma de proceder para revisar el poder resolutivo del modelo de interpolacion
empleado. El acuerdo es excelente. Como referencia, en la esquina superior izquierda se
muestran los espectros para el sitio SCT (Secretaria de Comunicaciones y Transportes)
calculados con este método.

Estos espectros de respuesta indican que, para este temblor, las estructuras con periodos
fundamentales entre 1 v 3 s son las que debieron estar sometidas a las intensidades
mayores y, en efecto, los dafios mayores se presentaron en los sitios donde los periodos
dominantes del terreno coinciden con estos valores de periodo estructural. Notese que se
identifican sitios en donde se esperarian intensidades sensiblemente mayores a las que se
presentaron en el sitio SCT en 1985 Téngase presente que, las intensidades observadas en
SCT sirvieron de base para fijar, en las Normas Técnicas de Emergencia (1986) y en las
Normas Tecnicas Complementarias del reglamento actual de construcciones (RCDF, 1987,
1995), el coeficiente sismico de disefio para la zona de lago (¢=0.4 g; con g = aceleracién de
la gravedad = 9.81 m/s2).
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4.2 Espectros de respuesta para sitios no instrumentados y efectos de interaccion
suelo-estructura

Se sabe que la flexibilidad del suelo incrementa el periodo fundamentai y modifica el
amortiguamiento de la estructura supuesta con apoyo indeformable, es decir, en la condicién
de campo libre. Avilés y Pérez-Rocha (1996) indican que para estructuras esbeltas se tienen
importantes incrementos en el periodo y amortiguamiento estructurales. En cambio, para
relaciones de esbeltez pequenas, encontraron que los incrementos en el periodo no son
significativos, pero que van acompanados de reducciones del amortiguamiento que pueden
introducir incrementos importantes en las ordenadas del espectro de respuesta.

En la figura 8 se muestran los espectros de respuesta obtenidos para los sitios donde se
ubican el Centro de las Artes y algunos puentes vehiculares. Estas obras son de reciente
construccién. Los espectros de campo libre se muestran con linea continua. Tambien se
calcularon espectros en los que se tomaron en cuenta los efectos debidos a la interaccidn
suelo-estructura.

Para la estructura principal del Centro de las Artes se consideraron dos alturas efectivas (Hg
= 20 y 30 m), o relaciones de esbeltez (H./R,=1 y 1.5). Se supuso que la estructura esta
apoyada en un cajon de cimentacion axisimétrico con radio equivalente R =20 m,
desplantado a 10 m de profundidad, en un depdsito de suelo de 60 m espesor y velocidad
de ondas de cortante b=68 m/s. Los espectros para estas condiciones se indican con lineas
discontinuas (He/R.=1) y punteadas (Hg/R,=1.5). Bajo la condicién de menor esbeltez, los
efectos sobre el periodo fundamental no son significativos, en cambio, los efectos sobre el
amortiguamiento estructural se traducen en un incremento de las ordenadas del espectro de
respuesta que es del orden del 25% en el valor maximo. Por su parte, la condicién de mayor
esbeltez introduce incrementos notables en los periodos estructurales. Notese que este
efecto produce un corrimiento de las ordenadas del espectro de respuesta hacia periodos
menores. Ello significa que, al tomar en cuenta la flexibilidad del suelo, la accion sobre una
estructura corresponderia a aquella que actuaria en una estructura mas flexible con apoyo
indeformable (condicién de campo libre). Estos resultados son congruentes con el reporte de
Avilés y Pérez-Rocha (1998).

Por ofra parte, se consideré que los puentes vehiculares estan apoyados en un cajon de
cimentacion axisimétrico equivalente con R.,=4 m, desplantado a 2 m de profundidad. Uno
de estos puentes se localiza en la zona de transicion (Tialpan - E. Zapata), mientras que los
tres restantes estan en la zona del lago (Tlalpan - Div. del Norte, Churubusco - C. de
Miramontes y Churubusco - Troncoso). Se estudiaron dos condiciones particulares de la
cimentacion: a) considerando solo el cajén y b) tomando en cuenta que el cajén se apoya en
un conjunto de pilotes de friccion. Los resultados se indican con lineas punteadas y
discontinuas, respectivamente.

En estos ejemplos, se.observa que los efectos de interacciéon se reducen al incrementar la
rigidez del sistema suelo-cimentacion, es decir, al tomar en cuenta la rigidez adicional
debida a la friccidn entre los pilotes y el suelo. Para el puente vehicular localizado en
Churubusco - Troncoso, los efectos de interaccion son despreciables. En cambio, para los
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puentes localizados en Tlalpan - E. Zapata, Tlalpan - Div. del Norte y Churubusco - C. de
Miramontes, el no tomar en cuenta la presencia de los pilotes produce importantes
corrimientos en los periodos estructurales. En efecto, para periodos estructurales cercanos a
0.6 s, los cuales coinciden con los periodos fundamentales tipicos de estas estructuras en la
direccion transversal y en la condicién de apoyo indeformable, el corrimiento de los periodos
estructurales se traduce en incrementos en las ordenadas espectrales del 25% con respecto
a la condicidon dada por la presencia de los pilotes. El tomar en cuenta la presencia del
conjunto de pilotes de friccidn se acerca mas a la idealizacion del apoyo indeformable que
se suministra con los espectros de campo libre (lineas continuas).

4.3 Espectros de respuesta para las estaciones del Sistema de Transporte Colectivo
de la Ciudad de México

En las figuras 9-11 se muestran los espectros de respuesta de campo libre que se tendrian
algunas estaciones del Sistema de Transporte Colectivo Metro. Para las estaciones
elevadas de la linea 9, también se presentan especiros en ios que se consideran dos
condiciones de interaccidn suelo-estructura. Se supuso que la cimentacidon es un cajén con
R.=7 m que sostiene una estructura de 7 m de altura efectiva. Al igual que en el ejemplo de
los puentes vehiculares de la seccién 4.2, la cimentacion se idealizé apoyada directamente
sobre el terreno y apoyada sobre un conjunto de pilotes de friccién.

En este estudio preliminar se encontrd que existen varias estaciones en las que podrian
esperarse ordenadas espectrales mayores que las que se obtuvieron a partir de las
aceleraciones registradas en el sitio SCT durante el sismo del 19 de septiembre de. 1985 (el
valor espectral maximo fue Sa_, = 1 g para el periodo estructural T, = 2 s). En la tabla 2 se
consignan los resultados mas relevantes.

También pueden identificarse algunas estaciones en donde se presentan grandes
ordenadas espectrales para periodos estructurales entre 0.9 y 1.3 s. Este hecho es de gran
importancia, ya que en la ciudad de México es mayor el numero de estructuras con periodos
fundamentales en este intervalo que aquellas con periodos iguales o mayores a 2 s. En
particular para las estaciones Ermita y Potrero se tiene Sa_,, =1.0 g, mientras que para las
estaciones Etiopia, Basilica y La Villa se tienen ordenadas maximas alrededor de Sa = 0.8 g.
Finalmente, se observo que los efectos de interaccion suelo-estructura en las estaciones
elevadas no es muy significativo, aunque podrian presentarse incrementos en el periodo
estructural superiores al 20 % (por ejemplo en las estaciones Bondojito y Consulado).

Después de estos resultados generales, se habra de profundizar y detallar este estudio a fin
de determinar cuales serian los coeficientes optimos para el diseAo sismico de esta magna
obra, asi como de sus extensiones futuras. El interés es mantener el servicio del Sistema de
Transporte Colectivo de la Ciudad de México durante sismos moderados frecuentes, ademas
de garantizar la seguridad estructural y de los usuarios durante sismos intensos.
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Estacion Aceleracion maxima del Aceleracion espectral Intervale (en s) de
terreno (A,,/0) maxima periodos estructurales
Ansdg €N Te (s) donde Sa/g=>1

Escuadrén 201 0.22 1.7 2.0 1.8-23
Cuauhtémoc 0.21 1.7 2.0 1.8-23
Bondoijito ©0.22 1.6 2.0 1.8-22
Valle Gédmez 0.21 1.6 2.0 1.8-2.2
Consulado 0.24 - 1.4 20 1.8-28
Hospital Gral. 0.20 1.3 2.0 ) 18-22
S Antonio Abad 0.19 1.2 2.7 25-28
Chabacano 0.20 1.2 2.7 2.5-28
Eduardo Molina 0.19 1.2 2.7 25-28
QObrera 0.19 1.1 2.7 26-28

L Cardenas 0.20 1.1 2.0 19-22y 25-27
Canal de! Norte 0.19 1.1 2.6 25-27

Tabla 2. Ordenadas espectrales maximas para el Sistema de Transporte Colectivo METRO

4.4 Acelerogramas sintéticos para un sismo de gran tamafo

Para este ejemplo se ha ‘empleado la técnica propuesta por Boore (1983) que permite
simular un gran numero de acelerogramas sintéticos a partir de un espectro de amplitudes
de Fourier esperado y fases aleatorias obtenidas de series de ruido blanco gaussiano. Este
método esta disefiado para que, en promedio, se tenga una correcta estimacion del espectro
esperado, aunque en ocasiones, el espectro de amplitudes de Fourier de una simulacién
particular puede tener diferencias significativas con respecto a éste.

Se seleccionaron 6 sitios a lo largo del Paseo de la Reforma y se supuso un sismo igual a
de Michoacéan del 19 de septiembre de 1985. En la parte superior de la figura 12 se muestra
una posible realizacion del movimiento del terreno para cada sitio. Los espectros de
respuesta que se obtienen de estas simulaciones se presentan en la parte inferior con linea
continua. Con linea discontinua se indican los espectros de respuesta esperados. Notese
que el acuerdo es excelente,

Con estos resultados se ilustra el poder predictivo del procedimiento desarrollado para
estimar series de tiempo en sitios con coordenadas arbitrarias. En particular, las series de
tiempo de aceleraciones son de gran utilidad para el analisis dinamico de estructuras con
comportamiento inelastico. Este tipo de andlisis estd estipulado en las Normas Técnicas
Complementarias para Disefioc por Sismo del Reglamento de Construcciones del Distrito
Federal (NTCDS, 1995).
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5. ESCENARIOS DE ALTO RIESGO SiSMICO PARA EL VALLE DE MEXICO

Para inferir los niveles de intensidad y de dafio en estructuras del valle de México se
calcularon las distribuciones de las aceleraciones maximas del terreno (figura 13) y de las
fuerzas sismicas asociadas a los periodos estructurales T, = 0.3 + 0.1 s (figura 14), 1.0+ 0.3
s (figura 15) y 2 + 0.5 s (figura 16). Estas distribuciones se ilustran en mapas que
corresponden a una gran porcion del valie de México. Para estos calculos se consideraron
los sismos especificados en la figura 4. Las observaciones mas relevantes son las
siguientes:

- Las aceleraciones maximas del terreno se presentan ante un sismo originado en la
brecha de San Marcos con M=8.1. Estas alcanzan valores superiores a 0.35 g en las zonas
de la ciudad donde los periodos dominantes del terreno estan alrededor de 2.5 s.
Recuérdese que en el sismo del 19 se septiembre de 1985, la aceleraciobn maxima
registrada en el sitio SCT fue 0.17g, es decir, la mitad.

- Para pericdos estructurales cercanos a 0.3 s, las intensidades sismicas maximas se
presentan para el sismo postulado de fallamiento normal. Estas intensidades alcanzan
valores superiores a 0.5 g en algunas porciones del valle, donde los periodos dominantes
dei terreno oscilan alrededor de 1.0 s. Una tendencia similar se observa para periodos
estructurales cercanos a 1.0 s. En este caso, las intensidades sismicas superan el valor
1.0g.

- Para periodos estructurales alrededor de 2.0 s, el sismo postulado con M=8.1
ariginado en San Marcos, produce las mayores intensidades. Estas superan el valor 1.2 g en
una amplia region del valle, en particular, donde los periodos fundamentales del terreno
oscilan alrededor de 2.5 s.

- Un sismo similar al que ocurri el 28 de julio de 1957 (M=7.7), ocurrido en la brecha
de San Marcos, presentaria intensidades similares a las que se presentaron durante el gran
sismo de Michoacan ocurrido el 19 de septiembre de 1985 (M=8.1).

Estos resultados indican que la intensidad de las fuerzas sismicas, ademas de depender dei
sismo de excitacion, dependen de las condiciones locales del terreno y de las propiedades
dinamicas estructurales, principaimente. En este trabajo, se ha elegido el término
"escenario” para incorporar en él estos factores que son de importancia fundamental para el
disefio sismico estructural.

En la parte superior de la figura 17 se ilustran dos acelerogramas sintéticos para cada uno
de los sitios seleccionados sobre Paseo de la Reforma (ver figura 12). Estos acelerogramas
corresponden a posibles realizaciones del movimiento debido a dos grandes sismos de
subduccidn, originados en las brechas de Michoacan y de San Marcos (con M=8.1). En cada
pareja, €l acelerograma superior corresponde al sismo de San Marcos. En la parte inferior
de la figura se ilustran los espectros de respuesta correspondientes a estos acelerogramas.
Con linea continua se indican los espectros para el sismo de San Marcos y con linea
discontinua para el de Michoacan. Para los sitios estudiados, las ordenadas espectrales
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correspondientes al sismo de San Marcos pueden llegar a niveles 50% por encima de los
valores que se obtienen para el sismo de Michoacan.

Sin duda, este tipo de representaciones llevadas al detalle de colonias y manzanas, en las
que se incorporen levantamientos catastraies y estructurales de edificios especificos, serian
de gran utilidad para la planeacion y administracion del uso del suelo, asi como para la
prevencién de desastres en caso de sismo. También servirian de apoyo para la coordinacion
de diferentes agrupaciones civiles (policia, bomberos, fuerzas militares, grupos de rescate,
etc.), asi como para definir las acciones inmediatas que deben seguirse después de la
ocurrencia de un gran temblor en la Ciudad de México. Por otro lado, el analisis
ininterrumpido de los registros de aceleracién producidos por sismos futuros, permitira
reducir las incertidumbres de este modelo empirico para la prediccién del movimiento del
terreno. Aun existe un gran trecho que recorrer, pero ya se han dado grandes pasos en
materia de prediccidn de intensidades sismicas y prevencion de desastres. Actualmente, en
el Centro de Investigacion Sismica de la Fundacion Barros Sierra, estas actividades son
prioritarias.

6. CONCLUSIONES )

Se ha descrito la version mas reciente de un método empirico para la prediccion de
espectros de respuesta, elasticos e inelasticos, para sitios con coordenadas conocidas
dentro de la Ciudad de México. Se han considerado sismos de diferente origen. Los
resultados que se obtienen son de aplicacién practica en el disefo, planeacion y toma de
decisiones para la construccion y reestructuracién de obras civiles. También son de utilidad
para las companias aseguradoras y reaseguradoras. Estos resultados permiten conocer la
intensidad sismica en sitios de interés dentro del valle e identificar las zonas de mayor 0
menor riesgo, asi como definir medidas certeras de proteccidn civil inmediatas y a mediano
plazo. '

El método se ha extendido para construir series de tiempo. Para algunos problemas de
ingenieria sismica, estas series pueden ser de utilidad, tanto para el analisis dinamico no
lineal de estructuras especiales como para el calculo de espectros de respuesta de sitio y de
diseno.

Se ha propuesto que en la construccion de los espectros de disefio no se consideraran
efectos adicionales a los de sitio, tales como la influencia de la interaccion suelo-estructura y
la incertidumbre en la determinacion de los periodos estructurales. De esta manera se tienen
espectros de sitio basicos en los que es factible incorporar a futuro estos u otros efectos que
se consideren relevantes en el disefio.

El avance en el conocimiento sobre sismicidad en México requerird del analisis de las
aceleraciones producidas por temblores futuros, registradas tanto en el campo libre como en
estructuras. También se requerira de un mayor nimero de investigadores de alto nivel, asi
" como de la continuidad en el apoyo financiero para estos fines.
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ANALYSIS OF NEAR-SOURCE STRONG-MOTION RECORDINGS
~  ALONG THE MEXICAN SUBDUCTION ZONE.

By S. K. SINGH, M. OrDAZ, J. G. ANDERSON, M. RODRIGUEZ, R. QUAAS,
E. MENA, M. OTTAVIANI, AND D. ALMORA

ABSTRACT

Near-source strong motions of 64 earthquakes (3 S M S 8.1, 10 S R =54 km)
recorded above the Mexican subduction zone are analyzed to study the scaling
of peak horizontal acceleration, 8., and Fourier acceleration amplitude spectra,
a(f), as a function of magnitude M. The a.,, data reduced to 16 km shows clear
dependence on M for M 5 6, For M > 6, the existing data suggests that for such
events a,,, does not depend on M. Observation points 16 km above the source
are in the far field for earthquakes with M > 6 for the frequencies (>1 Hz) of
interest here, so that for such events a{f) is easily explained in terms of Brune's
source spectra modified by attenuation. The same spectra explain the a.., data
when Parseval's theorem is used to obtain 2., and the expected a,.,, is computed
using random vibration theory (RVT). For larger earthquakes, we modify the point-
source model to estimate Fourier amplitude spectra from finite sources, ignoring
possible directivity effects. These spectra along with rupture duration T, is used
to compute a., and to estimate a,,, by applying RVT. The character of the near-
source recordings of 6 = M S 8.1 earthquakes in Mexico suggesis that the
assumption of stationarity over T, is reasonable. The results from the model show
that beyond M = 6, the dependence of 3.,.. on M decreases; for M > 7.5 a...
becomes essentially independent of M. The a... and a(f) observed for M = 6.5
may be interpreted in terms of this finite-source model with stress drops A0 of
40 to 100 bars and an appropriate site attenuation parameter. From a possible
M = 7.5 to 8 eanthquake in the Guerrero gap the expected a... from the finite-
source model in Acapulco, corresponding to As = 100 bars and « = 0.023s, is
roughly % g.

INTRODUCTION

The scaling of near-source peak horizontal acceleration @na., and Fourier accel-
eration spectra, a{ f), with magnitude M, remains an active field of research because
of their importance in earthquake engineering. Of particular interest is the scaling
of Guma. and a(f) with M for moderate and large earthquakes. Hanks and Johnson
(1976) analyzed the @, data recorded at a distance R = 10 km and concluded that
Oma. Was independent of M for 43 S M, £ 7.2. They explained the observations in
terms of a nearly constant dynamic stress drop (2 kbars) during faulting. Hanks
and McGuire (1981} explored the dependence of rms acceleration, 8,m,, and, through
random vibration theory (Cartwright and Longuet-Higgins, 1956, Vanmarcke and
Lai, 1980), of ag,., on M. Their procedure was based on Brune's far-field source
spectral model (Brune, 1970) and application of Parseval’s theorem. They concluded
that the data at R = 10 km was in accordance with 0.3 M dependence predicted by
the theory for 4 < M < 6.5. Boore (1983, 1986) generated time series consistent
with Brune’s source spectra and rupture duration and found that the quantities of
seismological interest are reproduced by the simulation with stress drop, Ag, of 100
bars and an appropriate choice of attenuation filter. McGarr (1986) analyzed the
near-source data from Coalinga earthquake and its aftershocks. The observed
dependence of Gge, 0n M (M < 5.3), in contradiction with a previous study of
McGarr (1984), was interpreted by the author with Ag¢ increasing with seismic
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moment, M.. The same data set was interpreted by Boore (1986) with Brune's
source spectra modified by an attenuation filter.

The M dependence of a,., for smaller earthquakes at close source distances is
now firmly established and may be easily explained by a far-field source model with
a constant Ac and appropriate attenuation filters (see, e.g., Hanks and McGuire,
1981; Boore, 1983; Luco, 1985; Boore, 1986). However, the dependence of @r,, and
a(f) on M at close distances when M is large (M > 7) is uncertain. The main reason
for this is the paucity of the data. It should be noted that the far-field approximation
is likely to break down if the source dimension exceeds the closest distance from
the rupture area to the observation point. In such cases, the predictions based on
far-field source models, which assign all energy release to a point, may result in an
overestimation of a(f) and, hence, of such related quantities as a,.,, and ag,,.

In spite of the paucity of data, several authors have anticipated independence of
Qma: 00 M for M > 7 close to the source (e. g., Hadley and Helmberger, 1980; Hanks
and McGuire, 1981; Joyner, 1984). The possible independence of a,,, on M at close
distance is implicit in the model chosen for regression analysis by Esteva {(1970)
and Campbell (1981).

In this paper, we analyze the strong-motion data collected along the Mexican
subduction zone. The data consists of near-source recordings of earthquakes with
3 £ M =8.1. We normalize the a,,,, values to a distance of 16 km, the typical depth
of the plate interface near the Pacific coast of Mexico. For 3 = M = 6, a,.., shows a
clear dependence on M. However, for M > 6 the a.., data, although limited in
number, shows no increase with M. We find that a modification of the far-field
spectral mode] to include the finite size of the source area can reasonably well
predict observed a.,, and a{f) for M > 6. Finally, we attempt to estimate a{f), Gmss,
and response spectra in Acapulco from a possible M = 7.5 to 8 earthquake from the
rupture of the Guerrero gap.

DaTa

The list of the earthquakes, along with S-P times, closest distances to the rupture
areas, peak acceleration values on the three orthogonal components, and magni-
tudes, are given in Table 1. All data beginning in 1985 were recorded by the Guerrzro
digital accelerograph array (Anderson et al., 1987a, b; Quaas et al., 1987). Because
of low density of seismographs in the region, the locations of most of the small
earthquakes recorded by the array are poorly known. To minimize errors in the
distance estimation of small earthquakes we selected those events whose S-P times
could be read on one or more strong-motion records. In some cases, records begin
just after the arrival of P waves so that only the minimum estimates of S-P times
are possible. Data from a {few such events, included in the analysis, are identified in
Table 1. The closest distance to the rupture area for small earthquakes, given in
the table, has been obtained by multiplying S-P time by 8.2 km/sec.

For moderate and large earthquakes (M, = 6.9), a few S-P times are available
(Table 1). Since for such extended sources the S-P time may not correspond to the
closest distance to the rupture plane, the listed values of the distance in Table 1
have been determined from the mapped rupture areas. It is well known that the
Michoacan earthquake of 19 September 1985 (M, = 8.1) consisced of two subevents
(see, e.g., Anderson et al., 1986; UNAM Seismology Group, 1986}, each of which
may be assigned a seismic moment M, of 6 x 107 dyne-cm (Astiz et al., 1987). In
Table 1, we list subevent 1 and the entire earthquake separately. The first subevent

(0



EARTHQUAKE, DISTANCE, PEAK ACCELERATION, AND MAGNITUDE DaTA

TABLE 1

Closesi Distance

Date Time" Station §-r to Rupture Ares Park Aceelermtion tesieh Magniude ¢

(/M/Y) HMS) frech e z . N . o . . omaents
19/03/78 01:39:09 ACAP 2.1 17.2 252. 315. 291. 5.7 6.4 6.63
19703/78 01:39:09 ACAS 2.1 17.2 1659. 745. IR 5.7 6.4 6.6
25/10/81 03:22:15 SICC >2.0 16.0t 249. 266. 6.1 7.9 741 Soft aite
22/08/85 19:50:53 PAPN 2.8 23.0 7.9 18.2 11.5 3.3
19/09/85 13:17:42 CALE 1.5 16.0% RA.O 140.7 139.7 7.85 First subevent
19/09/85 13:17:42 VILE 16.0¢ 574 121.6 125.4 7.85 First subevent
19/09/85% 13:17:42 ZACA 16 0% 449 181.9 2711 7.85 Firat, Soft site
19/09/85 13:19:42 UNIO 16.0% 12R.2 148.3 156.6 6.8 8.1 8.05 Entire earthquake
21/09/85 01:37:18 AZIH 23.3¢ 948 134.0 153.3 6.3 1.6 7.67
21/09,'85 01:3718 PAPN 29.6t 172.3 219.2 243.0 6.3 1.6 7.67
21/09/85 09:07:15 PAPN a1 254 12.4 258 16.3 kW
30/09/85 09:08:11 PPAPN 1.0 246 9.7 124 10.5 3.2
03/10/85 06:29:50 PAPN 3.4 219 3.7 1349 B6.3 4.4 43
09/10/85 17:08:30 PPAPN 39 32.0 10.5 14.4 16.3 3.3
22/12/85 18:43:47 PAPN Al 254 18.2 22.0 8.3 36
24/12/85 19:28:17 PAPN a1 254 9.6 15.3 230 3.3
03/01/86 00:17:49 PAPN 3.0 246 12.4 258 28.7 J.4
12/01/86 16:51:21 UNIO 18 148 60.3 73.7 44.0 4.7 5.1
15/01/86 06:46:02 PAPN 3.7 30.3 6.7 15.3 20.1 36
18/01/86 20:27:00 PAPN 28 23.0 96 18.2 23.0 4.1
26/01/86 00:56:00 PAPN 43 35.0 6.7 12.4 16.3 4.0
26/01/86 03:03:19 PAPN 4.2 34.4 6.7 10.5 105 3B 490
29/01/86 20:01:32 PAPN 6 295 16.] 230 16 4.7 46
01/02/86 03:21:36 OCLL 5.1 41.8 18.2 144 B.G 4.0 4.1
01/02/86 03:31:36 XALT 6.5 53.3 17.2 11.5 16.3 4.0 41
24/03/86 23:39:24 PAPN 4.1 336 42.1 76.6 B84.2 3.6 m, used
30/04/86 07:07:18 CALE >4.5 48.27 335 97.6 716 6.2 7.0 6.99 See text
03/05/86 16:29:23 XALT 4.3 35.3 21.1 325 54 34
05/05/86 05:46:35 CALE 3.4 279 21.1 315 507 5.6 5.6 55
18/05/86 22:07:39 CPDR 23 18.9 23.0 18.2 10.5 31
29/05/86 20:31:21 VIGA 59 484 278 65.2 794 50 5.2 42
11/06/86 21:39:52 COMD 5.6 459 489 489 50.7 4.7 6.1
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TABLE 1—-Continued

Date Time* Seation s.p (‘3:0;:;‘ :ri‘l':r:: Peak Actelaration (gals) Magnitude c
(/MY (HM S) {eac) (hro) 2 £ N M. m~ " M. ommenls

16/06/88 05:51:05 XALT 4.2 4 69.9 68.4 165.6 4.3 4.5

16/06/86 05:51:05 CPDR 5.3 43.5 23.0 20.1 19.1 4.3 4.5

04/11/886 01:568:06 UNIO 4.5 36.9 26.8 Jo.6 258 48 4.8 N
26/11/86 20:57:48 PAPN 1.2 98 18.2 22.0 239 a7

14/12/86 01:28:02 PAPN 27 221 17.2 61.2 421 43

16/12/86 18:56:46 XALT 5.3 435 144 1.5 14.4 4.3

12/02/87 06:43:09 XALT >1.7 139 211 21.1 313 3.3

24/02/87 14:55:45 VIGA 2.7 221 48 16.3 19.1 J.2

14/03/87 15:08:13 OCLL 1.2 98 28.7 18.2 211 a1

20/03/87 23:58:56 PAPN >34 219 5.7 86 18.2 ar ad

26/03/87 13:07:08 OCLL 2.1 17.2 22.0 21.1 28.7 24

26/03/87 18.38:29 COYC 3.0 24.6 26.8 30.6 32.5 48 48 4.5
02/04/87 16:01:52 CPDR 2.6 21.3 489 1034 65.1 4.0 48

02/04/87 16:01:52 VNTA 3.2 28.2 39.2 65.1 40.2 4.0 4.8
08/05/87 " 04:49:55  CPDR 2.4 19.7 86 12.4 86 33
09/06/87 15.37:07 CPDR 3.7 30.3 24.9 21.1 287 4.0 4.2

09/06/87 15:37:07 VNTA >3.3 271 30.6 63.2 54.6 4.0 4.2
09/06/87 15:37:07 coycC 3.4 27.9 249 316 38.3 4.0 4.2
09/06/87 15:37.07 XALT 4.2 .4 21.1 35.4 17.2 4.0 4.2

10/07/87 00:59:44 ATYC 4.0 328 15.3 249 14.4 3.5

29/07/87 16:10:16 COMD 6.6 b4.1 18.2 15.6 11.5 38

25/10/87 04:21:56 LLAV 9 48.4 239 25.1 325 4.7

25/10/87 04:31:58 PAPN >35 28.7 80.4 934 160.8 4.7

06/11/87 01:35:01 PETA 42 a4 13.4 15.3 105 aT

22/11/87 05:11:59 XALT 5.7 46.7 220 156 144 4.1

22/11/87 12:30:34 PAPN 2.1 221 23.0 335 40.2 44
03/12/87 12:06:06 PAPN >39 320 18.2 41.2 249 3.9
08/02/88 13:51:30 PETA 3.5 24.13 104.0 238.3 147.4 50 b.5 58 591
08/02/88 13:51:30 PAPN 4.0 29.4% 2250 337.0 435.0 5.0 5.5 58 591
08/02/88 13:51:30 AZIH 40.41 19.2 28,7 23.0 5.0 55 58 591
08/02/88 13:51:30 LLAYV 58 42.5% 149.3 221.1 2976 5.0 55 5.8 591
26/02/88 00:15:12 PAPN 2.9 218 14.4 431 21.1 4.0

20/03/88 17:03:31 cCoYycC 26 2.3 6.7 15.3 13.4 3.7

00L1
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27/03/88
04/04/88
03/05/88
28/05/88
01/08/88
16/08/88
16/08/88
16/08/88
16/08/88
16/08/88
27/08/88
07/09/88
07/03/88
14/09/88
26/09/88
26/09/88
26/09/88
25/11/88
06/12/88
25/04/89
25/04/89
25/04/89

05:06:20
18:38:12
11:04:52
21:43:47
08:42:30
04:20:49
04:20:49
04:20:49
04:20:49
04:20:49
15:59:48
20:17:50
20:17:50
20:36:37
20:11:59
20:11:59
21:04:17
06:23:04
14:54:42
14:28:59
14:28:59
14:28:59

PETA
CoyYC
COPL
CoYC
PAPN
VNTA
OCLL
ACAD
XALT
CDDR
LLAV
ATYC
coycC
ARTG
PAPN
LLAV
PAPN
CcOPL
CcoYcC
SMR2
CPDR
VIGA

53
32
27
1.6
d.2
33
3.4
3.7
3.9

4.0
4.1
4.5
5.4
30
49
28
2.3
28
.7
4.0
5.0

43.5
26.2
22.1
13.1
26.2
28 0t
29.3¢
30.3t
34.8¢
412t
328
336
36.9
44.3
244
403
23.0
19.2
22.7
20t
25¢
20t

10.5
20,1
10.5
96
67
18.2
39.2
21.1
209.4
775
8.6
20.1
9.6
31.5
54.6
10.6
68.0
48
10.5
132.1
66.0
128.2

10.5
29.7
.6
23.0
15.3
38.3
28.7
120.6
2358
115.8
19.1
40.2
239
335
21.9
16.3
133.0
8.6
16.3
127.3
928
3101

96
21.1
23.0
124

86
L6
59.3
76.6

146.1

727
39.2
325
18.2
26.8

1015
19.2
97.6

8.6

211
175.1
102.4
345.9

32
4.1
3.9
A5
3.2
6.0

5.0

5.0
6.0
5.0
3.2
4.1
4.1
4.7
4.7
4.7
4.2
a8
4.3

4.2

4.3
4.2
4.3
4.3
4.3

6.3
6.3
6.3

6.9
6.9
6.9

6.89
6.89
6.89

Soft site

* Time does not correspond to the origin time. It is for reference only.

t The distance is from the closest point of the rupture area estimated from aftershock distribution.
1 The distance is with respect to the hypocenter.
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1702 SINGH ET AL.

can be isolated at three stations. For the entire earthquake, the data from only one
close in station (UNIOQ) is useful since the two subevents here merge together. For
the earthquake of 30 April 1986 (M, = 7.0), S-P time at CALE is greater than 4.5
sec (hypocentral distance 36.9 km). With respect to the location given by Earthquake
Data Report (USGS), the hypocentral distance to CALE is 48.2 km. Although this
distance may be in error, we take it as the closest distance to the rupture area.
For almost all small earthquakes, only M., the coda-wave magnitude (estimated
by Instituto de Ingenieria, UNAM, using the relation M, = 2 log + —0.87 of Lee et
al (1972)), and m, are available. For all moderate and large earthquakes (M, 2 5.7)
the estimates of M, are available. For these earthquakes, the moment magnitude
M. (calculated from the relation M. = 2 log M, — 10.7 given by Hanks and
Kanamori (1979)) are displayed in Table 1. In the remainder of the text, we will
denote magnitude by M where M = M, for M, Z 5.7 and M = M, for smalier events.

ANALYSIS

We wish to study the dependence of Gma; 0n M at a distance of 16 km from the
source. The choice is based on observations which suggest that the depth of the
plate interface below the coast is about 16 km. Since the distance to the recording
site is not 16 km except for some large earthquakes (Table 1}, we reduce the data
to a distance of 16 km by multiplying them with (R°/16) X e™*#~16¥/2@ where R, is
the distance listed in Tzile 1, 8 = 3.2 km/sec is the shear-wave velocity, and § is
the quality factor. Singh 2: al. (1989) found that @ = @, f (with @, = 100 sec) is an
adequate approximation for the Pacific coast of Mexico for f £ 20 Hz. Often in
literature ag,, is taken as the largest of the values on EW or NS component. For
this study, we take am, = ((ag? + an®)/2)", where ag and ay are the largest values
of acceleration on EW and NS components, respectively. Thus Gg,, reduced to a
distance of 16 km is given by ({ag® + an®}/2}'? x (R./16} x e"'f163Q Figure 1
shows a plot of reduced a,,, at R = 16 km versus M. In Figure 2, modified from
Anderson and Quaas (1988), NS components of near-source recordings of all
earthquakes with M 2 5.9 are shown. (Note that in this figure CALE recording of
the 19 September 1985 earthquake corresponds to the first subevent. The acceler-
ograph at CALE stopped for a few seconds after the first subevent, and then it was
retriggered by the second subevent. The recordings at VILE, ZACA, and UNIO
correspond to the entire earthquake; at UNIO the two subevents merge together,
but they are well separated at VILE and ZACA). The M dependence of a,, is clear
for M = 6 (Fig. 1). For M > 6, Figures 1 and 2 suggest no increase of a,,, with M.

Now we explore whether the a.., values for M > & events are relatively low
because of site effects, radiation pattern effects, source directivity, and/or the
asperities controlling high-frequency radiation being at greater distances than those
listed in Table 1.

Most recordings are from hard-rock sites. At soft sites, the a,,, values are greater
than those at close-by hard-rock sites (compare ACAS with ACAP for the 19 March
1978 Acapulco earthquake and ZACA with VILE for the 19 September 19%3
Michoacan earthquake, Fig. 2, Table 1). It is possible that the attenuation param-
eter, » (defined later), at the sites which recorded M > 6 events is, on an average
greater, hence the a,., values smaller, than at average coastal sites. We discuss this
possibility later. Here we note that the a,., values for M > 6 events are relatively
low both for hard and soft sites. We can ignore the radiation pattern effects as the
cause of lack of increase of a,,, with'M (M > 6) since at high frequencies the
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Fic. 1. Near-source o, data from the Mexican subduction zone, reduced to a distance of 16 km (see
text) as a function of magrutude M. M = M, {coda-wave magnitude) for M, £ 5.5 and M = M, (moment-
magnitude) for M, Z 5.7. Solid and open symbols represent hard and soft sites, respectively. Symbol
with arrow represents minimum estimate of @..,- A line Joining symbols represents mult.iple recordings
of the same event. Sold triangles are recordings from the site PAPN. Data from ACAS, ACAP. and
CALE (C) are marked. Estimated a.,. curves for some values of stress drop (A¢)} and site attenuation
parameter («) from both point and finite-source models are shown (see text),

sources invariably appear more isotropic than one would expect from radiation
patterns (see, e.g., Hanks and McGuire, 1981).

Although the source directivity during the 21 September 1985 earthquake is well
documented (Singh et al., 1989}, its effect on AZIH and PAPN sites would be to
give rise to higher a_,, values. From what is known about the source ¢haracteristics
of other moderate and large earthquakes in our data set, there is no evidence to
suggest that directivity has played a role in lowering the observed o.,, values.

As mentioned before, Table 1 lists closest distances from the rupture area for
M Z 6.9 events; the actual distance from the patch controlling the high-frequency
radiation may, in fact, be greater. If so, the reduced a.,, for such events may be
underestimated in Figure 1. Our goal is, however, to find the scaling of ‘average’
epicentral a,,, with M. Thus, the critical question is not what the highest a,.,, value
on the epicentral region may have been for a given large earthquake in our data set,
but whether the available data for each event represents ‘average’ epicentral value.
For the 19 September earthquake, the largest event in our data set, the observed
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FI¢. 2. Near-source, NS component accelerograms of all M & 5.9 events recorded above the Mexican
subduction zone. R = closest distance to the rupture area. The number in brackets following « value
refers to number of events used in its estimation. Arrows indicate rupture duration, T.. CALE recording
of 19 September 1885 is of the first subevent. Arrows at VILE and ZACA correspond to T, of the first
subevent. Note that the records show no dependence of ay,, on M.

values may be representative since we have four recordings above the rupture area.
The same may be true for the 25 April 1989 M = 6.9 shock (three recordings). This,
however, is less certain for other events. In what follows, we assume that the
observed values represent average values and explore whether reasonable and simple
models can explain the observations in Figures 1 and 2.

MODELS
Point-Source Mode!

For earthquakes at a depth of 16 km with rupture dimension = 10 to 15 km, the
far-field approximation is expected to be valid. For such earthquakes, the accelera-
tion spectra a(f) at a distance R,, assummg w™? source model (Aki, 1967; Brune,
1970), can be written as

- _Mof? sy
a(f) = CA(f) T Atk e/ Ro (1a)
C = R, (2xFP/(47p8%) (1b)
fe = 0.4918(A0/My)'? = 2.348/2xr, (1¢)
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. is the seismic moment, 8 = 3.2 km/sec, and @, = 100 sec are defined
earlier, R0® = 0.6 is the average radiation pattern, F = 2 account.s.fOT the free-
surfsce ampliﬁcation._ P = 1//7 takes into account the equal partioning of the
energy in the two horizontal components, and p = 2.8 gm/cm® is the density. A(f)
is a factor that corrects for the amplification of S waves as they propagate upwards
through material of progressively lower velocity (Boore, 1986); it is roughly 2 for
[&1 Hz. Unless otherwise indicated, we will take A(f) = 2 for all £, in as much as
we are interested in /> 1 Hz, this simplification will not cause appreciable error.
In equation (1c¢), [ is the corner frequency and r, is the radius of the fault based on
Brune's model, and Ag 1s the stress drop. « in equation (la) is an attenuation
parameter that corrects for the site effect. Such a parameter was introduced by
Singh et al (1982) to explain the spectral attenuation of SH waves along the
Imperial fault. In a series of studies, Anderson and his colleagues (see Anderson,
1987 and the references therein) show that « is also a function of distance. For a
site at 16 km from the source, «, of course, is constant. Even when later in this
section we consider extended sources, we will take « as independent of the distance.
The root mean square acceleration, a,q,, is defined by

2 = 1/2
ey = [ﬁ j; a(f) df] (2)

where Tq, the rupture duration, equals 1/f.. It is straight forward to show that (see
Luco, 1985)

where M

Qrms = 2 V2 CMof.2e "R/ (2xxfc)/Ro (3)
where
- yn+4 _
2 = —— b4
tIn(x)} j; T+ ¢ dy. (4)

The expected value of ay,, can be written as (Cartwright and Longuet-Higgins,
1956):

E(tmu) = ¢r[v2 In N + (v/¥2 In N)] (5)

where ¥ = 0.5772.. . is Euler’s constant and
N = 20,(2xf )/ T 27 f.x). (6)

The integrals appearing in equations (3) and (6) can be expressed as (Abramowitz
and Stegun, 1964; Luco, 1985)

[To(x))? = 1/x — [3f(x) — xg(x)]/2

()] = 2/x"= 2/x + [5f(x} — xg(x)]/2

where
f(x) = Ci(x)sin x — si(x)cos x

£(x) = — Ci(x)cos x — si(x)sin x.

-~
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Finite-Source Model

The validity of the far-field, point-source expressions depends on two conditions:
{1) the wavelength of interest and (2) that the source dimension be much smaller
than the distance R,. For rupture dimensions greater than 10 to 15 km and a station
16 km above the fault plane, the source may not be approximated as a point. For
frequencies greater than 1 Hz, the first condition does not pose any difficulty. To
account for the source finiteness let us assume that f > f.. For a point P in the far
field, equation (1a} with f > f, becomes:

a"’(f) = CzAz(f)(MDf‘Z)ze—znfe—zthﬂO.,/Roz (7)

We assume that the source intensity (M,.%)? is uniformly distributed over the
rupture area S. Now let us consider a point of observation P which is not in the
far-source (Fig. 3). We approximate the rupture by a circular area of radius r,, the
point of observation P being on the axis of the circle at a fixed distance R, (Fig. 3).
Let the rupture area be divided in small elements ds, each radiating with equal
intensity, and let the rupture of the elements occur randomly with uniform proba-
bility over the source duration T For such incoherent sources, a®(f)} at the point P
at high frequencies may be written as (Lee, 1964, pp. 241-244; Papageorgiou and
Aki, 1985; Joyner and Boore, 1986; Boatwright, 1988):

a*(f) = ¥ ai(f) (8a)

where a,;( /) is the amplitude spectrum from the element ds,. a,;(f) is given by
a’,(f) = CPAYN(fHUMof2)(ds,/S)e /e 3 R/8%/R 2 (8b)

in which R, = (r? + R,) . We assume that the number of source elements is so
large that the summation in equation (8a) may be replaced by integration, i. e.,

@/ = CAU N Mof) g f 'o f [ (9)
N Y7 xr? Jo Jo (rP+ RY)
—2xkf
= 2C°A%( Y Mof>)? er — [Ei(aRo) = Ei{avRs® + rp?)] (10)
Q

dFlc 3. Geometry of the finite-source model. The rupture plane 1s idealized by a circular area of
radius r, with the observation point P being on the axis of the circle at distance R,.

fo
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re Ei(x) 18 the exponential integral (Abramowitz and Stegun, 1964) and
Wh: 22/3Q,. It can be shown that as (ar,){r./2R,} tends to zero, equation (10)
:pproaches equation (7), as expectefi. .

The manner in which the simplified ﬁmt,.e-source modeI. has l_)een constru'-:r..ed
(rupture of elements on the f_ault plane occurring randomly with uniform probabll{ty
over Ta) implies an approxxmately st.atxor_lar-y af:celerogram at a near-source site
over the rupture duration, Ty. A more realistic picture of the rupture process is, of
course, nucleation at a point and irregular propagation outwards. In such a case,
onc might not expect stationarity over Ty since the elements closer to the recording
gite would contribute more than the farther elements because of geometrical
spreading and anelastic attenuation. Yet, as we show la.ter, the stationarity over Ty
appears Lo be a reasonable approximation for the available near-source accelero-
grams for M > 6 earthquakes (Fig. 2). The Llolleo recording, above the rupture area
of the Central Chile earthquake of 3 March 1985 (M = 8.1) also appears reasonably
stationary (see Fig.-3.5 in Saragoni et al, 1986). Why is this so? An explanation
may be that at later times during the rupture process the elements contributing are
farther away but there are more of them contributing because of the expanding
rupture front. Let us examine more closely whether the Fourier spectra of the near-
source accelerograms (Fig. 2), along with the assumption of stationarity over T,
can give an estimation of a,, via RVT that is in agreement with observed a,.,. In
Table 2 we list M 2 5.9 earthquakes along with Ty = f.7! (with A¢ = 100 bars,
equation 1c) and observed g, on both horizontal components. The table also gives
the estimated @.,, values via RVT (equations 2, 5, and 6), where a(f) is computed
for the entire record duration. (The estimated an,, values are only slightly smaller
if a(f) is computed over Ty only.) The ratios of estimated to observed a,,, values as
8 function of M are shown in Figure 4. If we exclude the smallest event (M = 5.9)
in Figure 4, then the ratios show no trend with M. The average value of the ratio
(M > 6} is 0.84.. The earthquakes of 21 September 1985 and 25 April 1989 contribute
significantly in giving rise to this average ratio which is less than 1. The cause
appears to be a directivity effect for the former event. A preliminary analysis of the
strong-motion records of the latter event suggests that it starts smoothly giving rise
to small accelerations and terminates with a strong burst of energy over a shorter
duration (=5 sec) than the estimated T3 = 8.2 sec from equation 1c (Table 2). The
point to note in Figure 4 is the lack of trend of the ratios with M (M > 6.5) from
which we conclude that the assumption of stationarity over Ty is reasonable for
large (M = 8) Mexican earthquakes. Hence, once a(f) and Ty are known, then a,.,
can be estimated using RVT except in cases where directivity is important. Equation
(10) provides a means of estimating a(f)} given M.. Ae¢, and the attenuation
parameters @, and «. Inserting a{/) from equation (10) into equation (2), taking the
limit of the integral from /. to =, and remembering that f. and « are smaller than 1
gives:

Uims = 2‘f2- CMOch[Ei{aRO) - E,(avR{" + roz)]lm/"o""”f ¢ (11}

The expected value of a,., can be obtained from the simplified formula {(Luco, 1985)

1/2
Eltp) = a,,.,.{z In ﬁ} (12)

.

I
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TABLE 2

A TEST OF STATIONARITY OF NEAR-SOURCE ACCELEROGRAMS (M Z 5.9} OVER RUPTURE
DuraTiON, T,, BY COMPARING ESTIMATED Gu. VIA RVT AND OBSERVED G

Otwerved Esumated}
Event M. Tel Sution Comp e L Rauol
{nec) igala) (gals)

180378 6.63 61 ~ ACAP NS 293.0 251.3 0.86
EW 3150 300.7 0.96

ACAS NS 383.0 42%.1 1.10

EW 745.0 586.8 0.79

251081 741 155 SI1CC NS 266.0 264.5 0.99
EW 245.0 290.0 1.16

190985 7.85 248 CALE NS 139.7 1426 1.02
EW 140.7 1214 0.86

VILE NS 125.4 B5.7 0.68

EW 121.5 70.83 0.58

ZACA NS 271.1 2248 0.83

EW 181.9 183.2 1.01

1909851 8.05 31.2 UNIO NS 156.6 158.6 1.01
EW 148.3 149.8 1.1

210985 7.67 20.0 AZIH NS 153.3 119.0 0.76
EwW 134.0 106.2 0.79

PAPN NS 2430 161.2 0.66

EW 219.2 141.5 0.65

300486 6.99 9.2 CALE NS 775 76.2 0.98
EW 976 72.7 0.76

080288 591 2.7 PETA NS 147.4 197.7 1.33
EW 238.3 2138 0.90

PAPN NS 4350 469.2 1.08

EW 337.0 382.1 1.13

250489 6.89 8.2 SMR2 NS 175.1 106.2 0.61
EW 127.3 86.1 0.68

VIGA NS 3459 276.9 0.80

EW 3101 2419 0.78

CPDR NS 102.4 721 0.70

EW 92.8 83.0 0.89

* First subevent.

t Entire event.

1 Computed from equation (1c) with Ty = f,”' and A¢ = 100 bars.

§ Computed from equations (2) and (12) with a(f) from the entire record.
1 Ratio of estimated to observed aa...

PREDICTIONS FROM THE MODELS AND THEIR COMPARISONS WITH THE DATA

Figure 5 shows expected am., as a function of M for Ao = 200, 100, and 50 bars
and « = 0.023 sec, and 0.045 sec. For the point-source model, the curves have been
obtained from equations (3) and (5), whereas for the finite-source model equations
(11) and (12) have been used. The figure shows that the point-source model begins
to break down above M = 6. At greater M, the point-source model shows a log apa,
a 0.3 M dependence (Hanks and McGuire, 1981; Boore, 1983, 1986), whereas for
the finite-source model log 4., dependence on M decreases as M increases, becom-
ing essentially log an,, a 0.0 M for M 2 7.5. The figure also shows that for M = 5
the effect of x on an,, is stronger than the effect of Ao, an observation previously
made by Boore (1986).

We note that our finite-source model differs from the one proposed by Joyner
(1984} in a significant way. Joyner (1984) modified Hanks and McGuire's (1981)
formulation to include earthquakes that may break the entire seismogenic width of
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FIG. 4. As a test of stationarity of near-source accelerogrems of M 5.9 events, the ratio of estimated
Ga., 10 Observed G, is plotted as a function of M. The estimated gu.. is obtained from the Fourier
spectrum of the entire record, assuming stationarity over rupture duration, T,, and applying RVT. NS
and EW components are shown separately. Open square: soft site; slashed square: hard site. Trends,
including and exciuding M = 5.9 event, are shown by continuous and dashed lines, respectively.

the fault. In such cases, the width would remain constant while the length would
increase with M,. The predicted @, values from Joyner's model become roughly
independent of M, beyond the critical seismic moment, M, corresponding to the
rupture of entire width of the seismogenic zone; below M., an.. scales with M, as
in Hanks and McGuire. In our model, a,.. becomes independent of magnitude not
because the rupture width reaches the seismogenic width but because the elements
of the fault rupturing farther away contribute less than those closer to the site.
Since the seismogenic width along the Mexican subduction zone for thrust-faulting
earthquakes appears to be about 80 km (Singh et al, 1985) and the a,,, data suggest
no dependence on M for M > 6, it seems that the appropriate model is more likely
the one presented here than the one proposed by Joyner (1984).

One shortcoming of the simplified finite-source model is that beyond M = 8 the
Qs values (and hence g,..) begin to slowly decrease. The Fourier acceleration
spectra increases with M, but this increase does not compensate for the increase in
the rupture duration T, (equation 2). For M > 8, the “effective” duration of strong
motion at a site above the rupture may become less than T. In so far as the decrease
in the computed @, and a,., is an artifice of increasing T4 bevond M = 8, it is
physically reasonable to assume that once a maximum in a.,, is reached it will not
decrease with increasing M. We note that the finite-circular model may not be valid
for M > 8 (radius of the fault r, > 35 km) along the Mexican subduction zone,
because the width of strong interplate coupling (=2r,) appears to be about 80 km.
For greater earthquakes, a modification of the model, including elements of the one
proposed by Joyner (1984), may be required.

As shown in Figure 5, the predicted values of ., for M > 6 differ for the finite-
source and the point-source models. We can search for an effective radius of fault,
r,, so that, if R, in equations (1a) and (3) is replaced by R, = (r,* + R,})'7?, the point-
source approximation gives the same results as the finite-source model. To do so,
we require that

v VR T r1/84, J-
¢ 2

-—Ro-"‘_;.-—2 = 'ro [EI(GRQ) -— El(ﬂ R02 + l’oz)]ln
To



amttcm/sz) ot 16 km

10

10’
- o
- * -
E 2
) -
w0 =
B -
%
510’}
ﬁ M
i &,
Poi ,59
0ind source - Poinl source
— — = Finile souwrce —— Finle yource
Rz 16 km ' R,z 16 km
A ' |- °
xe0.023s, - - x20.04%
1 1 | 1 i t 1
4 5 6 T M 8 3 4 5 [ 1 M

Fic. 5. Expecled a..., curven as a function of M for a site at 16 km with Ao values of 50, 100, and 200

bn_rs and x = 0 021 sec and 0.045 sec. Note that beyond M & 6 the
with respect to the finite-source model {which predicta almost no

oint source model overestimates a,,.,.
ependence of a..., on M for M & 7.5}

0TLY

“1¥ 13 HONIS



STRONG-MOTION RECORDINGS ALONG MEXICAN SUBDUCTION ZONE 1711

(see equations la and 10}. Figure 6 displays r, versus r, plot for 8 = 3.2 km/sec and

= 100 sec. The value of r, roughly lies between 3r, and ;.. The figure gives a
simple way to determine the location of an equivalent point source for an extended
circular rupture area.

We now compare the reduced a,., data in Figure 1 with some expected Gmu
curves. For small earthquakes (M = 6), the trend of the data can be fitted with the
point-source model with Ao = 150 bars and x = 0.018 sec. The data for earthquakes
with M > 6 is spanned by finite-source curves with A¢ = 100 bars, « = 0.023 sec
and Ac = 50 bars, « = 0.045 sec. We note that the data for small earthquakes
are dominated by PAPN (shown by solid triangies in Fig. 1), where x = 0.017
sec {Anguiano, 1989; Singh et al, 1989}, a value smaller than those at other sites.
Figure 1 shows that the stress drop needed to explain the data from smalier
earthquakes, 150 bars, is somewhat greater than that required for larger earthquakes,
about 40 to 100 bars. Recall, however, that M = M, for smaller events. It is possible
that M. as reported by the Instituto de Ingenieria, UNAM, on an average, is
systematically less than M.,. It may also be that the data set for the small
earthquakes is biased towards events anomalously energetic at higher frequencies.
Finally, there is a possibility that the S-P times are overestimated; a picked S time
may not correspond to the first P arrival but to a later, more energetic, P phase.
Certainly the choice of Ac = 150 bars and « = 0.018 sec will overestimate the
observed a,,, in Figure 1 for M > 6.5, except at ACAS (a soft site) for the earthquake
of 19 March 1978 (M, = 6.63). For the observed M = 6.5 data, the expected a,.,,
curve with A¢ = 100 bars and « = 0.023 sec provides an upper bound. For the
Michoacan earthquake of 19 September 1985, the recorded an,, is well explained by
x = 0.045 sec (the average value of « at the sites is 0.043 sec, Fig. 2) and A¢ = 40 to
50 bars whether only the first subevent or the entire earthquake is considered. Are
the observed a.,, values for M > 6 events relatively low because x values, at the
sites where these events were recorded, are systematically higher than the average
x7 We note that the average value of « for the entire Guerrero array sites is 0.034
sec (Anguiano, 1989}, whereas the average « at the sites where M > 6 events were

o
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Fi6. 7. Predicted accelerstion spectra a(f) at a site 16 km from the center of the fault for M = 3 to
8 earthquakes. Ao = 100 bars and « = 0.023 sec. Corner frequency, [ (equation 1c), is marked by an
arrow. At M = 6 the point and finite-source models are indistinguishable except at lower frequencies
where the finite-source model, valid for f > f,., does not hold. The difference in the predictions of the
two models is visibie at M > 7 and becomes important at M = 8.

recorded is 0.036 sec (Fig. 2). Furthermore, there is no geographic bias in the
locations of these sites in relation to the entire network. Thus, « is not a plausible
cause for the relatively low observed a,,, values for M > 6 events.

The acceleration spectra a(f) for 3 = M = 8, generated for both the point-source
mode! (equation la) and finite-source model {equation 10), are shown in Figure 7.
In the calculations, we have taken A¢ = 100 bars, « = 0.023 sec, R, = 16 km, and
A(f} from Boore (1986). Note that the point-source and the finite-source spectra
are indistiguishable for f 2 2 Hz for M = 6; the difference in the spectra for f < 2
Hz is due to the fact that the finite-source model is valid only for f > f.. Up to
M = 7, the point-source spectra may be used. For M > 7, the spectra from the two
models differ; the point-source spectra, as expected, have higher amplitudes than
the finite-source spectra. For M > 7, the finite-source spectra should be used, which
are reliable for f 2 0.2 Hz. ]

In Figure 8, the observed a(f) on NS and EW components at CALE from the
first subevent of the 19 September 1985 Michoacan earthquake are shown. CALE
(S-P time = 3.5 sec; Table 1) was located above the rupture area and hence R,
may be taken as 16 km. The spectra corresponding to M, = 6 X 10¥ dyne-cm
(M. = 7.85), Ac = 40 bars, and « = 0.045 sec are shown in the figure. The
finite-source model fits the data quite well and suggests a Ag = 40 bars. If the point-
source model is used then, it will require A¢ = 20 bars to fit the observed spectra.



STRONG-MOTION RECORDINGS ALONG MEXICAN SUBDUCTION ZONE 1713

Note that a A = 40 bars and x = 0.045 sec is also required to explain the observed

at CALE for the subevent (Fig. 1).

dms1

In Figure 9, we compare the observed spectra of 19 March 1978 Acapulco
earthquake at ACAP and ACAS with the predicted spectra by the two mode!s with

L AL
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Fic. 8. Comparison of predicted and observed acceleration spectra, a(f), at CALE for the first
subevent (M, = 6§ X 107 dyne-cm) of the 19 September 1985 Michoacan earthquake. Ac = 40 bars,
« = 0.045 sec, and R, = 16 km. With Ac = 40 bars, the fit to the observed a(f) by the finite-source
model is excellent for 0.4 < { < 40 Hz. With the point-source model, the fit to the data will require

a Ao & 20 bars,

03/19/78 Acopuico earthqucke
Mo= 8.9 x 10%° dyne—cm (M= 6.63)
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Fic. 9. Comparison of predicted and observed acceleration spectra, a(f), at ACAP and ACAS for the
19 March 1978 Acapulco earthquake. Ac = 100 bars, r = 0.023 sec, and R, = 17.2 km. Predictions from
the two models are close to one another. The fit ta the observed a(f) is good at f & 4 Hz (see text).
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M, = 89 X 10® dyne-cm (M, = 6.63), &c = 100 bars, x = 0.023 sec (the value
reported by Singh et al., 1989}, and R, = 17.2 km (Table 1). Both models fit the
average spectra for f Z 4 Hz quite well. Below f = 4 Hz the observed spectra are
lower than the predicted spectra. The same is true at CALE but for f = 0.4 Hz
(Fig. 8). At lower frequencies, the w™? model appears inadequate for moderate and
large Mexican earthquakes as previously noted by Singh et al (1989).

DiscussioN AND CONCLUSIONS

The dependence of the observed near-source ., data from the Pacific coast of
Mexico on M, when M = 6, can be explained by Brune’s far-field source spectral
model with Ag = 150 bars and a site attenuation parameter » = 0.018 sec. The
available near-source a.,, data for M > 6 events, although limited in number, show
no dependence on M. We find that the average value of « of the sites that recorded
the M > 6 events is close to the average « for the entire Guerrero network. Thus, «
does not appear to be the cause of relatively low observed a,,, values for M > 6
earthquakes. It is certainly possible that the available recordings of such events are
not representative and that an enlarged data set, when it becomes available, would
in fact reveal some M dependence of e¢..,- We note, however, that (a) the point-
source scaling, which predicts log am., a 0.3 M may not be valid for sites above
finite sources, and (b) log Gm., a 0.25 M scaling based on regression of ag,, data
(Joyner and Boore, 1981} is not well constrained by near-source large earthquake
recordings. In this paper, we have explored predictions from an overly simplified
finite-source spectral model for large earthquakes. Guided by the character of
recorded data in Mexico, we have assumed that, for the near-source accelerograms
of M = 8.1 events, stationarity over the rupture duration, T, is a reasonable
approximation, except in cases where source directivity is important. From the
Fourier spectra, a(f), computed for this finite-source model and, assuming station-
arity over Ty, we have estimated a,., through the application of random vibration
theory (RVT). Because of the limited number of M > 6 events that our model
attempts to explain, and because of\several assumptions built in the model, the
results must be taken with caution. Qur finite-source model shows a decreasing
dependence of a.,, on M for M = 6.5 with a,,, becoming independent of M for
M Z 7.5, Because the width of the strongly coupled part of the plate interface along
the Mexican subduction zone is about 80 km, the finite-circular source model may
not be useful for M > 8 earthquakes. Nevertheless there appears no reason to expect
larger ag,, for M > B except, perhaps, because such earthquakes will have increas-
ingly low frequency contents. For this reason, the high-frequency peak acceleration
overriding a low-frequency wave may show some small M dependence.

The observed near-source a,,, data and acceleration spectra for M > 6 events
can be explained by this finite-source model with 40 = 40 to 100 bars and an
appropriate value of « for the site. With Ao = 100 bars, we expect an., of about
7 £ at hard sites (x = 0.023 sec) in Acapulco from possible future earthquake of
M =175 to 8 (Fig. 1) in the Guerrero gap. The corresponding predicted acceleration
spectra for M = 7 and 8 earthquakes by the finite-source model are shown in Figure
7. The computed acceleration response spectra with 5 per cent damping at hard-
rock sites in Acapulco for M = 6, 7, 7.5, and 8, which have been genzrated from the
acceleration spectra a(f) (A¢ = 100 bars, x = 0.023 sec, R, = 16 km; Fig. 7) using
RVT (Boore, 1983; Boore and Joyner, 1984), are shown in Figure 10. As expected,
the predictions from the point- and the finite-source models are almost identical
for M = 6. For M Z 7, the response spectra from the point-source model are greater
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rock sites in Acapuleo (3¢ = 100 bars, « = 0.023 sec and R, = 16 km). Note that finite-source response
specira reaches a saturation for M & 7.5.

in amplitude than those from the finite-source model, which almost reach saturation
for M 2 1.5. These results are consistent with the estimated @p,. curve shown in
Figure 5.

The expected @, of 3¢ at hard sites in Acapulco from M = 7.5 to 8 earthquakes
below the city may be exceeded for a variety of reasons, among them, inadequacy
of our finite-source model, a larger Ae than 100 bars, source directivity, and the
rupture occurring at shallower depth than 16 km. Intensive recording of small
and moderate earthquakes in and near Acapulco may help diminish some of the
uncertainties.
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Site effects on strong ground motion

FRANCISO J. SANCHEZ-SESMA -

Instituto de Ingenieria, Unwersidad Nacional “Autonoma de Meéxico, Cd. Universitaria. 4pdo.

70472, Coyoacan 04510, Mexico. D.F. Mexico

A review of some of the available methods to study the effects of site conditions on strong ground
motion is presented. The need of unified treaiment of source. path and side effects in the

assessment of seismic risk is pointed out.

Key Words: strong ground motion. site effects

INTRODUCTION

It has long been recognized that site effects can
significantly affect the nature of strong ground motion. In
some situations, ground motion amplificaon can
adequately be inferred using simple one-dimensional
models. However. due to lateral variations, the problem
must be dealt with as a spatial phenomenon.

Local conditions can generate large amplifications and
important spatial variations of seismic ground motion.
These effects are of particular significance in the
assessment of seismic risk. in studies of microzonation, in
planning and in the seismic design of important facifties
(Esteva, 1977. Ruiz, 1977). In particular, local
irregularities can be relevant in calculating the seismic
response of long structures (see Fig. 1) like dams, bridges
or life-line systems (e.g.. Esquive] and Sanchez-Sesma.
1980: Ruiz and Esteva. 1981}

The effect of soil conditions 1n ground motion has been
observed in well-documented earthquakes {Sozen er al..
1968: Jennings: 1971) and 1n regression analyses of strong
motion data. For instance, there is significant evidence
that subsurface topography. i.e.. lateral heterogeneities: are
related to localized damage distribution 1n the Skopje.
Yugoslavia earthquake of July 26, 1963 ( Poceski. 1069). It
has been suggested that focusing of the wave energy. by
irregular interfaces, generated large motion amplification
in limited zones of the city {Jackson, 1971). The same can
be said of the recent destructive Michoacan earthquake of
September 19, 1985, In this case the combination of site
effects with a continuous flux of energy from a distant
source was of disastrous consequences in Mexico City.
The phenomenon of local amplification in sedimentary
basins has been related to the formation of caustics Rial,
1984). Damage statisitics of buried uulity pipes in the
Miyagiken-Ok1. Japan earthquake of June 12. 1978 have
shown spectacular increase in the number of occurred
{ailures near the cut-and-fill boundary of a newly
developed area (Kubo and Isoyama. 1980). Such damage
has been associated with failures of the ground (Irikura,
personal communication).

Topographical effects have been invoked to explain the
high acceleration recorded at the Pacoima Dam (1.25g)
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during the San Fernando. California earthquake of
February 9, 1971 (Trifunac and Hudson. 1971 Boore,
1973). For the aftershocks of the same earthquake. Davis
and West (1973) in a series of observations have found
significative local amplifications due to topographical
relief. In a field study in the Appalachian Mountains using
distant mine blasts as sources. average amplitude ratios
between mountain top and valley sites were determined
(Griffiths and Bollinger, 1979). These average ratios
showed that the seismic wave amplitudes at the crests
were amplified by factors from 1.7 1o 3.4. In Fig. 2 three
seismograms for the same event in the Powell Mountain
area are shown. The positions of recording sites are also
displayed 1n the figure. Dealing with destructive
earthquakes, evidence shows that damaging effects tend
to increase where steep relief or comphcated topography
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Fig. 1. Long structures at wrregular sites: (a) dam:
(b} bridge; and (c) a lift-line system
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Fiy. 2. Seismograms ai three stations ar the Powell
Mountain area and liocation of the recording sites.
Epicentral distance was about 30 km. Topographic contour
tnierval is 200 ft (61 m) (After Griffiths and Bollinger, [679)
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is present. Recent case histories were oflered by the
November 23, 1980 Southern Italy earthquake. where
topography related increments of up to 2 degrees in ;3"‘
MSK intensity scale have been observed (Siro, 1982,

As pointed out by Trifunac (1980), the strong
earthquake shaking of interest in earthquake engineering
falls in the frequency range from about 0.1 Hz to about
20Hz and since the seismic wave velocities near the
earth’s surface lie in the range from about 0.1 km/s to
about 3 km/s. it can be seen that the corresponding wave
lengths are from tens of meters to tens of kilometers.
Thus, the topographucal and geological irregularities of
dimensions near io this range will have considerable
influence on the corresponding waves. It follows that the
extent and detail of local conditions required to study
their effects should be considered n terms of the wave
lengths associated with the periods of motion which are
more important for a particular analysis. For a 1all
building, a dam or a bridge, for exampile. these local sie
dimenstons might be of several kilometers. On the other
hand. for stiff structures or small buildings, these
dimensions can bé from tens to hundreds of meters.

Although recent work has emphasized the physical
understanding of site effects so that quantuative
predictions can be made (Boore. 1983a}. there 1s still lack
of criteria for dealing with the probiem taking into
account source, path and lecal conditions. Active
research is needed to predict more accurately the local
effects. given the source parameters. Indeed. it is
encouraging the recent progress on strong motion
predicuon using mathematical modelling techniques
{Aki. 1982). Much of the research is concentrated on th,
understanding of fault mechanics and wave propagatif?j'g
in the Earth. It is generally accepied that high frequency
radiation. which controls accelerations. comes from very
localized parts of the fault. A powerful asvmptotic theory
of high frequency radiation has been recently developed
{Madariaga, 1983}. Applications of the theory are coming
(e.g.. Bernard and Madanaga, 1984). However, it shouid
be noted that the foci of future earthquakes are not
known: therr location., mechanism and' amount of
released energy can only be speculated in terms of
regional seismicity models (Esteva, 1976). On the other
hand. the knowledge of geological details 1s generally
small to justify the use of very refined models of wave
propagation. particularly for the high frequencies. It is
then ciear. in view of the mentioned uncertainties. that the
problem of seismic risk assessment must be dealt within a
probabiiistic framework. A promising approach seems to
be the use of integral measures of intensity such as Arias’
(1970) combined with stochastic descriptions of the input
{Boore. 1983b} and simplified models of the local
irregularities (Sanchez-Sesma er al.. 1986).

The aim of this work is to review the problem of
calculating the effects of topographical and geological
irregularities on ground motion given some knid of
seismic waves as input. For this purpose the current
formulation of the problem. the known analytical
solutions and some of the available numerical methods
are briefly discussed. Lt1s hoped that this work could serve
to stimulate discussion and interest on the problem.

FORMULATION OF THE PROBLEM

There is no doubt that the source mechanism governs the
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Fig. 3. Half-space with irregular surface and incident
elastic waves '
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way in which the released seismic energy is radiated in
space and time. However, seismic waves. once emitted by
the source, are dependent on the mechanical properties of
earth matenals and the heterogeneities encountered in
their path. This 1s also true dealing with trregular local
conditions. Moderate changes in mechanical impedances
or irregularities with size comparable to incident wave
lengths can generate significant amplifications and spatial
variations of ground motion (Boore, 1972b).

Plane waves are reflected back and refracted forward as
they arnive at a plane interface. The amounts of reflected
and transmitted energy depend on the mechanical
properties of the media mvolved. Reflection and
refraction in elastic wave propagation can well be
described by geometrical means. Let us call diffraction to
every change in the waves’ path that can not be described
as reflection or refraction. To study diffraction of elastic
waves it is necessary to solve’a boundary value problem
for the governing equations of linear elasticity (e.g.
Achenbach, 1973: Aki and Richards, 1980).

To fix ideas. consider an elastic, homogeneous and
1sotropic half-space with an irregular surface as shown in
Fig. 3. Under incidence of elastic waves the irregulanty
will difrract the incident waves (diffraction is frequently
called scattering}. Diffracted waves must satisfy, together
with mcident waves, the governing equations (Nawvier
equations) and the boundary conditions. Moreover, the
diffracted fields must satisfy the Sommerfeld (1949)
radiation condition at infinity, which means .that the
diffracted fields must scatter to infinity: i.e.. no energy
may be radiated from infinity into the irregular region.
The Sommerfeld radiation condition has been extended
to elastic wave fields by Kupradze (1965).

ANALYTICAL SOLUTIONS

The simplest problems in elasuc wave diffraction are the
two-dimensional SH-wave problems because they can be
analyzed separately from other body waves. The
governing equation for this case is the scalar wave
equation. Then. analytical solutions can be obtained for
geometries of the scatterer which allow separation of
variables (Mow and Pao. 1971}. Using thus method. exact
sclutions have been obtained for the diffraction of SH-
waves by canyons and alluviai vallevs with semicircular
(Trifunac. 1971. 1973) or semi-elliptical shapes (Wong
and Trifunac. 1947a.b). Even with these simple models of
local irregulanties, comphicated interference patterns
were found and the calculated surface displacement fields
varied strongly in space (see Fig 4). Results are very
sensitive to incidence angle and frequency Results for
alluvial valleys show the importance of the two-
dimensional behaviour gives much larger amplifications
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than those obtained from unidimenstonal calculations,
These analytical solutions have shown the importance of
the problem and they provide a check for numerical
procedures.

A very simple result can also be obtained for two-
dimensional wedges of any angle under incidence of plane
or cylindrical of SH-waves. Using a representation of the
solution given by Macdonald {1902} 1t is possible to show
that the amplification {or reduction) coefficient at the
vertex is given by 2/v, where vn=internal angle of the
wedge (Sanchez-Sesma, 1985). Suprsingly, amphii-
cations larger than 2/v were found in other regions of the
surface.

For the more difficult cases pf P- or S1-incident waves
the orthogonal wave functions develeped in classical
physics are not separable for the half-space surface due to
the couphng of boundary condiuons. Lee (1982}
overcame this difficulty for a semi-spherical canyon by
expanding the spherical wave functions 1nlo a power
series which matched all the boundary conditions
successfully. However, this approach hmited to small

frequencies.
Under additional simplifying assumptions other
analytical solutions have been obtained using

orthongonal wave functions. For an acoustic medium
exact expressions for the scattered fields generated by
incidence of P-waves on canyons of semi<ircular and
semi-spherical shapes have been obiained (Singh and
Sabina, 1977). The results however. are of smalt utihty
because the acoustic assumption can hardiy be met in real
cases. The problem of vertically incident P-waves upon a
semi-ellipsoidal three-dimensional scatierer has been
solved exactly for an elastic medium in which horizontal
displacements are restricted. Results for vertical
displacement are in reasonable agreement with those
from more reliable computations for a truly elastic
medium (see e.g. Sanchez-Sesma. 1983). This 1s illustrated
in Fig. 5.

Under the assumption of smali-slope irregulanties a
perturbation solution has been obtained for the elastic
scattered field by two-dimensional geometries (Gilbert
and Knopoff, 1960). The approximation is based on
replacing the irregularity by an equivalent stress
distribution. An application of this method by Hudson

n

Displocement amplilude

wa/nf
Fig. 4. Displacement amplitudes at points in the surface
of a semi-circular canyon. Incidence of harmonic plane SH
wares (After Trifunac, 1973)
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Fig. 5. Displacement amplitudes n a semu-ellipsoidal
surface cavuty under vertical incidence of P waves. Vertical
displucements are computed for a simr . elastic medium
in which horizontal motion is restrici... Comparison is
provided with computaiions for a truly elastic mediim

(1967) deals with small-slope three-dimensional scatters.
With this approach reasonable estimates have been
obtained of the scartered Rayleigh waves as compared
with observations even in cases in which slope angles are
as large as 25° or 30° (Hudson and Boore. 1980).

The method of matched asymptotic expansions has no
restrictions on the slope of the irregularity. It is bas~. in
matching the first terms of an outer expanston of thx n=ar
field with those of an inner expansion of the far field
(Sabina and Willis, 1975. 1977). Although the method 1s
limited to very small frequencies, results are in qualitative
agreement with observations.

NUMERICAL METHODS

A powerful technique has been developed by Aki and
Larner (1970} to treat scattering of SH-waves by irregular
interfaces. in the Aki-Larner method. 1t is assumed
mncidence of a plan= single-frequency. The diffracted field
is represented by superposition of plane waves of
unknown compiex amplitudes propagaung in many
directions. Inhormogencous plane waves are allowed. The
method 1s restricted to small-slope irregulariues for
numerical reason oniy because it does not include

Soil Dynarmucs and Earthquake Engi
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explicitly upgoing waves. Then, even if the representation
in terms of plane waves is complete. convergence to the
true solution can be very slow. The total moto~

obtained from integrauion over honzontal »

number. Under the assumption of horizontal periodiciy
of the irregularity. the integral is replaced by an infinite
sum. Truncation of this sum and application of the
interface conditions of continuity of stress and
displacement in the wavenumber domain lead to a system
of linear equations for the complex scattering coeflicients.
This method has been appiied by Bouchen (1973) to
study the effects of two-dimensional irregular
topographtes on ground motion for incidence of SH. SV
and P waves. Fipure 6 shows some results. An extension
of the method has been advanced by Bouchon and Aki
{1977a.b) to represeni with this discrete-wave-number
technique near source seismic fields tn a layered medrum
with irregular interfaces. Another extension. now to time
domain calculations, has been developed to study the
setsmic response of aliuvial valievs (Bard and Bouchon.
1980a.b) under incidence of SH, P and SV waves. The
Aki-Larner technique has been used by Bard (1982} to
analvze the effects of two-dimensional elevated
topography on ground motion. An additional extension
of the method is due to Bouchon (1985} in which upgoing
waves are explicitly included in the analysis, thus
climinating the restriction of small-slopes. Calculations
forirregular layered media show a very good performance
of the extended method {(Campillo and Bouchon, 1985).
The method has been used to model the fields generated
by real faults (Bouchon, 1979; Campillo. 1983). It can be
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Fig. 6. Normalized displacement amplitudes m ¢

surface of a ridge under incident SH waves. | After Bouchon,
1973)
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Fig. 7.

Generation of surface Ravleigh waves by surface
irregularities. Inboth cases the incident field consistsof SV
wates. (After Ohtsuki, et al., 1984)

used to model ground motion considering together the
effects of source, path and local conditions. However, the
numernical computations involved may become very
expensive for many real cases.

The finite difference method s also a powerful tool in
elastic wave propagation studies (Alterman and Karal.
1968 Boore. 1972a). It has been applied to model two-
dimensional irreguiar interfaces (Boore er al., 1971) and
ridges (Boore. 1972b}in the SH case and also for incident
P and §F-waves upon a sedimentary basin (Harmsen and
Harding. 1981) and a step-like 1opography (Boore er al.,
1981). Interesting results have been found concerning the
significant generation of Ravleigh surface waves by lateral
irregularities, Recent work by Ohtsuki and coworkers
tOhtsukiand Harumi, 1983: Ohtsukier al.. 1984a: 1984b)
confirm thus fact. They have used a combination of finite
differences and finite elements. Figure 7 displays some
results which slow this important effect. For incidence of
P waves upon a surface slot the computations by Ilan
and Bond (1981) give good agreement with experiments.
It is found that the amplitude of the scattered Rayleigh
wave is. as expected. dependent on incidence angle. A
finse difference analvsis of axisymmetnc topographical
irregulanues has been presented to study the effects of
vertically incident shear waves {Liao et al., 1980}, Spectral
ratios were obtained and comparison with observations
gives reasonable agreement The finite difference method
15 theoretically unlimited to mode! details and nonlinear
behaviour of maternals. but the size of the problem can
easily exceed the capacity of major computing facilities.

The fimite element method also allows a detailed
description of site topography and iavering. With this
method 1t 1s possible to calculate the response of 1wo-
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dimensional soil configurations with truly nonlinear
stress-strain relations (Streeter er al.. 1974: Jovner and
Chen. 1975: Joyner. 1975). The major disadvantage of the
method is its low-frequency limit and high cost. Usually,
real time analysis must be shortened to avoid the
reflections from the artificiat boundaries. The use of
different transmitting techniques can reduce the spurious

- waves to some cxtent (e.g.. Smith. 1974, 1975: Avala and

Aranda. 1977; Clavton and Engquist. 1977: Castellani et
al.. 1981: Liao and Wong. 1981). Successful criteria have
been developed for damping out the unwanted reflecttons
by means of nonuniform element size (Day. 1977) or by
combining finite elements with a boundary integral
representation of the conditions at the edges of the
studied domain (Franssens and Langasse, 1984). Finite
elements have been used 1o treat problems of trregular
layering (Lysmer and Drake, 1972: Drake. 1972; Avala
and Aranda, 1977) and two-dimensional opographical
irregularities (Castellani er al., 1982) under idealized
conditions. Nevertheless. a realistic wave analysis can be
very costly.

Ray methods have also been used to study the ground
motion in sediment filled basins with irregular interfaces
(e.g., Jackson, 1971; Hong and Helmberger, 1977; Lee
and Langston. 1983: Rial, 1984) or dipping layers (Ziegler
and Pao, 1984).

An extenston of ray theory based on a paraxial
approximation of the elastic solution has been recently
used to studv many problems of wave propagation in
inhomogeneous media {e.g.. Nowack and Aki. 1984;
Madriaga. 1984). These solutions are called Gaussian
beams because of the Gaussian shape of the wave
amplitude around a central ray. The high frequency
character of Gaussian beams place them as a very
promising tool to study sute effects on strong ground
motion,

Experimental techniques can be very useful in
describing topographucal or layvering site effects. Using
pelyurethane foam models King and Brune (1981) were
able to obtain results for sedimentary basins. Excellent
agreement was found with analytcal solutions.

In recent years boundary methods have gained
increastng populanty. This fact is mamly due to the
availability of high speed computers. Boundary methods
are well suited to deal with wave propagation problems
because they avoid the mtroduction of fictinous
boundares and reduce by one the dimensionality of the
probiem. These facts vyield numencal advantages.
Moreover, boundary methods can be used together with
the finite element method (Zienkiewics et al.. 1977). Then,
the region modelled with finite elements can be smaller
le.g.. Avala and Gomez. 1979; Shah et al., 1982).

There are two main approaches to the formulation of
boundary methods: one 1s based on the use of boundary
integral equautions {Cruse and Rizzo. 1968a.b: Brebbia.
1978: Cole et al., 1978 Alarcon et al., 1979), and the other.
on the use of gomplete systems of solutions {Herrera and
Sabina. 1978: Herrera. 1980a). The scattering of incident
SH-waves from two-dimensional irregular topographies
has been formulated with imegral equations by Wong
and Jennings (1973} for arbrtrarily shaped canvon-like
proftles and by Sills {1978) for ridges and mixed shapes.
This method has been apphied with success 1o calculate
the effects of a dipping laver of alluvium on the
displacement field due to a SH-wave source on the surface
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Fig. 8. Displacemem amplitudes on the surface of a
triangular canyon with 43° slopes for different incidence
angles and normalized frequency n=0.3, incidence of SH
wares
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Fig. 9. Displacemenr amplitudes ar the free-surfuce.
Semi-elhptical alluvial valley. Incidence of SH wares wirh
angles U and 60 degrees. Normalized frequency n=0.3

{(Wong er al.. 1977). Results compare favourably with
observauons during a f{ull-scale low-amplitude pro-
p. .tion test. A powerful approach which combines the
be.rdary mntegral equation method with finite differences
iz ume has been presented (Cole er al., 1978) for
elastodynamic problems. The performance of the method
was found to be good in a simple numerical problem. A
bound.iry method has been developed and apohed to
solve two-dimensional scattering of harmonr elastic
waves by canvons (Sanchez-Sesma. 1978, 1981 Sabina er
al.. 1979. Sanchez-Sesma and Rosenblueth. 1979; Wong.
1979, 1982: England er al.. 1980: Sanchez-Sesma ¢r al..
1982a; 1985), alluvial deposits (Sanchez-Sesma and
Esquivel. 1979:1ze er al.. 1981: D:avinski. 1982a.b. 1983)
and ridges {Sanchez-Sesma and Esquivel, 1980: Sanchez-
Sesma et al.. 1982b) for different tvpes of waves :1d
shapes of the scatterers. The method consist: of
constructing the scattered fields with linear combinations
of members of a complete family of wave functions
(Herrera and Sabina. 1978; Herrera. 1984). These familtes
of functions, which are soluuons of the governing
equations of the probiem. can be constructed 1n a very

Site effects on strong ground motion® F. 1. Sanchez-Sesma

general way, with single or muitipolar sources having
their singularities outside the region of interest.
Coeflicients of the linear forms thus constructed -
obtained from a leasi-squares matching of bous
conditions. As pointed out by Wong (1982). the me.. .
can be considered as a generalized inverse one. He
suggested a procedure which improves the solution
numerically. A general framework for the method 1s given
by a recent algebraic theory of boundary value problems
(Herrera. 1979, 1980a.b; 1984). Figures 8, 9 and 10
iliustrate typical results for incidence of SH-waves. Figure
11 shows the amplitudes of verucal and horizomal
displacements in the surface of a semicircular canvon for
incidence of Rayleigh waves. Results are displaved for
three different frequencies n = 2a;4, where 4= wavelength
of the incoming waves.

The approach has been extended to three-dimensional
problems (Sanchez-Sesma. 1983: Sanchez-Sesma er al.,
1984). The case of incident elasuic P, S¥ and Ravleigh
waves upon axisymmetric irregulanties on the surface of
an elasuc half-space was formulated using an azimuthal
decomposition. The diffracted fields were constructed
with multipolar solutions of the reduced Navier
equations in spherical coordinates (Takeuch: and Saito.
1972: Aki and Richards. 1980). For a semi-spherical
alluvial deposit and vertical incidence of 7/ ~aves a very
large amplification was found as compars with the flat
laver problem. In Figs 12 and 13 the amplitudes of
displacements are shown for two three-dimensional
probiems. In both cases mcidence of P waves is assumed
with normalized frequency s, =warf=1. Figure 12
present the case of a semi-spherical canvon. Finally. an
example for a ridge appears in Fig. 13. The shape of
ridge is given by :=-—h(1+22-37) w,
= +_\'2),f‘a2 <1.

CONCLUDING REMARKS

The influence of topographic and geological irregularities
on seismic ground motion has been briefly discussed and
some of the availablie methods 1o deal with the problem
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Fig 10 Displacement amplitudes at the free-surj.
Ridges with different aspect ratio h.b. Vertical wncidence of
SH wares with normalized freguency n=0.35
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Fig. 2. Surface displacement amplitudes. Semi-spherical
canyon under incidence of P waves with incidence angle of
60° and normalized freguency n, = (.0 (Poisson ratio 0.25)
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Fig. 13. Surface displacement amplitudes. Axisymmerric
ridge with hfa=0.3. Incidence of P waves with incidence
angle of 30° and normalized frequency n,= 1.0 (Poisson
ratio 0.25)

were reviewed. They have been used to study various
aspects of local effects. Discreie wave number and finite
differences allow the modelling of various types of
irregularities and provide physical understanding of site
eflects as they are aimed to produce ume signals of the
response. With the advent of supercomputers their
capabilities are being extended both in the complexity of
the problems and in the possibility of dealing with high
frequency signals. Ray methods including the use of
Gaussian beams seem to be powerful tools to deal with
high frequencies. On the other hand. boundary methods.
which allow the study of three-dimensional local features.
are still in the development stage. It 15 hoped that a
comparative study among the various methods will define
in a ciear way the advantages and limitations of each one.

There is no doubt that local conditions play an
important role in the spaual vanation of ground shaking
and should be explicitly considered in the design of some
tmportant facilties, as well as in microzomng. However,
seismic hazard involves also the effects of source
mechanism and path of seismic waves. Thus, a complete
description of the probiem is needed.
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LOCAL SITE EFFECTS ON STRONG GROUND MOTION
Keiiti Aki* 7
Abstract

This is a review of the state-of-the-art in evaluating site effects
on strong ground motion. We start with examining the effectiveness of
the broad classification of site conditions into soil and rock in
strong motion prediction. After reviewing empirically determined
site-specific amplification factors, we conclude that the conventional
broad classification is not effective in characterizing the site effect
especially for higher frequencies. We also review analytical
approaches to the site effect, and find that we may have an adequate
state-of-the-art in predicting the site effect for many realistic
situations {except for the full three dimensional case), if we know
input motion, velocity and density distribution, topography, sediment
thickness and damping of sediment. We review the current practice in
site characterization and conclude that the most realistic approach to
the microzonation is to determine empirical site-amplification factors
for as many sites as possible by the regression analysis of earthquake
data, and correlate them with various geotechnical parameters of the
site which are relatively easier to measure. Analytical studies on the
causes of site effects will give helpful insight to the search for
effective parameters.

Introduction

Aeons of weathering, erosion, deposition and other geclogical
processes formed a great variety of topography and lithologic
structures of irregular shapes and heterogeneous material near the
surface of the Earth. Since all our engineering structures are
constructed on these complex near-surface media the understanding of
their effect on strong ground motion is essential for earthquake
engineering. :

The purpose of the present paper is to review the current knowledge
and understanding of the effects of topographic and geologic conditions
of a site on its strong ground motion and come up with recommendations
on how to define and approach the problem.

*William M. Keck Foundation Professor, University of Southern
California, Department of Geological Sciences, Los Angeles, CA
90089-0740. /
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in order to define the problem of site effect on strong ground
motion, we must define what parameters of ground motion we are
concerned, what the input wave field is and how the site conditions are
characterized. These three questions are equally important for a clear
definition of the site effect.

First, the same site would respond differently depending on the type
of incident waves and the direction of their approach. The response
will also depend on the coherency of incident wave field. For example,
if the incident wave-field is always incoherent and considered to be
composed of waves coming from various directions, the site effect would
be stable and would not vary from one earthquake to another,

Secondly, the site conditions must be characterised properly to
capture the essence of physical processes involved in the site effect.
For example, the broad classification of a site into soil and rock
generally leads to the conclusion that there is no need to consider the
site effect for the peak ground acceleration or for the response
spectra for frequencies higher than a few Hz. As shown later, the
truth is not that the site effect does not exist for high frequencies,
but that the current broad classification into soil and rock does not
capture the site condition affecting high frequencies.

Finally, the site effect depends on what parameters of strong ground
motion we are concerned with, For example, the peak ground velocity
and displacement correlate with the broad classification of soil better
than the peak ground acceleration. Some site characteristics such as
absorption affect the amplitude of strong motion but not the duration,.
while others 1ike the resonance of soft sediment will affect both
amplitude and duration. The spatial variation of ground motion v
important for long structures such as bridges, on the other hand, would
depend strongly on the nature of incident wave field.

Thus, a rich variety of site effects emerges by considering various
choices of ground motion parameters, incident wave field and site
characterics. We shall try, in our review of the current state of the
art, to classify site effects systematically according to the orderly
choice of the three factors.

One of the most useful way of synthesizing these various site
effects is to construct a microzonation map, Such a map to be useful,
however, the quantity plotted must vary from a place to another more
than the range of its uncertainty at each site. Otherwise, the
engineering significance of site effects is questionable as pointed out
by Hudson (1972) with regard to the ground motion in Pasadena during
the San Fernando earthquake of 1971,

Let us start our review with the conventional broad classification
of site conditions such as soil and rock sites.
/
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Broad Classification of Site Conditions

When Newmark et al. (1973) presented response spectra appropriate
for the design of critical structures such as nuclear power plant, the
spectral shape was considered to be site-independent, although they
noted the need for modification of the shape for the particular site
conditions for periods longer than 0.5 sec.

The site-dependent response spectra were published by Hayashi et al.
(1971) and Kuribayashi et al. (1972) in Japan, and by Seed et al.
(1976}, Mohraz {1976) and Trifunac (1976a) among others in the U.S.

The classifications of geologic conditions used in the U.S, in the
past decade or so were summarired by Campbell (1985). For example,
Seed et al. (1976) use four ¢! .ses of site conditions, namely, (1)
soft to medium clay and sand, 7, deep cohensionless soil, (3) stiff
soil, and (4) rock. On the other hand, Trifunac {1976a) follows
Trifunac and Brady (1975) and use three classes, namely, (1) soft
alluvium (2) intermediate and (3) h:-: basement or crystalline rock.

Different methods were used by various authors to estimate the
site effect. Seed et al. (1976) grouped observed spectral shapes into
the above four classes, and estimated their average as well as the
standard error. Trifunac (1976a) applied more formal regression
analysis to the observed Fourier spectra FS(T) by expressing the site
effect to the logarithm of FS(T) as

log FS(T) = -d(T)S + source and path effects (1)

where T is the period, S is O for alluvium, 2 for rock and 1 for the
intermediate site.

In spite of the difference in analysis method, the results obtained
by various authors both in the U.S, and Japan are remarkably
corsistent. All of them show that s-° site- have greater
amp:ification factors than rock sites 7or lo~g periods, but the
relation tends to be reversed for short periods. For examsie, Trifunac
(1976a) found that basement rock sites show greater amplification than
alluvium sites for periods shorter than 0.2 sec as much as 1,5 times.
This is consistent with the trend of period decendence of the relative
amplification of granite and alluvium sites studied by Gutenberg
(1957). A similar cross-over at the perjod of about 0.2 sec can be
seen in the results of Mohraz (1976) a~: Seed et al. (1976) between the
response curves ‘for soil and rock sites. -

Recent study of the site effects at about 150 seismic stations in
the central California by the coda method (Phillips and Aki, 1986) also
revealed a similar frequency dependent site effect. They classified
the site into granite, Franciscan formation (Mesozoic), fault-zone
sediment and non-fault zone sediment, and found that granite sites have
the lowes: amplification factor among all the :jtes at 1.5 Hz, but show
the highest amplification at 24 Hz. Thus, re.ztive to the granite
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site, other sites show the cross-over as mentioned above. The
cross-over occurs at 4 Hz for Franciscan, 8 Hz for fault-zone sediment
and 20 Hz for non-fault-zone sediment.

The result from Japan is also similar. The response curves obtained
by Hayashi et al. (1971) show that the amplification factor for stiff
s0ils is lower than that for loose soils for periods longer than about
0.25 sec, but the relation is reversed for shorter periods. Likewise,
Katayama et al. (1978) found a similar cross-over for soft alluvium

site (type 4] and Tertiary or older sediment site (type 1) at about
0.25 sec.

With regard to the magnitude of amplification factor, soil sites
show up to a factor 2 to 3 greater amplification than rock sites for
periods longer than the cross-over period, while the ampiification at
rock sites relative to soil sites for shorter periods is less than a
factor of 2.

The frequency dependence of site effect discussed above is
reflected in the difference in site effect among peak ground.
acceleration, velocity and displacement. For example, Trifunac (1976b)
concluded that the influence of geological conditions at the recording
site appeared to be insignificant for peak acceleration but become
progressively more important for peaks of velocity and displacement.
This statement is consistent with the frequency dependent site effect,
because the predominant period in peak acceleration is in the general
range where the cross-over occurs, and there may be roughly equal
chance for amplification and deamplification, while the predominant
period inm peak velocity and displacement is probably longer than the
cross-over period.

A similar conclusion about the site effect on peak acceleration,
velocity and displacement has been reported by Boore et al. (1980) and
Joyner and Boore (1981) who estimate the peak velocity at soil sites to
be a factor of 1.5 greater than that at rock sites. According to
Campbell and Duke (1974), the Arias intensity, which is the squared
acceleration spectra integrated over the whole frequency range, showed
higher value for alluvium sites than for rock sites, at least for the
data from the San Fernando earthquake of 1971,

Recent result from Japan obtained by Kawashima et al. (1986) who
analyzed 197 strong motion records by classifying them into three
groups of site conditions also supports the existence of gcross-gver.,
They found that the peak acceleration is the lowest for the softest

site, while the peak velocity and displacement are the highest for the
softest site.

Let us now summarize what we found about average site effects
using the broad classification of site conditions.
’
(1) There exists a cross-over period; above it the soil site shows

higher amplification than the rock site and below it the relatijon is
reversed,
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(2) The cfbss-over period is around 0.2 sec¢ for both U.S5. and Japan.

(3) The amplification of soil sites relative to rock sites for
periods longer than the cross-over period amounts to a factor of 2 to
3, and the ampljfication of rock sites relative to soil sites for
period shorter than the cross-over is less than a factor of 2.

(4) Peak ground accelerations are independent of site conditions.

(5) Peak velocity and displacement as well as the Arias intensity
show higher values for soil sites than rock sites.

The above conclusions ::2mingly suggest that the variation in the
site effect from a site to another may be at most a factor of 3, and
the effect may decrease with decreasing period, becoming insignificant
for short periods that prevajl in the peak acceleration. We shall
demonstrate, however, in the next section from a review of recent
results on site-specific amplification factors determined by methods
which do not require a site classification that the above. suggestion is
unfounded. :

Site Specific Amplification Factor from Regression Analyses of
Earthquake Data

A systematic study of site specific amplification factor of 26
strong motion seismograph sites was made by Kamiyama and Yanagisawa
{1986) using 117 strong motion earthquake records in Japan which
registered maximum accelerations greater than 0.02G. They fitted the
observed velocity response spectra Vij(T) at the ith station for the -
jth earthquake by the following equation

Tog Vi;(T) = a(T)M; -b(T)log(a;5 + 30) -d(T) D; + Ay(T) (2)

where T is the period, Mj and Dj are respectively the magnitude and
focal depth of the jth earthquake, 4j; is the epicentral distance to
the ith station from the jth earthquake, and A;(T) is the site
amplification factor at the ith station. a(T}, b(7., d(T) and A;(T)
are determined by the least squares method from horizontal component
velocity response spectra for the period range 0.1 <T< 5 sec.

A unique determination of the site amplification factor requires
an additional constraint. Kamiyar and Yanagisawa assumed that the
ampiification facto- is 2 for : si. ion on a hard rock, and chose
Ofunato located on a rock site with the shear veioscity of about 1 km/s
as the reference station. This assumption is essentially equivalent to
assume that Ofunato is located on a homogeneous half-space. However,
the range of geographic variation of the amplification factor, which we
are interested at this moment, is not affected by this assumption.

Fig. 1 and 2 show examples of the amplification factor 10Ai, [t

is ¢lear from these figures that the range of variation from a site to
another is roughly ir-=zpendent of period in the range from 0.1 to 5
sec. In fact, from z:eir results for al)l 25 stations, we obtain the
following range of variation in Aj,
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Fig. 1. Site amplification factor as a function of frequency for

various--stations determined by regression analysis of--
observed velocity response spectra. (Reproduced from
Kamiyama and Yanagisawa (1986).)

Fig. 2. Site amplification factor as a function of frequency for
various stations determined by regression analysis of
observed velocity response spectra. (Reproduced from
Kamiyama and Yanagisawa (1986).)

f in Hz 10 5 2 1 0.2

T in sec 0.1 0.2 0.5 1.0 5.0

range of A 0.92 0.64 0.70 1.13 0.58

10 (range of Ai) " g .3 4.4 5.0 13.5 3.8

The above table shows that the variation is greatest around 1 Hz,
but there is no trend of decrease toward high frequency.

As far as the author is aware, there have been no investigations of
site specific amplification factor by regression analysis of strong
motion data in the U.S. We have, however, extensive results for weak
motion data from the U.S. Geological Survey's seismic network in the
central California. Phillips and Aki (1986) determined the
amplification factor for coda waves at about 150 stations. Fig. 3
shows the amplification factor normalized to the mean of all the
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stations for four groups of selected stations; namely those on granitic
rocks, on the Franciscan formation, on the fault 2one sediment, and on
non-fault zone sediments, The amplification factor for coda waves has
been shown to agree with the average of amplification factors for S
waves over various directions of approach (Tsujiura, 1978; Tucker and
King, 1984). This is consistent with the coda model of S to S
backscattering proposed by Aki (1980).

The range of variation of amplification factor again <now no strong
decrease toward high frequency. In order to show the frequency
dependence more clearly, we compare the histogram of amplification
factor for 5 different frequencies; 1.5, 3, 6, 12 and 24 Hz in Fig. 4.
The range of variation is somewhat greater for 1.5 Hz and smaller for
12 Hz, but the difference is slight. The effective range is about 2.5
in natural logarithm for 1.5 Hz and about 2 for 12 Hz, corresponding to
the factor of 12 and 7.4 repectively., This is in good agreement with
the result obtained from strong motion data in Japan; namely a factor
of 13.5 for 1 Hz, and 8,3 for 10 Hz.

As mentioned in the introduct~n, for a meaningful microzonation
map, the 3Jeographic varjation of . wolification factor must be
significantly greater than the variation at a given site due to
different incident wave field. Direct measurement of such variation is
available from the comparative observations at a surface site and at a
basement rock using a surface and borehole seismograph.

Kinoshita et al. (1986) calculated velocity response spectra for
27 earthquakes with magnitude: in the range from 5.5 to 7.4 in the
east-central part of Japan, recorded at three borehole sites, namely,
IWT (3.5 km deep), SHM (2.3 km) and FCH (2.8 kxm) in the Kanto region.
The seismographs at the bottom are all locatez in the Tertiary bed rock

Fig. 3. Site
amplification

o~ r factor as a
’ function of
- - frequency for
Granite Fault Zone various sites
1 1 1 i Y L 1 1 ! | . dEtEMi ned by

regression
analysis of coda

L . i wave spectra.
) The natural
y logarithm of
0.—

r amplitude is
shown rela“ive to

I - / its mean ¢.2r all

Fronciscan Sediments stations used in

. L . , \ L ) the analysis.

I 3 & 12 =24 t5 3 6 12 24 {Reproduced from
FREQUENCY (Hz) Phillips and Aki

(1986}.)

LnA/LnA

7 Ak 1

/7



at the depth of 600 to 700 meter below its upper boundary. The
velocity response spectra are calculated for the seismographs located
at the surface and in the bed rock at each site, and the ratio
representing the site amplification was calculated for each earthquake.
An example for the horizontal transverse component obtained at IWT is
shown in Fig. 5, where the average amplification and the range of one
standard error are shown for periods 0.1 to 5 sec. The standard error
is about the same for the whole frequency range, and is & factor of a
little less than 2. Nearly the same result is obtained for the
horjzontal radial component at INT, as well as for both components at
SHM and FCH.

Tucker and King's (1984) work on the amplification of three valley
sites relative to rock site in the Garm region of USSR, and Tsujiura's
{1978) work on the relative amplification of several sites at Dodaira
also support the conclusion-that the varjation of amplification factor
due to the variation of incident wave is frequency independent in the
range from about 1Hz to 25 Hz and the standard error of variation is
less than a factor of 2.

Since the geographical variation of site specific amplification
factor obtained by regression analysis was 13 for 1 Hz and about 8 for
10 Hz as discussed earlier, we may conclude that a very meaningful
microzonation map predicting the amplification factor with a standard
error less than a factor of 2 can be constructed for the frequency
range at least from 1 to 10 Hz.

In the preceding section on the
broad classification of site .
effects, it was suggested that the
geographical varijation in the site
effect might be at most a factor
of 3, and the effect might
decrease with decreasing period.

z 9; 1t is clear from the conclusion in
€én; the present section that the above
suggestion does not reflect the
real physical state of site
//Z&_ effects on the earth, but only
-1 o} I

2 shows the inadequacy of. character-
terization of site conditions by a
broad classification, especially

2am; 107 short periods. As discussed
later in Section 9, parameters
which have not been used in the
broad classification can be useful

L™ to characterize the site-specific

YVITY amplification.

/

FREQUENCY

Fig. 4. Histogram of natural logarithm of site amplification factor
at various frequencies. (Reproduced from Phillips and Aki
(1986).)
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Use of Microtremor for Evaluating Site Effects

As demonstrated by Phillips and Aki (1986), the coda method is an
effective way of finding a frequency-dependent site-specific
amplification factor for S waves averaged over all directions of wave

approach., Two issues may be
raised regarding the coda
method. One is the problem
of non-linearity of soil at
a high strain level which
cannot be addressed by the
coda method using low strain
signals. We shall address
this problem in the next
section.

Fig. 5. Amplification
factor for the surface site
relative to the borehole
bottom in the basement rock
with the range of one
standard error for station
IWT. (a) transverse
component; {b) radial
component. (Reproduced from
Kinoshita et al. (1986).)
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The other issue is the relative complexity in applying the coda
method as compared to the microtremor method which has been used for
many years by Kanai and his colleagues in Japan as a means of seismic
zoning. Unlike microtremor, the measurement of coda waves requires an
instrument which can wait and record a small local earthquake, Thus,
we may ask if the microtremor data can be used to evaluate the
frequency-dependent, site-specific amplification factor.

The advantage of microtremor method is the simplicity of
measurement, and there is no doubt that the spectral feature of
microtremors shows gross correlation with the site conditions. For
example, the predominant period of microtremor is an indicator of site-
condition. For Tertiary or older rock, the period tends to be shorter
than 0.2 sec, and for soft alluvium or reclaimed land longer than 0.6
sec. For U.S., Alcock (1972) reports greater damage in the town of
Grand Valley, Colorado by the 1969 Rulison underground explosion for
area with the microtremor frequency lower than 12.5 Hz than for area
with higher frequency.

An extensive measurement of microtremors in the U.S. was carried
out by Tanaka et al. (1968} who reported amplitudes and frequency
distribution of periods of microtremor at 309 sites in the Western
U.S.. Their most interesting observation was that the range of
variation of both amplitudes and periods was about the Ssame between the
U.S. and Japan. This may mean that the extent of variation of site
conditions is about the same between the two countries, assuming that
the cultural activities that generate microtremors are about the same
between the two countries.

A major problem with the use of microtremor for the study of site
effect is the impossibility of separating their source-path effects
from the site effect. This situation is radically different from the
coda waves, which have been shown to share the common source and path
effects at any sites for a given local earthquake. Thus, the site
amplification factor relative to a reference site can be obtained
simply by taking amplitude ratio.

We cannot eliminate the source-path effect for microtremor,
because the source of tremor at a site is usually different from the
source of tremor at another site. For example, the relative site
amplification for microtremor observed in Mexico city are different
from those observed during the earthquake of 19 September 1985 by an
order of magnitude {Celebi et al., 1987).

Long-period microtremor within an area, on the other hand, can be
caused by a common source such as a distant oceanographic disturbance,
In fact, the usefulness of microtremor with period 1 to 5 sec for
evaluating site effect was demonstrated by Ohta et al. (1978) for
Japan, and by Kagami et al. (1982, 1986) for California. They found a
general increase in the Tevel of long-period ampiitude with thickness
of soil deposit. Long-period microtremors would supplement the method
using coda waves, because the coda waves from small local earthquakes
usually lack long-period signals.
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Another promising approach using microtremor is the determination
of shear velocity distribution with depth by the analysis of dispersion
curves extracted from microtremor data. Okada et al. (1987)
successfully determined shear velocity distribution to the depth of 2
km using microtremor in the frequency range from 0.2 to 1 Kz recorded
by a small array of a few km aperture,

They suggested that the spatial autocorrelation method due to Aii
(1957), which gives the same result as the frequency-wave number m::hod
due to Capon (1969), may be simple enough fc- a real-time, on-site
determination of shear velocity structure using a microprocessor-
controlled microtremor measurement array.

Site Effects on Weak and Strong Motions

A vast amount of literature exists on the non-linearity of soi)
including the liquefaction phenomena, and there is no question about
its importance to the understanding of site effect on strong ground
motion. The present author, however, is not qualified for reviewing
the soil mechanical aspect of the subject and must restrict himself to
the seismological Jiterature on comparative studies of weak and strong
motions at a given site.

So far as the author is aware of, tne only strong motion record
demonstrating the striking effect of non-linarity of soil is the record
of the Niigata earthrouake of June 16, 1964 obtained at site 701 {No. 2
apartment house, kz-.g3ishi-cho, Niigata). As shown in Fig. 6, about
8-10 sec after the beginning of recording, short-ozriod motions
suddenly become small and are dominatza by long-p:=riod (5.5 sec)
motions. The apartment No. 2 which housed the seismograph suffe-od a
large tilt, but the nearby No. 4 apartment completely fell on the
ground by the liquefaction of soil consisting of water saturated sand.

Except for the ak>-ve example, it is usually not easy to clearly
recognize the non-: .ar effect on observed strong motion records. As
Esteva (1977) states, the influence of non-linearities is often
overshadowed by the overall patterns of shock generation and
propagation. -

~

Fig. 6. N-S component
acceleration record of

y%k S Y the Niigata earthquake
ﬁ\( S ; Al of June .6, 1964,

=]

ACCELERATION
Ingal 10~3%G)

obtained at Site 701,

TS S— T % No. 2 apartment house,

TIME i st fKawagishi-cho, Niigata.

1
~n
[=]
(8]

a
(V.3 3
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As a matter of fact, seismologists tend to find a good correlation
between weak and strong motions at a given site, namely, similar
amplification factors for both, implying that non-linearities are not
important as the first order effect in most cases.

Rogers et al. (1984) recorded seismic motions from the underground
nuclear tests at the Nevada Test Sites at 28 sites in the Los Angeles
area at which strong ground motions were also recorded during the 1971
San Fernando earthquake. They chose four reference sites on relatively
harder rock in Pasadena, Hollywood, Van Nuys and Palos Verdes. They
then computed the Fourier amplitude spectra for the NTS signal (about
329 sec duration) and the San Fernando record (41 sec duration), and
obtained the ratio of the spectrum to the corresponding spectrum
observed at the closest reference site. Fig. 7 shows the spectral
ratio for the NTS signal plotted against that for the San Fernando
earthquake for 4 different period bands over which the spectral ratio
was averaged, Total period, short period, intermediate period and long
period band correspond to the period range 0.2 to 10.0, 0.2 to 0.5, 0.5
to 1.0 and 1 to 3.3 sec¢, respectively., In spite of the large range in
signal levels up to 103 for the strong motion data, the site
amplification factor shows a good correlation between the weak and
strong motion Qata. This correlation is remarkable in view of the

o TOTAL-PERIOD BAND SHORT -PERIOD BAND
= 6 6
z
-5 Sr ]
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Fig. 7. Relation between the amplification factor for nuclear test

and that for the San Fernando strong motion. The
amplification factor is relative to the reference site of
each group. (Reproduced from Rogers et al. (1984).)
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difference in the incident wave field between the two data sets. The
signal duration, incident direction, and wave composition are different
between the two, and one may expect the standard error of a 'ittle less
than a factor of 2 for each ratio as discussed earljer. Most of the
scattered points in Fig, B8 are indeed within & factor of 2 from the
line corresponding to the equ:*ity of two spectral ratios. We also
note for both NTS and earthquake data that the range of geographic
variation of amplificatijon factor is about a facter of 10 in agreement
with our earlier conclusion.

A similar agreement of the amplification factor between
weak and strong motion was observed by Tucker and King (1984) for a
sediment-fiiled valiey in Garm, USSR. Fig. 8 shows the spectral ratio
of the middle to the edge of the valley for weak (10-% - 10-3g) and
strong acceleration (.04-0.2g9). The ratios are plotted for different
events to show scatter due to different incident directions. No
significant differences can be recognized on the average between the
weak motion group and the strong motion group.

Similarity, Murphy et al. (1971} concluded that a linear model can
explain the major features of the amolification effect at various sites
in the NTS for a wide range of ground motion {10=% to 1g) caused by the
underground nuclear testing. Joyner et al. {1981) also found that the
effect of alluvium on strong ground motion obssrved during the Coyote
Lake, California, earthquake of 1979 can be explained without jinvoking
nonlinear soil response.

In a more qualitative study, Benites et al. (1987) found a good
correlation between the damage pattern for past large earthgquakes and
the weak motion amplification for small earthquakes in Lima, Peru,

Thus, the comparison of amplification factor &%t a given site
between weak and strong motion generq]]y supports : good correlation
between them. We may conclude, then, except for an obvious case of
}iquefaction, that the amplification factor obtained for a giver site
using the weak motion data can be used to predict the first order
effect on strong ground motion at the site.

Nature of Strong Motion Wave Field

The most direct way of finding the nature of strong motion wave
field is probably to make spatial-temporal correlation analysis or the
frequency-wave number analysis of data collected by a dense network of
seismographs such as the SMART-1 array in Taiwan and the differential
array in £l Centro.

The first attempt aiong this line was made by Aki and Tsujiura
(1959) using the records of small local earthquakes obtained by an
array of six stations deployed within an arez of 500 m diameter over
granitic rocks near Tsukuba, Japan. They analyzed records of 18
earthquakes in the frequency range from 0.3 to 17 Hz. Us‘ng an analog
computer for calculating correlation coefficient z-ong al. station
pairs, they =stimated tne fra:+ion of power carriea by the regular
plane waves coming from the earthquake source for consecutive t--e
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windows (each 2.5 s long) from P waves to the coda. The probability of
finding the plane wave in the P wave part, S wave part, P to S interval
and post S-arrival was found to be 100%, 78%, 62% and 30% respectively.
Thus, the S wave part which constitute the maximum motion contained
greater fraction of plane waves coming from the source than the P-coda
or the S-coda part. The fraction of power carried by plane waves in
the time window containing P waves was found to be the highest; it was
up to 80% and about 40% on the average. In the time window containing
the 5 waves the fraction of power carried by these plane waves was 60%
in the largest case, and 20 to 30% in most cases.

The above low fraction of power carried by plane waves in the P
and S wave parts may be partly due to the long time window (2.5 s) with
respect to the source duration of earthquakes analyzed, which permits
contamination by scattered waves
into these parts. In fact, the

CHUSAL-LOCALS-!%§§; study by Spudich and Cranswick

(1984) on the data obtained by the
El Centro differential array (213 m
long linear array) during the 1979
WEAK MOTION  Imperial -Valley earthquake (Mg=6.9)
JueT-1 revealed much higher degree of
coherency in vertical acceleration
SASTRONG MOTION during the first 9 sec period, and
(0.04-0.29! in horizontal acceleration during
the 6 to 11 sec period. They
attributed these coherent waves to
direct P and S waves from a smal)
WEAK region surrounding the propagating
rupture front.

60 EW

STRONG The SMART-1 array in Taiwan has
4 produced valuable data for studying
the wave field of strong ground
motion for great ranges of
earthquake size, epicentral distance
oxf WEAK and focal depth as described in a
recent review by Abrahamson et al.
(1987). —

FOURIER AMPLITUDE RATIO

STRONG
Using multi-station measures of
| coherency, Abrahamson (1985) found,
c 0 2 330 4 30 for example, that across a 2 km
FREQUENCY (Hz) aperture subarray for a M-6.3 event
at an epicentral distance 20 km and
focal depth 25 km, S-wave coherency

Fig. 8. S-wave amplification factor at mid-valley sites relative to
valley-edge in the Chusal Valley for local earthquakes.
Results for weak motions and strong motions are shown
separately. (Reproduced from Tucker and King (1984).)
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decays rapidly with frequency above approximately 2 Hz while the P-wave
coherency decays at frequencies above approximately 3 Hz. Since the
aperture is ten times greater than the El Centro array, the loss of
coherency above 2-3 Hz may not be a strong contradiction to what was
observed during the Imperial Valley earthquake. The results from
Tsukuba are certainly comparable to those from the SMART-1 array
considering the aperture size about a quarter of .the latter.

An extrem : intriguing result on the magnitude dependence of the
variability o 'peak acceleration within the SMAR™ -1 array was reported
by Abrahamson (1987)., He found that the standarc deviation of the
natural logarithm of the peak ground acceleration within the array
significantly decreases with the increasing magnitude. The standard
deviation is about (.35 at M=4 and decreases to about 0.17 at M=7. The
above magnitude dependence may be attributed partly to the more
coherent waves from larger earthquakes uecause ¢ the tendency.that
larger earthquakes have longer predominant periods, and Yocated further
from the array on the average. I[f the magnitude dependence still
remains after removing these wave-propagational effects, it must be
attributed to the non-linear effect of soil.- The above observation,
thus, presents a future problem of the first order importance for
geotechnical engineers and seismclogists,

Causes of lLocal Variations in Ground Motion

tarlier we have concluded that the geographical variation of site
specific amplification factor amounts to about a factor of 10 for the
frequency range from 1 to 10 Hz. :nd the conve~tional broad
classification of site conditior. $ inadequate for capturing the real
size effect.

In order to find a better characterizatior -f site conditions, it is
essential to understand what causes local variations in ground motion.
let us start with the simplest, namely, the effect of a flat free
surface,

Flat Free Surface

As well known, the flat free sc~“ace doubles the vertically incident
S waves., For SH waves polarized :» the hc-izontal direction, the
amplificczion of factor 2 applies to all incidence directions, and
there will be no local variations caused by the “ree surface.

For SV waves, however, the flat free surface has an extremely
complex effect. ' This is not a subject of academic interest but of
g-actical concern of major importance, because the extremely localized
damage pattern due to the recent Whittier Narrows earthquake of 1987
has been attricuted by Sammis et al. (1987) to the free surface effect
on SV waves incident near the critical angle 8c. The critical angle is

given by sin 6.=8/a, where a is the P wave veldcity and 8 is the S wave
velocity. At the critical angle, the horizontal component of slowness
of S waves matches the P wave slowness, and a strong coupling occurs,
including the generation of SP waves (P waves converted from S waves
and propagating along the surface).
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Several surprising effects are expected for SV waves incident near
the critical angle. First, the horizontal component displacement at
the surface shows a sharp peak for plane SV waves incident at the
critical angle as shown in Fig. 9 for the case of Poisson's ratio 0.25.
The amplification factor amounts to about 5 for a narrow (~1°) range of
incidence angle. The peak amplification depends on Poisson's ratio,
and increases with decreasing Poisson's ratio as shown in Fig. 10
together with the critical angle. The range of incidence angle with
high amplification narrows rapidly with decreasing Poisson's ratio.
This suggests that the effect may be smoothed out for spherical waves
composed of plane waves with distributed directions. In fact, the
calculation by Pekeris and Lifson (1957) for a point source of vertical

force does not appear to show the effect as strong as expected for °
plane waves, .

We found, however, even more drastic effect in the result of Pekeris
and Lifson. For a source varying as the step function in time, SV
waves generate surface displacement of step function at a distance
shorter than the critical distance and of a logarithmic singularity
beyond the critical distance. In other words, the displacement is
finite inside the critical distance, and becomes infinite outside. The
horizontal radial component displacements at various distances
{critical distance in this case of Poisson's ratio 0.25 is H/v/Z, where
H is the focal depth) are shown in Fig. 11. Of course, the infinite
displacement does not occur in reality because the source time function
js band limited. 1In this case the displacement due to SV waves will

have the same amplitude spectral shape but a #/2 phase shift across the
critical distance. ' )
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Fig. 9. The amplitude of horizontal (solid line) and vertical

{broken line} component displacement at the free surface
due to incident SV waves plotted as a function of incidence
angle, for the case of Poisson's ratio 0.25.
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The effect of free surface on SV waves from disiocation sources
was studied by Kawasaki et al. (1973} who found a similar result to
Pekeris and Lifton (1957), and was clearly identified in the case of
the Kita-mino earthquake of August 19, 1961 (Kawasaki, 1975).

In addition to the drastic change in wave form for S waves, SP waves
(S converted to P propagating along the surface) appear beyond the
critical distance. Chapman (1972) and Bouchon (1978) made an
interesting observation that SP waves have sharper wave form for lower
Poisson's ratio. Bouchon further discussed the effect of finite fault
size and low velocity surface layer on the seismic motion near the
critical distance.

Topography

A natural item to follow the effect of a flat free surface is the
effect of topography on seismic motion. In order to describe the
topography effect, we need to specify the geometry of topography as
well as the incident wave field. Let us start with the simplest case
of 3 wedge-shaped ridge and valley where plane SH waves polarized in
the direction of the axis of ridge or valley are incident.

SH Waves Incident on Wedge-Shaped Ridge or Valley: A Rule of
Thumb.

A surprisingly simple exact solution exists for the motion at the
vertex of a wedge due to incident SH waves polarized in the direction
of vertex. As pointed by Sanchez-Sesma (1985), Macdonald's (1902)
solution gives the displacement amplification at-the vertex to be 2/v
when the angle of wedge is vx (for 0<v<2), for any incidence angle.
For example, the amplification by the flat free surface (v=1), is 2 as
well known, and it is 4 for the case of a rectangular wedge. Although
this amplification is not necessarily the maximum value and higher
amplification is observed at the far side of the vertex with respect to
the incidence direction, it gives a convenient rule of thumb for the
rough estimate of topographic amplification at a ridge as well as
deamplification at a valley.

SH Waves Incident on Ridges.

Boore {1972) calculated the seismic motion at a non-planar free
surface of a homogeneous half space due to normally incident plane SH
waves using a finite difference method. He considered triangular
ridges with slopes 23° and 35°, and showed that the motion at the ridge
crest can be amplified up to about 70% more than the flat surface case
for wave length comparable to the ridge width.

Smith (1975) also studied a triangular ridge with 20° slope using
a finite element method., he found the peak amplification of about 50%
greater than the flat surface case at the ridge crest for normally

incident SH waves with wave length about 1.6 time the half width of
ridge.

A similar result was obtained by Bouchon (1973} who studied the
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effect of shape of a ridge on the surface motion for the normal and
oblique (35°) incidence using the time-domain extension of the
Akxi-Larner (1970) method. Fig. 12 shows the shape of ridge and
amplitude of surface motion relative to the flat surface case for
various ratios of height (h) to half width (1}, The wave length (1)
was chosen to be 5h for all cases. The amplification at the ridge
crest amounts to a little greater than 50%.
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Fig. 12. Tne shape of ridge is § he08L —-=he0 4L
. —heO. === heQ 23
shown at the bottom. The "_;" hroen " '
amplitude of surface motion is q
shown for normally incident SH &
waves for various :~ape ratio h/1 S~
at the top, and for incidence
angle 35° in the middle.
(Reproduced from Bouchon (1973).) o F—3—=—3+ 1 3 =

Bard (1982), refining the method used by Bouchon (1973), studied the
details of wave scattering phenomen2 involved in the ?idge crest
amplificaion. He considered the mc. -ain model of Sills (1978) given
by the following equation for elevation,

g(x) = h [.-a) exp (-3a) (3)

where a = (X/t)}2. This topography is completely d:=fined by its
half-width £ and its height h as shown in Fig. 13. SH waves of the
form of a Ricker wavelet, f(t) = /b-0.5) exp {-b) with b={xt/¢p)%, were
considered. Bard investigated tnhe physics of ridge effect on gH waves
by examining time, frequency as well as wave-number domain solutions
for various shape ratios h/t, incidence angles and characteristic
periods tp- He identified the following two effects operating in the
phenomena; one is the local amplification associated with the convex
curvature of ridge crest, and the other is the diffracted waves
generated at and propagated away from the ridge crest. The local
amplification shows a broad spectral peak for wave lengths comparable
with or a slightly shorter than the mountain width, and generally
decreases with increasing incidence angle., On the other hand,
diffracted waves become stronger for the forward scattering an- -eaker
for the back scattering as the incidence angle increases. The.
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Fig. 13. The shape of ridge used by Sills (1978) and Bard (1982).

Fig. 14. One of the repeated ridge models used by Bard (1982).

lateral propagation along ridge slope and their interference with the
primary wave creates rapid variations in amplitude and phase, giving
rise to significant differential motions along the slope.

Bard (1982) and Bard and Tucker (1985) further considered models of
three ridges in parallel as shown in Fig. 14, and showed that a
relatively narrow band, additional amplification of about a factor of

1.5 relative to the single ridge case occurs due to a lateral
resonance,

SH Waves Incident on Canyons

The simple rule of thumb by Sanchez-Sesma (1985) discussed earli er
suggests amplification at the edge of a canyon and deamplification at
the bottom. Bouchon (1973) showed that such & pattern develops in the
case of normally incident SH waves for a canyon with the depth greater
than about 1/3 of the half-width. Both the amplification and
deamplification increases with the canyon depth., The Aki-Larner method
used by Bouchon, however, is limited to cases of relatively gentle
slope. A similar result was obtained by Sanchez-Sesma and Rosenblueth
(1979) who used the boundary integral equation method which is :
applicable to topography of an arbitrary shape. Trifunac (1973), on
the other hand, gave an exact solution for the case of SH waves
incident on a semi-cylindrical canyon. His solution delineated the

detajled amplification-deamplification pattern for various frequencies
and incidence angles.

Fig. 15 and 16, for incidence angle 0° and 30° respectively, show
the amplitude of surface displacement plotted as a function of two
variables; one is the horizontal distance X normalized to the canyon
depth or radius a (the canyon occupies -1<X/a<l) and the other is the
normalized frequency n (=2a/i) for the range from 0.25 (wavelength A
egqual to B times the canyon depth) to 2.0 (wave length equal to the
canyon depth). In the case of incidence angle 30°, waves are incident
from the nagative X axis, and Fig. 16 shows clearly the shadowing
effect of the canyon on its far side {positive X), and the strong

interference on its near side (negative X) between the incident and
reflected waves.
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DISPLACEMENT AMPLITUDE

The spectral amplitude diagrams such as Fig. 17 and 18 do not convey
the whole picture of phanomena because the phase information is
completely missing, Thus, we need a time-domain solution to capture
the physics of wave scattering phenomena by a canyon. Recently, Kawase
(1987a) developed an efficient method for calculating the time-domain
solution in which t-: boundary element method (Brebbia, 1978} is
combined with the G~een's function calculated by the discrete wave
number method (Bc. ~on and Aki, 1977). Kawase s results corresponding
to Trifunac's casz. for the incident wave form of the Ricker wavelet
with characteristic frequency of n=2 are presented in Fig. 17 and 18
respectively for the incidence angies of 0° and 30°. It dis clear from
these figures that the peaks and troughs in amplitude distribution in
the frequency domain do not necessarily mean actual large and small
amplitudes in the time domain. For example, the time domain solution
in Fig. 17 shows that both direct wa-2s and reflectecd waves (marked by
arrows) from the canyon surface have amplitudes nearly constant over
the entire horizontal surface outside the canyon. Thus, the spectral
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The same as Fig. 17 except that the waves are incident from

E{gfg)a? incidence angle of 30°. (Reproduced from Trifunac
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amplitude variation over the same surface shown in Fig. 15 does not
mean the actual variation in amplitude along the surface, but only
means an apparent fluctuation in Fourier transform amplitude due to

contributions from both the direct and reflected waves.

Fig. 17.

Fig. 18.
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waves from the edge of the canyon are difficult to distinguish at the
surface outside the canyon from the wave reflected at the canyon.

On the other hand, tne effect of shadow at the far-side edge of
canyon {X=1) js clear both in the frequency domain and time domain,
because the wavelet is isolated at this point. In general, we find
that the scattered wave field observed at the surface consists of (1)
direct {incident) waves, (2) reflected wav:- at the canyon- surface and
(3) diffracted waves generated at both ecz: of the canyon. The
diffracted waves propating along the canyon surface {|X/a|<l) are the
main motions observed inside the canyc: after the arrival of direct
wave, It is clear from Figures 17 anc 18 that a large differential
motion i1s expected near both edges of the canvon.

Trifunac's exact solutions have been extremely useful in serving as
a classic test case for many approximate methods later developed for
dealing with more general topographic geometries. Another set of exact
solutions which has been used for testing apsroximate methods was
obtained by Wong and Trifunac (1974a) for the canyon of elliptic
cross=-section. ' _

In order to study the effect of canyon with an arbitrary shape, Wong
and Jennings (1975) used the method of boundary integral equation to
ob- :in solutions both in the frec:~-cy and time domain as well as
response spectra. Considering @ @ ography which simulates that near
the Pacoima dam (the site of stron, motion seismograph registering
acceleration greater than lg during the San Fernando earthquake of
1971), they found that the effect of canyon was strongest in the
frequency-domain solution for wavelengths comparable to or shorter than
the canyon width., The time domain solutjons showed significant )
differences at different points, b.' not as large as seen in the
freqguency domain solution. The rezponse spectra showed the smallest
differences with signifizant effects only at high frequencies.

P and S5V waves incident on ridges

The effects of a ridge on incident P and SV waves were studied by
Bard (1982) for the same ridge geometry and usir- the same technique as
for incident SH waves. He found that the ampl:* ation cf displacement
at the ridge relative to the flat case is weak “-- incident P waves,
only 10% as compared to 38% for SH and 301 for SY waves for an
identical ridge shape.

In the case of incident SH waves, the diffracted SH waves propagate
from the ridge crest, as mentioned earlier. In the case of incident P
waves, the diffracted waves are primz-ily Rayleigh waves because unlike
SH waves P waves propagating along tne free surface cannot satisfy the
-stress free condition ar are quickly attenuvated, In the case of
incident SY waves, the a:ffracted waves are both Rayleigh and SP waves
mentioned earlier in the section on the effect of flat free surface on
SV wzves. Because of the involvement of different kinds of waves, the
pattern of surface motior is more complicated than the case of incident
SH waves. The interference between the direct waves and diffracted
waves again gz=nerates rapidly varying amplitude and phase along ridge
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slopes, giving rise to significant differential motions as in the case

of SH waves,

When SY waves are incident at the critical angle 6., where sing. =
(s velocity)/gp velocity), the anomalous amplification occurs at the

Fig. 19,
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flat surface as mentioned earlier.

Bard (1982) shows an extraordinary

effect observed in this case that the surface motion at the ridge crest
is reduced to about a half the case of the critical angle incidence.
Further study is needed, however, to ascertain the existence of a
similar effect for incident spherical waves from a localized source.

Fig. 21.

Fig. 22.
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P and SV Waves Incident on Canyons.

P and SV waves incident on canyons of various shapes have been
studied by Bouchon {1973) and Wong (1982) among others, but so far the
best demonstration of physics of the phenomena is given by Kawase
(1987a) who used the boundary element method combined with Green's
function calculated by the discrete wave number method. His result for
SH waves in a cylindrical canyon obtained by the same method described
earlier showed that the wave field consists of incident SH waves,
reflected SH waves at the canyon surface and diffracted SH waves
generated at both edges of the canyon,

In the case of vertically incident SV waves shown in Fig. 19
(horizontal component) and Fig. 20 (vertical component), we find a-
similar result to the SH case except that diffracted waves now contain
P, SV and Rayleigh waves. The arrival times of SV waves reflected at
the canyon surface and observed on the surface outside the canyon are
again marked by arrows. They are difficult to distinguish from the
diffracted SV and Rayleigh waves generated at the canyon edge, although
the particle motjon and apparent velocity supports that they are
probably of Rayleigh wave type.

For the case of SV waves with the incidence angle 30° shown in Fig.
21 (horizontal component) and Fig. 22 (vertical component), we find an
additional complication by SP waves generated at the critical incidence
angle, which is 30° for this case of Poisson's ratio (1/3) and
propagating along the surface as P waves. The large amplitude
horizontal motion immediately following the direct wave observed inside
the canyon js due to SP waves. This motion is not prominent in the.
vertical component as expected.

The case of incident P waves is much simpler than the case of
incident SV waves, partly because of the absence of SP waves and partly

because of the relatively longer wave length of P waves for a given
period,

The conclusion of Bard (1982) after a comparative study of P, SV
and SH waves incident on a ridge, namely, "incident SV waves possess
the greatest scattering power and Seem to be associated with the most
complicated diffraction scheme" appears to apply also to the case of a
canyon.

Rayleigh Waves Incident on Irregular Topographies

The effect of irregular topographies on Rayleigh waves in a
homogeneous half space has been studied by various reseachers., Here we
shall only describe some of the results which may have signficant
engineering application.

We found that canyons are very effective to block Rayleigh waves
with wave length comparable or less than the canyon depth., For
example, Wong (1982) showed by a least-squares approach for matching
boundary conditions that a semi-cylindrical canyon of depth (radius) a
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will reduce the amplitude of transmitted Rayleigh wave down to 201 of
that of incident Rayleigh waves for wave-length less than 1.5a, and to
50% for wave length between 1.5a and 2.5a. The corresponding
time-domain solution obtained by Kawase {1987a) by the discrete
wave-number boundary element method showed that the amplitude of
transmitted Rayleigh waves 1s reduced to less *han 10% of that of
incident Rayleigh waves of the Ricker wavefors with the effective
wave-length of about 0.93a,

Another case of practical importance is the effect of a cliff on
Rayleigh waves, Fuyuki and Nakano (1984) computed the effect of a
step-1ike cliff on Rayleigh waves incident from the lower surface by a
finite difference method, and measured the amplitude of transmitted
Rayleigh waves observed at a horizontal distance from the ¢liff five
times the wave length A of Rayleigh waves. They found that the
amplitude ratio of transmitted to incident Rayleigh waves decreases
with the increasing height h of the step to about 30% at h=0.41,
increases slightly to about 50% at h-0.7x, and then again decreases to
less than 10% for h greater than 1.2 . Their numerical resuits are in
a good agreement with the theoretical predi¢tion by Mal and Knopoff
{1965) who omitted contributions of diffracted waves from the cornors
of cliff,

Fuyuki and Nakano (1984) also found significant S waves diffracted
from the lower corner of cliff when Rayleigh waves are incident from
the lower surface., The reciprocal problem of Rayleigh wave generation
by a cliff due to incident SV waves are studied by Boore et al. (1981)
using also a finite difference method, Their calculations revealed
Rayleigh waves with amplitude as large as 0.4 times the amplitude of
the surface motion of the incident waves in the absence of cliff, even
for incident wave lengths several times the cliff height. Since
Rayleigh waves have s~ort horizontal wave lengths as compared with
incident body waves, they play an important role in the differential
motion..

Three Dimensicnal Topographies. ;

The theoretica! =tudy of the effect of three dimensional
topographies is ¢ a difficult task for the currently available
computer, except ~ :he case of cylindrical symmetry as investigated
by Sanchez-Sesma (1353). An alternative approach is the physical
modelling such as developed by Xing and Brune [1981) and Brune {1984)
who used photographic recorsing of particle motion of foam-rubber
models of realistic :~oographies. Brune (1984) modelled the topography
around the Pacoima den acceler: . raph site and frund that for many
angles of incidence the motion at the site is -duced rather than
amplified relative to the flat area. This is explained as a
consequence of two counteracting effect, namelv the amplification of
ridge and deamplification of canyon, because the ridge on whizh the
accelerograph site is located is itself at thg,bottom of a canyon.

Flat Soft Surface Layer

The effect of soft surface layer on strong ground motion has been
well recognized in Japan since early 1930's through pioneering
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observational studies by Ishimoto and theoretical studies by Sezawa, A
similtaneous observation of ground motion due to the same earthquake at
different sites with different geologi¢ condition was already carried
out by Takahashi and Hirano (1941) almost 50 years ago who was able to
obtain the transfer function between two sites from observed
seismograms and interpreted it in terms of a soft surface layer at one
of the sites as reproduced in Aki and Richards {1980, p. 588). They
are also probably the first to explicitely give the following well
known formula for the amplification factor of surface displacement due
to SH waves normally incident on a soft surface layer from underneath,

|U(w)| = 2{cos2{u H/B]) + (p1B1/p2B2)2 sin?(w H/81)}"1/2 (4)

where the incident wave is harmonic with unit amplitude and frequency
w, H, B1, p1, are the thickness, shear velocity and density of the
surface layer, respectively and B» and pp are the shear velocity and
density of the basement rock, respectively.

The above formula predicts the familiar factor of 2 amplification of
the free surface effect for incident waves with wave length much longer
than the layer thickness (w H/By =0). The amplification is peaked at
incident wave lengths 4H, 4/3 H, 4/5 H,...at which the amplification
factor is equal to twice the impedance ratio between the basement and’
the layer, namely, Zpp8p/p187. i

The peak amplification decreases with the increasing incidence angle
as shown by Burridge et al. (1980). There still exists, however, the
simple rule of peak amplification related to the impedance ratio if we
extend the concept of impedance to non-vertical incidence case as pB8:
cos 6, where 8 is the angle between the direction of wave propagation
and the vertical. Since cos® approaches zero rapidly as o approaches
90°, the peak amplification decreases rapidly as the wave jncidence
approaches grazing for plane SH wave incidence. Burridge et al. (1980)
also calculated the amplification for incident P and SV waves. For the
case of vertical incidence, there is no distinction between SV and SH,
and the amplification factor for P waves is very similar to that for S
waves, For non-vertical incidence cases, the situation becomes
complicated because of coupling between P and SV waves. In particular,
for incident SV waves with incidence angle (in the basement rock)
greater than the critical angle 8¢, where sing. = Bp/ap, a very sharply
peaked amplification much beyond the impedance ratio occurrs at a
frequency near the lowest resonant frequency (B1/4H). Thus, the effect
of a soft surface layer becomes drastically different between SH and SV
waves as the incidence angle increases, As an example, Fig. 23 shows
the amplification for vertically incident S waves for the case in which
pp/py = 1.2, Bp/B) = ap/ay] = 2.5, and Poisson's ratio is 0.25. Fig. 24
shows the amplification for vertical (broken line) and horizontal
(solid line) component for the same case but with the incidence angle
45°, which is beyond the critical anglie for this Poisson’s ratio, and a
striking peak amplification as much as a factor of about 25 shows up.

An interesting and important effect of a soft surface layer is
expected when the top of water table is contained in the layer, because
the water table will be a strong discontinuity for P wave velocity but
not for S wave velocity. As suggested by Cranswick and Mueller (1985},
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pe-ameters in Burridge et al. (1980).)

P waves converted by the incident SV waves at the free surface may be
trapped in the layer above the water table and may become the cause of
high-frequency resonance often observed only in the vertical component
strong motion accelerograms obtained at soil sites.

Sediment-Filled Yalley

Actual soft surface layers are not flat but laterally confined in
the form of sediment-filled valley or basin. The finite lateral extent
of the surface layer introduces additional effects such as the
generation of surface waves at the edge and the resonance in lateral
direction, and tends to increase the amplitude a: well as the duration
of ground motion. Numerous studies have beén mz. on these effects by
various -esearchers using a variety of approache:. Let us first sample
some exemples - -om studies by representative methods to gain some
perspeciive about 2vailable solutions.
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Exact analytical solutions are available for the case of SH waves
incident on a semi-cylindrical (Trifunac, 1971) and a semi-elliptical
(Wong and Trifunac, 1974b) sediment-filled valley. They have been
extremely useful for testing numerical methods appliicable to more
general geometries. Lee (1984) obtained solutions for the
three-dimensional cases of P, SH and SV plane waves incident on a
semi-spherical valley, matching boundary conditions by expanding the
spherical wave functions into a power series,

Finite-difference (Harmsen and Harding, 1981) and finite-element
(Ohtsuki and Harumi, 1983) have been used to show a strong generation

of Rayleigh waves at the edge of a sediment-filled valley when P and SV
waves are incident,

When the medium is composed of a basin imbedded in a homogeneous
half-space, the problem can be reduced to a set of linear equations
involving Green's function and unknown parameters describing the source
distribution of scattered waves. The set of linear equations can be
obtained starting with the representation theorem in the form of
integral equation and discretizing the boundary surface (Brebbia,
1978), or it can be formed from the continuity of displacement and

traction across the boundary using the complete systems of solutions
(Ferrera, 1981).

A great variety of the boundary method exists depending on how
Green's function is calculated, how the boundary surface is
discretized, how the complete systems of solutions are approximated and
how the matching of displacement and traction is accomplished across
the boundary. For example, Bouchon (1985), Campillo and Bouchon (1985)
and Kawase (1987a) use the discrete wave number method for calculating
Green's function. Wong (1982} uses the generalize inverse approach
toward matching the boundary condition. Sanchez-Sesma and Esquival
(18979) and Dravinski (1982, 1983) consider the sources of scattered
waves distributed near but off the boundary to avoid the singularity of
Green's function, while Kawase et al. {1982) eliminates the singularity
by approximate integration over the segmented surface.

The Aki-Larner (1970) method based on the Rayleigh ansatz and the
discrete wave number representation can be also considered as a
particular case of approximation to the complete systems of solutions
(Sanchez-Sesma et al., 1982). In the Aki-Larner method, the wave field
in each layer is expressed as a superposition of plane harmonic waves
including inhomogeneous plane waves, and the boundary condition is met
in the horizontal wave-number domain taking advantage of the fast
Fourier Transform. The method has been extended to the time domain by
Bouchon {1973) and Bard and Bouchon (1980a, b), to three dimension by
Niwa and Hirose (1985), to the case of miltiple layers by Kohketsu

(1987}, and to the case of vertically inhomogeneous layers by Bard and
Gariel (1986},

Ray methods (Hong and Helmberger, 1977) and’ their extension,
Gaussian beam methods {Nowack and Aki, 1984) have also been used to
study the ground motion in sediment-filled basins. They appear to give
a surprisingly good result for the case of incident SH waves.
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Re 2ntly, Sanchez-Sesma et al. (1987) presented a strikingly simple
re;-esentation of wave field as a sum of rays in a triangular basin
with a dip angle =/2N (N=3,5,7---) under incident SH waves. Since ray
methods are the least time-consuming, the _ractical application to
three-dimensional earth model is possible for the deterministic
pred:ction of site effect using the present-day computer and has been
attempted (Ihnen and Hadley, 1987).

Ray methods, however, cannot deal with the cases in which
inhomogeneous plane waves, such as Rayle:sh waves and beyond-critically
reflected waves, play major roles, as in tne case of P and SY waves
incident on the sediment-filled basin.

In the following, we shall summarize major results on the effect of
sediment-filled basin on incident P, SV and SH waves obtained in the
literature.

SH Waves Incident on Sediment-~“illed VYalleys

The seismic motion of a sediment-filled valley due to incident SH
waves has been thoroughly studied by Bard and Bouchon (1980Ca, b, 198%°,
Barc and Ge iel {1985) and Bard (1983)., Their approach of
investigating solutions in time, frequency and wave number domains was
particularly useful in clarifying the physical processes involved in
the complex phenomena. They considered two types of valley geometry as
shown in Fig. 25. Type 1 is a cosine-shaped valley with half-width D
and depth h, Type 2 has a flat bottom bounded by steep edges with half
width dj of the bottom part, dz of the edge part and depth h., The
density, shear velocity and rigidity of the sediment are p1, 8}, and uj
and those of the basement rock and p2, %7, and wp respectively. Intne
examples reproduced here, p1=2.0 g ¢m~3, pp=3.3 g cm~?, B8:=0.7 km
sec*l, B2=3.5 km sec-! and the damping is assumed to be 0 (or Q==).
Fig. 26 shows seismic motions at the surface of type 1 (cosine-shaped)
valley with h=200 m and D=5 km when a SH plane waves of Ricker waveform
with the characteristic period 0.732 s incident vertically from oelow.
Fig. 27, on the other hand, shows se-:mic motions at the surface of
type 2 (flat bottom) valley with h=500 m, dy;=4 km and dp=1 km when a SH
plane waves of Ricker waveform with the effective period of 1.225
incident vertically from below. Because of :he symmetry, only one half

i &y dy ‘
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‘\<§ﬂ,u1 h 444//’
Pz By 1yg
D
prPa ke

Fig. 25. Two types of sediment-filled valley studied by Bard and
Bouchon (1980a,b).
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Fig. 26. Response of a type 1 valley with maximum depth h=200 m,
half-width D=5 km, to a vertically incident SH Ricker
wavelet of characteristic period 0.732 sec. (a) The traces
represent the displacement at surface receivers, spaced from
0 to 6.2 km from the Yalley Center. The bottom trace would
be the surface displacement without the valley. (b) Diagram
showing the spatial {x) and temporal evolution of the ’
surface displacement in the valley and in its vicinity.

The dots indicate the location of sites where the
seismograms in (a) are computed, (Reproduced from Bard and
Bouchon (1980a).)

of the valley is shown in these figures. In both cases, it is clear
that the main departure from the flat layer response is the Love waves
generated at the edge of valley and propagated back and forth between
both edges. The amplitude of Love waves is the largest at the valley
center because of the constructive interference of waves from both
edges. We find that stronger Love waves are generated by type 1
(cosine) valley than type 2 (flat bottom) even though the depth of
sediment is thicker for the latter. It is also apparent that seismic
motion in type 2 valley shows stronger flat-layer response because of
the broader width over which the sediment depth is constant.

The departure of seismic motion from the flat-layer response due to
generation of Love waves in the sediment critically depends on the
damping chracteristic of the sediment. If, for example, the damping is
10% (corresponding to Q=5), most of Love waves seen in Fig., 27 will be
wiped out. 1In fact, Aki and Larner {1970) studying the identical
problem as in Fig. 27 but assuming 10% damping, concluded that the
flat-layer response is applicable to this case., Thus, the question of
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Fig. 27. The same as Fig. 26 except that the SH wave with the
characteristic period 1.22 sec is incident on the type 2
valley with deeper depth {(h=500 m). (Reproduced from Bard
and Bouchon (1980a).) -

the applicability of the flat-layer response critically depends on the
damping of sediment. If the damping is strong, the flat-layer response
will give a satisfactory result .in this case.

The effect of oblique incidence, however, may be quite different
between the flat-layer and the sediment-filled valley even if the
damping is strong. As mentioned earlier the peak amplification in the
flat layer case decreases with the incidence angle. Aki and Larner
{1970) showed that the surface motion of the type 1 valley is nearly
independent of the incidence angle. Bard and Bouchon {1980a) further
observes that the surface motion may be increased by the direct
transformation of obliquely incident SH waves into Love waves. An
example of strong Love waves generated at the near-soyrce edge of
valley is shown in Fig. 28 for the same valley as shown in Fig. 27 but
for incidence angle of 45° and waveform of period 1.83s,

Bard and Bouchon (1985) recognized that the whole sediment-filled
valley begins to vibrate in phase with a single frequency when the
shape ratio h/P exceeds a certain c¢ritical value, where P is the total
width over which the sediment thickness is more than half its maximum,
This phenomenon was also seen in the semi-cylindrical valley studied by
Trifunac {1971). They called it "2-D resonance", and found that the
critical shape ratio depends on the velocity contrast between the

sediment and the basement. The critical shape ratio is smaller for the
greater velocity contrast as shown in Fig, 29.
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Fig. 28. The same as Fig. 27 except that the SH wave with the
characteristic period 1.83 s is incident at an incicance
angle of 45°, (Reproduced from Bard and Bouchon (1980a)..)
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Fig. 29. The critical shape ratio for the 2-D resonance as

of the velocity contrast between the sediment and basement

for incident SH waves,
(1985).)

The 2-D resonance, in general, shows higher frequency and higher
peak amplification than the 1-D flat-layer resonance.

(Reproduced from Bard and Bouchon

a function

Bard and Bouchon

(1985) made a systematic study of nine cosine-shaped valleys with shape

ratios ranging from 0,05 to 1.0, velocity contrast of 5, density
contrast of 1.5 and damping of 2.5% (Q of 20).
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tig. 30. Peak frequency and the corresponding amplification factor at
several horizontal locations x within the sediment as a

function of the shape ratio {(h/t). (Reproduced from Bard
and Bouchon (1985).) -

measured the peak frequency and the corresponding amplification factor
at five surface sites equally spaced from X/P=0.0 (center) to X/P=0.64
(edge). They are shown in Fig. 30 together with the frequency and
amplification factor for the flat-layer case with the thickness equal
to the thickness below each site. I is extremely interesting to see
that as the shape ratio increases, tre resonance frequency converges to
the single value for the 2-D resonance, while the amplification factor
diverges from the single value for the -1-D resonance (the impedance
ratio diminished slightly by the damping effect). Fig. 30 shows that

the 2-D amplification is up to 3 t:imes the 1-D values near the valley
center,

Strong amplfication of differential motions, such as strain, tilt
and rotation, by a sediment-filled valley is expected as demonstrated,
e.g9., by Bouchon et al. (1982). As a rough estimate, the amplification
factor for differential motions would be inversely proportional to the
square of shear velocity in the sediment, because the peak displacement
ampiification is proportional to the impedance contrast, and the wave
length is proportional to the shear velocity,

P and SV Waves Incident on Sediment-Filled Valley

Rard and Bouchon (1980b) extended their study of SH waves in
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Fig. 31. Vvibration modes of a sediment-filled valley due to normally
incident P waves (top), SV waves (middle) and SH waves
{(bottom). (Reproduced from Bard and Bouchon (1985) ,

sediment-filled valley to incident P and SV waves using the samc two
types of valley geometry. The behavior of the motion is qualitatively
similar to that for SH waves. The edge of valley generates surface
waves {Rayleigh waves in this case) which are trapped between the two
edges and increases the amplitude of the motion as well as its
duration, The seismograms, however, are much more complicated than in
the SH case because of interference among P, SV and Rayleigh waves.

The transition to the 2-D resonance occurs for both P and SV cases
as in the SH case, but it appears to occur for SV at a smaller shape
ratio than for SH and P. Bard and Bouchon (1980b) observed, for the
type 1 valley with h=1 km, D=5 km, and velocity contrast of 5, the
in-phase vibration of the whole valley that lasted far too long to be
explainable by the flat-layer theory,

The fundamenta) modes of 2-D resonance excited by P, SV and SH waves
are illustrated in Fig. 33 reproduced from Bard and Bouchon (1985).

The seismic motion in sediment-filled valleys due to incident P and
SV waves has not been studied as extensively as for the SH case. We
expect especially unusual phenomena for oblique incidence of SV waves
as we have seen in the cases of flat free surface, ridge, canyon, and
flat surface layer.

Comparison of Observation and Theory

Recently, Geli et al, (1986) made a compréhensive review of the
effect of topography on seismic motion, thereby comparing observational
results obtained by Davis and West {1973), Griffith and Bollinger
(1979) and Tucker et al. (1984) with theoretical results obtained by
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Boore (1972), Smith (1975), Si1ls (1978), Zhenpeng et al.(1980}, Bard
(1982} and Zahradnik and Urban (1984).

They found that theoretical results are In agreement with results
from laboratory mode} experiments such as done by Rogers et al. (1974),
but they cannot explain the large amplification effect observed at some
ridge crests in the field. Some of the observed amplification are far
too large to be attributed to the simple topography effect considered
in the theoretical studies. Bard and Tucker {1985) and Geli et al,
(1986) suggested that combined effects of elevated topography, low
velocity layering at higher elevation, and laterally repeated ridges
may explain the observed high amplification,

A comparison of theory and observation becomes more difficult for
the effect of soft surface layer or sediment-filled valley because we
need to have not only the information on sub-surface velocity and
density distribution, but also a simultaneous observation of seismic
motions at the surface and at a reference point either in the basement
rock beneath the surface observation point or at a nearby exposed site.
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Fig. 32. Comparison of the observed and calculated amplification
factor at a borehole station SHM, The observed
amplification is obtained from a simultaneous recording at
the surface and oorehole bottom. The calculated curve is
based on the shear velocity, density, Q values, and
thickness of layers abov: the basement rock known from
borehole measurements, (Reproduced from Kinoshita et al.
{1986).) -
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Examples from simultaneous observation at the surface and depth were
given by Kinoshita et al. (1986) using several holes 2 to 3 km deep
penetrated into the Tertiary basement rock near Tokyo, Japan. The
shear wave velocity, density and thickness of layers above the basement
rock as well as their Q values are known from various borehole seismic
observations. '

Fig. 32 shows a comparison of observed spectral ratio for surface
and basement motion {dotted 1ines) at station SHM (depth of 2.3 km) and
the theoretical amptification for SH waves with the incidence angle 45°
in the basement rock. The earthquake used for calculating the
amplitude ratio was M=7.0 earthquake of July 23, 1982 at a distance
about 200 km from the station. The agreement between observation and
flat-layer theory is very good both in the absolute level of '
amplification and peak freguencies.

Another example of good agreement comes from the Mexico earthquake
of September 19, 1985, As shown in Fig. 33, Romo and Seed (1985),
using the one-dimensional, vertical wave propagation analysis procedure
of Seed and Idriss (1969) and Schnabel et al. (1972), compared the
average spectrum of observed motion at station CAQ with the spectrum
camputed for proper choices of shear velocity and damping of soi)
assuming that the motion observed at station UNAM corresponds to =ne
incident wave beneath CA0. It was pointed out, however, by Kawas:z
{1987b) that the duration at station CDAO was too long to be explained
by the 1-D resonance.

A most impressive comparison of observed seismic motion in a
sediment-filled valley and theoretical prediction was made by Bard and
Tucker (1987) for the Chusal Valley, Garm, USSR. The thickness and
seismic velocity of the sediments are known from the work of Sedova
{1962) as shown in Fig., 34. At the top of Fig. 35, the NS component
velocity seismogram band-passed between 1.5 and 4.5 Hz from the S wave
of a local event is shown. The valley surface appears to move in phase
and the amplitude is greatest at the valley center and decreases
smoothly toward the valley edges,
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Fig. 33. Comparison of spectra
for recorded and computed motions
at CAD site in Mexico City, % s
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Fig., 34. Chusal Valley sediments
and seismometer sites. Plan view
sketch of Chusal Valley, The 5 m
- contours of sediment thickness,
together with the P and 5 wave
velocities as a function of depth
{(inse: upper left) were
determined in a seismic reflection
study (Sedova, 1962). Also shown
a~a the seismometers sites 1
trnrough 12 used in this study,.and
the tunnel site (T7) acting as a
common trigger and reference for
the valley stations. The dotted
line to the south indicates the
estimated boundary with the
saturated sediments of the Surkhob
Valley. (Reproduced from Bard and
Tucker (1987).)
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Fig. 35. Two-dimensional anti-plane shear r onance across Chusal
Valley. (Top) Observed space-time :response of Chusal
Valley. The 12 NS component seismograms were recorded
during a very small local event on October 12, 1977, located
3 km south of Chusal at a depth of 6 km. These records have
been band-passed between 1.5 and 4.5 Hz in order to

39 Ak i

i



Fig. 36.

cm.

4
emphasize the fundamental resonance mode: the motion 1s
{n-phase across the whole valley, and its amplitude
decreases from the center to the edge. (Bottom) Predicted
space-time SH response of Chusal Valley to the same event.
The incoming signal was chosen in such a way the predicted
signal at the valley edge would be the same as the recorded
one. The Incoming wave s a vertical plane SH wave. These
seismograms are also band-passed between 1.5 and 4.5 Hz.

(Reproduced from Bard ang Tucker (1987).)
GB -

-20 Oc

%8-2 ce-3* *cB-1

Plan view (top) and cross-section (bottom) of seismograph
sites in the sediment and basement rock, (Reproduced from
Ohtsuki et al. (1984).)
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Fig. 37. Comparison of observed (dashed line} and calculated (solid

1ine) accelerograms and displacements at the GS-1 site (see
Fig. 38). (Reproduced from Ohtsuki et al. (1984).)
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Using the Akj-Larner method extended to the layer with a vertical
velocity gradient, Bard and Tucker (1987) calculated the seismic motion
on the basis of Sedova's model as shown at the bottom of Fig, 35, We
find that main features of observed motion are reproduced in the
predicted,

Another example of good agreement between observed and calculated
motions was obtained by Ohtsuki et al. (1984). They recorded
simultaneously earthquake motions at the surface of a low velocity
sediment-filled valley near its edge and at points in the basement
rock, as shown in Fig. 36. The observed motion at the surface site
(GS-1) was compared with the theoretical motion in Fig., 37 calculated
by the hybrid method which combined a particle model (with the input
motion given by the observed basement motion) and finite element
method. The agreement is quite satisfactory both for acceleration and
displacement,

The above examples suggest that we may have an adequate
state-of-the-art in predicting the site effect on ground motion for
many realistic situations, if we know {1) input motion, (2) velocity
and density distribution, {3) topography, (4) sediment thickness, and
(5) damping of sediment.

OQur analysis method stil) need development for application to more
general 3-D, heterogeneous and anisotropic cases, but the real
difficulty lies in gaining the information about input motion and
structural parameters mentioned above.

The analytical approach described in the preceeding several section$
is expensive in terms of computer time, necessary input and structural
information, Earlier, we described an alternative approach of
empirically determining site-specific amplfication using the regression
analysis of earthquake data. There is an intermediate approach between
these two extremes, .namely, trying to correlate empirically determined
amplification factor with the characteristic of site condition that can
be measured relatively easily,

Characterization of Site Conditions

The single most important parameter affecting the site amplification
is probably the near-surface shear wave velocity as can be found in our
detailed discussions on the causes of local variations in ground
motion., For example, the resonant peak amplification of a flat surface
layer is proportion to the impedance contrast, which is inversely
proportional to the near-surface shear wave velocity assuming that
basement velocity is constant, [If the shear wave velocity varies
smoothly in both lateral and vertical directions, the resonance
disappears, but the amplitude will be inversely proportional to the
square root of impedance as shown in Aki and Richards (1980, p. 116},
and therefore to the square root of near-surface shear wave velocity.
In fact, a comprehensive study of empirical site amplification factor
and various geologic and geotechnical parameters made by Rogers et al.
{1985) for Los Angeles and San Fancisco revealed that the most
significant factor controlling site amplification is mean void ratio
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which strongly correlates (inversely) with the mean shear wave
velocity,

Void ratios (e} are computed from dry density (GD) data obtained
from the foundation engineering data by using the relation e=(GS5/GD)-1,
where GS is the density of the solid without voids. The void ratio
data are more readily avajlable than the shear wave velocity data.
They are generally obtained from engineering boreholes as the
depth-weighted mean for the upper 8 m,

Fig. 38 from Rogers et al. (1985) shows the short period spectral
ratio smoothed over 0.2 to 0.5 sec at sites in the Los Angeles basin as
a function of the void ratio of the site, It is remarkable that the
range of variation reduced from a factor of 7 to a factor of 2 by
specifying the void ratio,

Rogers et al. studied 9 other geotechnical parameters; (1) mean
percentage of silt and clay, (2) thickness of Quaternary, (3) age, (4)
thickness of Holocene, {5) depth to water table, (6) textural type, (7)
depth to crystalline basement, (8) depth to cementation, and (9) mean

shear wave velocity. They found that in addition to the void ratio and.

shear wave velocity, the thickness of unconsolidated sediment
{(principally Holocene) and the depth to basement rock are also
significant parameters controlling the amplification for periods
0.2-0.5 s. At periods longer than 0.5s, depth to basement rock and the
thickness of Quarternary sediments were found to be controlling
factors, They found, at least for Los Angeles, that the depth to water
table is not a reliable predictor of site amplification,

A geotechnical site parameter calculated from blow-count {N-value)
profiles from standard penetration test has also been shown to have a
significant relation with the amplification factor by Goto et al.
(1982).
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A1l the above characterizations are anticipating that softer the
material higher the amplification, There is, however, a definite trend
that the relation may be reversed for frequencies higher than a few Hz
as discussed in detail in an earlier section, In fact, Anderson and
Hough (1984) presented a strikingly simple frequency dependence of the
observed S-wave acceleration which clearly manifest the importance of
absorption in site effects on high frequency seismic motion. They
found that the acceleration spectrum can be characterized by a trend of
exponential decay e-wkf, and the coefficient k is systematically
smaller for sites on rock than for sites on alluvium,

Thus, for nigher frequencies, the geotechnical parameters related to
the softness of soil will have a relation with the site amplification
factor opposite to the one for lower frequencies. OQur future problem
in this area would be to find an effective geotechnical parameter which
can characterize this frequency dependent behavior of site
amplification~-deamplification effect,

The testing of site amplification predictions based on various
geotechnical measurements being coordinated by the California Division
of Mines and Geology as a part of the Parkfield Earthquake Prediction
experiment is a usefu) starting point for finding such an effective
parameter.

Conclusions

In this review of site effects on strong ground motion, we started
with the broad classification of site conditions into soil and rock and
found there exists a cross-over period above which the soil site shows
higher amplification than the rock site and below which the relation is
reversed. The cross-over period is around 0.2 sec for both U.S. and
Japan. The amplification of soil sites relative to rock sites for
periods longer than the cross-over period amount to a factor of 2 to 3,
and the amplification of rock sites relative to soi) sites for periods
shorter than the cross-over is less than a factor of 2. No significant

difference was found in the peak ground acceleration between soil and
rock sites.

The above results do not mean that the site effect decreases with
decreasing perijod, rather means that the broad classification fails to
capture the essential factor controlling the site effect for shorter
periods. This conclusion was obtained from the review of empirical

site specific amplification obtained from regression analysis of strong
motion and weak motion data.

Observations in both Japan and U.S. indicate that the geographic
variation of site specific amplification factor obtained by regression
analysis ranges over a factor of about 10 for frequencies between 1 and
10 Hz. Since the standard error of the observed variation of
amplification factor for different directions aof incident waves is
less than a factor of 2, we may conclude that a very meaningful
microzonation map predicting the amplification factor can be
constructed for the frequency range at least from 1 to 10 Hz.
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There are two alternative approaches toward the meaningful
microzonation. One is to measure the site-specific amplification
factor empirically using the data from large and small earthquakes.
The other is to improve the characterization of site conditions to
capture the frequency dependent amplification effect.

The microtremors are easier to observe than earthquakes and usefu)
for a broad classification of site conditions, but cannot give accurate
estimation of amplification factor because of the unknown Source
effect.

Numerous observations are presented to support that the
amplification factors for weak and strong motions are similar to each
other to the first order, except for the obvious case of liquefaction,
although 2 latest result from SMART-1 array suggests an intriguing
possibility of non-linear effect on peak ground acceleration,

In order to improve the site characterization, we reviewed
theoretical studies on the causes of local variations in ground motion
including the effects of fiat free surface, topography, flat soft
surface layer, sediment-filled valley. We present several successful
comparisons of observation and theory, and suggest that we may have an.
adequate state-of-the-art in predicting the site effect on ground
motion for many realistic situations, if we known (1) input motion, (2)
velocity and density distribution, (3) topography (4) sediment
thickness, and (5) dampling of sediment. The analysis method still
need development for application to more general 3-D, heterogeneous and
anisotropic cases, but the real difficulty lies in gaining information.
about input motion and structural parameters mentioned above.

The most realistic approach to the microzonation is then to
determine empirical site-amplification factors for as many sites as
possible by the regression analysis of earthquake data, and correlate
them with various geotechnical parameters of the site which are
relatively easier to measure. Analytical studies on the causes of site

effects will give helpful insight to the search for effective
parameters.
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ABSTRACT

Sanchez-Sesma, F.J., Pérez-Rocha. L.E. and Reinoso, E., 1993. Ground motion in Mexico City during the April 25, 1989,
Guerrero earthquake. In: F. Lund (Editor), New Horizons in Strong Motion: Seismic Studies and Engineering Practice.
Tectonophysics, 218: 127-140.

Instrumental observations of ground motion in Mexico City during the April 25, 1989, Guerrero earthquake were
analyzed. Our aim was to understand various aspects of the seismic response of the valley that had not been completely
resolved. Such understanding of the basic mechanisms that control the seismic behavior of the valley sediments is crucial in
any modeling attempt. The study of vertical motion for this event, which was shown to be practically unaffected by site
conditions, lead to the identification of a prominent long-period Rayleigh wave. This, 1ogether with the availability of
absolute time for some stations, allowed the establishment of a commeon time reference for all recordings. Horizontal
motion, in contrast, was significantly amplified, with large increases in duration, at lake bed gites.

In order to interpret the observed complexity of ground motion we studied two simplified models of soft alluvial valleys.
One of these is two-dimensional and it is excited by plane S waves with variable polarization and incidence angles. This
model allows three-dimensional response. The other is a three-dimensional axi-symmetnc flat valley with a rigid base.
Computations were performed in the frequency domain by means of a boundary integral method for the two-dimensional
maodel and using a collocation least-squares technique for the three-dimensional one. Seismograms were obtained through
Founer synthesis. It was found that the trregular soft layer response produces polarization patterns which are similar to the

observations, suggesting that the latter are a consequence of three-dimensional effects.

Introduction

The great significance of local site effects is
now widely recognized. Being produced by
geotechnical conditions and the very surficial ge-
ology, they can produce large variations in seis-
mic ground motion and concentrated damage.
The last two decades have witnessed both theo-
retical advances in the characterization of such
effects and dramatic examples of its reality as
well. However, much work is still needed to
transform this body of knowledge and evidence
into practical rules to mitigate seismic hazard.

Correspondence to: F.J. Sinchez-Sesma, Instituto de Inge-
niena, Universidad Nacional Auténoma de México, CU, Apdo
70-472, Coyoacan (4510, México D F., Mexico.

0040-1951 /93 /506.00 © 1993 - Elsevier Science Publishers B.V. All rights reserved -

The importance of local amplification was
evinced by the unprecedented effects observed in
Mexico City during the great 1985 Michoacan
earthquake. The earthquake was generated at a
part of the subduction zone of the Mexican coast
along the Pacific Ocean. A portion of this region,
the so-called Guerrero Gap, has a high seismic
potential in the short term (Singh and Ordaz,
1991). It is uncertain whether the energy that
accumulates there will be released in a big event
or in many, smaller ones. In either case, it is of
interest to understand the characteristics of the
response of Mexico City Valley to coastal events.

Since 1985 considerable efforts have been de-
voted to a better understanding of both the valley
response (see e.g., Bard et al., 1988; Ordaz et al.,
1988; Sianchez-Sesma et al., 1988a,b; 1989a,b;
Singh et al., 1988; Paolucci and Faccioli, 1991;
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Pérez-Rocha et al., 1991; Singh and Ordaz, 1991;
Ordaz and Singh. 1992) and the effects related to
source and path (Campillo et al., 1988; 1989;
Singh and Ordaz, 1991). In particular, the re-
cently installed accelerometric network, which by
now has more than 100 stations, has allowed the
extensive recording of seismic ground motion
from coastal events. This has been useful for

F.J. SANCHEZ SESMA ET AL

defining the general characteristics of the re-
sponse of the valley (Sinchez-Sesma et al., 198§

Singh et al., 1988) as well as the regional ampli*

cation {Ordaz and Singh, 1992). Such results have
been used to establish practical parameters and
recommendations for seismic design. However,
the large variability of amplitudes, the long dura-
tion of recorded seismograms and their peculiar
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GROUND MOTION IN MEXICO CITY DURING THE GUERRERO EARTHQUAKE

polarization have not been completely under-
stood. These effects cannot be explained in terms
of one-dimensional shear model alone. Two- and
three-dimensional effects must be invoked in or-
der to account for observations.

In this work we study instrumental observa-
tions of ground motion in Mexico City during the
April 25, 1989, Guerrero earthquake (M, = 6.9).
The epicenter was located at about 300 km south
of Mexico City with a depth of 17 km (i.e., pre-
cisely in the Guerrero Gap). This event was well
recorded in the valley at more than 60 sites and is
one of the best recorded earthquakes since 1985.
Figure 1 displays the location of nearly all the
stations of the Mexico City accelerometric array

129

(MCAA). The stations belong to various institu-
tions: Centro de Instrumentacidon y Registro
Sismico (CIRES), Fundacion de Ingenieros
Civiles Asociados (FICA), Instituto de Ingenieria
(1 de I) and Centro Nacional para la Prevencidn
de Desastres (CENAPRED).

Vertical motion

Vertical displacements in the valley during the
1985 Michoacan earthquake showed nearly iden-
tical waveforms and amplitudes which were not
significantly affected by local site conditions
(Campillo et al, 1989; Séinchez-Sesma et al.,
1989b). The long-period wave was identified as a
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Fig. 2. Vertical displacements in Mexico City during the April 25, 1989, Guerrero earthquake.
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Rayleigh surface wave, whereas the observed (2-3
s) ripples were interpreted as higher-mode crust-
guided Lg waves. The April 25, 1989, event again
showed up similar waveforms. Figure 2 displays
vertical displacements for most stations in the
array. They were computed from the double inte-
gration of recorded accelerations. There is much
similarity among the seismograms. This confirms
the fact that vertical motion is little affected, if
any, by the local conditions. On the other hand,
the uncoupling from horizontal motion suggests
that, in prihciplc, vertical motion contains signifi-
cant information on the incident wave fields. In
fact, the common waveform in the vertical dis-
placements is associated with the incident, long-
period (10 s) Rayleigh wave, but this time with an
amplitude of about 1 cm (1/8th of that for the
Michoacan earthquake but still well recorded).
Absolute time is available for five stations from
the Instituto de Ingenieria, UNAM (Almora and
Mena, personal communication, 1989). They are:
La Viga (Vg), Tacubaya (Ty), Roma (Ro}, Secre-
taria de Comunicaciones y Transportes (SC) and
Viveros (Vi). Their location can be seen in Figure
1. Figure 3 shows the vertical displacements for
these stations, This information allowed the es-
tablishment, through a least-squares fitting of the
prominent waveform correlation, a group velocity
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of 1.6 km/s, given the incidence is from the
south. Considering that the distance covered by
stations with absolute time is about 7 km and that
the origin time can have a maximum error of 0.25
5, our estimate may be with an error of about 0.2
km/s. In any case, the upper bound of our group
velocity is still a very small value for continental
paths. Our result remains to be verified. If it is
true, it may imply that the crust beneath the
valley of Mexico is thinner and/or has lower
rigidity than other continental regions. In fact,
Ewing et al. (1957) observed, for Rayleigh waves
with period of 10 s, group velocities of about 3
km/s for typical continental paths. In contrast,
values as low as 1 km/s have been measured for
oceanic paths (e.g., Oliver, 1958; Pomeroy and
Oliver, 1960; Keilis-Borok, 1989).

Although, these effects are largely attributable
to the water layer, they are also partly due to the
slow velocity sediments as well. Regarding conti-
nental regions, Oliver and Ewing (1958) pointed
out that, in this frequency range, surface wave
velocity “may be strongly affected by sediments
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and sedimentary rocks near the Earth’s surface™.
For periods less than about 10 s they reported
velocities as low as 2 km/s. Perhaps this can
serve to explain Ordaz and Singh's (1992) obser-
vation of anomalously large regional amplifica-
tions of horizontal ground motion in the hill zone
and at some locations around the Mexico City
valley. In addition, these authors suggest that this
amplification could be due to deep (about 1 km)
and extended (about 60 km) soft deposits. The
subject is a matter of current research.

By assuming our estimate for group velocity of
1.6 km /s to be correct, a common time reference
for all recordings can be established from a corre-
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lation analysis. Figure 4 displays the vertical seis-
mograms with a common time basis and a vertical
offset given by the latitude of the recording sta-
tion. For some stations the site effects are spec-
tacular, with significant amplifications of late
phases. For instance, station 20 (see Figs, 1 and
2) shows a conspicuous wave train with a period
of 4-5 s that can be seen with an about 30 s delay
with respect to our reference Rayleigh wave.

Horizontal motion

The geotechnical zoning in Mexico City is
based on the pioneering work of Marsal and
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Mazari (1959). The data from recent earthquakes
show that it is consistent with observed seismic
response. Recorded horizontal ground motion
clearly differs depending on whether the site is in
the hill, transition or lake bed zones. In order to
illustrate this, we use data from the April 25,
1989, Guerrero earthquake. Figures 5 and 6 show,
the displacements for the north-south and ecast—
west components, respectively, for most stations
of the MCAA. These plots allow direct compar-
1sons of recorded ground motions, both in ampli-
tude and duration, which take into account the
geotechnical conditions.

F.J SANCHEZ-SESMA ET AL

From this it is clear that horizontal motion is
significantly amplified, with large increases in du
ration, at lake bed sites. Typically after a portion
with a relatively wide frequency content, the
records show a nearly monochromatic coda of
extraordinary duration. For most locations, the
dominant period of this coda is the same as that
predicted for the one-dimensional response of
each site. However, these effects cannot be ex-
plained in terms of one-dimensional shear model
alone. Two- and three-dimensional effects must
be invoked in order to account for the observa-
tions. In fact, spectral amplification at lake bed
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sites reached more than 50 with respect to CU, a fication for periods between 1 and 5 s. A remark-
hill zone site (Sinchez-Sesma and Singh, 1986; able peak can be seen around 3 s. This is consis-
Singh et al., 1988). This could be produced by tent with Ordaz and Singh’s (1992) observation.
focusing of the incident waves and to the very

efficient generation of local Love and Rayleigh

surface waves at the edges of the basin (e.g., ik
Sanchez-Sesma, 1987; Aki, 1988; Bard et al., 1988; T A
Kawase and Aki, 1989) and to small-scale irregu- '
larities (e.g., Bard et al., 1988; Campillo et al.,
1990).

On the other hand, we have computed Fourier
spectral ratios at eleven sites in the hill zone (07, s
13, 18, 28, 34, 50, 64, 74, 78, CU and TY, Fig. 1) e TP
in Mexico City and the average of three sites (@ PERIOD: (s) PERIOD (1} - {b)
(Paraiso, Filo de Caballo, and Teacalco, Fig. 7) Fig. 8. Spectral ratios between eleven Mexico Ci.l‘y hill-zone
located along the path. Results are presented in spectra and average external ones for the April 25, 1989,

. Guerrero earthquake. North-south and east-west compo-
Figure 8 for north-south and east-west compo-

i nents are displayed at the left- and right-hand side, respec-
nents. Computed ratios show a significant ampli- tively. Mean values are indicated with thick lines.
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To illustrate the complexity of horizontal mo-
tion in Figure 9 the particle trajectories are given
for each station of the network. These plots are
known as polarization diagrams or hodograms. At
first look they seem chaotic. In all cases the
horizontal polarization patterns show a conspicu-
ous variation (they rotate with time) which we
interpret as being due to the interference of
locally generated surface waves, For most stations
the north-south component is larger than its
east-west counterpart. It is likely that, in addi-
tion to the complexity of the incoming wave field,
significant effects of the response are related to

the azimuth of incident waves. For instance, Fig-
ure 10 shows the corresponding polarization dia-
grams for the May 31, 1990 (M, = 6.1) event. This
earthquake was generated in direction S35°E,
some 300 km away from Mexico City. Of course
the azimuth is different but so are the size of the
earthquake and the path of the seismic waves.
An interpolation code based on least-squares
fitting of polynomial functions was applied in
order to see the continuous spatial variations of
motion across Mexico City, Use was made of only
the coherent part of observed Fourier spectra.
Therefore, time histories inferred for sites inside

%
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Fig. 10. Horizonta} particle motion in Mexico City during the May 31, 1990, Michoacan earthquake.

Mexico City are reliable for frequencies between
0.1 and 1.25 Hz (Pérez-Rocha et al., 1991). In
fact, this frequency range defines the width of the
band pass filter. Figures 11 and 12 show, respec-
tively, the north-south and east-west interpo-
lated components along the section A-A', indi-
cated in Figure 1. Note that the motion looks
roughly like that produced by the one-dimen-
sional response. However, there are various inter-
ferences which suggest the presence of Love and
Rayleigh waves. This pattern can be explained by
the one-dimensional response of flat, soft layers
combined with the propagation of local surface
waves generated at the edges of the basin.

Simplified models for 3D effects

In order to clarify two- and three-dimensional
effects in the response of alluvial valleys, we
studied two simplified elastic models. One of
these is two-dimensional and is excited by plane S
waves with variable polarization and incidence
angles. Computations are performed in the fre-
quency domain by means of a bouhdary integral
method based upon the formulation of Sanchez-
Sesma and Campillo (1991). The geometry and
properties of the valley and half-space model
studied are depicted in Figure 13.

The shape assumed for the interface is

;o
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SECTION A-A"

0. 50. 100. 150.
TIME (s)
Fig. 11. Interpolated nerth-south displacements along the
section A-A’ obtained from recorded data of the April 25,
1989, Guerrero earthquake.

parabolic with a2 maximum depth of 0.05a, where
a = half width of the deposit. Material properties
are B = 4By, where B8 = shear wave velocity and
subscripts E and R correspond to hali-space and
valley, respectively. Poisson ratios are vg=1/3
and vy = 0.49 (compressional wave velocities are
ag =2B¢ and ag = 7.14B8g), mass densities are
pg = 2pg, and quality factors Qp = 1000 and Qg
= 500. These properties were set to represent a
soft alluvial valley with a relatively high Poisson
ratio, as it is the case for Mexico City’s sediments.

Even though this model is two-dimensional, we
can consider the incidence of a plane S wave with
a given incidence angle ¥ and arbitrary polariza-
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SECTION A-A°

TIME (s)
Fig. 12. Interpolated east-west displacements along the sec-
tion A-A’ obtained from recorded data of the April 25, 1989,
Guerrero earthquake.

tion 8 (Fig. 13) by the simple combination of SH
(8§ =0) and SV (6 = m/2) responses. Each one
will be modulated by sin 8 and cos 6, respec-
tively. This allows us to see how the distinct wave
propagation properties of Love and Rayleigh sur-
face waves, which produce the anti-plane anc
in-plane components, respectively, interact and
control the polarization of horizontal motion. The
time variation of the incoming wavefield is given
by a Ricker wavelet with characteristic period
t,=05 t,, where t,=2a/Bg. Seismograms are
obtained through Fourier synthesis. For an inci-
dence angle y = 30°, Figures 14 and 15 show the
synthetics for SH and SV waves, respectively.

I

Fig. 13. Soft alluvial valley with parabolic interface under incidence of plane S waves. Incidence and polarization angles are

represented by ¥ and 6, respectively.
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Fig. 14. Synthetic seismograms for incidence of SH waves in
51 siations (from —1.25a 10 1.25a) across the surface of the
two-dimensional model.

Figure 16 shows the horizontal particle motion by
means of polarigrams (plots of displacement vec-
tors shifted along the time axis) and hodograms
for sites across the valley when the polarization
angle is 8 = 45°,

It was found that the model response pro-
duced horizontal polarization patterns which have
a rotation with time similar to that of the ob-
served patterns. In our model this effect is due to
the different velocities of Love and Rayleigh
waves which are present in displacements v and
u, respectively. This apparently obvious result has
been developed in a formal way and can be the

Stations, u

Fig. 15. Horizontal synthetic seismograms for incidence of SV
waves in the stations used in Fig. 14.
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Fig. 16. Polarigrams and horizontal particle motion for eleven
stations (from —1.25a 10 1.25a) across the two-dimensional
model when polanization angle 8 = 45°,

departure for a quantitative explanation of the
observed response.

The other model studied is a three-dimen-
sional axi-symmetric valley with a rigid base with
prescribed motion in the x direction. The Poisson
ratio is v = 0.45 (compressional wave velocity is
a =3.338 and B =shear wave velocity of the
valley) with a quality factor @ = 20. The model is
shown in Figure 17. 1t is a limited flat fayer with
thickness, A = 0.2a, where a = radius of the val-
ley at the free surface. A diametral-cross-section
shows the assumed slope of 45° at the basin's
edge. Transfer functions were constructed using a
superposition of spherical wave functions and a

3 Y
Fig 17. Three-dimensional axisymmetric alluvial valley with
ngid base and umt slope at the edge. Motion is imposed at

the base in the x direction.
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collocation least-squares matching of boundary If our model is considered, alternatively, a-
conditions (Sanchez-Sesma, 1983; Sianchez-Sesma two-dimensional for these two sections, then w
et al., 1989c¢). have in-plane (P-SV-Rayleigh) and anti-plane
For reasons of symmetry, the total motion of (SH-Love) responses, respectively. Here, they are
the model’s surface, under the assumed excita- mixed, due to the three-dimensional nature of
tion, can be described by three radial functions our model. Synthetics correspond to a Ricker
modulated by cos ¢ for radial and vertical mo- wavelet input with characteristic period 1, =0.2
tion and by sin ¢ for circumferential motion, 1., where t, has the same meaning as that in the
where ¢ = azimuthal angle. Therefore, to repre- two-dimensional model. These results allow us to
sent the ground motion at any point of the sur- establish that the response in flat valleys is clearly
face it suffices to know the response for two slices composed by the one-dimensional response
of the model. Figure 18 displays the horizontal strongly modified by surface waves. This is clear
ground motion along sections A-A’' and B-B’, in section P-B’, due to the lower velocity of Love
respectively. Again, due to symmetry, such mo- modes, even if modified by other wave contribu-
tion takes place in the x direction. It is radial at tions from the edge. Figure 19 shows the horizon-
section A-A' and circumferential at B-B'. tal particle inotion in the surface of the valley as
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Fig. 19. Horizontal particle motion zt selected sites on the
surface of the three-dimensional model. The motion of the
base is depicted in the bottom right corner.

well as the prescribed motion. Despite the sim-
plicity of our model, it shows quantitatively that
local surface wave generation in three-dimen-
sional valleys strongly modifies the characteristics
of ground response, such as ampiitude, polariza-
tion and duration of motion.

Conclusions

The Mexico City accelerometric array (MCAA)
has allowed the observation of peculiar character-
istics of the strong ground motion in the valley.
The April 25, 1989, Guerrero earthquake was
well recorded at more than 60 sites. It was possi-
ble to identify in displacements a prominent 10 s
Rayleigh wave. Its correlation, together with the
availability of absolute time for five stations,
heiped us to establish a common reference time.
The least-squares estimated velocity for (10 s)
Rayleigh waves is lower than the values accepted
for typical crustal regions and, perhaps, is related
to the regional amplification observed. On the
other hand, spectral ratios of horizontal motion
between all sites in the hard zone of Mexico City
and sites in the middle of the path from the coast
show great amplifications around periods of 3 s.

At lake bed sites, horizontal ground motion is
greatly amplified both in amplitude and duration.
In addition, important spatial variations are ob-
served. N

Mathematical modeling allowed us to under-
stand features of the response of alluvial valievs
in terms of locally generated Love and Rayleigh
waves. We interpret these as three-dimensional
effects. Despite the simplicity of our models, it is
possible to point out the substantial role played
by local surface waves in the whole response.
Qualitative comparisons of data with synthetics
show that the understanding of the seismic re-
sponse of alluvial valleys is feasible with the help
of simplified mathematical models. Our results
must be regarded as preliminary but they suggest
that simpler, more powerful methods can be de-
vised. These must be calibrated with both obser-
vations and rigorous solutions in order to account
properly for the three-dimensional nature of seis-
mic response.
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SEISMIC WAVES FROM MEXICAN EARTHQUAKES,
AND EVIDENCE OF AMPLIFICATION IN THE HILL

ZONE OF MEXICO CITY

By Magrio Orpaz AND SHRI KRISHNA SINGH

ABSTRACT

it is well known that seismic waves are enormously amplified at lake-bed sites
with respect to hill-zone sites in Mexico City. It has been suggested that even
hill-zone sites suffer amplification. In this paper, we use eight recent well-re-
corded earthquakes to determine spectral attenuation of seismic waves and to
quantify the suggested amplification in the hill zone. Results show that indeed
spectral amplitudes at these sites are roughly 10 times greater than expected for
sites outside Mexico City at similar hypocentral distances. This implies that
lake-bed sites are amplified by a factor of 100 to 500 at some frequencies
between 0.2 to 0.7 Hz. The source spectra retrieved from the regression analysis
agree well with those obtained from epicentral recordings alone. For two of the
largest earthquakes (M, = 8.1 and 7.6), whose seismic moments are well deter-
mined and whose source spectra can be patched in a very broad band of
frequencies (0.015 to 20 Hz), we observe clear deviation from an w? model; the
spectra at intermediate frequencies (from about 0.05 to 2 Hz) show a sag.
Whether the observed spectra deviate from an w? model for events with M, < 6,
depends on the reliability of the reported long-period seismic moments. If they
are considered reliable, then these events aiso deviate from the model. If,
however, the reported seismic moments of smaller events are ignored, then the
observed spectra can be fitted well with the «? model.

INTRODUCTION

For seismic engineering purposes, Mexico City is divided into three zones
(Fig. 1): the lake-bed zone, which consists of a 10- to 100-m deposit of highly
compressible, high water content clay underlain by resistant sands; the hill
zone, basically formed by a surface layer of lava flows or volcanic tuffs; and the
transition zone, composed of alluvial sandy and silty layers with occasional
intervals of clay layers. It is well known that the seismic waves are greatly
amplified in the lake-bed zone (e.g., Rosenblueth, 1953; Faccioli and Reséndiz,
1976; Singh et al., 1988a, b). The spectral amplification at lake-bed sites may
reach values of 50 at some frequency between 0.2 and 0.7 Hz with respect to
hill-zone sites. This amplification is the primary cause of damage suffered by
the city from coastal earthquakes, whose epicentral distances exceed 250 km,
Based on limited data obtained during the earthquakes of 19 and 21 September
1985 (M, = 8.1 and 7.6, respectively), Singh et al. (1988a) suggested-that the
seismic waves are amplified even in the hill zone by a factor of about 10 near
0.5 Hz. This implies a net amplification at the lake-bed sites of up to 500.

It is clearly very important to know, in a more definitive manner, whether
the suggested amplification in the hill zone is true. If it is, then is this
amplification confined to Mexico City, owing to some geological structure in the
area, or all inland sites are amplified, perhaps due to the dipping subducted
Cocos plate? Fortunately, new data permit us to address these issues.

24



AMPLIFICATION IN THE HILL ZONE OF MEXICO CITY 25
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Fi. 1. Map of Mexico City showing boundary between hill and transition zones (dotted) and
between transition and lake-bed zones (dashed). The locations of hill-zone stations where amplifica-
tion of scismic waves was estimated are marked by solid rectangles.

Since 1985, the number of digital strong-motion (SM) stations in Mexico City
has increased from 11 to more than 100. Also, a number of new stations have
been installed between the city and the coast. Several recent earthquakes have
been extensively recorded near the epicentral region, along the coast, at inland
sites as well as in Mexico City. In this paper, we use the data from the two 1985
events and six recent earthquakes (4.1 = M, = 6.9), which have given rise to
one or more recordings in the hill zone of the city, and several have triggered
inland hard-rock sites, to evaluate the suggested amplification at the hill-zone
sites in Mexico City. In order to do so, we need reference spectral attenuation
curves, which must include inland data from stations between the coast and
sites as close as possible to Mexico City. Note that the city’s closest distance to
the coast i1s about 280 km. .

Recently, Castro et al. (1990) studied source spectra and attenuation of S
waves from nine events (4 £ M_ < 7) originating along the Guerrero coast of
the Mexican subduction zone. In that study, the hypocentral distance of the
events ranged from 13 to 133 km. Castro et al., however, excluded records from
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inland stations. Use of the spectral attenuation curves given by these authors to
quantify amplification in the hill zone of Mexico City would require extrapola-
tion of the results and, even then, it would provide us only a measure of the
amplification with respect to the coastal sites. It is for these reasons that we
have re-studied the spectral attenuation. The data set used in this paper covers
hypocentral distances of up to 320 km and includes stations both inland and
along the coast.

That seismic waves at hill-zone sites are indeed amplified can immediately be
seen in Figure 2, where we compare average Fourier acceleration spectra at
epicentral sites with the corresponding average spectra at hill-zone sites of
Mexico City for the earthquakes of 19 September 1985 (M, = 8.1) and 25 April
1989 (M, = 6.9). Note that the amplitudes are similar at frequencies critical to
Mexico City (0.2 < f< 1.0 Hz), although the sources are more than 300 km
away.

A byproduct of this study is the source spectra of the events. Previous papers
on source spectra of Mexican earthquakes are by Houston and Kanamori (1986),
Singh et al. (1990), and Castro et al. (1990). We merge our results with those
reported in these papers and take a critical look at the source spectra, with
emphasis on their possible deviation from an w® model.

DaTA AND ANALYSIS

Table 1 lists the earthquakes, along with the relevant source parameters,
which are analyzed in this study. As mentioned, these events gave rise to
recordings along the coast, at sites inland, and one or more recordings on
hill-zone sites in Mexico City. The epicenters of the events and stations which
recorded them, with the exception of those in Mexico City, are shown in Figure
3. A magnitude versus hypocentral distance, R, plot is shown in Figure 4. Open
circles and solid dots represent coastal and inland stations, respectively.” A
coastal station is defined here as one for which more than half of the wave path
lies within a 50-km band parallel to the coast; otherwise it is taken as an inland
station. This distinction was made to investigate if the attenuation along the
coastal path differs from that along the inland path. In Figure 4, triangles
marked T and C refer to Teacalco and Cuernavaca sites, respectively (Fig. 3),
which are inland stations just south of Mexico City. Because the records from
these stations show anomalous amplification, they are separately identified.
Unmarked triangles are hill-zone sites of Mexico City. For ease in counting the
number of stations that recorded in the city a given event, station distances are
arbitrarily shifted by 2 km.

The two horizontal components of the acceleration at each station were
corrected for baseline and then windowed. The window begins at the S-wave
arrival and ends when the energy- reaches 95% of the total. Thus the window
includes the intense part of the motion. For a given event, the window increases
with focal distance. The signals were Fourier transformed and the Fourier
amplitude spectra were smoothed by a 1/3 octave band filter. Amplitudes were
picked at selected frequencies (0.2, 0.3, 0.4, 0.5, 0.6, 1.0, 2.0, 5.0, and 10.0 Hz),
and the geometrical mean of the two horizontal amplitudes was calculated.
Thus, for a selected frequency we have spectral amplitude as a function of R for

each earthquake. For an event i, the Fourier acceleration amplitude A (f, R)
may be written as

3 Alf R) = CS(f)G(R)e*rm/sah, (1)
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Average Fourier specira, Seplember 19, 1985
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Fic. 2. Comparison of average Fourier amplitude spectra in the epicentral zone (dashed line) and
in the hill zone of Mexico City. (a) 19 September 1985 (M_ = 8.1) earthquake. Epicentral recordings
from Caleta de Campos, Villita, and La Unién (Fig. 3); hill-zone recordings from CUI and TAC (Fig.
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TABLE 1

EARTHQUAKES WHOSE STRONG-MoTIoN RECORD ARE ANALYZED IN THIS STUDY!
ALL EvenTs Have A THRUST-FAULTING MECHANISM

Event Date Latitude Longitude Depth M,

No. td/m/y) "Ny W) (km) M, {dyne-cm) M,
1 19/09/85 18.14 102.71 16 8.1 1.05 x 108 8.01
2 21/09/85 17.62 101.82 20 7.6 2.90 x 10%° 7.64
3 07/06/87 16.65 98.91 23 4.8 1.10 x 102 5.36
4 08/02/88 17.50 101.14 20 5.8 7.40 x 10% 5.91
5 25/04 /89 16.58 99.48 17 6.9 2.40 x 10% 6.92
6 02/05/89 16.65 99.48 19 4.9 1.90 x 1024 5.52
7 08/10/89 17.19 100.21 a7 4.1 4.70 % 1023 5.12
8 31/05/90 17.12 100.84 21 5.8 1.10 x 10%® 6.03

All locations are from local networks. Except for events 1 and 2, whose depth have been
estimated from P-wave modeling (Astiz et al., 1987), all depths are from local networks. M, is from
PDE of U.5. Geological Survey. For events 1 and 2, M, from Astiz et al. (1987), for events 3, 6, and
7, M, from Harvard Moment Tensor Inversion, and for events 4, 5, 8, M, from H. Kanamori
" (personal comm., 1990).
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where

R, FP(27)
C= 22— 7
47pB

; (2)
S.(f), the source acceleration spectrum, may also be written as

Si(f) = F*Moi( 1), (3)
where M, (f) is the moment-rate spectrum. For an »? model,

&M,
f2+ 2 "

S.(f) = (4)

In equations (1) to (4), R is the hypocentral distance, 8 = shear wave velocity
(3.5 km/sec), p = density (2.8 gr/cm®), Q(f) = quality factor, R, = average
radiation pattern (0.55, Boore and Boatwright, 1984), F is free surface amplifi-
cation {taken as 2), P accounts for equal partitioning of energy in the two
horizontal components (1/y2), and M,; is the seismic moment of event i. In
equation (3), f,, is the corner frequency, which is given by (Brune, 1970)

f.. = 4.91 x 10%8(aa/M,,)'", (5)

where Ao is the stress drop in bars and § is in km/sec. G(R) in equation (1) is
the geometrical spreading term, which may be written as
1/R for R=R,

G(R) = (R,R)™"” forR>R, ()
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The form of G(R) in equation (6) implies predominance of body waves for
R = R, and of surface waves R > R, and preserves continuity at R = R .

Note that any attenuation of seismic waves near the site, which is commonly
included in equation (1) by multiphying the right-handed side by e~ (e.g.,
Singh et al., 1982; Anderson and Hough, 1984), is ignored here. In this study,
the distance independent part of « is included in the source term, S,(f), and the
distance dependent part gets absorbed in Q( /).

Equation (1) can be written as

log A(f, R) - log G(R) - log C = log S;(f) -~ 1.36/R/BQ(f). (7)

In this equation log S,(f) and Q(f) are the unknowns. Te solve for them in
the least-squares sense, we followed the procedure outlined by Joyner and Boore
(1981), which consists of first determining the shape of the attenuation curve
with data from all the earthquakes, yielding Q(/f), and then finding the
appropriate shift for each event, thus obtaining the source term log S;(f).

With the exception of event 1 in Table 1, R is measured from the center of the
rupture area. Event 1 consisted of two large subevents (e.g., Anderson et al.,
1986; UNAM Seismology Group, 1986); their locations are: 18.14°N, 102.71°W,
and 17.69°N, 101.94°W (Singh et al., 1990). For this event, R was taken as the
average of the distances from both subevents. Furthermore, for this event, data
from stations at distances less than 100 km (five stations) were excluded from
the analysis due to the special characteristics of the spectra of these epicentral
recordings (Singh ef al., 1989). Data from stations Teacalco and Cuernavaca
were not included in the regression analysis because they show large amplifica-
tion. Stations in Mexico City were excluded because one of the main objectives
of this paper is to measure amplification at these sites with respect to the
regression curves.

Calculations were carried out assuming two values of R in equation (6). The
standard errors showed minor differences assuming R, = 100 km, and R, = 400
km. However, for the second case, G(R) = 1/R, negative @Q(f) values were
obtained at some frequencies. On the other hand, it is generally accepted that
for continental paths Lg waves predominate beyond about 100 km (e.g.,
Herrmann and Kijko, 1983; Herrmann, 1985). For this reason, this second case
was not further explored.

RESULTS

Q

Figure 5 shows Q(f) as a function of frequency. A least-squares fit to the
results yields Q(f) = 273f°5. Previous studies in the region also suggest a
frequency-dependent @ (Rodriguez et al., 1982; Novelo-Casanova et al., 1985;
Mahdyiar et al., 1986; Castro et al., 1990; Singh et al., 1990). The procedure
used to obtain Q(f) in this study is similar to that employed by Castro ef al.,
who included coastal data up to R = 133 km and estimated @Q(f) assuming
G(R) = 1/R and G(R) = 1/J/R. Note that the present analysis is based on data
with R < 323 km and G(R) given by equation (6) with R, = 100 km. Figure 5
shows @Q(f) reported by Castro et al. with G(R) = 1/R. The comparison is
satisfactory, except at smaller frequencies where Q(f) given by Castro et al. is
lower by a factor of 2 or less. The discrepancy reflects differences in the data set

-
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Fic. 5. Quality factor @(/f) versus frequency f. Open circles denate the values obtained in this
study, and the straight line shows the least-squares fit. For comparison, @( /) reported by Castro
el al. (1990) is also shown.

and the details -of the analysis technique. We find relatively large values of @
with respect to @ = 273f%%® around 1 Hz."For 0.8 = f< 2 Hz, @ in Castro
et al.’s study becomes negative. Thus both studies suggest a less severe
attenuation of seismic waves around 1 Hz.

Source Spectra

The source acceleration spectra, szD(f ), of the eight events obtained from
regression analysis are shown in Figure 6 (solid inverted triangles). To explore
the reliability of these source spectra, we also computed f2My(f) of these
events using only epicentral recordings (six to eight horizontal components for
each earthquake). Use of close-in data eliminates the errors caused by uncer-
tainty in @. The computed spectra with G(R) = 1/R and Q(f) = 273f°% are
-shown in Figure 6 (circles). For events 1 and 2, fZMo(f) have been modified
from Figures 6 and 4 of Singh et al. (1990) to conform to the values of
parameters used in this study. Spectra obtained from the regression compare
well with those computed from the epicentral data, giving us confidence in our
results. .

For events 1, 2 and 5, we have patched the epicentral source spectra with the
free oscillations (stars) and/or teleseismic P-wave spectra (solid rectangles). For
event 1 and 2 the free-oscillation spectra are taken from Riedesel et al. (1986)
and the P-wave spectra from Houston and Kanamori (1986). For event 5 the P
waves recorded at Grifenberg were used to compute the spectrum. We note that
the P-wave spectra for all the events are corrected with ¢ = 1.0 sec (the spectra
reported by Houston and Kanamori were originally corrected with £ = 0.7 sec),
since it brings the SM and P-wave spectra in closer agreement near 1 Hz (Singh

?
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et al., 1990). The observed data in Figure 6 have been fitted with an w® model.
The seismic moments of events 1, 2, and 5 are well determined from teleseismic
LP data. This may also be true for event 8. For the remaining, relatively small
events, the long-period (LP) M, may not’be reliable. In routine moment-tensor
inversion of such events, the retrieved depth is often too deep and M, too large.
For events 1 and 2 we have fixed the M, values to those given in Table 1 and
fitted an w? model with A¢ = 30 bars (dashed curve) and the value of Ac, which
explains the highfrequency (= 1 to 10 Hz) level of the spectra (continuous
curve). For the remaining events in Figure 6, we show two curves based on the
same source model: the continuous curve corresponds to M, fixed as the
reported value and Ac chosen to fit the high-frequency level; the dashed curve
results from choosing M, and Ao such that it fits the SM spectra.

Table 2 gives the Ac value when M, is fixed at the reported value, and M,
and Ao which fit the SM spectrum. We briefly describe some salient features
seen in Figure 6 and Table 2.

For events 1 and 2, the required Ao to explain the high-frequency levels are
150 and 75 bars, respectively. The observed P-wave spectra are deficient for
0.05 = f = 1 Hz with respect to the w? model; they show a ‘“sag’” and resemble
somewhat those proposed by Gusev (1983).

For event 5, the model explains well the observed spectrum. The high-
frequency level is well fitted by the reported value of M, (Table 1) with
Ao = 50 bars and the P-wave spectrum from Gréfenberg data does not deviate
much from the «® model. Epicentral SM data, however, is better explained by a
smaller M, of 8.2 x 10*® dyne-cm, which is roughly one third of the reported LP
. My (Tables 1 and 2). With this smaller M,, the high-frequency spectral level
required a Ac of 90 bars.

The only other earthquake whose LP M, may be reliable is event 8. If so, the’
high-frequency SM spectrum may be explained with Ag¢ = 220 bars. However,
the observed epicentral SM spectrum is deficient between 0.2 and 2 Hz. Thus, if
the LP M, is correct, then this event, like events 1 and 2, also shows a sag. The
observed spectrum is better fit with M, = 3.1 x 10%** dyne-cm and Ao = 400
bars.

For the remaining smaller events Ao needed to fit the high-frequency level,
along with the reported values of LP M, vary between 100 and 300 bars. If
these seismic moments are correct then we must conclude that the observed
spectra of the events are deficient at intermediate frequencies (= 0.2 to 2 Hz}
with respect to the w? model. The SM spectra are well fit in the entire
frequency band of observation with the model, but they require M, values that
are 2.5 to 7 times smaller than the LP M, and Ao values between 200 and 700
bars.

Spectra in Figure 6 generally fall off beyond about 7 Hz. This can be
attributed to a site effect (e.g., Hanks, 1982; Singh et al., 1982; Anderson and
Hough, 1984) or to a source effect (Papageorgiou and Aki, 1983a, b).

Source spectra are essential in understanding the rupture processes; they are
also often used in estimating ground mgqtions (e.g., Boore, 1983). It is for these
reasons that several recent papers have dealt with this problem (e.g. Gusev,
1983; Boore, 1983, 1986; Joyner, 1984; Papageorgiou and Aki, 1985; Houston
and Kanamori, 1986; Singh et al., 1990; Castro et al., 1990; Kinoshita, 1992).
As shown above, if the reported LP M, values are taken to be correct, then all
events, small and large, deviate from w? model, showing a sag at intermediate

i
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TARBRLE 2
M, aND Ao VALUES

My* M, Ao* aat
Event No, (dyne.cm) (dyne-cm) (bars) {bars)

1 1.05 x 1028 150

2 2.90 x 10% 75
3 1.10 x 1024 4.30 x 102 188 300
4 7.40 x 1024 1.10 x 10% 300 7170
5 2.40 x 1026 8.20 x 10% 50 90
6 1.90 x 102~ 525 x 102 100 200
7 4.70 x 1022 2.00 x 1023 300 450
B 1.10 x 102 3.14 x 10 217 400

M,: seismic moment from teleseismic long-period data (Table 1).

Ag*: seismic drop required to fit observed high-frequency source
spectral level in conjunction with My" and an »? model.

M,": seismic moment estimated from epicentral strong-motion
recordings.

Ad': stress drop required to fit observed high-frequency source
spectral level in conjunction with M, and an «? model.

frequencies below about 1 to 3 Hz. The sag in the spectra may be explained by
relative lack of asperities on the fault plane with scale length of about 3 to 30
km. This is in agreement with the observed simplicity of P waves of Mexican
subduction earthquakes (Chael and Stewart, 1982; Singh et al., 1984; Astiz and
Kanamori, 1984; Singh and Mortera, 1991), strong evidence. of characteristic
earthquakes (Singh et al., 1983), and relatively small number of aftershocks
(Singh and Suarez, 1988).

The high-frequency level of the spectra, however, can still be explained with
this model requiring Ac¢ between 50 to 300 bars. A similar conclusion was
reached by Singh et al. (1990). If we discard the reported M, values of smaller
events, as we are inclined to do for the reason given earlier, then only the larger
events show a sag, but the smaller earthquakes would require high stress drops
to fit the w® model. If this is true, then it implies that scaling relations for large
and small earthquakes differ. As discussed by Boatwright (1988), small events
may behave like a crack, whereas large events may rupture like an asperity
(i.e., slow motion follows rupture of a strong patch on the fault plane). This
suggests caution when using small earthquakes as Green’s functions along with
w? scaling to synthesize expected ground motion during large earthquakes,
especially at frequencies below about 1 to 3 Hz (see also Boatwright, 1988).

Ampliﬁcation of Seismic Waves in the Hill Zone of Mexico City

Figure 7 shows attenuation function for eight frequencies between 0.2 and 5
Hz. This function is defined as

-

P(f, R) - G(R)e—rfR/ﬁQ(f) (8)

and is shown as a continuous curve. Dashed lines denote the 16 and 84
percentiles obtained from the regressional standard error. Circles represent
amplitudes which have been used in the regression (open: coastal sites; solid:

.
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Fic. 7. Attenuation function, I'(f, R), as a function of hypocentral distance, R, for eight frequencies. Continuous curve corresponds to the median value,
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Fic. 8. Amplification as a function of frequency for eight selected sites, six in the hill zone of
Mexico City, one in Cuernavaca, and one in Teacalco. The observed amplifications during different
events are cleariy marked. Note the differences in amplification from earthquake to earthquake,
and that the amplifications are systematically highest during the 25 April 1989 event.

inland sites) divided by CS,(f) (see equation 1). Triangles show data not used
in the regression; letters T and C denote stations Teacalco and Cuernavaca,
respectively, and unmarked triangles correspond to hill-zone stations of Mexico
City. For reasons given later, station MAD, which lies NW of Mexico city (Fig.
1), is identified with an M. Note that open and solid circles are evenly dis-
tributed with respect to T'(f, R) for all frequencies, suggesting that there is no
significant difference in the attenuation of seismic waves along the coast and
towards inland.

With the exception of station MAD, all hill-zone sites show amplifications in
the frequency range of 0.2 = f = 2 Hz. This is also the case for stations Teacalco
and Cuernavaca, which lie outside the valley of Mexico. At 5 Hz the observed

15,



AMPLIFICATION IN THE HILL ZONE OF MEXICO CITY 39

Station B18 o Station TEA
1
ot E O Fetruary 8 1988 E X Moy 2, 1989
s X Hay 3f, 1990 F O February 8. 1988
1 AApnl 25, 1983 X X Hay 31, 1990
L OJuns 7, 1987
i & Aprit 25. 1989
§ 100 b £ o' g % September 21, 1985]
e E 3 E 4 September 19, 1985
3] C g s
9 B R L
gt 5
3 & T
£ ool ‘*\—\‘ = 100
= s - -
- L 411 1aa z 1 r 131t fo-i 1 L (1 L JLL A Lt 1 t381
10 ’ro-' 100 ro! 107! 100 10!
Frequency (Hz) Frequency (Hz)
Station CUE Station MAD
102 10
E W May 21, 1890 3 + Seplember 15. 1985
g 1o’ ¢ £ 100 L
5 3 3 E
o L 8 L
Q L [
8 g -
= oy .
0 & [
£ 100 L < f0°
< E E
" _
- -
ro-]‘ 1 L 1 i3 1 131 1 L L 4 1 11 "o-‘ i by L i 1. 14L 1 i L Ll LL 14
1o-f 109 1o! 1g-! 109 10!
Frequency (Hz) Frequency (Hz)

Fic. 8. (Continued)

amplitudes are in agreement with the expected ones. Although not shown in the
figure, the same is true for f= 10 Hz. Figure 8 chows amplification at eight
selected hill-zone sites for all events recorded. For a given station, the amplifi-
cation varies from event to event. The smallest amplifications are seen for
events 4 (M, = 5.9, five hill-zone recordings) and 8 (M = 5.1, one hill-zone
recording). The largest amplification at nearly all hill-zone sites corresponds to
event & (M, = 6.9, nine hill-zone recordings). For these three events, the
spectral attenuation (excluding Mexico Gity sites) does not show any anomalous
behavior. There is no evidence that the amplification depends on the magni-
tude, suggesting that nonlinear behavior is not a possible explanation to this
observation. The azimuth does not appear to be the cause either, since event 6,
whose epicenter is close to that of event 5, produced amplifications of roughly
one third of those caused by event 5. Also, azimuths from events 8 and 4 are
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similar; however, amplifications due to event.4 are significantly lower than
those due to event 8. Since depths of all earthquakes, except event 7, lie
between 16 and 23 km, it can hardly be invoked as an explanation of the
observed variability of the amplification. The two events that gave rise to
minimum amplification (events 4 and 7) are located inland. While it may be
possible to attribute minimum amplification in Mexico City to the inland
location of events (although we offer no physical explanation), we are at present
unable to even speculate why maximum amplification was observed during
event 5. This is of much interest, since the location of event 5 is close to that of
28 July 1957 earthquake, which in spite of its relatively low magnitude
(M, = 7.5), caused severe damage to Mexico City. Perhaps the cause of the
damage was related to the high relative amplification at hill-zone sites of
Mexico City (similar to event 5 and not to event 6). Since the transfer functions
of lake-bed zone sites with respect to a given hill-zone site are roughly constant
(Singh e¢f al., 1988b), Fourier spectral amplitudes during the 1957 event may
have been much larger than expected for an earthquake of this size.

We attribute amplification of seismic waves in the hill zone of Mexico City to
a large scale geological structure. Between late Oligocene and Pliocene, a large
lake basin existed covering the present Valley of Mexico and extending to the
south down to Taxco (a city near Teacalco shown in Fig. 3). In this basin, thick
lake clay deposits (200 to 300 m) developed. Little evidence is found for further
clay deposition until late Pleistocene, when the Valley of Mexico was closed in
the south by the formation of Chichinautzin mountain Range (Mooser, 1990).
Since then, the upper clay layers (10 to 100 m in thickness) have formed in the
lower parts of the Valley of Mexico. The hill-zone sites, as well as Cuernavaca,
are devoid of these new clays, but are underlain by the old ones. The impedance
contrast between the old clay layer and the rocks below it, along with lateral
variation in the depth of the contact, may be sufficient to explain the observed
amplification. Campillo et al. (1988) and Bard et al. (1988) have computed
seismic response of a two-dimensional basin (11 km in length, 0.3 to 0.7 km in
depth, with or without velocity gradient in the sediments, and realistic shear
wave velocity ratios). They report that the spectral amplification on the sedi-
ments may reach a value of 7. We recall that MAD site, where only event 1 was
recorded, does not show any amplification. While the quality of the accelero-
gram is poor, lack of amplification appears real in view of the geological
characteristics of the site; it is located on an andesitic volcano, older than late
Oligocene, with deep roots. If the absence of amplification at MAD is indeed
true, then it reinforces the conjecture that its presence at other hill-zone sites is
associated with a rather shallow (< 1 km) feature, and not with a deep regional
structure reiated to the Mexican Volcanic Belt. In search of a clear answer,
MAD has now been cquipped with a sensitive digital accelerograph.

CONCLUSIONS

In order to quantify amplification of seismic waves in the hill zone of Mexico
City, we have derived reference spectral attenuation curves which have the
form of equation 1 with Q(f) = 273f°%" and G(R) as in equation 6 with
R, =100 km. We find no significant difference in attenuation characteristics
between coastal and inland paths. With respect to these reference curves, all
stations in the hill zone of Mexico City, with the exception of one, show large
amplifications, reaching values of more than 10 at some frequency between 0.3
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and 1 Hz. This fact can be better appreciated by realizing that the spectral
levels in the hill zone of Mexico City, which is roughly 300 km away from the
sources, are equal, at critical frequencies (0.2 to 1 Hz), to those in the epicentral
region. The size of the amplification varies from earthquake to earthquake, a
fact for which we presently do not have a satisfactory explanation. This amplifi-
‘cation seems to be absent at MAD site, located on an andesitic edifice of an
older volcano with deep roots. This suggests that the cause of the observed
increase in the amplitudes of seismic waves at other hill sites is related to a
relatively shallow (< 1 km) clay deposit which was emplaced in a basin that
existed in late Oligocene to Pliocene times. Since lake-bed sites are amplified by
a factor of 10 to 50 with respect to hill-zone sites, this results in a net
amplification of 100 to 500 with respect to hard coastal or inland sites at similar
hypocentral distances.

The source spectra retrieved from the regression analysis compare well with
those obtained from epicentral recordings alone. For the two largest earth-
quakes, whose seismic moments are well determined, the patched spectra from
‘teleseismic and strong-motion data strongly deviate from «? model, showing a
sag between about 0.05 and 1 Hz. For one event (M, = 6.9), whose LP M, is
reliable, the w® model works well with Ao = 50 bars. If we take the reported
long-period seismic moments of smaller earthquakes to be correct, then all five
such events deviate from this source model. If one wishes to explain the
high-frequency (roughly 2 to 7 Hz) level of the spectra by an w? model, the
required stress drops range from 100 to 300 bars. If we discard the reported LP
seismic moments of smaller earthquakes, then the observed SM spectra can be
well fitted with an w® model; the resulting séismic moments, however. are 2.5
to 7 times smaller than the reported ones, and the required stress drops vary
from 200 to 800 bars. This may suggest that small (M, = 6) and large earth-
quakes do not follow the same scaling law. For this reason, caution is warranted
in using records from small events as empirical Green’s functions to synthesize
expected ground motion from large events.
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SElX  * FAILURE RATES OF MuLTISTORY FRAMES
By Luis Esteva' and Sonia E. Rulz’

ABSTRACT: A general approach 1s presented for the estumation of expecied faiture
rates of structures per unit uime, which accounts for uncertaintics about mechanical
and geumetncal properties, as well as about hve load and seismic excitation. Such
an approach s applied 1 one-, three-, and nine-story frames with nonlinear be-
havior, subjected to random sequences of simulated accelerograms corresponding
to soft and hard 1y pes of ground. Conclusions are reached voncerning the influence
of several concepts on the probability of falure of the struclures analyzed, 1n-
¢luding (1) The nfluence of the spatial swatistical comelation among the mechan-
1cal properues of the structural members js reiatively small as compared 10 that of
other vanables; (2) the number of degrees of freedom has u great influence vn the
probabibity of failure, t3) tor small coefficients of vanation of the available duc-
nlity, the probabilthies of strucwral farlure for a Biven inensily are higher than
those comesponding o greater coefficients of vanation {this 15 8 consequence of
the assumed relstion between expecled and nominal values of this variabie); and
(4) the structural failure rate decreases when the design duculity faciors increase.
It s pomnted out that these conclustons are not vahd if the safety lactors with

respect (o local bntle fallure modes are small as compared with those associated
with ductite modes.

INTRODUCTION

Basic cniteria and algorithms for selecting seismic design coefficients and
spectra on the basis of optimizing present values of expected utilities, in-
cluding uncertainties about both structural properties and seismic excitations,
have been available for a long time (Esteva 1967, 1968, 1969, 1976, Ro-
senblueth 1976). These highly developed algorithms cover cases in which
the occurrence of earthquakes of different intensities at a site is modeled
either by a Poisson process or by a renewal process. In addition to the prob-
abilistic descriptions of the seismic-activity process, the algorithms make use
of concepts such as the probability distribution of the ground-motion inten-
sity at which a structure of interest fails and the probability of failure for a
gtven intensity or, more generally, the probability distribution of the cost of
damage for that intensity.

Both the relevance and the complexity tied to the analysis of the seismic
process have been recognized for many years; therefore, large efforts have
been devoted to defining adequate probabilistic models and to formulating
cnitena for estimating their parameters (Comnell 1972; Esteva 1976; Rosen-
blueth 1986). Much less attention has been paid (o the study of the proba-
bality distributions of the intensities resisted by given structures and to the
distributions of damage for given intensities. One reason for this neglect is
the frequently used argument that uncertainties tied to structural parameters,
i.e., response and performance, are very small as compared to those attached
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3 the nature and parameters of the seismic processes. In most cases
argument justifies replacing an uncertain struclpnral strength with iy expe
vaiue when performing studies about the reliability of a SUIUCTULE i 4 seiste
environment. However, the problems still remain of determining the rano
of the excepted value of the earthquake intensity rcsisl“cd by a structure (v
the nominal value used to express safety-related specitications, and of qb-
taining E{v,), the expected rate of failure per unit time of a stiucture with
uncertain mechanical properties, in terms of vy (¥*), the rate of occurrence
of intensities greater than y*, the nominal value of the design ntensity.
The problems that hinder the determination of accurate vulucs. of E(v,)
given vy {y*) range from insufticient knowledge about the mechanical prop-
erties and failure mechanisms of structural members and systems to _lhc wide
complexity of the mathematical models nccdcq to represenl the joim pru'h-
ability distributions of the variables that determine scismic response amd ;}r-
formance, i.e., ground-motion history, gravity Iouds.l constitutive I;sws of
structural materials and members, and faiture mechanisms and vcnndmcmT.
The studies reported in this article aim at assessing the mfluence of a
number of structural parameters on computed fatlure probabilitics of systems
designed with the same safety factors for the same nonunal u.ucn.smcs.‘ l-lur
this purpose, it is assumed that building framnes [ail in a ductile uumm,.r~ Yy
the formation of plastic hinges at those mcmber. sections whcrc"lhe acting
bending moment reaches the local bending capacity anq that a brittle lm!urc
limit state is reached when the ductility demand at any given story, expressed
in terms of lateral deformations of that story, reaches t.hc avalable capuacity
of ductile deformation. The analytical ditficuities implicd b! the mathenyat-
ical models adopted are circumvented by applying a Monte Carlo simulation.

ProsLEM FORMULATION
The following approach and assumptions will be adopted:

. Seismic hazard at the site of interest is expressed in ll\nl!luf:lulical terms
by a known function, v,(y), representing the mean num'bcr of 1imes per unit
time (year) that an intensity greater than y occurs at the site, o

2. Under the action of an earthquake of intensity y, the structure may fail in
n different modes; for instance, each failure mpdc may C()l"l’t‘.bp()l?d o exceedance
of the capacity for ductile deformation at a given story. R will designate the
structural capacity to resist the nth failure mode, and §, vyull be used 10 dc‘lrntc
the maximum amplitude of the response variable govemning the oeeurrence of
the ith failure mode. ‘The ratio §,/R, is the recipiocal vf a 1‘;nu|mn .\uiutyllm'lnr
and will be denoted by Q,. Failure in the ith mode occurs il 'Q, =1, s also
assumed that failure occurs precisely in the ith mode aud_ not in any other, pro-
vided that Q, = Q, for all y = 1, ..., n. This means that it we have two m?d?,\.
r and j, such that Q, = @, = |, failure will be assumed to take place precisely
in the ith mode, in spite of the fact that during the TESPONSE Process llllc L't‘)ndlll()ll
O, = | may be reached belore the condition (), _2 l. Ih!\ assumption iy |nlrt.»-,
duced for simplicity and does not have any practical unplufamun ot iy assumed
that the consequences of lailure are independent of the Juilure mode leading w
ll‘From these assumptions, the probability of failure l(‘ll' a given intensity tft’ll'.ll\
the probability that the maximum of all the values of ), exceeds untty Thus,
if that maximum is called @, then
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where P (y) = the probability of structural failure under the uction of an carth-
guake with intensity y,

3. The rate of failure of a structure with determ

(vector R) is tistically known properties

* vy (1)
v (R) = f —~ 2P, (u[R)du
0 du

where v, (1) = the rate of occurrence of an intensity in excess of u, and Prlu)
Is given by Eq. 1. If R 1s a vector of uncertain structural properties, then the
expected value of v, can be obtained by weighing the value given by Eq. 2 with

respect to the joint p.d.f. of R. Denoting by fa(r) this p.d.f.. the d
of v, can be obtained as follows: " P ' xpected value

- Y dvdw)
F = —
(v,) L Jalr} J; » Poulrydudr. . ... ... ... .. . . . &))

The first integral appeaning in this equation must be understood as a multiple
integral, with a number of dimensions equal 10 the order of R. Changing the
order of integrations, Eq 4 is obtained:

. B avy{u) "
E(vy) =fu - » fu Prlulrifulrydrdu .. ... ... .. ... .. .. .. . .. (4)

This order of performing the integrations lends itself better than Eq. 3 to the
calculation of £(v:) by the algorithm that will be proposed later, The interior
integral in Eq 4 is the failure probability of a system with uncertain properties
subjected to an eanthyuake with intensity ¥ = u.

Basic MODELS AND ASSUMPTIONS

Seismic Hazard Function

For the purpose of calculating p, (y), as given by Eq. I, it is convenient
0 express y as the value of a parameter of the ground-motion time-history
which can then be used by engineers to estimate maximum values of slruc:
tural responses. Examples of such parameters are peak ground accelerations
or velocities, ordinates of response spectra for given period and damping
and cxpecteq values of these ordinates. If one of these parameters is use(i
o measure intensity, then the expected rate of occurrence of carthquakes

with inlcn§|ties higher than a given value y is known. It can be expressed
by a function of the form

v(y) = Ky"[l - Q_)’_) ] for y = 7 {5a)
M

wWy) =0, fory & yu oo {(58)

_where Yu = an upper bound to the intensities that may occur at the site of
tnterest; r and € = parameters defining the shape of the distribution of in-
tensities; and K = 3 sc:li'ng factor. For the applications that follow, y and
¥ are wred by peak ground acceleration at the site during an earth-
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quake, and the parameters in Eq. 5 are assumed to take the values X =
1295, r = 1.6, € = 1, and ¥, = 1,125 cm/s? for the analysis of cases -
3. This means that acceierations in excess of 200 and 500 cm/s’ oecur,
respectively, every 45 and 285 years on the average. For case 14, K = 80
and Y,, = 500 cm/s’. Although Eq. 5 is deemed adequate 1or engincering
applications, it is not acceptable for small values of y, as 1t leads o un-
bounded values of v(y) as y tends to zero.

Ground-Motion Time-Ristorles

Two sets of simulated ground-motion ume-histories were used; one hased
on the statistical properties of the NS component of the record ohtained in
1940 in El Centro, California, and the other represents the inost intense por-
tion of the EW component obtained at the parking lot of the SCT building
in Mexico City during the earthquake of September 19, 1985 (Mcna [Y86).
20 sample records belonging to the first set and nine belonging to the second
one were generated by means of the algorithm described by Ruiz, Paredes-
Lopez, and Galarza (1986) and Ruiz and Lira (1987), For the tirst case, the
simulated records have a duration of 30 sec and for the second, 82 sec.

The algorithm used to generate the simulated accelerogiams takes into
account the variation in time of ground-motion intensity, as well as the dis-
tribution of energy content among frequencies. Briefly, it may be described
as a sequence of three operations: first, the durution ol the record to be
simulated is divided into several segments, and the frequency content and
intensity of the ground motion included within each scgment 1s obtained;
second, unit-intensity segments of samples of Gaussian processes with the
corresponding spectral densities are generated for cach sacgment defined in
the first step; and, finally, the simulated segments are put together, and cach
resulting record is modulated by a deterministic time lunction,

Structures Studied

. The studies reported herein cover three families of single-buy frames with
one, three, and nine stories, respectively. Their nominal dimensions are shown
in Fig. 1. The computed values of the fundamental periods resulting trom
their member sections and from the nominal values ol their material prop-
erties are given in Table |, as well as the ductiity-related reduction factors
adopted for design and the corresponding seismic design coetficient. Each
of the latter resulted from dividing by the comresponding reduction factor the
average ordinates of the linear response spectra of cach set of sinulated
records for the computed fundamental period of the structure of interest This
way of transforming the ordinates of a linear response spectruin (o those of
the corresponding elasto-plastic response spectrum for a specified ductiluy
demand was deemed reasonably approximate because the fundamental nat-
ural periods are not too short as compared to the dominant periods ol the
ground-motion records.

As previously mentioned, failure is assumed to occur when the ductility
demand at any given story reaches the available capacity ol ductle detor-
mation of that story. This capacity is taken as uncertan, and several as-
sumptions about its variation coefficient were considered, as shawn i the
fifth column of Table I.

The probability distributions of member strengths and stilfnesses = not,
directly obtained, but, as explained in the following, random valuy hese
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FIG. 1. Overall Dlmon-s#onl of Casas Studied

properties were generated by Monte Carlo simulation of the material prop-
crties and cross-section dimensions, followed by applicatien of conventional
expressions of structural mechanics.

The parameters and the assumed forms of the statistical distributions of
these properties are given in Table 2, which also includes values correspond-
ing 1o live loads. Those parameters are: concrete strength f£; stee] yield stress
N rt:llnforcement cover in girders and columns r; width and depth, b and h;
and live load W,. The expected capacity of ductile deformation fi at a give:;

TABLE t. Cases Studied
Number Ductihty | Ductilty Seismic
Case of Fundamental | design | coeMicient Spatial design
number [ stories | perod (sec) lactor | of veriation | correlation® | coefticient | Excitaton®
(1 2) (3) {4) (5) (6) (7) {8}
1 1 0 36 1 0.3 HC 0.69 EC
2 | 0.3 1 0.5 HC 069 EC
3 | 0.36 2 0.3 HC 0.35 EC
4 I [VR1Y 2 - 0.5 HC 0.35 EC
3 t G 3 4 0.3 HC o117 EC
b | 0 36 4 0.5 HC 0.17 EC
? ] 0 36 6 03 HC 0.12 EC
8 1 036 6 03 HC 0.12 EC
9 k] 0.B5 2 01 LC 025 EC
0 k] U KS 4 03 LC 012 EC
1 3 036 4 0.3 LC 017 EC
12 3 0.36 4 0.3 HC 0.17 EC
13 3 0.36 4 D6 HC 0.17 EC
4 9 132 2.5 0.3 LC 0.115 5CT

*HC = High conelauon beiween structural member propertes; 1.C

tursl member propenies.
&
EC = El Cenuo, 1940, NS cu‘nponem. SCT = SCT, Menico City, 1985, EW component.

= low correlalion between struc-
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TABLE 2. Stiatistical Parameters of Distributions of Material Properties a de

Assumed probability Nominal Mean Coetficient
Variable function value (kPa) value (kPa) of vanation
(1) {2) (3) {4) {5)
W, Gamma 0.88 069 O.480
£, (ficld) Gaussian 17,600 19,800 0.195
1, Gaussian 411,600 434,600 0 96
b, h,r Gaussian — — -

*Similar to those given by Mirza (1979).

TABLE 3. Correiation Coefficients tor Cases with Low Correlation (LC) between
Mechanlical Properties

Variable Correlation coefficient, p
M : 2)
L 0.6
f 0.8
b 0.8
h 0.8
r 08

story is related to its nominal value p* through the equation @ = p* exp
(0.55 x 3 x V,), where V,, = the coefticient of variation of the availuble
ductility. The probability distribution of the latter variable was obtamed by
defining a new variable, w = p - 1, assumed to possess log-normal dis-
tribution. Symbols HC and LC in the sixth column of Table | mean “high
correlation™ and “low correlation.” In the first case, cach material property
or cruss-section dimension is assumed to be perfectly correlated throughout
the structure, but the different variables at a given member are stachastically
independent. In the second case, each material property of cross-section di-
mension at a given member-end is correlated with its counterpart at any other
member-end in accordance with the comrelation coefficients of Table 3, and
there is no correlation between the values of the different variables.

All systemns studied were assumed to possess a viscous damping of 5% of
critical.

ALaoRITHms USED

Failure Probabilities for Given Intensities

Trying to obtain failure probabilities in analytic terms is intractable by
present means, and trying to generate them by Monte Carlo simulation re-
guires an excessively large number of samples if we are mierested in the
ranges of very low values of these probabilities. Because our interest is fo-
cused on obtaining rates of failure of structures subjected to carthquakes of
random intensities, and because the uncertainties about the latter are much
larger than those concerning the properties of a structure, it 1s acceptable to
limit our efforts to estimating second moments of ¢, the reciprocal ol the
safety factor, and assuming a reasonable form for its probabality density
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funcuon. This is the approach adopted in this paper. According to it, the
following procedure was applied:

1. Artificial accelerograms were simulated and scaled to the inlensity of in-
terest, This vartable was measured by the peak ground acceleration.

2. A structure was designed in accordance with the design coefficients in Ta-
ble 1. These coefficients correspond to intensities (expected peak ground accel-
erations) of 0.283 g and 0 176 g, i.e., to retumn intervals of 84 and 32 years,
according to Eq 5 and is parameters adopted previously.

3. On the basis of the statistical parameters and distribution forms in Tables
1-3, the mechanical properties of a sample of structures were obtained by Monte
Carlo simulation in correspondence with each structure designed as described in
the previous paragraph.

4 The simulated structures were excited by randomly selected members of
the population of simulated accelerograms. In order 10 keep within acceptable
limus, the computational effort involved, and the sample of the combinations of
simulated structures and ground-motion time-histories, was integrated as follows:
(1) A set of intensities was chosen, with values covering the interval of interest
in engineenng, from a sufficiently small lower bound to the maximum feasible
intensity .. (2) for each of these intensities, one member was randomly selected
from the population of simulated records, and it was scaled to the corresponding
intensity; and (3) for each intensity, a sample structure was simulated.

5. The response of each structure was obtained by step-by-step integration,
and the corresponding value of @ (maximum value of S;/R, for all the potential
failure modes) was obtained. For this purpose, S, = the peak value of the relative
displacement of the 1th story; and R, = its capacity for ductile deformation. The
latter value is obtained by multiplying the story yield displacement resulting from
the simulated stiffnesses and strengths by the simulated ductility factor. In order
1o determine story vield displacements, nonlinear shear-displacement curves were
obtained for each story by means of e¢lasto-plastic static analysis of the response
of the frame 10 a gradually increasing force pattern, with amplitudes proportional
to the elevation with respect to the bottom ends of the first-story columns, using
an algonthm simuilar to that proposed by Moehle and Alarcén (1985). At each
story, the yield displacement was taken as that corresponding to the intersection
of the tangent to the shear-deformation curve at the origin with the tangent to
the branch corresponding to very large deformations,

6. The values of Q are plotied against the corresponding intensities for each
structural type and each design coefficient. Then, curves relating expected values
of (), intensities, and nominal ductility-related reduction factors are fitted to the
result, and the vanances of the differences between individual and expected val-
ues are estimated. Thus, for each structural type and reduction factor the con-
ditional mean value wid stundard deviation of ¢, given the ground-motion in-
tensity, will be known. They are denoted in the sequel by E(Q|y) and oy,
respectively.

7. The conditional probability density function of @, given that the intensity
equals v, was arbitrarily taken as log-normal, with the first two moments as given
in the preceding paragraph. Computing p, (¥} according to Eq. 1 is immediate.
The ordinates of the log-normal probability distribution function were obtained
by an elementary transformation of an expression proposed by Rosenblueth (1986).

Response Analysis

Frame members wepe modeled as simple one-dimensional bending ele-
mer anlinear behavior of the members was assumed (o be concentrated
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at plastic hinges at their ends. These hinges were assumed 1o [‘)osseshsl b(;hlr::.[:::
hysteretic stiffness-degrading moment-rotation curves \‘wn'h. pl:suc; {ir e ! Li
characteristics, such that the slope of the plastic hrgmh 1:7 2% o. nc kl::‘ 1:‘
tangent stiffness for small deformations. The damping :'11.111:1.:& was ta !
a linear combination of the initial-stifiness and mass m.m'"u‘u.::. S

The equations of motion were imegrat}:d by mcuns of vd-um;)'[i)::a\lN-"l)
eration step-by-step algorithm included in computer program 2
{Kanaan and Powell 1973).

RESULTS OF SIMULATIONS

S":/gs:f;iz;m(?t: l(.)mi:w::nns of peak gruungl acpclcraunns and .“”mmif“ d:::f;)g
ductilities p* for these cases are plotted in Figs. 2 and 3 |‘n‘r‘d n.nm:.“[3l od
of 0.36 sec and variation coefficients of the available ductily p: o 93 and
0.5, respectively. The figures also show the curvcs»t‘mctj to the fo[:;)r ted
values of @, as well as the corresponding mathematical Lsprtelhfllf:r'lamm e
expected value of the natural logarithm of Q and the :.f.:u-ar . E) t'mw o
that loganthm. These figures show that the cx'P!:th'd Vd.u.l._&:' 0! ' vbulucs or
decreasing variation coefficients of S well as for dnjc,r':‘.fe.lpd[,m lues of
nominal design ductilities p*. The first of these trcnq.s 15 l"l.,ldl.t.: o the Fut
that, according to the manner in which mean ind nnmm:al v u;;s 0 vailable
ductilities are assumed to be associated, |I. pr s kept hmfd.' lhr.": m;.: value
of p grows with V. The second lrcpd_ arises from the t‘.u.l -‘l at t L,m e
being studied are continuous at their joint and possess l.nel.”a stfer}lg,hc cven
though they are not specifically designed to resist Ialcrul. Iorces.. ne e
teibution of this strength to that necessary salisty the design _r'Lq irem mlr
for the superposition of gravity and seismic forces 1 Il:urt.: :.;:,mm .
high design ductilities than for low \‘!alues of thcm.‘ Tlh?_.r:.'sud :.dcv'.| : d;m_
and 5, showing failure probabilities in terms ol intensities an s
tilities, are consistent with these tends.

- ‘rames .
Th(;‘;lzst:gigctl;vc of the studies on three-story framnes w:fs :T\ul ullatst;.':r::,
the influence of spatial correlation of ,’f“_’Ch“"_'c"‘l. prnprgfm...s -(mlp, . F.l "
bution of 0, as well as on the prubabll.mcs of lailure. lh\,. rLf.su‘z . [.tk_
6 and 7 make comparisons of both variables for cises 1 l“.mlc ” ";mc
I ie. for T = 0.36 sec, vV, = 0.3, and ph = 45 these l...l!st.‘.\ndl .LI'” n the
dt':grce of spatial correlation assumed. For this case, no "‘""I'."_i t;.:.unull:zu hll Iu.h :.c
of that correlation was found on any u_f thu:’ vgnuhlcs studic '"r b he
moments of In Q and failure probabilities. This low acnsll.n.m'yl of o the
correlation coefficients is probably due o the fact that unc L-I"l..ll'rlll('.:..t;l;uch
to the detaited ground-motion characleristics for a given ||I!1L'ni.uyr:c:,uw
greater than those concerning the mechamcal propertics (T ‘It n,‘ sl N

The influence of V, on the expected valucs of In Q.;!ntl L:".l::L |-)£u abulitie
for given intensiues is shown in Figs. 8 and 9 for .I 1_ ( 2o :\;U‘\:-:‘]]ilu[ "
and high spatial corrclation. The trends that may be observe 5
those discussed in connection with single-story Irnmf:_:-.. v ot o <ot

Finally, Fig. 10, obtained for T = 0.85 sec, V, = 0! ,‘ ..1'm" .,',)“. V]u'm;,
correlation, shows that expected values .olle grow ?vllhlt LL[|L‘A|, lz e
in the design ductilities. Failure probabilities were tound 10

275



E [mq.,]s-?!:iﬂ BWny-0 224"
o) :

7,070 342
0=5/R

o8-

Go

oz

20 30 40 30 60
Peo% ground occeleration, myst

FIG. 2. Normalized Response of Single-Story Frames {7 = 0.36 & and v, = 0.3}

Q*S/R s[mou, 19T LIT My -0 146 u°
H L]
ﬂ“m 0 410

[+] 10 z20 3o 40 30
Paok ground occelaration, ms

FIG. 3. Normalized Response of Single-Story Frames (T = 0.36 s and v, = 0.5)

same manner. Again, these trends are consistent with those observed for
single-story frames.

Nine-Story Frames

Only one case was studied. The natural period is equal to 1.33 sec, the
vanation coefficient of the available story ductilities is 0.3, and the nominal
design ductility is 2.5. Spatial correlation of mechanical propertics is low.
Unlike the previous cages, the simulated ground-motion records belong to
the same population as the EW component of the SCT record of September
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FIG. 5. Fallure Probabliities ot Single-Story Frames Designed for Ditterent Duc-
tility Factors (v, = 0.5)

19, 1985, in Mexico City. The results are shown in Fig. 1.

Because the yield moments at column ends depend on the axial forces
acting on them, they are sensitive to the overturning munent, which is a
function of time. At any given instant, the axial torces due to overturning
are of positive sign on the columns on one side of the neutral axis of the
building plan and of negative sign on those lying on the other side. There-
fore, the decrements in the yield moments produced at some column ends
at a given story will be approximately compensated by the increments taking
place at the other column ends in the same story. Consequently, the response
analyses carried out in this study were based on the simplifying assumption
that column yicld moments are constant and equal to the values that result
when column axial forces equal their design values for the condition of or-
dinary gravity loads.

In order to explore the possible influence of the uncertainty about struc-
tural parameters on failure probabilities, two sets of five structures were
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= 0.3); High (HC) and Low (LC) Spatial Correlation

analyzed under the action of randomly chosen ground-motion records with
peak ground accelerations equal 10 2.5 m/s®. The mechanical properties of
the structure were 1aken as deterministically equal to their expected values
in one set of structurcs and as uncertain in the other. Sample means and
variation cocfficients ui’ ) were obtained for both cases. The resulting failure
probabilities, assuming log-normal distribution of Q, were 1.7 x 107* and
4.8 x 107", respectively, for the deterministic and uncertain systems. How-
ever, if the In Q is taken as normally distributed, and sample values of it
are used 1o obtain its mean and standard deviation, the resulting failure prob-
abilities are 1.8 x 1077 and 1.3 X 107, respectively. The large discrep-
ancies between the resultg arising from the different approaches in analyzing
the sa:_¥.. statistics may originate from the small sample size and from the
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ssible inadequacy of the assumption regarding the torm of the dn.tr:tt?lf:u:l:
E?Q Thus, the significance of the uncertainty about structural propertics
. ,
ilure iliti i stion.
robabilities remains an open ques '
ral'lll‘;lr: r‘l)ine story frame of Fig. 1 was also used for the study of the tE)o:..‘.lbllcl
] jes. it sxplaining the sma
i bout the excitation on explaiming
role of the large uncertainties a . Xl
il in Fi i between failure probabihities ol systen
diffcrences noted in Figs. 6 and 7 | ¢ pr ties oF
i statistical correlations betwee ‘
ez e me o F i : set of five simulated
i i 1 members. For this purpusc, onie s¢
siauprig oy e i ies and another correspond-
i hanical properties and & ‘ _
frames with lowly correlated mec . e tory
i rties were subjected to the sai >
ing to perfectly correlated prope ) o the me-hixery
ofg grogfad acceleration (SCT record, normalized 0 a p@ak'gm- d:,—:galrue
ation of 250 cm/s’). In three cases in the first group, the maxs
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was attained at the first story, and in the other two, the maximum occurred
at the ninth story. In the second group the maximum appeared four times at

the first story and once at the third story. However, failure probabilities were
not very different: 0.085 and 0.111, respectively.

ExPECTED FAILURE RATES

Expected fgilure rates for the different cases considered were obtained in
accorda.ncc with Eq. 4, using for the interior integral the failure probability
curves in (epns of intensities, similar to those shown in Figs. 4, 5, 7, and
9. These failure rates arg shown as E(v,) in Table 4, which also indicates
values of ¥(y*), the rates of occurrence of intensities higher than the value
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TABLE 4. Expected Fallure Rates

Case Number Etv,) % 10° wiy*) x 10° Ralo,
number of slories {one/yr) (one/yr) Etm )/ my®)
(1) {2) (3) (4) (5)
i H 2 550 12.00 0213
2 1 1 456 12 00 0121
3 1 1.342 1200 0112 (%)
4 | 1.007 12.00 ' 0084 (%)
5 I 0332 - 12 00 0O (")
6 1 0420 - 12 00 0035 (")
7 1 0.036 12.00 U 00} (M
8 1 0.137 12 0 (R IEN S
9 3 2.600 12 00 0217
10 3 2.060 12 00 0172 (")
11 3 2426 12 00 0202
12 3 2.527 12 (0 02l
13 3 1 794 12 00 0 150
14 9 0213 137 00155

assumed for seismic design, as well as the ratios E(v,)/v(v*}). The laer
ratios are seen to vary over very wide intervals. They are lower for high
design ductilities than for low values of this parameter. The reason for this
trend is similar to that mentioned in connection with the forms of variation
of expected ductility demand and failure probabilities in terms of infensities.

Asterisks in the last columns of Table 4 serve to identity cases where some
reinforced concrete members have reinforcement ratios higher than those sictly
necessary to provide the strengths resulting from the seismic analysis, These
higher ratios were adopted for the purpose of complying with minimum re-
inforcement ratios required for temperature and shrinkage etfects. Thus, pant
of the decrease in the ratio E(v;)/v(y*) for these cases must be ascnbed to
their being on average stronger than was assumed when adopting a design
intensity.

Failure rates of three-story frames are in general higher than those of sin-
gle-story frames. Two main causes have been identiticd as possibly leading
o this systematic discrepancy: (1) Minimum reinforcement ratios are not
found to govern design as often in three-story frames as in the lower ones,
and (2) because of the irregularity of the ground motion and the contribution
of higher vibration modes to the response, the probalnlity that the latter ex-
ceeds a given ductility value at any story is higher tor three-story structures

The failure rate obtained in case 14 cannot easily be compared with thuse
of the previous cases, as it corresponds to a widely difterent family of strong-
motion records and (o a different seismic design criterion The low furlure
rate obtained can be partly explained by the apphication of a reduction factor
of 0.8 to the nominal value of the available ductility factor considered in
design.

CONCLUSIONS

A general approach toward evaluating expected failure rutes of structures
per unit time has been presented, which accounts tor uncertaintics about
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mechanical and geometncal properties, as well as about seismic excitation
and hve load.

Such an approach was applied to one-, three-, and nine-story frames under
stmulated accelerograms, which were associated with soft and hard types of
ground. From the cases analyzed the following was concluded:

1 Among the mechanical properties of the structural members on the prob-
abihity of failure, the influence of the spatial statistical correlation is relauvely
small as compared 10 the influence of other vanables.

2. The number of degrees of freedom has a great influence on the probability
of fallure of structures subjected o earthquakes.

3. The structural failure rate was observed to decrease when the design duc-
nhity factors increased This can be explained in terms of the contribution of the
avatlable literal load capacity that any continuous frame has even if it has not
been specifically designed for that type of load. The higher the capacity of the
structure 1o take ductile deformations, the lower the additional lateral sirength
required o resist a specified set of lateral forces; therefore, the higher the Jdesign
ductility, the hgher, in proportion, is the contribution of the member resistances
needed for vertical loads to the lateral strength required to take an earthquake
of given intensity, and the higher are the earthquake intensities that may be
resisted by the sirength reserves due to the differences between expected and
nominal values of member resistances.

4. Due to the form of the assumed relation between the expected and the
nominal values of the available ductility, as a function of the variation coefficient
of that variable, the probabilities of failure for a given intensity are greater for
the cases for which thar variation coefficient is lower.

5. The seismic hazard function used in this study was arbitrarily chosen. Ob-
viously, other ratios E(vg)/v(y*) would be obtained for other hazard functions.
Thus, the values presented in the last column of Table 4 are only general in-
dicators of the significance of the variables studied and should not be blindly
used to make design decisions.

6. 1t must be remembered that most systems considered in this study are as-
sumed 1o develop significant local yielding at several critical sections before a
failure hmit state is reached. Neither the results reported herein nor the conclu-
sions reached are valid if the safety factors with respect to local bnttle failure
modes are not sufficiently high with respect to those associated to ductile modes
as 1o prevent the occurrence of the former.

7. Finally, the variability of the failure probabilities obtained for the few cases
studied is significant enough as to justify the development of new studies de-
signed 10 gain greater understanding of it. Future investigations should not only
widen the ranges of cases studied, but they should also explore better represen-
tations of the mechanical behavior of structural members and systems.
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AprpeNDIX Il. NOTATION

The following symbols are used in this paper:

b = width of girders and columns,
EC = El Centro, 1940, NS component;

E(r,) = expected rate of stiuctorad failure per umt times
f = concrete strength;
falr) = probability density function of R;
f, = »steel yield resistance;
HC = high spatial correlation,
h = depth of girders and columns; .
K,€,yy = parameters defining shape ol distribution ot intensities;
LC = low spalial correlanon;

p:(y) = probability of structural fatlure under action of earthquake with
intensity y;

¢ = reciprocal of safety fuctor, Q, = S/R.
R, = swuctural capacity to resist ith failure mode;
r = cover of reinforcement in girders and columns;
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maximum amplitude of response goveming occurrence of ith
farlure mode; ’

SCT, Mexico City, 1985, EW component;
fundamental period of structure;

coefficient of vanation of x;

coefficient of variation of available duectility;
live load:

mean value of x;

intensity;

nomina! value of design intensity;

ductibty factor;

rate of occurrence of intensitics greater than y*;
correlation coefficient; and

standard deviation of Q for given value of y.

nominal value.

failure.
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VISCOELASTIC STABILITY MODEL FOR
ELASTOMERIC ISOLATION BEARINGS

By Chan Ghee Koh' and James M. Kelly’

ABBTRACT: A viscoelastic model accounting for the siebihity eblect v propused
for high-damping elastomenc bearings used m aseisnug base soluion This model
is consistent with Harmgx's theory, which 1akes into consideration the sigmificant
shear deformation of the clastomer The method of mode superpostiton 1s used to
obtain an altemative solution to the “Haringx column,”™ and this solution s readily
generalized to include viscoelasticity Each mode 1s an eigensolution of the cor-
responding stability problem. The rapid fourth-order convergence permits the use
of only the first mode to give a very good approximauon The dynamic shear
stiffness, damping chuaractenstics, and height reduction of beanngs are obtaned
by the first-mode consisient model. In paricular, the phenomenon of increasing
energy dissipation due to the axial load is explained by the model i a consistent
way. The applicability of the mode) s then venfied by expeniments conducied on
multilayer elastomeric isolation bearings with and without lead plugs.

INTRODUCTION

Base isolation is a relatively new approach for carthquake-resistant design,
Among many different forms that have been proposed (Kelly 1982; Keily
1986}, the use of high-damping elastomeric bearings is believed to offer the
simplest method of isolation, and they are relatively very easy to make.
However, in spite of the recent interest in using clastomenc bearings for
base isolation, there continues to be a reluctance on the pan of the structural
engineering profession to use this concept. One question often raised is the
effect of axial load, or the stability effect, on the dynumie behavior of these
bearings, since they can undergo large displacements in un earthyuake There
are also other practical reasons that call for the need to include the stability
effect in modeling the elastomeric isolation bearings:

1. In practice, base-isolated buildings normally require the use of a farge num-
ber of isolation bearings. For example, the first base-isulated butlding in the
United States, the Foothill Commuanities Law and Justice Center located at Sun
Bernardino, California, sits on 98 natural rubber bearings (Tancs 1984). The

" vertical loads carried by the bearings vary guite widely, but, in order to numimize

the design and manufacture costs, only a few sets of bearings are made As a
result, each set of bearings designed might have o accommaodite a considerably
wide range of axial loads.

2. In the event of a severe curthquuke, the overtunag moment of the base-
isolated building can cause significant changes in the axial foads on the sup-
porting bearings. The axial foads on the bearings can therefore be substantially
increased even 1f the static dead loads are small. '

3. It has been observed in past experiments that the axial load increases the
energy dissipation per cycle in the beanng. This phenomenon, 1if properly under-

'Lect., Dept. of Civ. Engrg., Nat Univ. of Singapore, Singapore 0511,

Prof., Dept. of Civ. Engrg., Univ. of Cahformia, Berkeley, CA 94720

Note. Discussion open unul July 1, 1989 To extend the closing date one maonth,
a wnitten request must be filed with the ASCE Manager of Journals The manuscript
for this paper was submitted for review and possible publication en November I,
1987. This paper 15 pant of the Journal of Structural Engineering, Vol 115, No
2, February, 1989, ©ASCE, ISSN 0733-9445/89/0002-0285/$1.00 + $ 15 per page.
Paper No. 23172,
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' GROUND MOTION ON STRATIFIED ALLUVIAL DEPOSITS FOR
INCIDENT SH WAVES

v By MIGUEL A. BRAVO, FRANCISCO J. SANCHEZ-SESMA, AND
FrANCISCO J. CHAVEZ-GARCiA

ABSTRACT

A boundary method is applied to study the response of a two-dimensional
horizontally stratified deposit of arbitrary shape under the incidence of SH waves.
The procedure combines the line source method with a discrete wavenumber
representation for the stratified part in terms of propagator matrix. Comparison
of results for a circular, nonhomoegeneous deposit with those obtained with the
finite element method shows excellent agreement.

The response of a basin with two strata is analyzed. Variation of results as a
function of incidence angie is presented for several frequencies. Transfer func-
tions at several points on the surface of the deposit are obtained for vertical
incidence and comparison with results from a one-dimensional analysis show
significant differences. Time response for an incident Ricker wavelet clearly
shows important effects due to lateral heterogeneity.

INTRODUCTION

Local geologic conditions can generate large amplifications and important spatial
variations of seismic ground motion. These effects are of particular significance in
the assessment of seismic risk, in studies of microzonation, in planning, and in the
seismic design of important facilities.

There is significant evidence that subsurface lateral heterogeneities are related
to localized damage distribution in the Skopje, Yugoslavia, earthquake of 26 July
1963 (Poceski, 1969): It has been suggested that focusing of the wave energy, by
irregular interfaces, generated large amplification in limited zones of the city
{Jackson, 1971).

A recent case history was offered by the 19 September 1985 Michoacan, México,
earthquake. The combination of site effects in the lacustrine basin with an anom-
alous flux of energy from a distant source (Singh et al., 1988) was of disastrous
consequences in Mexico City. The damaged areas of the city in this and past
earthquakes show good correlation with parts of the old lake boundary, suggesting
that the basin geometry played an important role in the pattern of destruction.
Many aspects of the problem have to be studied to understand what happened and
to acquire valuable information applicable to hazard mitigation.

The seismic response of stratified soils with lateral irregularities has been studied
by many authors (e.g., Aki and Larner, 1970; Trifunac, 1971; Sanchez-Sesma and
Esquivel, 1979; Bard and Bouchon, 1980a, b; Dravinski, 1982a, b). Until very
recently, models of soil deposits have been homogeneous and overlaying a homo-
geneous half-space. The exception is the work by Dravinski (1983), who modeled
the two-dimensional response of alluvial deposits formed by dipping layers of
arbitrary shape. A recent development has been achieved by Geli (1985). He
combined Haskell’'s method with the Aki and Larner (1970) method to obtain the
seismic response of stratified structures with lateral irregularities. Moreover, he
adapted a linearization procedure to model in an approximate way the dynamic
response of saturated materials using Biot's theory. This technique has been
extended to deal with large vertical velocity gradients (Bard and Gariel, 1986).
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In the Aki and Larner (1970) method, .the diffracted and refracted fields are
represented by superposition of plane waves of unknown complex amplitudes
propagating in many directions. Inhomogeneous plane waves are allowed. The total
motion is obtained through integration over horizontal wavenumber. Under the
assumption of horizontal periodicity of the irregularity, the integral is replaced by
an infinite sum. Truncation of this sum and application of the interface conditions
of continuity of stress and displacement lead to a 'system of linear equations for the
unknown complex coefficients. This method has found many applications in seis-
mology, due mainly to its flexibility to model elastic field (see, e.g., Bouchon, 1973;
Bouchon and Aki, 1977a, b; Bouchon, 197%; Bard and Bouchon, 1980a, b; Bard,
1982; Campillo, 1983; Bard and Bouchon, 1985; Bouchon, 1985; Campille and
Bouchon, 1985; Geli, 1985; Bard and Gariel, 1986).

Finite elements and finite differences may also be used with advantage to model
very irregular soil configurations and nonlinear behavior (e.g., Joyner and Chen,
1975; Joyner, 1975; Harmsen and Harding, 1981; Ohtsuki et al., 1984; Virieux,
1984). In particular, they can be used to study quantitatively the mechanisms of
conversion of body waves into surface waves in irregular or dipping soil interfaces.

In recent years boundary methods have gained increasing popularity. This is
mainly due to the availability of high-speed computers. Boundary methods are well
suited to deal with wave propagation problems because they avoid the introduction
of fictitious boundaries and reduce by one the dimensionality of the problem, which
yield numerical advantages. Moreover, boundary methods can be used together with
the finite element method (Zienkiewicz et al., 1977). Using this combination, the
region modeled with finite elements can be smaliler (e.g., Avala and Gomez, 1979;
Shah et al., 1982).

There are two main approaches for the formulation of boundary methods: one is
based on the use of boundary integral equations (Cruse and Rizzo, 1968a, b; Brebbia,
1978; Cole et al., 1978; Alarcon et al., 1979), and the other on the use of complete
systems of solutions (Herrera and Sabina, 1978; Herrera, 1980). A boundary method
based on this last approach has been recently developed and applied to various
problems of diffraction of elastic waves (Sanchez-Sesma, 1978; Sabina et al., 1978,
Sanchez-Sesma and Rosenbluech, 1979; Sanchez-Sesma and Esquivel, 1979; Eng-
land et al., 1980; Wong, 1982; Dravinski, 1982a, b; Sanchez-Sesma et al., 1982;
Dravinski, 1983; Sanchez-Sesma, 1983; Sanchez-Sesma et al.,, 1984, 1985). The
method consists of constructing the diffracted fields with linear combinations of
members of a complete family of wave functions (Herrera and Sabina, 1978). These
families of functions, which are solutions to the governing equations of the problem,
can be constructed in a very general way with single or multi-polar sources having
their singularities outside the region of interest. Coefficients of the linear forms
thus constructed are obtained from a least-squares matching of boundary conditions.
As puinted out by Wong-(1982), the method can be considered as a generalized
inverse one. Wong also suggested a procedure which improves the solution numer-
ically. A general framework for the method is given by a recent algebraic theory of
boundary value problems (Herrera, 1979, 1984).

In this paper we deal with the two-dimensional antiplane response of a horizon-
tally stratified alluvial valley of arbitrary shape under incidence of harmonic SH
waves. It has been shown (Sanchez-Sesma et al., 1982) that a representation in
terms of homogeneous plane waves is complete in a bounded domain for the scalar
problem. Therefore, we use a discrete wavenumber representation to construct the
fields within the valley. In the case of parallel layers, this can be done in terms of
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Haskell’s propagator matrices (see, e.g., Aki and Richards, 1980). The diffracted
waves in the half-space are constructed with a set of Hankel functions with
singularities located outside the region of interest (see, e.g., Sanchez-Sesma and
Esquivel, 1979; Sanchez-Sesma, 1981). Boundary conditions of continuity of dis-
placements and tractions along the common boundary of the valley and the half-
space are satisfied in the least-squares sense. Some numerical examples are given
to illustrate the method. Comparison of results with those obtained with the finite
element method (Bielak, personal communication, 1987) shows excellent agreement.
Time domain results for the incident Ricker wavelet show important effects due to
lateral heterogeneity.

FORMULATION OF THE PROBLEM

Let us consider the homogeneous isotropic elastic half-space, E, and a horizontally
stratified deposit of arbitrary shape, R, in Figure 1. Let dR = 3E be the common
boundary between them. The problem is to find the antiplane displacement v at the
free surface in and near the deposit upon incidence of harmonic SH waves. Being
independent of y, the displacements satisfy the two-dimensional Helmholtz equation

— +— + kv = (1)
X 2

where k = w/B, w = circular frequency, 8 = Vi/p = shear wave velocity, u = shear
modulus, and p = mass density.

The displacement field in the half-space may be written as (Sanchez-Sesma and
Esquivel, 1979)

N
Ug = Uw) + 2 AnGn (2)

nm=]

where v'® = free-field displacement (the field in absence of irregularity, R),
A, = unknown complex coefficients, and G, = Green’s function for a line source in
a half-space. Because of its singularity at origin, the sources are located outside the
irregular region E. This function is given by

= _I of @ of & .
G. 4[H0 (ﬁg r,.) + H, (ﬁb ra )] (3)

R Z;I'/i/;/;%?/Zf//f;W//gm/ﬁ;%/ x
e J PAL A

H

FiGc. 1. Horizontally stratified deposit in the surface of a homogeneous half-space.
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where r, and r,,’ are distances from observation point to source and image source
points, respectively. In equation (3), 8z = g for the half-space, and H,"” = Hankel
function of the second kind and order zero. It is easy to show that equation (3)
satisfies the free boundary condition on the half-space surface and the radiation
condition at infinity (Sommerfeld, 1949; Kupradze, 1965).

For the solution in the stratified medium, we combine Haskell’s propagator
matrices (Thomson, 1950; Haskell, 1953) in the framework of a discrete wavenumber
representation. In this way, the field in region R can be written as

M
ve= Y Bnhk,, z, o)exp(—ikn.x) 4)

m=—M

where B,, = unknown complex coefficients, and [, (k,, z, w) = first element of the
motion-stress vector for Love waves (Aki and Richards, 1980) for the horizontal
discrete wavenumber k,,. Vector (I, ;)7 is solution of a first-order vector equation
obtained from equation (1) when we make

v = Lk, z, w)exp{—ikx) (5)
and
1 %8 = bk, 2, w)exp(—ikx) (6)
0z

where [, and I, are continuous functions of 2.

It can be shown (Aki and Richards, 1980) that, in a medium composed of
horizontal homogeneous layers, the motion-stress vector at depth z can be written,
in terms of the propagator matrix and the motion-stress vector at depth z,, as

ll _ ll
-],

It follows, from the repeated application of equation (7), that

Pz, 2y) = Pz, z,u-—l)P(zj—I: 2;—2) <o Plzy, 20) (8)
for z; 2 z 2 z,-,, that is, for z in the jth stratum. The propagator matrix for
homogeneous media is given by

. _|cosn,(z—z) (n,u)""sinu, (z — 20)
P(~, zj—l) I:_WjﬂjSin ﬂj(z—zu) ! COSTL’(Z_Zu)] (9)

where n, = Vw?/8,” — k,,”. In the above expressions, g, and 8; stand for ¢ and 8 in
the jth stratum. The form of equation (7) guarantees satisfaction of continuity of
stress and displacement between adjacent layers. To satisfy the boundary condition
at the free surface, it suffices to make l, = 0 at z = 0. Without loss of generality, we
make {; = 1 at the free surface.

It can be seen from the foregoing discussion that v, and v, are constructed so as
to satisfy every boundary condition of the problem except those at the interface
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dR = 9E. These can no longer be satisfied analytically and require a numerical
treatment.

NUMERICAL SOLUTION

Coefficients A, and B,, will be determined from the remaining boundary condi-
tions, continuity of stress and displacement between regions R and E. They will be
satisfied in the least-squares sense; we force the mean square error in the boundary
conditions to be a minimum. The mean square error is defined here by the expression

2 -
€=f {tUE—UR|2+C }dS (10)
oR

where ¢ = normalization coefficient and n = vector normal to dR.
For ¢ to be a minimum, we must have

au;; avg
HE—— — MR~

an an

de
As=0 n=L2 N (11
and
9 _ 0, m=-M, -M+1 M | (12)
aBm*_ y M= ) Y T T

where the asterisk means complex conjugate. Thus, a system of linear equations is

obtained with the structure
an Gz || An b
= 13
[321 022][Bm] lbz] ( )

where a;;, a2, ay;, and gy, are submatrices of orders N X N, N X (2M + 1),
{(2M + 1) X N and (2M + 1) X (2M + 1), respectively. They are given by

aG* aG,
ag = f Gt*Gn + C#E2 l dS, ll n = 1’ Sty N (14)
aK adn on :

*

) aG,
ap = (a3)7 = ‘f I:Gr"‘lme“"""r + Curppr :
aR dn

l=1,...,N (15)

d ik x
n (Le )] ds,

and

| al* ol,
G = f (lq*tm + Cﬂﬁ’z L~ — dSs am= —M: Tty M. (16)
&R adn dn

b, and b, are vectors of orders N X 1 and (2M + 1) X 1, respectively, and are given
by
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* o, (0 :
bl = _‘J‘ (GI*U(O} + 0#52 aGl aU ) dS: l = 1’ ttty N (17)
IR an on
and
at* gu'®
b, = f (lq*v“” + cpppr - — ) ds, ¢g=-M, ---, M. (18)
3R an dn

In equations (15), (16), and (18), I, = I, (z, k,x)exp(—ik,x), I, = Li (2, kmx)exp(—ik.x}
and the asterisk means complex conjugate. Integrals in equations (14) to (18) are
calculated with a Gaussian rule (Abramowitz and Stegun, 1970).

Once equation (13) is solved, displacements can be computed with equations (2)
and (4). Horizontal discrete wavenumbers are equally spaced in a range that gives
only homogeneous plane waves for the displacement field in the softest stratum.
That is, kys < w/Bumm. This makes our discrete wavenumber representation different
from the one used in the Aki-Larner (1970} method. We make use of the complete-
ness of plane wave expansions in bounded regions (Sanchez-Sesma et al., 1982)
which does not require the assumption of horizontal periodicity of the irregularity
and the wave field. In our method, we combine the best of different representations
of wave fields; i.e., propagator matrices for the stratified part and Green’s functions
for the half-space. We believe that our method has some advantages over existing
procedures to study this problem.

ExaMPLES

To assess the performance of the method, we compared results with those obtained
with the finite element method (Bielak, personal communication, 1987) for the
model of Figure 2; a semi-circular deposit with a linear variation of shear modulus
with depth. This variation is given by

F4
Eﬁ:pu-i-yl—, 0=2z=¢ (19)

MHE a

X

4

FiG. 2. Semi-circular stratified deposit considered for comparison of resuits with Bielak (personal
communication, 1987).
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where a = radius of deposit, uy = 0.08333, and u; = 0.1666. A constant ratio
pr/pe = 0.6666 was considered. Comparison is made for a normalized frequency
n = 0.5, given by 7 = wa/7Bc. The linear variation of x within R was approximated
with 50 homogeneous strata of equal thicknesses. For the scattered fields, the
expansions were limited to N = 20 in £ and M = 21 in R, To perform the integrals
in equations (14) to (18), the length of the boundary dR = dF was divided in 10
segments. A Gaussian rule of three points was used in each one. Figure 3 shows
results obtained with both methods for incidence angles 0° and 60°, respectively.
The agreement is excellent.

The stratified parabolic deposit of Figure 4 was also analyzed. Region R con-
sists of two homogeneous strata, the top layer being 1. Maximum thicknesses are
H, = a/6 and H, = a/3, where a = half-width of the deposit. Viscous damping,
£, = 0.05 and ¢; = 0.02, was considered for the layered medium. Shear-wave
velocities and mass densities, referred to those of the half-space, are

Bi/Be = 3 pi/pE = 4
Ba/Be = % pofpe = 0.85.

Figures 5 to 7 present results for three incidence angles, 0°, 30°, and 60°, and three
normalized frequencies (1 to 3). It can be seen that, as frequency increases, the
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F1G. 3. Amplitudes of horizontal displacement on a semi-circular nonhomogeneous deposit. Normal-
ized frequency is n = 0.25 and incidence angles are § = 0* and 60°. Comparison of results with those
obtained by Bielak (personal communication, 1987).
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FIG. 4. Stratified deposit with a parabolic boundary R = 9E. Ratios of velocities of § wave and mass
densities considered here are: 8,/8x = 3, 82/8c = % and pipg = 2, p2fpe = 0.85. Viscous damping in strata
is £, = 0.05 and §; = 0.02.
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Fic. 5. Displacement amplitudes on the surface of the parabolic stratified deposit of Figure 4.
Normalized frequency is n = 1.0, and incidence angles are # = 0°, 30°, and 60°.
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FiGc. 6. Displacement amplitudes on the surface of the parabolic stratified deposit of Figure 4.
Normalized frequency is n = 2.0, and incidence angles are # = 0°, 30°, and 60°.
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Fic. 7. Displacement amplitudes on the surface of the parabolic stratified deposit of Figure 4.
Normalized frequency is n = 3.0, and incidence angles are 8 = 0°, 30°, and 60°.
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displacement pattern grows in complexity. Thus, while amplification is maximum
for wavelengths comparable to the characteristic dimension of the irregularity,
. spatial variation of displacement is more important for higher frequencies.
Transfer functions versus dimensionless frequency were also calculated for model
of Figure 4 and normal incidence at points x/a = 0.0, 0.4, and 0.8. These are shown
in Figures 8 to 10, together with response for the corresponding one-dimensional
models (infinite horizontal layers models with thicknesses equal to those under
each point). Comparison of results reveals significant differences. In all three cases,
the two-dimensional model presents additional resonant frequencies with respect
to corresponding one-dimensional model. Clearly, lateral confinement increases the
complexity of the response, which is more evident near the edges of the deposit.

Amplitudes

ami me == 1-D Model 2-D Model

FiG. 8. Transfer function versus dimensionless frequency at station x/e = 0.0 for vertical incidence
of SH waves on the paraholic stratified deposit of Figure 4. Comparison of results with those of the
corresponding one-dimensional model is shown.

10

Amplitudes

7

——— =D Mgdel 2-D Model

F1G. 9. Transfer function versus dimensionless frequency at station x/a = 0.40 for vertical incidence
of SH waves on the parabolic stratified deposit of Figure 4. Comparison of results with those of the
corresponding one-dimensional model is shown.
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Fi1c. 10. Transfer function versus dimensioniess frequency at station x/a = 0.80 for vertical incidence
of SH waves on the pprabolic stratified deposit of Figure 4. Comparison of results with those of the
corresponding one-dimensional model is shown.
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Fic. 11. Time response for a Ricker pulse at several stations of the parabolic stratified deposit of
Figure 4. Incidence angle is § = 0”. Amplification factors (at right ) are referred to the maximum amplitude
of the corresponding response for the pulse on the surface of the half-space (top pulse).

Moreover, one-dimensional model amplitudes at resonant frequencies can be greatly
amplified in the two-dimensional model. In Figure &, for example, one-dimensional
resonant response at a frequency of about 5 = 1.3 is amplified 100 percent in the
two-dimensional model; while for n = 2.7, it is amplified 50 per cent. In other cases,
one-dimensional resonant frequencies do not coincide with those of the two-
dimensional model.
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Finally, time response to a Ricker-type incident pulse was computed for several
points on the surface of the deposit. This commonly used waveform is described by
Bard (1982). Time series are obtained from

v(t) = % L, flw)v(w)e™ dw (20)

where v(w) is given in equation (2) and f(w) is the Fourier transform of the input
signal. The Ricker-type wavelet used is given by

. f(t) = (A4 — B)exp(—A) (21)

where A = 7%(t — t,)*/t,%, B = n°t,*/t,%, t, = characteristic period of the pulse, and
t, = abscissa of the minimum value of the pulse. Here, the value t,/t, = 0.1983 was
chosen.

Computations were done with the Fast Fourier transform algorithm with a cut-
off frequency f....= 1.88¢/a. Figures 11 to 13 show time domain results for incidence
angles 6 = 0°, 30°, and 60°, respectively. The values ¢, = 1 sec, a = 1600 m, and 8
= 2000 m/sec were used. Displacement amplitudes are compared with the free-field
amplitude of the pulse in the surface of a homogeneous half-space. Large amplifi-
cations are observed in the middle of the deposit for normal incidence while for
oblique incidence they occur near the edge of the incident side.

Results for the three incidences clearly show surface waves coming from the
edges. They converge at the middle of the deposit for vertical incidence. For oblique

/\/\ Amp 1,000
1
Sigtion 1916
t/o=08

1546

08

1 1

[=]
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F16. 12. Time response for a Ricker pulse at several stations of the parabolic stratified deposit of

Figure 4. Incidence angle is 0§ = 30°. Amplification factors (at right) are referred to the maximum
amplitude of the corresponding response for the pulse on the surface of the half-space (top pulse).
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Fic. 13. Time response for a Ricker pulse at several stations of the parabolic stratified deposit of
Figure 4. Incidence angle is # = 60°. Amplification factors {at right) are referred to the maximum
amplitude of the corresponding response for the pulse on the surface of the half-space (top pulse).

incidences, these waves travel from the edge of the incident side to the opposite
side. In the first case, surface waves produce large constructive interference in the
middle of the deposit due to in-phase simultaneous arrival from the two edges. This
effect has been observed by Bard and Bouchon (1980a).

CONCLUSIONS

A boundary method has been presented to study frequency and time-domain
response of two-dimensional horizontally stratified deposits of arbitrary shape under
incident SH waves. The procedure combines a line source method with discrete
wavenumber and propagator matrix methods. Comparison with results from finite-
element method for a semi-circular nonhomogeneous deposit shows excellent agree-
ment.

The surface ground motion of a parabolic-shaped deposit of two strata was
analyzed. The response shows significant-variation with incidence angle of the in-
coming wave, It is observed that while maximum amplification is produced by
wavelengths comparable with the vertical and horizontal sizes of the irregularity,
important spatial variations of displacement are observed at higher frequencies.
Comparison with one-dimensional models evinces the appearance of additional
resonant frequencies due to lateral confinement. Two-dimensional effects may give
rise to amplifications up to 100 per cent larger than one-dimensional models for the
deposit analyzed here.

Time response of the deposit to an incident pulse shows generation of surface
waves of nonnegligible amplitudes produced by the interaction of in-coming waves
with the edges of the deposit. Significant variations with incidence angle were found.
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The method appears to be a useful tool to study the seismic response of alluvial
valleys with horizontal layering. The method does not require the assumption of
horizontal periodicity as in the Aki and Larner (1970) method. This leads us to
believe that our method has some advantages over existing procedures.
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SISMICIDAD LOCAL

Se conoce como sismicidad 1local al proceso de ocurrencia de
temblores generados en una zona determinada. En el contexto de
este estudio se entenderd por evaluar la sismicidad 1local
determinar los parametros de las distribuciones de probabilidad
que describen la ocurrencia de temblores en una regidén dada.

En la fig 1 se indican 1las fuentes sismicas que consideram

afectan a Tajimaroa, y en las tablas 1 - 3 se presentan los
catdlogos sismicos de estas fuentes. En la realidad las fuentes
no son puntuales; el catdlogo 1 por ejemplo, representa 1la
sismicidad de' un Area muy extensa, y los temblores se pueden
generar en cualquier 1lugar de esta &rea. Consideraremos la
distancia a la fuente como una variable aleatoria (V. A.) a 1la
cual asignamos una densidad de probabilidad. En este caso estamos
utilizando una aproximacién de primer orden al considerar la V.A.

distancia a la fuente igual a su esperanza.

El proceso de sismicidad lo consideramos como un proceso de
Poisson miltiple, donde la tasa de excedencia de cada una de las
magnitudes, definida c¢odmo el valor esperado del nuimero de
temblores con magnitud mayor o igual a M por unidad de tiempo;
estad expresada como (Cornell y Vanmarcke, 1969)



-8M =BMu

e - e
A{M) = Ao - —

EBMo _ eBMu

donde Ao, B son parametros desconocidos, Mo es la magnitud por
encima de la cual el catdlogo est& completo. Si la ecuacién
anterior se representa en papel semilogaritmico se observa que
para magnitudes pequefias es una linea recta con pendiente igual a
-B, lo gue estd de acuerdo con lo observado por Gutenberg vy
Richter (1954). Conforme M aumenta, la curva, todavia en papel
semilogaritmico, se vuelve céncava hacia abajo y A (M) vale cero
para M > Mu, reconociendo el hecho de que Mu es la magnitud méxima

gue puede generarse en la fuente sismica correspondiente.

Dada la definicidén de A(M), la funcidén de densidad de probabilidad

de las magnitudes es:

£, = -

= EﬁMo_ EBMU

Puesto que‘ se trata de un proceso de Poisson, la densidad de
probabilidades del tiempo entre temblores con M 2= Me es
exponencial con tasa de ocurrencia A.. Con esta, y con la funcién
de densidad de probabilidad de la magnitud de cada temblor,

podemos calcular la verosimilitud de la historia sismica como:

n n -8M
- _ =-Aot Be i
= 0L (r) £,M) =T Ace 1 SBMe _ —BMu

LE|AO,B,Mu

Reorganizando términos tenemos:

3
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una funcién de densidad de probabilidad de la distancia a 1la
fuente; para Tajimaroa estamos utilizando una aproximacién de
primer orden al considerar la variable aleatoria distancia a hr)

fuente igual a su esperanza.

Ahora bien, nos interesa conocer las curvas de ocurrencia de
intensidad para Tajimaroa, es decir, la tasa media de ocurrencia
de temblores cuya intensidad en el sitio en cuestién exceda de

valores dados.

Analizaremos en primer término el caso determinista, Y
posteriormente incluiremos el efecto de la incertidumbre en 1la

aceleracidn maxima.

Para la fuente i se tiene que la tasa de ocurrencia de temblores

cuyas intensidades calculadas exceden valores dados es
v,{a) = a [M(a)1] (A)
Puesto que deben tomarse en cuenta las contribuciones de la{:)

diversas fuentes sismicas cercanas. que afectan a Tajimaroa, se

tiene:

vi{a) = vl(a)

nMw

i=1

El valor de vl(a) se calcula como sigue:

En primer 1lugar M(a)1 puede obtenerse a partir de la ley de

atenuacidén como:

M(a), = (Log A - 5.396 + 2.976 Log R) /0.429
2.976 Log R, - 5.396
¢, = 0.429
M(a)i = 2.331 Log a + Cl

O



sustituyendo en (Aa)

53(2.331 Log & + Cx) EBMu

v (a) = A -
! ° é BMo e BMu

Después de aplicar 1los conceptos expuestos para el caso de
Tajimaroa, se obtienen los valores presentados en la tabla 6 y las
curvas graficadas en la fig 3.

Con los datos de v(a) pueden construirse curvas de la probabilidad
de exceder una determinada aceleracién en un determinado periodo
de tiempo. Puesto que se trata de un proceso de Poisson, dicha
probabilidad puede calcularse con la expresién

P(A > a en T afios] = 1 - &*®7

En la tabla 7 se muestran los valores de las probabilidades y en
la fig 4 se presentan las curvas correspondientes.

Cuando se consideran los efectos de la incertidumbre en 1la

aceleracidén mixima se procede de la siguiente manera.

Recordemos que A (M)} representa la tasa de excedencia de temblores
con magnitudes iguales a M o mayores, asociadas con un proceso
sismico desarrollado en una fuente dada. A cada ocurrencia de un
temblor ascociado con el proceso sismico de interés corresponde una
magnitud y unas coordenadas focales, que definen una distancia del
foco al sitio de interés. Como en general 1la correlacidn
probabilista entre la magnitud y la localizacién del foco es
importante, la distribucidn probalista de la intensidad de un
evento aleatorio al sitio de interés, dependeri de la distribucién
conjunta de magnitudes y distancias. Se opta en este ejemplo
considerar la distancia epicentral como determinista y la tasa de

excedencias se calcula como:

M
v(y)=J 222 M Ly sy My an



v(y) es la tasa de ocurrencia en el sitio de interés de temblores
con intensidad igual a (y) o mayor, producidos por un proce

sismico dado, M y M son los extremos inferior Yy superior del
intervalo de magnitudes involucrado en el proceso sismico de
interés y el segundo factor dentro de 1la integral es la
probabilidad condicional de qué la intensidad exceda de (y) cuando

la magnitud es igual a M.

Para Tajimaroa en donde la intensidad estd dada por la aceleracién

maxima del terreno.

=

M
o

M
v{a) = [ w_da2A pf(A>a |l M]dM

Si tomamos en cuenta que A|M = LN [ﬁ(M), alna] y gue el 1ln ﬁ(M) es

igual a la ley de atenuacidén a + bM

p[A)aIM]=¢[d+bM-lna}dM

entonces

M d M o
ln?

H
V(a)=Ju_dA(M)¢|:a+bM-1na:'dM

de la ley de atenuacién se tiene o =0.7

Resolviendo 1la expresién anterior, se obtienen 1las tasas de
excedencia para aceleraciones considerando la incertidumbre. La
tabla 8 muestra los valores correspondientes; comparando en la
Gltima columna el caso determinista cuyos valores son de menor
magnitud que cuando se considera la incertidumbre. En la fig 5,

se tienen graficadas las dos Gltimas columnas de la tabla 8.

Lo gue hemos calculado hasta aqui corresponde a un terreno firme



supuesto en Tajimaroa. Para considerar los efectos locales de
manera aproximada en nuestro estudio, se puede afectar la ley de
atenuacidén por un factor de 10 para un suelo como el del Valle de
México; lo anterior estd basado en funciones de transferencia

obtenidas de terreno firme a blando en sismos recientes en 1la

ciudad de México.



COEFICIENTE DE DISENO SISMICO

Se considera ©6ptimo el coeficiente de disefic que conduce a la
minima suma de los dos siguientes conceptos: costo inicial de la
estructura y esperanza del valor presente de las pérdidas por

dafios debidos a sismo.
Para evaluar estas cantidades se hacen las siguientes hipétesis:

a) El proceso de ocurrencia de temblores es de Poisson.

b) Cada estructura tiene un solo estado de falla. La
condicién para gue esta se alcance se expresa en
términos de la aceleraciédn espectral maxima del temblor
que produce la falla.

c) El1 costo de 1la estructura, C, puede modelarse con )

siguiente expresién.

C(e) =c1 + 9 c%

donde Ci, Q, Y a son constantes y c es el coeficiente sismico de

disefio.

namero

d) La tasa de excedencia v (c), de la aceleracién
de veces por unidad de tiempo en gque esta aceleracién es
excedida —— puede representarse con la expresidn.

v (¢) =k ¢

donde K y r toman valores diferentes en cada sitio.



Puede demostrarse que bajo las hipdtesis anteriores, las pérdidas

esperadas por sismo cuando se disefia con el coeficiente c valen.

P(c) = —%— v(c)

donde 7 es la tasa de descuento usualmente fijada en 0.05|afio, y A
es el costo de la falla si ocurriera hoy. En estas condiciones,

se requiere minimizar la suma
Cr = C(c) + P(c)

Cr=CI + Q c® + —%— v(c)

0 bien, si se expresa el costo total en términos del valor de las

estructuras sin disefio sismico Ci.

(B)

cr _ Q .« A
a_1+CIC +—7CI v(c)
Cr _ o 2
donde
=2
Py T T
_ A
P, T 1

para este estudio se emplearon los siguientes valores (Vargas Yy

Jara 1989)

o 1.2
7 0.05
p. = 2.4
p, = 20

10



entonces (B) se puede escribir como:

2

g =1+ 2.4 c*? + 400 v(c)

Para distintos valores de c y v(c) se obtiene la tabla 9 y la
fig. 6 se observa que la aceleracibén éptima es 12cm/SE.

Ahora bien todo el procedimiento se debe realizar para distintos

periodos y obtener el espectro éptimo.

11
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Tabla 1. Catalogo sismico Tabla 2 Catdlogo sismico

de la fuente 1 de la fuente 2
T M T M
0.54 5.9 0.48 4.8
1.34 5.5 0.74 4.7
1.88 4.8 3.17 4.6
2.05 4.9 4.75 4.9
3.47 5.6 7.11 4.6
5.74 5.4 7.72 5.4
7.52 4.8 9.31 5.0
9.15 4.6 9.91 4.9
9.84 4.7 10.34 5.3
11.46 6.7 11.51 4.6
11.88 5.1 11.78 5.3
13.53 4.7 15.52 5.0
16.03 5.3 18.99 6.4
17.25 5.2 19.47 4.8
17.86 5.8 21.26 4.9
21.91 6.0 21.66 4.9
22.68 4.7 21.99 5.3
23.72 5.5 23.14 5.1
24.34 5.8 24.71 4.9
25.44 4.8 25.50 5.9
25.91 5.4 25.95 6.3
27.20 4.6 26.83 5.1
27.26 4.8 29.12 4.9
28.08 5.2 29.86 4.9
29.79 4.8 30.56 5.6
30.62 4.7 31.98 5.4
30.74 5.2 34.23 5.4
33.40 4.7 34.93 5.9
34.87 4.9 36.02 5.0
36.73 4.7 37.99 4.9
37.98 4.9 40.05 4.5
40.06 6.0 40.76 6.4
40.49 4.8 43,49 5.3
42.15 4.7 43.57 5.0
43.51 5.6 45.54 4.8
44 .57 4.7 47.39 4.7
45.15 5.0 47.61 5.2
46.44 4.6 49.71 4.5
47.80 4.6 50.05 4.6
48.18 4.8
51.03 4.5

n=41 n=39



Tabla 3 Catilogo sismico de la fuente 3

n=86
T M T M
0.27 5.3 26.73 6.0
3.81 4.8 26.97 4.8
4.04 4.8 27.24 4.6
4.29 4.8 27.41 6.7
4.74 4.7 27.52 4.8
6.22 5.8 27.88 4.6
6.66 4.5 28.62 4.9
6.67 4.8 29.24 5.4
6.84 4.5 30.66 5.2
T.67 4.5 30.73 5.0
8.09 4.5 32.52 7.0
8.11 4.5 33.22 4.8
9.26 5.0 34.55 5.1
11.35 4.7 34.57 4.6
12.07 4.7 34.65 4.6
12.22 5.9 35.03 4.8
13.07 5.8 35.81 4.5
13.76 4.7 36.34 4.5
14.13 5.0 36.53 4.9
14.80 5.2 36.92 4.8
14.83 5.6 37.86 3.5
16.27 4.5 37.97 7.1
16.75 4.9 40.59 4.6
16.96 4.6 40.65 5.1
17.02 5.3 41.56 5.2
17.25 6.0 41.59 4.9
17.91 5.0 43.30 4.5
18.16 6.4 43.44 5.2
19.24 5.1 43.54 5.2
19.77 4.7 44.10 5.1
21.16 4.7 44 .32 5.5
22.19 5.5 44.79 4.9
22.47 4.6 45.65 4.9
23.92 4.6 46.56 4.6
24.15 5.3 46.80 4.5
24.15 4.8 46.97 4.8
24.62 5.5 47.03 4.7
25.19 4.6 48.05 4.6
25.46 4.8 49.02 5.2
25.51 5.0 49.41 4.7
25.72 4.7 49.45 5.1
26.10 4.6 49.99 4.6
26.41 4.5 50.48 4.6




Tabla 4. Parametros que definen la sismicidad local

fuente n { t Ac B
1 41 S0 | 0.82 1.71
2 39 50 0.78 1.65




Tabla 5. Magnlitudes y aceleraciones para las

fuentes 1, 2 y 3

Magnitud a1 az ai
4.50 1.11 0.90 0.78
4.70 1.35 1.10 0.95
4.90 1.64 1.34 1.16
5.10 2.00 1.63 1.41
5.30 2.44 1.99 1.72
5.50 2.97 2.42 2.09
5.70 3.62 2.95 2.55
5.90 4.41 3.59 3.11
6.10 5.37 4.38 3.78
6.30 6.55 5.33 4.61
6.50 7.98 6.50 5.62
6.70 9.72 7.91 6.84
6.90 11.84 9.64 8.34
7.10 14.43 11.75 10.16
7.30 17.58 14.31 12.38
7.50 21.42 17.44 15.08
7.70 26.10 21.25 18.38
7.90 31.79 25.89 22.39
8.10 38.74 31.55 27.29
8.30 47.20 38.44 33.25
8.50 57.51 46.84 40. 51
8.70 70.07 57.07 49,35




Tabla 6. Tasas de excedencla para las fuentes

1, 2 y 3, y la total en el slitio de

Tajimaroa
a vt(a) vz(a) va(a) vT(a)
1.11 0.815364 0.549997 0.844251 2.209613
1.35 0.580764 0.396316 0.568380 1.545461
1.64 0.414419 0.286047 0.383480 1.083948
2.00 0.293673 0.205044 0.256651 0.755369
2.44 ‘0.207888 0.146795 0.171561 0.526245
2.97 0.147674 0.105414 0.115146 0.368236
3.62 0.104580 0.075442 0.077004 0.257027
4.41 0.074053 0.053954 0.051481 0.179490
5.37 0.052404 0.038531 0.034382 0.125317
6.55 0.036899 0.027351 0.022814 0.087065
7.98 0.025959 0.019368 0.015105 0.060433
9.72 0.018195 0.013633 0.009937 0.041765
11.84 0.012675 0.009307 0.006465 0.028649
14.43 0.008743 0.006533 0.004130 0.019407
17.58 0. 005956 0.004399 0.002566 0.012922
21.42 0.003975 0.002864 0.001516 0.008356
26.10 0.002568 0.001760 0.000811 0.005140
31.79 0.001570 0.000968 0.00033¢9 0.002877
38.74 0.000859 0.0003%6 0.000021 0.001278
47 .20 0.000354 0.000000 0.000000 0.000354
57.51 0. 000000 0.000000 0.000000 0.000000
70.07 0. 000000 0.000000 0.000000 0. 000000




Tabla 7. Probabillidad de exceder a en 50,100 y 150 afos

a vr(a) p(50} p(100) p(150)
1.11 2.209613 1.000000 1.000000 1.000000
1.35 1.545461 1.000000 1.000000 1.000000
1.64 1.083948 1.000000 1.000000 1.000000
2.00 0.755369 1.000000 1.000000 1.000000
2.44 0.526245 1.000000 1.0600000 1.000000
2.97 0.368236 0.999999 1.000000 1.000000
3.62 *0.257027 0.9999397 1.000000 1.000000
4.41 0.179490 0.999873 0.999999 1.000000
5.37 0,125317 0.998099 0.999996 0.9%9999
6.55 0.087065 0.987135 0.999834 0.9%9997
7.98 0.060433 0.951279 0.997626 0.999884
9.72 0.041765 0.876096 0.984647 0.998097

11.84 0.028649 0.761276 0.943011 0.986395
14.43 0.019407 0.621049 0.856396 0.945581
17.58 0.012922 0.475914 0.725334 0.856051
21.42 0.008356 0. 3415086 0.566385 0.714467
26.10 0.005140 0.226631 0.401901 0.537449
31.79 0.002877 0.133982 0.250013 0.350498
38.74 0.001278 0.061901 0.119970 0.174445
47.20 0.000150 0.007471 0.014888 0.022248
57.51 0. 000000 0. 000000 0. 000000 0. 000000
70.07 0.000000 0. 000000 0. 000000 0. 000000




Tabla 8. Comparacién de tasas de excedencias considerando
la incertidumbre y el caso determinista,.

a vii(a) viz(a) viz(a) viT(a) vr(a)
1.11 0.696204 0.574604| 1.089942| 2.36075Q)] 2.209613
1.35 0.606273 0.486629| 0.883209| 1.976112{ 1.545461
1.64 0.512822 0.400622| 0.692836| 1.606281| 1.083948
2.00 0.419202 0.319267| 0.524137| 1.262607| 0.755369
2.44 0.332356 0.247788| 0.384897| 0.965043| 0.526245
2.97 0.257263 0.188664| 0.276928| 0.722856| 0.368236
3.62 0.194203 0.140809 0.194797{ 0.529810| 0.257027
4.41 0.143933 0.103683| 0.135046| 0.382662| 0.179490
5.37 0.105139 0.075589( 0.092578| 0.273307| 0.125317
6.55 0.075720 0.054518| 0.062730| 0.192970| 0.087065
7.98 0.054170 0.039161] 0.042325} 0.135657] 0.060433
9.72 0.038527 0.028001] 0.028290| 0.094819| 0.04176é5

11.84 0.027259 0.019882| 0.018919]| 0.066060| 0.02864¢
14.43 0.019132 0.014058| 0.012549| 0.045740| 0.019407
17.58 0.013401 0.009869( 0.008311| 0.031582| 0.012922
21.42 0.009314 0.006876| 0.005442] 0.021634| 0.008356
26.10 0.006432 0.004728| 0.003538 0.014698( 0.005140
31.79 0.004389 0.003210( 0.002261} 0.009860( 0.002877
38.74 0.002954 0.002132( 0.001422| 0.006509| 0.001278
47.20 0.001950 0.001386| 0.000871| 0.004207] 0.000350
57.51 0.001260 0.000873] 0.000519) 0.002653| 0.000000




Tabla 9. Valores de costo total/inliclal

a viT{a) Ct/C1
1.11 2.36075 948.0201
1.35 1.976112 794.8853
1.64 1.606281 647.8578
2.00 1.262607 511.5565
2.44 0.965043 394.0169
2.97 0.722856 299.0041
3.62 0.52981 224.1613
4.41 0.382662 168. 3057
5.37 0.27330 128. 3605
6.55 0.19297 101.0809
7.98 0.13565 84.27728
9.72 0.094819 75.69059
11.84 0. 06606 74.00763
14.43 0.04574 78.3611
17.58 0.031582 88. 49007
21.42 0.021634 104.538
26.1 0.01469 127.1555
31.79 0.00986 157.3352
38.74 0. 00650 196. 8017
47.2 0.004207 247.5563
57.51 0.002653 312.4481
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fig. 1 Croquis del problema sismico en Tajimarca
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1. dnalisia probabilista en la frecuencia

- ESPECTROS DE RESPUESTA Y DE DISENO

Sonia E Rulz

INTRODUCCION

ESPECTROS DE RESPUESTA

1. Bampontamiento efdstica Lineal

2. Gampontamienta no lineal .
3. Reopuesta eldstica y elastoplactica

ESPECTROS DE DISENO
3. Reduccidn de eapecinca elasticos pan campontamienta na
Lineal )

CALCULO DE ESPECTROS DE DISENO A PARTIR DE FUNCIONES DE
DENSIDAD ESPECTRAL
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APENDICE 1

ESTIMACION DEL ESPECTRO DE RESPUESTA A PARTIR DEL EAF.
TEORIA DE VIBRACIONES ALEATORIAS.

Cuando una sefial se especifica sélo a través de su espectro de amplitudes de
Fourier y su duracién, no se la estd definiende por completo, puesto que nada
se dice sobre las fases. De hecho, existe un nimero infinitoc de sefiales que
tienen el espectro de amplitudes y la duracién especificada. Para cada una
existe un valor méximo y por tantc esta es una cantidad aleatoria. Sea a(t)
una seflal de aceleracién cuyo espectro de amplitudes de Fourier es ]A(f‘ )’ y
que es simétrica respecto al origen, es decir, Efa(t)] = O, donde E() denota
al operador esperanza. Sea ((t) = a(t)/acm siendo a_ la aceleracién
cuadrdatica media. Puede demostrarse que, bajo circunstancias muy generales,
los maximos de g(t), denotados con 7, tienen la siguiente densidad de probz_l-

bilidades (Rice, 1954; Cartwright y Longuett-Higgins, 1956):

2 2.1/
p,(n) = € g(n/e) + (1-e2)V % e 72 e[n“%-’ z] (A.1)
donde
cz ={mm - mzl/(m m} (A.2)
0 4 4 0 4
#(x) = (I/V2) exp (-x°/2) : (A.3)
x
o(x) = [ #(t) dt (A.4)
4]
-]
\\‘ ' K+l 2
m, = (1/n) J 2rf)"" A0 df (A.5)
0

A su vez, por el teorema de Parseval (Papoulis, 1965),

Al.l



a =vVm /T (A.6)

cm 0 d
donde T 4 s la duracién de la sefial. El parametro ¢ mide el ancho de banda
del espectro. € = O implica banda infinitamente angosta y € + 1 conforme la
banda se ensancha. En los casos limite, si € = 0, n tiene distribucién de

Rayleigh y si € = 1, 5 tiene distribucidén gaussiana.

Estamos interesados en conocer la distribuciéon del mdximo de Jos maximos. De

la teoria de valores extremos.

o

)

'
||

d N
m' "max T—- [ Pn{nmax) ] (A.T7)
max

donde

n
Pn(n) =l pn(x) dx {A.8)

Integrando la ec A.l y sustituyendo en la ec A.8 se llega a (Cartwright y
Longuett-Higgins, 1956)

N-1
p,(m =N { &(n/e) - V2r k ¢(n) dlnk/e ) } x

x {% ¢(n/e) + VZa k $(n) [17 s(nk/e) - (k/g) $(nk/e) ] } (A.9)

2,1/2

donde k = (1-e7) y N es el nimerc esperado de valores extremos, que se

puede estimar como
N = (Td/u) \/mz/mo (A.10)

A partir de la ecuacién A.9 es posible calcular los momentos estadisticos de

max’

Al.2



E(nk ) = ‘[ nk p_(n ) dn (A.11)

Puede mostrarse {Cartwrigth y Longuett-Higgins, 1956; Davenport, 1964) que,

si In N no es demasiado pequefio, son validas las siguientes aproximaciones

asintéticas:
. 172 -1/2
E(nmax) #(21n N)"" + 7 (2 InN) | (A.12)
v g2

a'(nmax) = (n°)/(12 In N) (A.13)
donde 7 es la constante de Euler (y = 0.57...). Evidentemente, si a(t) =
a (t),
cm

l':'(amax) = qm E.'("max) (A.14}

o'(amax) =a a{nmax) (A.15)

Estas ecuaciones permiten estimar los dos primeros momentos de la aceleracién

maxima de una sefial definida por su espectro de amplitudes y su duracién.

Para calcular los espectros esperados de respuesta (seudoaceleraciones) se
sigue el mismo procedimiento (Udwadia y Trifunac, 1973; Reinoso et al, 1990)

después de calcular el espectro de amplitudes de la respuesta Y(t), dade por:
[Y()] = jAl0)] |H(the 8] (A.16)

donde H(t; to.E) es la funcién de trasferencia {aceleracion a
seudoaceleracion) del oscilador de un grado de libertad con parametros t°=

periodo natural de vibrar y £ = fraccién del amortiguamiento critico.

Desde luego, la duracién de la respuesta es diferente a la duracién de la
excitacion; Boore y Joyner (1984) proponen la siguiente expresién empirica

para calcular la duracién de la respuesta:

Al3
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3
T=T, + u (A.17)

2%f n (s 1/3)

donde u = Ta/to y f°= /T o Ordaz y Reinoso {1987) encuentran que una medida
de la duracién de los movimientos del terreno congruente con la estimacién de
espectros de respﬁesta via teorfa de vibraciones aleatorias es la duracién de
fase intensa de Arias, definida como el lapso que contiene entre el 5% y el
957 de la intensidad de Arias. Singh et al (1989) muestran que, para temblo-
res en la zona epicentral, Ta es adecuadamente estimada con el inverso de la

frecuencia de esquina, f e definida en el capftulo 2.

Este procedimiento puede aplicarse para estimar espectros de respuesta elas-
topldstica, utilizando la linealizacién equivalente sugerida por Newmark y
Rosenblueth (1971). De acuerdo con estos autores, la ordenada del espectro de
respuesta de aceleraciones, para periodo, amortiguamiento y demanda de ducti-
lidad dadas es aproximadamente igual a la de un oscilador eldstico con perio-

do y amortiguamiento modificados de acuerdo con las siguientes expresiones:

t
_ o |1 2 Larz
= [ L. 2 ] (A.18)
1 1 2 a2 4
Em = 6 { €[T + T Q ] + E[Q -~ 1= In Q]} (A.lg)

donde tm y Em son, respectivamente, el periodoc y el amortiguamiento del sis-
tema lineal equivalente, y Q es la demanda de ductilidad deseada, definida
como el cociente entre el desplazamiento maximo y el desplazamiento de fluen-
cia. Pérez-Rocha y Ordaz (1991) calcularon con este procedimiento espectros
inelasticos de temblores registrados en el valle de México y los compararon
con los espectros exactos. La precisién resulto ser satisfactoria, y el tiem-
po de computo una pequefia fracciéon del requerido para el cdlculo riguroso de
los espectros. Independientemente del ahorro enorme en tiempo -que conileva
pérdida de precisién- el método es atractivo porque hace posible el calculo
de espectros elastopldsticos, de manera sencilla, partiendo exclusivamente
del espectro de amplitudes de Fourier y la duracién de fase intensa del movi-

miento.
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SISMICIDAD Y MOVIMIENTOS FUERTES EN MEXICO: UNA VISION ACTUAL

. >
Shri K. Singh' y Mario Ordaz

RESUMEN

Se hace una resefia de algunos estudios gque se han
realizado en los ultimos cinco afios sobre caracteristicas
de los temblores mexicancs y la estimacién de los
movimientos _fuertes producidos por ellos. GSe hace
hincapié en aquellos resultados que han tenido, o
prebablemente  tendran, mayor impacto en los nueves

reglamentos de construcciones en nuestro pais.

1. INTRODUCCION

Los temblores de Michoacan del 19 y 21 de septiembre de 1985

dieron un gran impetu a la sismologia y a la ingenieria sismica en

Investigader, Instituto de Geofisica, UNAM. Asesor, Instituto de

Ingenieria, UNAM y Centro Nacicnal! de Prevencidén de Desastres.

Investigador, Instituto de Ingenieria, UNAM. Jefe del Area de
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México. La importancia de entender los fenomenos de generacion de
los grandes temblores, la propagacién de las ondas sismicas y el
efecto de sitio en el movimiento del terrenc gquedd manifiesta a
causa de los dafios producidos por‘ el terremoto del 18 de
septiembre de 1985 {(Ms 8.1} especialmente en el Distrito Federal
{(DF). Gracias a la la disponibilidad de sismogramas de muy alta
calidad obtenidos a distancias telesismicas, asi como
acelerogramas digitales registrados en la zona epicentral, a lo
largo de la costa del Pacifico y en el DF, las caracteristicas del
terremoto del 19 de septiembre de 1985 han sido estudiadas en
detalle por diversos grupos de 1investigadores. Aungque la
metodologia y los datos usados por los grupos difieren, los

resultados obtenidos son muy consistentes.

Aparie de los estudios relacionados con el terremoto de Michoacan,
se han hecho avances significativos para entender: (a) el proceso
de ruptura de los grandes temblores mexicanos (Ms z 7) que han
ocurrido desde 1807: (b) los sismos histéricos de México; (c) la
extensiéon y poterncial sismico de la brecha de Guerrero; (d) las
caracteristicas especiales de los grandes temblores mexicanos; (e)
¢l espectro sismico en la fuente y su atenuacién con la distancia;
(f) la prediccion de la aceleracién maxima esperada en la zona
epicentral; (g) la propagacién de las ondas sismicas hacia el DF;
(h) la estimacién del movimiento del terreno en el DF (aceleracién
maxima, espectro de Fourier, espectro de respuesta, duracion)
debido a sismos de la costa del Pacifico; e (i) la amplificacidn
espectral de las ondas sismicas en la zona dura del valle de
México. En el presente articulo se hace un breve resumen de los
trabajos gque sobre estos temas se han realizade a partir de

septiembre de 1985.



2. TECTONICA DE MEXICO Y LOS GRANDES TEMBLORES

Los grandes temblores (Ms = 7.0) en México a lo largo de la costa
del Pacifico, son causados por la subduccién de las placas
oceanicas de Cocos y de Rivera bajo la placa de Norteamérica (fig
2.1}. La placa de Rivera, que es relativamente pequefia, se
desplaza bajo el estado de Jalisco con velocidad relativa de unos
2.5 cm/afioc. La frontera entre las placas de Rivera y de
Norteamérica es algo incierta , pero se estima que intersecta la
costa de México cerca de Manzanillo {19.1°N, 104.3°W). Por otra
parte, la velocidad relativa de la placa de Cocos con respecto al
continente varia desde unos 5 cm/afic cerca de Manzanille hasta 8
cm/afno en Tehuantepec. El terremoto de Jalisco del 3 de junic de
1932 (Ms 8.2), el cual ocurrié sobre la interfase de la placa de
Rivera_y la de Norteamérica (Singh et al, 1985a), muestra que una
placa pequefia, Jjoven y con una velocidad relativamente baja de
subduccién es capaz de generar grandes temblores. Este terremoto

es el mas grande que ha ocurrido en México en el presente siglo.

Los grandes temblores también ocurren en el continente con
profundidades de unos. 60 km. En este casoc los temblores presentan
un mecanismo de fallamiento normal que refleja el rompimiento de
litésfera oceanica subducida (Singh et al, 1985b). Si bien este
tipo de eventos es relativamente poco frecuente, se sabe que
pueden causar grandes dafios. Algunos ejemplos de este tipo de
sismos son el de Oaxaca del 15 de enero de 1931 (Ms 7.8), el de
Orizaba del 23 de agosto de 1973 (me 7.3) y el de Huajuapan de
Leén del 24 de octubre de 1980 (me 7.0).

Aun menos frecuentes son los temblores que ocurren dentro de la
placa continental (Ms = 7). Dependiendo de su‘ubicaciOn, tales
eventos pueden  generar dafos considerables en diversos
asentamientos humanos. Dos ejemplos son: el tembler de Jalapa del

3 de enero de 1920 (Ms 6.4) y el de Acambay del 19 de noviembre de



1812 (Ms 7.0).

Existe también lo que podria llamarse sismicidad de fondo,
consistente en temblores con M = 5.5, cuyo origen no puede

asociarse a ninguna estructura geolégica en particular.

El Eje Neovolcanico en México no es paralelo a la trinchera, lo
cual es algo anormal. Es muy probable que esto se deba a la
morfologia de la placa subducida; como posteriormente se
demuestra, el contorno de los B0 a 100 km de profundidad de la
zona de Benioff aproximadamente coincide con la linea de los

volcanes.

2.1 Catdlogo de grandes temblores ccurridos en México

Los catédlogos basados en sismeogramas cubren los temblores que han
ocurrido en este sigle. AUn para estos temblores, la asignacién de
magnitud ha sido problematica debido a cambics en la definicidn de
la magnitud- (ver, por ejemplo, Singh et al, 1884a) y en las
caracteristicas de los sismégrafos. Algunos catalogos de grandes
temblores mexicancs de este siglo estéan dados por Singh et al
(1981), Singh et al (1984a) y Anderson et al (1889); las
magnitudes y los momentos sismicos reportados. en Anderson et al
son tal vez los mas confiables.

Tradicionalmente se ha considerado que el estudio de la sismicidad
proporciona respuestas a dos cuestiones cruciales para la
ingenieria sismica: qué tan frecuentemente pueden presentarse en
una regién determinada temblores de cierta magnitud y cual es la
maxima magnitua que puede generarse en una estructura geoldégica
dada. En virtud de la naturaleza del fenémeno, su descripcién en
términos probabilistas es, hasta el momento, la unica posibilidad

racional. Para alcanzar este objetivo, ademas de 1a informacidén



geolégica pertinete, se requiere contar con un catalogoe de
temblores confiable que cubra un lapso suficientementé grande. Un
catalogo es confliable cuando incluye todes los sismos con magnitud
superior a cierta magnitud de intereés; es requisito ademas que
otros datos reievantes como magnitud y localizacién, sean
suficientemente precisocs; en particular, la escala de magnitudes
debe ser uniforme y no sufrir del problema de saturacién. En vista
de que la sismicidad instrumental se inicia a principios de siglo,
la magnitud y localizacién de los eventos ocurridos en los siglos
anteriores estan necesariamente basadas en la interpretacién de
las descripciones de dafios. Esto implica, por una parte, que los
catalogos histéricos pueden incluir sélo eventos de magnitudes
moderadas y grandes, y por otra parte, que las estimaciones de
magnitud y localizacién pueden ser sumamente Iinciertas. EIl
problema de catdlogos histéricos en México es especialmente agudo
en vista de la escasa poblacién a lo large de la costa del
Pacifico en los siglos pasados. Por ejemplo, para el sigle pasado,
se ha identificado la ocurrencia de cerca de 23 temblores con M =z
7 (Singh et al, 1981), mientras que en lo gue va de este siglo ya )
han ocurride alrededor de 35 eventos de esta magnitud sin que haya
razdén que Jjustifique tal diferencia en la sismicidad. En otras
palabras, es muy probable gue el catalogo del siglo pasado esté
incompleto. De estas consideraciones se desprende la necesidad de
dedicar esfuerzos Iimportantes al estudio de los temblores
histéricos como les gque han realizade Garcia et al (1988) y Rojas
et al (1988) para documentar y dar interpretacitn sismclégica a
todos los temblores histéricos para los gque se dispone de
testimonios. AUn cuando estos esfuerzos no permitieran completar
el catdlogo histérice, los resultados, correctamente usados, seran

de gran importancia en la estimacién del riesgo sismico en México.



2.2 Periodos de recurrencia de grandes temblores a lo largo de la

zona de subduccién.

Los catalogos de grandes temblores de este siglo y del sigle
anterior, Jjunto con sus areas de réplicas (medidas o inferidas),
han permitido estimar periodes de recurrencia para algunos
segmentos de la zona de subduccién. Los resultados se resumen en
la tabla 2.1 (modificada a partir de Singh et al, 1981). Los
periodos de recurrencia observados, Tr, varian de 30 a 75 afics.
Sean V la velocidad relativa de la placa y D el deslizamiento

durante un gran sismo. Resulta entonces gue

D = nVTr {(2.1)

donde 7 toma en cuenta deslizamientos asismicos. Como D es
1/3

aproximadamente proporcional a Mo {Mo = momento sismico) es
posible rescribir la ec 2.1 como
T of Mo /v (2.2)

Astiz y Kanamori (1984} ajustaron la ec 2.2 a datos de temblores
mexicanos de subduccién (tabla 2.1, excepte por los dos ultimes

eventos) y encontraron que

log TR = 1/3 log Mo - 7.5 {(2.3)

{(Mc en dina-cm, Tr en afios}. Si se toma el temblor de 1911 como el
ultimo evente en Michecacan (tabla 2.1), la ec 2.3 predice Mo =
1.3x 10%° dina-cm para un temblor en 1985. Este valor para el
momento sismico coincide razonablemente con los valores reportados
por varios autores para el temblor del 19 de septiembre de 1985,
Nétese que la ec 2.3 predice el momento sismico acumulado, es

decir el momento gque podria liberarse en un gran evente o en



varios, mas pequefios, distribuidos en un lapsc relativamente

breve.

2.3 Tramos de guietud o brechas sismicas

Los tiempos entre grandes eventos de subduccién muestran
claramente gue el proceso que les da origen no puede ser modelado
come uno de Poissen. El procesec se puede visuallzar como
constituido por periodos de acumulacién de energia de deformacidn
-por efecto de la subduccidén de la placa- y su repentina
liberacién durante un temblor. Después del temblor, es necesario
un nuevo periodo de acumulacién de energia hasta que se sobrepase
la resistencia de las rocas dando lugar a un nuevo temblor. Surge
entonces la nocién de brecha sismica para designar a un segmento
del &rea de contacto entre las placas en el cual no se ha .
producido un temblor de impeortancia en un lapsc relativamente
grande f{en el caso de México, mds de 30 afios). Se antoja
intuitivamente aceptable asignar altas probabilidades de
ocurrencia de un gran temblor en un lapso relativamente breve a
las brechas sismicas. Con base en estas consideraciones se
identificaron diversas brechas sismicas en México (e g Kelleher
et al, 1973; Singh et al, 1981). Los grandes temblores recientes
{Colima, 1973; Oaxaca, 1978; Petatlan, 1879; Playa Azul, 1981;
doblete de Ometepec, 1982; Michoacan, 1985) han ocurrido en sitios
censiderados brechas sismicas. Destaca la de Guerrero, en cuya
zonha noroeste (desde Petatlan hasta cerca de Acapulco) no se han
producido grandes temblores en los ultimos 80 afios y cuya porcién
sureste (desde Acapulco hasta cerca de Ometepec) no ha dado lugar
a eventos de importancia después de los terremotos de 1957 y 1962.
Mas adelante se discute con getalle el potencial sismico de esta

brecha.

Cabe mencionar que se han hecho esfuerzos para modelar procesos de



ocurrencia como el descrito recurriendo tantoe a modelos
simplificados del proceso fisico (Hong y Rosenblueth, 1988; Ordaz
y Rosenblueth, 1989:; E Reinoso, comunicacién personal, 1990) como
a modelos basados en la estadistica bayesiana que hacen uso 6ptimo
de la informacién dispenible (Jara y Rosenblueth, 1988). La nocién
de brecha sismica y la naturaleza no poissoniana de la ocurrencia
de temblores hace que, en general, el riesgo sismico crezca con el
tiempe que ha transcurride sin temblar. El estudio de las
implicaciones de este hecho en la reglamentacién sismica es
actualmente tema de investigacién (Cornell y Winterstein, 1988;

Rosenblueth y Jara, 1890).

2.4 Los temblores de septiembre de 1985
2.4.1. Acelerogramas en las zonas epicentrales

El gran temblor del 19 de septiembre de 1885 (Ms 8.1} rompié la
brecha de Michoacan. A este temblor siguidé otro el dia siguiente
{21 de septiembre, tiempo de Greenwich) con Ms 7.6. Estos eventos
fueron registrades por una red de acelerégrafos instalada en la
zona epicentral por un equipo conjunto del Instituto de Ingenieria
de ia UNAM y de la Universidad de California en San Diego. Es la
primera vez que temblores de gran magnitud en una zona de
subduccién se observan instrumentalmente con equipo digital vy
buena cobertura. Para el temblor del 19 de septiembre Ila
infoermacién de esta red y de los acelerogramas en el valle de
México presenta peculiaridades sorprendentes. En la zona
epicentral se registraron aceleraciones del terreno que pueden
considerarse pequefas ( 0.15g) para un temblor de gran magnitud.
Por otra parte, las aceleraciones observadas en y cerca del valle
de Mexico wvarian entre 0.03 y 0.20 g. . Esto también es
sorprendente si se considera que la Ciudad de México se encuentra

a casi 350 km de la zona epicentral.



Inmediatamente después del primer sismo se instalé una red de
sismégrafos en la zona epicentral ¥y con ello se obtuvieron las
areas de réplicas de los dos grandes eventos. Estas se muestran
en la fig 2.2. Las profundidades se estimaron en 18 y 20 km,
respectivamente, con base en modelado sintético de ondas P de
periede largo (LP) (UNAM Seismology Group, 1986}. Los mecanismos
focales de ambos eventos son préacticamente iguales: buzamiento =

9°, azimut = 288° y dislocacién = 72° (Astiz et al, 1987).

El analisis de ondas P telesismicas, LP, claramente muestra que el
temblor del 19 de septiembre estuvo compuesto de dos subeventos,
separados 27 s y que el segundo ocurridé unos 95 km al SE del
primero (UNAM Seismology'Group, 1986; Astiz et al 1987). Esto esta
confirmado por los datos de los acelerdgrafos en la zona
epicentral (Anderson et al, 1986; Singh et al, 1989a). Las ondas
P telesismicas del temblor del 21 de septiembre pueden modelarse
con una sola fuente. Los parametros de la fuente de 1los dos
temblores se presentan en la tabla 2.2. En esta tabla los momentos
sismicos son el promedio de los valores reportados por varios,

1

autores.

La fig 2.3 muestra las aceleraciones, velocidades y
desplazamientos- en la zona epicentral del terremoto del 139 de
septiembre (Anderson et al, 1986). s la primera vez que se ha
obtenido el desplazamiento permanente para un gran temblor a
partir de registros de movimienteos fuertes. Los estudios de la
mortalidad de organismos marinos sésiles, también muestran un
desplazamiento vertical permanente de la costa cerca de la zona
epicentral de casi 1 m.

Las réplicas del temblor del 21 de septiembre se superponen.
parcialmente con el area estimada de ruptura del temblor de

Petatlan en 1979 (fig 2.2). Se ha mostrado que el evento del 21 de



septiembre rompié una parte de la interfase entre las placas mas
cercana a la costa que el evento de 1979 (UNAM Seismolégy Group,
1988). Esto implica gque una brecha sismica al ser ocupada por un
gran temblor no puede considerarse necesariamente liberada de
pétencial sismico en un futuro inmediato. Sin embarge, no se sabe

qué tan frecuentemente ocurren tales casos.

2.4.2 Evidencias de irradiacién anotmala durante el temblor del 18

de septiembre

Debido a los dafios sin precedentes que ocasiond el temblor del 19
de septiembre en la Ciudad de México se sugirié que la irradiacién
He este sismo pudo haber sido anémalamente energética en esa
direccién, por los menos en periodos cercanos a los de resonancia
de los sitios con suelos de origen lacustre (1.4 a 4.8 s). Esto
fue confirmado por Singh et al (1988b) quienes estudiaron los
cocientes de los espectros de Fourier de las aceleracicnes

registradas el 18 y 21 de septiembre en varios sitlios de terreno

firme en y cerca de la Ciudad de México.

Un trabajo reciente (Singh et al, 1990b) muestra que el origen de
esta anomalia proviene de la fuente del terremoto. Los sismogramas
digitales de los  grandes temblores mexicanos reclientes,
registrados en Griafenberg (GRF, A= 910), se muestran en la fig 2.4.
Nétese la oscilacion con pericdo de 2.5 seg, aproximadamente 7
seg. despues del comienzo de la onda P para el terremoto del 19 de
septiembre. No existe tal oscilacién en el registro de los otros
temblores. Del sismograma de GRF, asi como de los de muchos otros
observatorios, se puede concluir que el terremoto generd ondas de
cuerpo anémalaﬁente energéticas cerca de 2.5 seg. de periodo. En
la fig 2.5 se hace una comparacién del cociente de los espectros
de Fourier de aceleraciones registradas el 19 y 21 de septiembre

en y cerca del D F {terreno firme) con el cociente obtenideo a

10



partir de las ondas P registradas a distancias telesismicas en el
cuadrante noreste. Los dos cocientes son similares en ia banda de
frecuencias cercanas a las de resonancia en la zona del lago ( 0.7
a 0.25 Hz). Estos cocientes, sin embargo, son de 2 a 3 veces mas

. -2
grandes que el cocliente esperado para un modelo teérico de w .

Otras evidencias de la anomalia proviene del registroc de
aceleraciones en la zona epicentral (oscilacicnes de 2.5 seg en
las trazas de velocidades, fig 2.3) y la comparacién del espectro
de Fourier de aceleracién registrado en C U durante el terremoto
del 19 de septiembre con lo predicho a partir de registros de

otros temblores (Castro et al, 1988).

2.4.3 Algunas otras caracteristicas de la fuente del terremoto del

19 de septiembre

Los desplazamientos obtenidos en la zona epicentral (fig 2.3) han
sido modelados por Yomogida (1987) y Campilloc et al (1983}, entre .
otros. Los resultados sugieren que el modelec mas adecuado para
explicar las observaciones es el de una grieta propagandose
suavemente. Segin estos autores el modele cinematico de
disjocacion no estaria de acuerdo con los datos.

Por otro lado, algunos autores (por e jemplo .Mendoza y Hartzell,
1988) han invertide 1las ondas P registradas a distancias
telesismicas para estimar la distribucién del desplazamiento sobre
el planc de falla. Los resultados obtenidos son similares a

grandes rasgos pero difieren en detalles.

2.5 El proceso de ruptura de grandes temblores mexicanos

El proceso de ruptura de grandes temblores (Ms = 7} que han

11



ocurrido después de la instalacién de la red mundial de
sismografos estandar (WWSSN) en 1962 ha sido ampliamente estudiado
por varios autores. Singh et al (1884b) analizaron los eventes
entre 1807 y 1962. En un trabajo mas reciente (Singh y "Mortera,
1990), se ha hecho analisis de las ondas P de los temblores
mexicanos (1928-1986) usando los registros de sismografo Galitzin
(periodo de sismémetro = periodo de galvanémetro = 10 seg;
ganancia maxima = 740) situade en DeBilt (DBN), Holanda. El método
de andlisis consiste en determinar la funcién de tiempo en la
fuente (ﬁo(t). donde Mo(t) es el momento sismico como funcién de
tiempo y Moe{t-w)=Mo) y la profundidad a partir de la comparacién
entre el sismograma cbservado y el calcilado teédricamente. Los
slsmogramas complejos necesitan wmas de wuna fuente para su
mode lacién. La fig 2.1 muestra la funciones de tiempo de los
grandes temblores (Ms = 7 ,1828-1988) de la zona de subduccién de
México. Las profundidades (no incluidas en la figura) wvarian
entre 16 y 20 km. Los temblores de QOaxaca, en su mayoria, se
pueden modelar con una sola fuente y, por lo tanto, son
relativamente simples en periodos de = B seg (fig 2.1). Se
necesita mas de una fuente para modelar los tem?lores de las otras

regiones.

En la fig 2.6 se presenta el cociente Mos/Mop como funcién de la
longitud, donde Més = momento sismico a partir de las ondas
superficiales (periodo = 40 seg) y Mop = momente sismico a partir
de las ondas P registradas en De Biit (periodo = 8 seg). EIl
cociente Mos/Mop, que es una medida de la excitacién de las ocndas
de perlodo largo en comparacién can las de‘ periodo de 8 seg,
muestra un claro cambio alrededor de longitud 99°H; los valores al
este de S9°W son mas bajos que los valores al oeste. Para el
evento 10 (28 de julio de 1957, Ms 7.5) el valor de Mos/McP =8 es
andtmalamente grande. Discutiremos este temblor postericrmente. La
fig 2.6 suglere que el desplazamiento sobre el plano de la falla

al oeste de 93 W ocurre mas lentamente que al este. De las figs

12



2.1 y 2.6 se puede especular que la interfase entre las placas en
la regién de QOaxaca consiste en unas cuantas asperezas, cada una
con una dimensién = 80 km. Durante el temblor rompe una aspereza
pero sin causar desplazamiento lento sobre el area alrededor, tal
vez porque las asperezas estan separadas por barreras. La
situacién en otras regiones es la contraria: al romperse la
aspereza ocurre un desplazamiento relativamente lento sobre el

area de ruptura y el area alrededor.

;Por qué los 99°W delimitan las dos regiones de diferentes
caracteristicas de ruptura?. En la fig 2.7 se presentan contornos
de profundidad de la zona de Benioff basados en la distribucién de
hipocentros. Al ceste de Tehuantepec ocurren pocos temblores con
profundidad mayor a los 100 km. Mientras que en Qaxaca el coniorno
de BO km se extiende casi 350 km dentro del continente, este
contorno esta mas cercahno a la costa en las otras regicnes. Se
puede postular una segmentacién de la placa de Cocos cerca de los
99°W y otra cerca de los 96°W {fig 2.7). La razon del cambio de la
morfologia de la zona de Benioff alrededor de los 93°W aun no esti
clara. Notese que los volcanes recientes estan situados cerca del
contorno de los 80 km (fig 2.7). En resumen, existen evidencias
de una segmentacién de la placa subducida cerca de los 99°w, la
cual puede actuar como una barrera para la extensién de una

ruptura.

2.6 La brecha sismica de Guerrero

2.6.1 Potencial sismico

Existe un consenso general en la comunidad cientifica de que

actualmente la zona de mas alto potencial sismico en el pais es la

de la costa de Guerrero (Singh et al 1981; Singh et al, 1982;
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Nishenko y Singh, 1987a, 1987b)}. En esta regién ocurrieron grandes
temblores en 18989 (Ms 7.9), 1807 (Ms 7.7), 1908 (Ms 7.6; 7.0),
1909 (Ms 6.9) y 1911 (Ms 7.6). Después de esta intensa actividad,
han ocurrido pocos sismos en la zona f1957, Ms 7.5; 1962, Ms 7.2,
6.9; 19838, Ms 6.9). El momento sismico acumulativo, ZIMe, liberado
en sismos desde 1800 esta graficado en la fig 2.8 (Anderson et al,
1989)}. Cabe reiterar que 1los datos correspondientes al siglo
pasado ho son confiables. Se puede interpretar la grafica de la
fig 2.8 de varias maneras. La envolvente dada por las lineas
paralelas es una interpretacién estadistica de datos imperfectos.
Si el momento acumulativo permanece dentro de 1la envolvente
entonces se puede estimar el déficit actual de XIMo en 15 a 20 x
10%7 dina-cm. También se puede usar la ec 2.3 para estimar ZMo.
Despreciando lcs momentos sismicos liberados durante los sismos de
1957, 1962 y 1988 y tomando TR=80 afios, la ec 2.3 predice IMo = 16
X 1027 dina-cm. lLas dos estimaciones son bastante consistentes.
Un momento sismico acumulativo de 10 a 20 x 102? dinas—-cm puede
generar 1 o 2 terremotos de M = 8 (M = 2/3 log Me - 10.7), o bien
de 2 a 4 de M = 7.8.

2.6.2 La extensién de la brecha sismica de Guerrero

El limite norceste de la brecha est4 dade por el &rea de ruptura
del sismo de Petatlan de 1979, Ms 7.6 {fig 2.1). ' El limite
sureste puede llegar hasta la barrera preoducida por la
segmentacidén de la placa en la regién, es decir 99°W. Los reportes
del terremoto de 1907 también sugieren este limite para la
propagacién de la ruptura durante este sismo, Con base en estos
limites se puede concluir que la extensidén maxima de la brecha es
de 230 km. Tomando el ancho de la falla como 80 km (Singh et al,
1985b), el &rea maxima que puede romperse en un terremoto es de

2
18,000 km . Usando la relacién empirica entre la magnitud Ms y el
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Area de ruptura A en km- (Singh et al, 1980)

Ms = 0.887 log A + 4.532 (2.4)

se obtiene un valor de 8.3 para la magnitud maxima esperada, la

cual concuerda bien con las otras dos estimaciones.

Si bien el estado del conocimiento actual no permite predecir con
precisién el instante de ocurrencia del futuro temblor en ia
brecha, el Instituto de Geofisica de la UNAM lleva a cabo un
meonitoreo detallado de la sismicidad.en la regién con base en una
densa red de sismografos (Suarez et al, 1890} y analisis de otros
posibles fendmenos precursores (Ponce et al, 1990). Estos
esfuerzos bien podrian desembocar en la prediccién oportuna del

evento esperado. En cualquier caso, la informacidén recabada y los

métodos de analisis seran de gran utilidad para entender la,

tecténica y predeécir otros temblores futuros.

2.6.3 E1 temblor del 28 de julio de 1957 (Ms 7.5)

Es de gran importancia el estudio del proceso de ruptura del
temblor de 1957 para estimar los movimientes del terreno esperados
en la zona epicentral y en el DF durante futuros sismos en la
brecha de Guerrero. Aunque no existen sismogramas de alta calidad
con buena cobertura mundial para el temblor de 1957, se ha llegado

a ciertas conclusiones preliminares.

El momento sismico del temblor fue de S5 x 10°" dina-cm (Singh et
al, 1982; Anderson et al, 1989) el cual es aproximadamente 3 veces
mas grande de lo esperado para un sismo con Ms 7.?. Comc se
observa en la fig 2.6 el valor de Mos/Mop es anémalamente grande.
Esto sugiere que el temblor fue muy energético en periodos largos

{T =z 60 seg) y muy deficiente en periodos de 8 a 20 seg. FEl sismo
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seguramente fue energético cerca de 2 seg de pericdo en vista de
los dafios causados en la zona de lago del valle de México. De
hecho, los sismogramas de algunos temblores mexicanos registrados
poer un sismégrafo de banda ancha (Benioff, periode natural = 1
seg, periodo de galvanémetro = 390 seg) en Pasadena claramente
muestran que el temblor de 1957 fue muy energético a cortos
periodos (fig 2.8). Estas caracteristicas muy peculiares del sismo
pueden repetirse durante futuros temblores en 1la brecha de

Guerrero.

2.7 Algunas caracteristicas de los grandes temblores en Mexico

A continuvacién se hace un resumen de algunas caracteristicas
sobresalientes de los grandes temblores de México, reveladas por
los eventos de septiembre de 1985 asi como por otros sismos en la

zona de subduccidn.

a) Los temblores de septiembre de 1985, asi come otros grandes
eventos de falla inversa bien estudiados, ocurrieron cerca de la
costa con profundidades de 16 a 20 km( Singh et al, 1984b; Singh y
Mortera, 1830).

b) El ancho de ruptura no excede 80 km {Singh et al, 1985b)}. Esto
probablemente explica las longitudes de ruptura relativamente

pequefias (= 220 km) de los temblores ocurridos en México.

c) El 4rea de ruptura (170 x S0 km°) del sismo del 19 de
septiembre de 1985 es inferior sdélo a la correspondiente al
temblor de Jalisco de 1932 (ver fig 2.1) que se ha estimado como

220 x 80 km® (Singh et al, 1985a).

d) Los temblores en México generan un numero de réplicas

anomalamente pequefio. Esto coincide con el patrén observado en el
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cinturén circumpacifico (Singh y Suarez, 1988).

e) La comparacién de sismogramas registrados en De Bilt {Holanda)
de todos los grandes temblores de subduccién ocurridos en México
desde 1928 muestra que los temblores de Qaxaca, con muy pocas
excepciones, son simples. En otras partes de la zona de subduccién
ocurren tanto temblores complejos como simples (UNAM Seismology

Group, 1986, Singh et al, 1984b; Singh y Mortera, 1890).

f) La estadistica de 1los sismos muestran que la relacién de
Gutenberg y Richter, log N = a - b Ms, donde N = numero de eventos
con magnitud = Ms no es valida para la zona de subducciéon de
Mexico; hay una gran deficiencia de eventos en el rango - de
magnitudes 6.4 = Ms = 7.4, Esta evidencia de ‘“magnitudes
caracteristicas" es mds impresionante para Oaxaca (Singh et al,

1883).

g) Los espectros de banda ancha de ondas P telesismicas de algunos
temblores ocurridos en México (incluidos los eventos de septiembre
de 1985) son menos:energéticos entre periodos de 1 y 10 s que leos
temblores de subduccién en otras partes con magnitudes similares
(Houston y Kanamori, 1986). Sin embargo, la caida de esfuerzos
requerida para modelar el nivel espectral a altas frecuencias (1 =
f = 10Hz), 100 bares, es igual que para otras regiones del mundo
(Singh et al, 1990a, 1989).

Los incisos d) a g) sugieren que a lo large de la zona de
subduccién de México la interfase entre las placas es

relativamente homogénea y sin asperezas en la escala de longitudes
de 3 a 30 km.
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3. ESTIMACION DE MOVIMIENTOS FUERTES

A raiz de los sismos de 1985 se hizo evidente gue la importancia
de predecir movimientos fuertes en la ciudad de México
dificilmente podia ser sobrestimada. Las conclusiones que pueden
obtenerse de estudios de riesge sismico, incluyendo las fuerzas de
disefic que se prescriban en un reglamento de construcciones,
descansan fuertemente en la capacidad gque exista para estimar la
naturaleza del movimiento del terrenc producido por un temblor de
magnitud y localizacién dadas. Se conoce como leyes de atenuacidn
a estas relaciones, en las que las caracteristicas relevantes del
movimiento del suelo son descritas en funcién de la magnitud del
“temblor, "su localizacidén y otros parametros-generalmente asociados

a la fuente sismica.

Antes de 1885 se habian hecho esfuerzos en esta direccidén. Esteva
y Villaverde (1973) ©produjeron leyes de atenuacién para
aceleracion y velocidad maximas del terreno (amax y v
respectivamente) a partir de una base de datos gue 1incluia
registros de temblores mexicanos. Bufaliza (1884) propusc leyes de-
atenuacidédn para ahmxy me( basadas exclusivamente en datos de
temblores registrados en Méxice. Sin embargo, existen diversas
razones gque hicieron Iindispensabies estudios mas profundos al
respecto: en priﬁer lugar, el 1incremento en numero de- las
estaciones de registro sismico digital tanto en la ciudad de
México como en la costa del Pacifico, permitié acrecentar
sustancialmente 1la base de datos sobre movimientos fuertes,
especialmente en lio referente a magnitudes moderadas; en segundo
lugar, el analisis minucioso de registros analogicos de temblores
ocurridos entre mediados de los afios B0 y mediados de 1los 70,
permitid contar con senales digitales de aceleracién relativamente
confiables; y finalmente, aunque no menos relevante, la enorme

importancia de la amplificacién de las ondas sismicas por el

subsuelo de la ciudad de México hizo receonocer la necesidad de
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contar con descripciones detalladas del contenido de frecuencias

de los movimientos que podrian esperarse en el futuro.

En los incisos 3.1 y 3.2 se resefian los principales resultados de
los estudios orientados a la prediccién de movimientos fuertes en
la cuenca de México y la costa del Pacifico, que son las regiones

mas vulnerable a la accidén de los grandes temblores.

3.1 La cuenca de México
3.1.1 Estimacién de movimientos fuertes

Como se ha sefialado, Bufaliza (1984) propuso leyes de atenuacién
basadas exclusivamente en temblores mexicanos. Podria pensarse
entonces que sus resultades serian aplicables también a_la ciudad
de México. Sin embargo, las regresiones de Bufaliza incluyeron
temblores registrados en sitios diferentes a la ciudad de Mexico,
por lo que la aplicacién de sus resultades pedria conducir a
estimaciones poco confiables del movimientc del terreno en tla

ciudad de México.

Por estas razones Singh et al (1987} analizaron datos de
movimientos fuertes originados por temblores costeros registrados
en un solo sitio: la estacién CUIP, localizada en la Cludad
Universitaria, en terreno firme de la ciudad de México. Esta
estacion fue seleccionada porque para ella se cuenta con el mayor
numerc de temblores registrados en esta ciudad. A partir de estos
datos Singh et al (1987) propusieron las siguientes leyes de

atenuacién:

log a 0.428 M - 2.876 log R + 5.396 (3.1)
max 5

log v

max

0.348 Ms - 2.432 log R + 4,052 (3.2)
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donde a esta en cm/sz, v en cm/s, R en km es la minima
max max
distancia al &area de ruptura y M denota magnitud de ondas
s

superficiales. De la regresién se deduce también gue las

desviaciones. estandar de los logaritmos comunes de a y v
ma X max

valen -0.15 y 0.16 respectivamente., Los rangos de magnitud y

distancia para los cuales se consideran aplicables las ecs 3.1 y

3.2 (6.8 =M =18.1; 282 = R = 466 km) son suficientemente amplios

=

como para poder tener estimaciones confiables de a y v

max max

debidas a temblores criticos que en el futuro se generen en la

zona mexicana de subduccidén.

Sin embargo, el problema de prediccién.de movimientos fuertes no
se restringe @ estimar valores maximos de aceleracién y velocidad
del terrenoc. Se sabe que la correlacién entre estos parametros y
el dafio estructural es relativamente ba ja. Una me jor
caracterizacién del movimiento debe incluir, al mencs, la
descripcién de su contenido de frecuencias y su duracidn. Esto
permitiria calcular mejores estimadores del dafio estructural como
las ordenadas del espectro de respuesta. Adn esto puede ser
ipsuficiente cuando se pretende predecir el comportamiento de
sistemas no lineales que experimentan deteriorc en su resistencia.
Para estos fines, la descripcién del movimiente debe ser mas

cuidadosa (Grigoriu et al, 1988).

Como un primer paso en esta direcciton, Castro et al (1988)
analizaron espectros de amplitudes de Fourier de 14 temblores
costeros registrados en la estaciéon CUIP. Ademas de la razén ya
mencionada para elegir esta estacién como base, se tomd en cuenta
el hecho de que se conocen los cocientes espectrales (o iunciones
de trasferencia) de numerosos sitios de la ciudad de México con
respecto a esta estacién (Singh et al, 1988a) lo que permitiria
estimar el espectrc de amplitudes de Fourier en cualesquiera de

estos sitios. Los espectros de los temblores mencionados fueron

290



ajustados al sigulente modelo
log FS(T) = A(T) M + C(T) log R + BI(T) (3.3)
S H

donde FS(T) denota al mayor valor de dos componentes ortogonales
del espectro de amplitudes de Fourier y A(.), B(.) y C(.) son
coeficientes que dependen del periodo. Esta forma funcicnal,
también elegida por McGuire (1978) en su estudio de espectros
californianos, esta de acuerdo con modelos tedricos de fuente,
Aplicando regresion lineal se obtuvieron los ceoeficientes A, By C
para 18 periedos entre 0.2 y 2.5 s. Sus valores se presentan en la
tabla 3.1, Jjunto con las correspondientes desviaciones estandar de
log FS(T), o. En la tabla 3.1, FS(T) estd en cm/s ¥ R en km. La
fig 3.1 muestra espectros de amplitudes de Fourier predichos para
diferentes magnitudes y wuna distancia fija de 280 km _.(una
distancia probable para un futuro gran temblor en la brecha de

Guerrero}.

Una vez predicho el espectro de amplitudes de Fourier en CU para
un temblor postulade caracterizado por su magnitud y minima.
distancia a la zona de ruptura, es pcsible obtener el espectro del-
mismo temblor en muchos sitios del valle de México (alrededor de
80) en virtud de que es posible, con base en registros de
temblores pequefios, estimar la funcidén de trasferencia de dichos
sitios con respecto a CU {ver, por ejemplc, Singh et al, 1988a}l.
Esta estimacién del espectro en el sitio, Jjunto con una estimacidon
de, la duracién de la fase intensa del movimiento, conduce, via la
teoria de vibraciones aleatorias, a estimaciones de espectros de
respuesta y otros valores de intensidad como aceleracién vy
velocidad maximas {(ver, por ejemple, Ordaz y Reinoso, 1987; Ordaz

et al, 1988; Ordaz y Reinoso, 1989).

La técnica anterior, que se basa en funcicnes trasferencia

obtenidas 2 partir de temblores moderados, supone comportamineto
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lineal del suelo. Esta hipétesis podria no ser valida en algunos
sitios durante excitaciones debidas a temblores mayores. Sin
embargo, la evidencia muestra que aun durante el terremotc de
1985, hubo un efecto no lineal despreciable (Singh et al, 1988a).
En estas condiciones, es de esperarse que el procedimiento
descrito funcione adecuadamente para predecir movimientos

ocasionados por todos los temblores costeros de intereés.

Quiza el avance reciente mads notable en la estimacidn de
movimientos fuertes en México sea este uso de espectros de
amplitud de Fourier para caracterizar los movimientos del terreno
y para producir, a partir de ellos, leyes de atenuacién para las
ordenadas del espectro de respuesta. -Esta técnica fue usada por
primera vez en andlisis de riesgo sismico en nuestro pais por
Sanchez-Sesma (1985). El caracterizar movimientos del terrenoc por
sus espectros de amplitud de Feurier ha venido a sustituir a la
estimacién de aceleracién y velocidad maximas del terreno que, en
conjunto con reglas simples, permitian definir forma y amplitud de

los espectros de respuesta (Esteva, 1970).

3.1.2 Amplificacién en la zona firme de la cuenca

Es bien sabido que en la zona de lago de la cuenca de México las
ondas Ssismicas sufren una dréastica amplificacién. Esta
amplificacién, medida en términos del espectro de amplitudes de
Fourier, puede alcanzar valores de 10 a 50 -dependiendo del sitio
¥ la frecuencia- con respecto a lo registrado en la zona firme,
por ejemplo la estacién acelerografica de CU. Existen evidencias
claras de que aun en la zona dura las ondas estan amplificadas con
respecto a lo que podria esperarse a partir dg estudios de
atenuacién empleando registros de sitios fuera del valle de
México. Esta amplificacién es del orden de 10 en el rango de

frecuencias de interés para ingenieria sismica (0.3 a 3 Hz). La
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fig 3.2 muestra la amplitud del espectro de Fourler para
frecuencias de 0.3 y 0.5 Hz como funciones de la distancia, para
el temblor del 25 de abril de 1989 (Ms 6.9). Los circulos abiertos
representan sitics de la zona dura del valle de México mientras
gue los circulos llenos sefialan sitios fuera de la cuenca. lLa
linea continua mﬁestra el ajuste por minimos cuadrados para esta
magnitud y las frecuencias mencionadas, incluyendo los datos de 6
temblores ampliamente registrados. Nétese que las amplitudes en la
zona dura son iguales o mayores que las de la zona eplicentral (R <
30 km). La causa de esta amplificacién estd muy probablemente
relacionada con particularidades del valle de México, ya que la
anomalia no se observa muy claramente en sitios en las afueras del
valle. Tal vez la explicacién sea la existencia de una cuenca
sedimentaria antigua, de materiales poco competentes,
sobreyaciendo al basamento rocoso de mayer rigidez. Algunos
calculos preliminares (Campilleoc et al, 1988) dan cierta fuerza a

esta conjetura.

3.2 La costa del Pacifico

En los ultimos dos afics se ha realizado un analisis de los
movimientos fuertes registrades en sitios cercanos a la fuente
sismica de eventos de subduccidén en la costa mexicana del Pacifico
(Singh et al, 19839). Se analizaron B4 registros en el range de
magnitudes 3 s M = B.1 y para distancias a la zona de ruptura
menores a 5S4 km, para estudiar el escalamiento de la aceleracién
méxima del terreno y el espectro de amplitudes de Fourier, a(f},
como funciones de la magnitud. Todos los datos a partir de 1985
" fueron registrados por la red de acelerégrafos digitales de

Guerrero {(Anderson et al, 1987a, 1987b; Quaas et al, 1987).

Para estudiar la dependencia de la aceleracién maxima con la

magnitud, los datos se normalizaron a una distancia de 18 km (la
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minima distancia focal que puede esperarse si Se supone que la
profundidad de la placa es aproximadadmente 15 km)

en(R-IB)f/ﬁQ gue toma en

multiplicandolos por el factor (R/18)
cuenta la atenuacion geoméirica y la atenuacién anelastica. Se usd
para B, velocidad media de propégacibn de las ondas de corte, un
valor de 3.2 km/s y se tomd Q@ = 100 f, valor reportado por Singh
et al (1990a) como adecuado para la costa mexicana del Pacifico.

Se consideré a = { (a2 + ac)/2 )1/2, donde ay =a son las

max E N E N

aceleraciones pico de las componentes EW y NS respectivamente. En
la fig 3.3 se presentan los valores de C normalizados a 168 km
en funcion de la magnitud, M. Puede observarse que para 3 = M = 6

6

v

a muestra una clara dependencia con M. Sin embarge, para M
max
los datos, aungque limitados en numero, no muestran un incremento

sistematico de a con respecto a la magnitud.
max

Los autecres del estudico analizaron las pesibles causas de esta
aparente saturacién de la aceleracién maxima. Concluyen que se
debe al tamafio finito de la fuente sismica y propenen un medelo
parametrico relativamente simple del espectro de amplitudes de
Fourier, basado en las siguientes ideas: supbéngase que una fuente
sismica circular de radio r, rompe con intensidad uniforme en toda
el &area. El punto de observacién P se localiza a una distancia RO
de la zona de ruptura justo arriba del- foco sismico. El1 &rea de
ruptura se considera dividida en elementos de tamafioc diferencial,
¥ se supone que la ruptura de cada elemento ocurre aleatoriamente
con probabilidad uniforme en el intervalo (O,Td). Con estas

consideraciones, Singh et al (1989) encuentran gquie

-2ukf :

a’(f) = 2C°A%(r)(M r5H2 &8 [EI (R )-E (a¥ RZ + r? )} (3.4)

0 ¢ l"2 1 (8] 1 (o] 0
(9]

donde A(f)} es un factor que corrige por amplificacién de las ondas
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S al propagarse a través de materiales con velocidades
progresivamente menores (Boore, 1986), Mo es el momento sismico, «
= 2rn/B8Q, k es un pardmetro de atenuacién que corrige por efectos
de sitio (Singh et al, 1982) y que, en general, es funcién de la
distancia y E1(') es la integral exponencial {Abramowitz y Stegun,

1965). Ademas,

2
R§¢ (2n}” F P
Cc= 3
4npp
donde Rﬁ¢ es el patrén medio de radiacién, F = 2 toma en cuenta la
aplificacién por efecto de la superficie libre, P = 1/v2 toma en

cuenta la particidén de la energia en dos componentes horizontales

iguales y p es la densidad promedic de los materiales a través de

los cuales se propagan las ondas. En Ia ec 3.4 f es la llamada -
C

frecuencia de esquina {Brune, 1970) dada por
f_=0.491 8 (so/M)"? = 2.34 prenr_
[B en km/s, Ao en bares, MO en ergs, r_en km]
donde Ac es la caida de esfuerzo.

Los autores muestran gue a medida que el punto de observacion se
aleja de la fuente sismica, el modelo descrito por la ec 3.4
tiende a convertirse en el conocido espectro de fuente puntual w e
(Aki, 1867; Brune, 1970}. Esto obedece a que conforme Ro crece en
relacién al tamafio de la fuente, ro, el tamafioc de esta ultima es
cada vez menos relevante, hasta que puede considerarséle un
punto. A partir de la ec 3.4 y empleando teoria de vibraciones
aleatorias Singh et al (1883) encuentran expresiones aproximadas
para la aceleracién maxima esperada del terreno. En la fig 3.4 se
presentan curvas de a contra magnitud para una distancia fija

ma X
de 16 km y diferentes valores de los parametros Ac y k. Se
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comparan con las que resultarian de un modele de fuente puntual y
con los datos de a normalizados a la misma distancia. Se
observa que para M =z 6.5 el modelo de fuente finita propuesto
predice aceleraciones mas bajas que el modele clasico de fuente
puntual. Para M =z 7.8 el modelo de fuente finita muestra una
saturacién de a o que aproximadamente concuerda con los datos

registrados en la zona epicentral.

Al tratar de predecir aceleraciones maximas en sitios localizados
a mayores distancia focales el modelo propuesto, come se ha
seflalado, se convierte en un modelo de fuente puntual. Singh et al
(1990a) observaron que los espectros de este tipo de temblores no
pueden ser explicados en términos del modelo de Brune (1970) sin
hacer importahtes modificaciones, lo cual podria deberse a las
siguientes causas: a) efectos de directividad; b) efectos de

sitio; o ¢) inaplicabilidad de la aproximacién de ondas de cuerpo.

Con el fin de contar con relaciones de atenuacidn confiables para
la costa del Pacifico a distancias focales mayores a unas cuantas
veces la dimensién del &rea de ruptura, Ordaz et al (1989)
calcularon relaciones empiricas a partir de los datos registrados
por la red digital de Guerrero. A partir de estos datos y
aplicando la técnica de regresion lineal descrita por Joyner y

Boore (1981) Ordaz et al (1883) encuentran que _
log a = 1.76 + 0.30M - log R - 0.0031R (3.5)
maXx s
con una desviacidén esténdar de log amax igual a 0.25.

Se considera que para distancias focales intermedias la ec 3.4

describe adecuadamente la forma espectral cuando se hace
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duracién dados produciria un valor diferente de respuesta maxima
en un oscilador con caracteristicas conocidas. La respuesta maxima
es, desde este punto de vista, una variable aleatoria cuya
distribucién de probabilidades y momentos estadistices fueron
calculados en la década de los 50, en los inicios de lo que ahora
se ‘conoce come tecria de vibraciones aleatorias (Rice, 1954;
Cartwright y Longuett~Higgins, 1956)}. Posteriormente surgieron
expresiones asintéticas y férmulas aproximadas que permiten
calcular el valor maximo esperado de respuestas lineales (ver, por

ejemplo, Boore, 1983).

Los resultados tedricos existentes son, en general, validos cuando
se aceptan algunas hipétesis sobre la naturaleza de las sefales
sismicas; en particular,'usualmente se exige que el movimiento sea
estacionaric y ergédico, Ordaz y Reinoso (1987) analizaron
acelerogramas registrados en la ciudad de México y compararon los.
espectros de respuesta exactos (seudoaceleraciones, 5% del
amortiguamiento critico) con los que resultan de suponer que del
movimiento sélo se conocen el espectro de amplitudes de Fourier y
la duracién de. la fase intensa. Encuentran que no existen
discrepancias excesivas entre los espectros de respuesta
calculados con ambos métodos cuando la duracién de 1a fase intensa
se define como el lapso en que se concentra entre el 5 y el 85% de
la intensidad de Arias (Arias, 1869). De este trabajo y de otros
estudios posteriores (Reinoso et al, 1989; Singh et al, 1989)_se
concluyé que el uso de los resultados de la teoria de vibraciones
aleatorias es satisfactorico para calcular respuestas lineales
maximas, aun en el caso de acelerogramas registrados en sities
blandos de la ciudad de México en los cuales se vipla claramente

la hipétesis de estacionariedad (Grigoriu et al, 1988).
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Singh et al (1989) encuentra que, en promedio para diversos sitios
de la costa del Pacifico, KO = 0.018 y Q1 = 1500 km. Sin embargo,
como se ha mencionado, aunque la forma espectral dada por la ec
3.4 es aproximadamente correcta, su amplitud no lo es. Por esta
razén puede aceptarse para distancias focales intermedias la forma
de la ec 3.4, pero ajustando su amplitud de modo que se obtenga la

aceleracién maxima calculada con la ec 3.5.

Se considera que las expresiones presentadas en este inciso
constituyen medios razonables para predecir caracteristicas de leos
movimientos del terreno originados por temblores de subduccién en

la costa mexicana del Pacifico.

3.3 Uso de teoria de vibraciones aleatorias

En los dos incisos anteriores se han dado expresiones que permiten
estimar el espectro de amplitudes de Fourier en funcién de la
magnitud y localizacién del temblor, tanto para la cuenca de
México como para la costa del Pacifico. Aunque las amplitudes del
espectro de Fourier son medidas de la intensidad del temblor,
resulta mas conveniente expresar la intensidad en términos de
otras cantidades mejor correlacionadas con el posible daho
estructural, como las ordenadas del espectro de aceleracliones de

respuesta para un amortiguamiento dado.

La informacién contenida en el espectro de amplitudes de Fourier,
sin embargo, no es suficiente para calcular el espectro de
respuesta. En efecto, dado en espectro de amplitudes de Fourier,
existe un numerc infinito de acelerogramas que podrian producirlo.
El numero seria infinito aun si se prescribiera la duracidn del

movimiento, puesto due nada se dice sobre las fases.

Cada uno de los acelerogramas con espectro de amplitudes y
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3.4 Especiros de disefio por sismo para el Distrito Federal y el

estado de Guerrero

En esta seccién se menciona brevemente el impacto de algunes de
los resultados mencionados antericrmente en la determinacién de
espectros de disefio para el Distrito Federal y el estado de

Guerrero.

3.4.1 El1 Distritoc Federal

Para estimar los movimientos del terreno que podrian afectar
seriamente al DF, se postularon cuatro temblores representatives y
se supuso que son los mas peligrosos gue es razonable esperar
durante los proximes 150 afios. Para cada evento se estimd su
espectro de amplitudes de Fourier en Ciudad Universitaria,
estacién que fue elegida porque en ella se dispone del mayor
numere de acelerogramas. Para estos fines, los temblores que

ocurren en nuestro pais fueron divididos en cuatreo grupos:

a) temblores locales, generados en la placa de Norteamérica bajo
el wvalle de México y sus inmediaciones. La maxima magnitud
registrada en este siglo para este tipo de temblores es ML = 5.1,
donde ML denota magnitud local. Aunque es probable gque puedan
generarse eventos con magnitudes de hasta 5.5 (Mooser, 1987) se
eligié una magnitud de 4.7 y distancia focal de 11 km para el
analisis determinista. Esto se decidi¢ por el hecho de que cada
evento afectaria una zona reducida, por lo que el periodeo de
recurrencia para cualquier punto del DF es mucho mayor que para

toda la regién.
b} Temblores en la placa continental, generados en el resto de la

placa de Norteamérica. Los miembros de este grupo que mas

seriamente amenazan a la ciudad de México se producen en las
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intersecciones de fallas principales o en los extremos de aqguellas
gue han venide creciendc sistematicamente. El sitio que se
consideré mas peligroso es el extremo oriental de las fallas que
definen el graben de Acambay (Mooser, 1987). En 1812 ocurrié en
este sitio un temblor con magnitud 7.0 y no se han producido
eventos importantes desde entonces. Se asigné al temblor
representativo de este grupo una magnitud de 7.0 y una distancia

focal de 80 km.

c) Temblores de profundidad intermedia. Las magnitudes registradas
de temblores que ocurren en la placa de Cocos tienen una tendencia
decreciente con la distancia a la zona de subduccién. Dada la
profundidad de la placa de Cocos bajo el valle de México, se
encuentra gque el candidato mas peligrosoc de este grupoc tiene una

magnitud de 6.5 y profundidad de 80 km.

d} Temblores de subduccion. Estos eventos son los que
histéricamente han causado los dafies mas graves a la ciudad de
México. Como se menciono, La maxima magnitud registrada desde 1800
es Ms = 8.2 para el temblor de Jalisco de 1332. Sin embarge, los
que se producen frente a las costas de Michoacan y Guerrero son
los que producen los movimientos mas violentos en el DF. Como se
.indicé, un analisis de las zonas que podrian desllizarse en un sole
gran temblor muestra que el sismo mas violento que seria razonable
esperar en la brecha sismica de Guerreroc tendria Ms = 8.2. La
distancia a. la cuenca de México es incierta. Se asignaron
probabilidades de 0.25, 0.5 y 0.2 a R=180, 248 y 280 knm

respectivamente.

El espectrc de amplitudes de Fourier para los tres primeros grupos
de tgmblores se supusc correctamente descrito por el modelo w2
{Brune, 1970; Boore, 1883). En la tabla 3.2 se presentan los
parametros usados para cada uno de los tres eventos. En la fig 3.5

se presentan los espectros de amplitudes de Fourier resultantes de
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‘la aplicacién de ese modelo.

Para e! evento local y el evento de profundidad intermedia o de
fallamiento normal, los parametros se eligieron de modo que se
describieran adecuadamente Jlas observaciones de espectros de
temblores reales del grupo correspondiente. No se disponia de
registros de temblores del grupo de Acambay por lo que se usaron
parametros que el equipo de geofisicos consideré razonables. Para
el eventc de subduccién se emplearon envolventes de los espectros
predichos con las leyes semiempiricas que se describieqon en el

inciso 3.1 {ver figs 3.1 y 3.5).

Para fines del reglamento de construcciones dey DF se requieren
espectros de respuesta de aceleraciones para 5% del
amortiguamiento critico. Estos fueron calculados usando teoria de
vibracicnes aleatorias (Boqre, 1983; Bocre y Joyner, 1884). Como
se indico anteriormente, esto requiere el espectro de amplitudes
de Fourier y la duracién del movimiento del terreno. Esta ultima
cantidad fue estimada con base en valores observados para
temblores registrados. Los espectros de amplitudes de Fourier en
los sitios escogidos como representativos de cada una de las zonas
en que se encuentra dividido el valle de México fueron calculados
multiplicandoc los espectros estimados en terreno f{irme por la
funcién de trasferencia del sitio. Esta ultima fue evaluada a
partir de analisis unidimensicnales de propagacién de ondas SH,
con base en la informacién geotécnica disponible. Cabe mencionar
que cuandoe se realizaron estos estudios no se contaba con
registros de temblores gue permitieran determinar la funcién de

trasferencia empirica.

Estos resultados, aunados a los espectros de respuesta calculados
para el gran temblor de 1985 en los sitios en gque se disponia de
registros, permitieron la construccién de los espectros de disefio

gue se propusieron para el reglamento de construccicones. Estos
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espectros de disefic son envelventes simples de los espectros de
respuesta modificados para tomar en cuenta la duracién esperada
del movimiento del terreno y el compertamiento inelastico de las

estructuras.

Para calcular las tasas de excedencia de intensidades en el DF,
asi como las pérdidas esperados por sismo, los procesos de
ocurrencia de todos ios grupos de temblores que se mencionan, a
excepcién de los de subduccién, se supusieron poissonianos en
virtud de qgue pueden originarse eventos en un gran numero de
fallas sensiblemente Iindependientes. La forma adoptada para la
relaciones magnitud-frecuencia, asi como los métodos bayesiancs
para la estimacién de sus parametros, pueden consultarse en

Rosenblueth e: al (1989) y las referencias que ahi se indican.

Los grandes temblores de subduccién son generados en unos cuantos
sitios bien delimitados, por lo que no se justifica la hipétesis
de ocurrencia segun un procesc de Poisson., Se asignd a los tiempos
entre este tipo de eventos, para Mz7, una distribucién gamma
(andlisis posteriores a la elaboraciéon de este estudio han
mostrado que resulta mas conveniente asignar a los tiempos entre
grandes temblores una distribucién lognormal; ver Jara ¥
Rosenblueth, 1888); para M<7, se conservé la hipotesis de Poisson.
En el caso de M>7 se adopté una densidad de probabilidad
parabdlica para las magnitudes. La zona de subduccién fue dividida
en 13 regiones, de acuerdo con lo sefialado por Nishenko y Singh
(1987b). Se supuso que cada regién poseia un proceso de ocurrencia

independiente de los procesos de las demas regiones.

Como puede apreciarse, el método adoptado para efectuar los
cidlculos que gularon la eleccién de los espectros de disefic para
el DF descansdé fuertemente en algunos de los resultados recientes
gque se han descrito sobre sismicidad, modelos de iz fuente

sismica, movimientes fuertes y su estimacién usande teoria de
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vibraciones aleatorias.

3.4.2 El1 estado de Guerrero

De acuerdo con lo expresado en el inciso 2, el riesgo sismico en
la costa del estado de Guerrero estid dominado por la ocurrencia, a
corto plazo, de un gran temblor en la brecha de Guerrero. Resulta
entonces de suma importancia la estimacién de la magnitud maxima
que tal temblor podria generar, asi como el calcule de los
movimientos esperados del terrenc en la zona epicentral y el
establecimientc de leyes de atenuacién de las aceleraciones
espectrales. En virtud del formato probabilista adoptado en el
estudio que condujo a los espectros de disefio para el estado de
Guerrero (Ordaz et al, 1989), la distribucién de probabilidad de
los tiempos entre grandes eventos en la brecha también resultoé ser

decisiva.

Estos problemas fundamentales -magnitud maxima esperada,

movimientos  en la zona epicentral, su atenuacién con la distancia

y distribucidén de los tiempos entre grandes eventos- fueron’

atacados con las ideas derivadas de algunos de los estudios que

aqul se han mencionado,

4. CONCLUSIONES

5e han expuesto algunos de los resultades mas importantes que se
han preducido a paftir de los sismos de 1985 en materia de
sismicldad, caracteristicas de los grandes temblores y estimacién
de movimientos fuertes. Se ha hecho especial énfasis en aquellos
que mayor impacto han tenido desde el punto de vista de la

ingenieria sismica en nuestro pais.
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Se han esbozado las ideas ¥y métodos con los cuales es posible
estimar algunas de las caracteristicas de los movimientos fuertes
que pueden esperarse de temblores que ocurran en el future. El
énfasis de estas técnicas de estimacién se ha puesto en la
evaluacién de riesgo sismico en el valle de México y en la costa
del Pacifico, regiones que histéricamente han side las mas

afectadas por grandes temblores.

Como el presente trabajo muestra, ha habido un gran avance en la
comprensién de los fenémenos sismicos después de los temblores de
septiembre de 1985. 5i tomamos en cuenta el reciente aumento en la
instrumentacién sismica en México, es de esperarse que la
investigacién en la materia aumente muy rapidamente en el futuro
proximo y llene las lagunas en el conocimiento actual. Esto ultimo
requeririd del concurse de un mayor numero de investigadores de
alto nivel asi como de la continuidad en el apoyo financiero para

estos fines.
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Tabla 2.1 : Periocdos de recurrencia observados de grandes temblores

superficiales » lo largo de la zona de subduccidn de México. Los
datos entre corchetes son menos confiables. -

Region Localizacién aprox. Afo del evento Periodo

Lat {*N) Long (°0) promedio

) (ahos)
Esv Oaxaca 16.2 95.8 - 1B9T(T.4); 1928(T7.5); 1965(7.B) 3%
C. Oaxaca 16.0 96.8 1870(7.9); 1928(7.8); 1978(7.8) 54
0. Oaxaca 16.6 97.7 [YB54(7.7)1; [1894(7.4)); 1928(7.6); 1968(7.4) 18
Dmetepec 16.5 8.5 1950¢7.1); 1982(6.9, 7.0) 32
San Marcos 16.7 99.2 L1845(8.1)); 1907(7.7); 1957(7.5) 56
Petatlén 17.3 101.4 1943(7.5); 1979(7.6) 3%
Michoacén 18.1 102.5 1911(7.7); 1985¢8.1) . 74
Colima « 18.4 103.2 1961(7.7); 1973(7.5) 32

Tabla 2.2: Parémetros de fuentes de los temblores del 19 y 21 de septiembre de 1985,
Mg = momento sismico, u = desplaiamiento promedic sobre 1a falla,
Ac = cafda de esfuerzo, L = longitud de La falla y W = ancho de la falla.

Evento Tiempo de Localizacién Profundidad* chwzr 10, k.mz u,l:'n Ad®,
Origen oerigen dins-cm bares
19 Sept 1985 13:17:49.05 18,1498, 102.700°0 16 km 12.0 170 x 50 284 25

(M =8.1)

21 Sept 1985 01:37:11.75 17.618°N, 101.815°0 20 km 3.8 b6 x 33 384 45
(M=7.6)

’

* profundidad restringida a partir de modelado sintético de ondas P
EHO ‘
+ Férmula usada Ao =——-

3w



Tabla 3.1 Coeficientes A, C, B y desviacién
estandar de log FS(T) (ec 3.3)

T A c B c
2.5 0.287 -2.421 5.249 0.220
2.3 0.230 -2.289 5. 168 0.224
2.1 0.324 -2.087 3.899 0.214
2.0 0.334 -1.810 3.270 0.186
1.8 0.309 - -2.273 4.667 0.188
1.8 0.310 ~2.456 5.164 0.195
1.7 0.323 -2.765 5.840 0.208
1.6 0.385 -2.701 5.154 0.200
1.5 0. 400 -2.936 5.556 0.188
1.4 0. 388 -3.053 5.856 0.189
1.3 0.372 -3.421 6.859 0.172
1.2 0.375 -3.346 6. 603 0. 141
1.1 0.3860 -2.740 5. 169 0.130
1.0 0.364 -2.458 4.439 0.118
0.8 0.416 '-3.328 B6.155 0.137
0.6 0.304 -3.108 6.211 0.142
0.4 0.312 -3.220 6.221 0.123
0.2 0.203 -2. 458 4.894 0.103




Tabla 3.2 Parametros de los espectros de
amplitudes de Fourier de los temblores
seleccionados (segun Rozenblueth et al, 1988).

Acambay Local Normal
M 7.0 4.7 6.5
R (km) 80.0 11.0 80.0
M (ergs)  3.5x10°  1.4x10% 7.0x10%°
£_ (hz) 0.103 0.800 0.222
Ao (bar) 100.0 50.0 200.0
p (gr/cnm®) 3.1 2.5 3.1
V_ (km/s) 3.2 2.3 3.2
T_(s) 30.0 7.0 30.0

En todos los casos, Q = 200 fo.a, y factor de

sitio Fs = 4.2.
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Fig 2.1. El mapa de México y la batimetria. Las &reas de ruptura de algunos
temblores estdn marcadas con las lineas dlscontinuas. Los circulos negros
indican epicentros de los grandes temblores mexicanos entre 1928 y 198B6. En la
parte superior se Incluyen las funclop- - de tiempo de estos temblores, donde
las ordenadas representan Mo(t) (x10° c cm/seg).
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Fig 2.4. Sismogramas de onda P de grandes temblores mexicanos
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vertical), 1localizado en Griafenberg, Alemania Occidental
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LA MEDIDA DE LOS TEMBLORES

'

Shri Krishna SinghI ¥ Mario Ordaz®

! Instituto de Geofisica, UNAM
Instituto de Ingenieria, UNAM

Introduccioéon

Un temblor es el resultado del movimiento repentino de una masa de roca con
respecto a otra. Se requieren diversos pardmetros para cuantificar un
temblor, algunos de los cuales son: la orientacién, buzamiento y sentido del
movimiento en el plano de la falla, la longitud y area de la zona de ruptura,
desplazamiento en la falla, velocidad y aceleracién de particula del
movimiento de la falla, la duracién de ruptura y las energias sismicas total
e irradiada. Sin embargo, sdlo se dispone de esta cantidad de informacion
para unos cuantos temblores, puesto que para obtenerla se requieren complejos
¥ extensivos analisis, asi como datos de muy alta calidad. Si se fuera a
emplear un solo parametro para describir el tamafio de un temblor, este
parametro deberia ser la cantidad de energia sismica liberada, E'. La energia

total liberada, ET, puede escribirse como

" donde a‘l es el esfuerzo cortante inicial -antes de la ruptura-, v, es el
esfuerzo cortante final -al término de la ruptura-, S es el drea de la zona
de ruptura y u es el deslizamiento promedio en la superficie de falla. La
energia total es también la suma de la energia sismica liberada mas la

energia disipada por friccién durante la ruptura, Ef, esto es,
E_=E +E
T [ f

donde



siendo o el esfuerzo de fricciédn. De esta forma, resulta que

coto, _
E ={————o~r]Su
2

Si se acepta que o =0, hip6tesis conocida como modelo de Orowan, entonces

o
__']SG=A—E S u

El momento sismico, Mo' se define de la siguiente manera:
M =uSu (1)
donde n es el moduloc de rigidez al corte del material involucrado en la

ruptura. En términos del momento sismico, la energia sismica liberada vale

entonces

E = (23.)

Por ejemplo, si Ac = 30 bares (30 x 106 dina/cmz), como sugieren los datos, y

u =3 x 10" dina/cm®, de suerte que Ac/u = 107, entonces
-5
E =5x10" M {2b}
s [0)

Las caracteristicas de la energia irradiada a muy baja frecuencia estan
relacionadas con el momento sismico. Para temblores recientes moderados y
grandes, la calidad de los datos mundiales permite la estimacién rutinaria de
Mo' Mo es una medida del temblor a periodos largos; su estimacidén requiere
analisis extensivo de los registros, y usualmente toma tiempo hacerla. Mo va,
de aproximadamente 10'® dina-cm para el mas pequefio temblor mensurable, hasta
alrededor de 10°° dina-cm para el méas grande temblor de este siglo (el

temblor de Chile del 22 de mayo de 1960).



La energia sismica liberada también puede ser calculada integrando la
velocidades del terreno registradas en diferentes puntos de la tierra,
después de hacer algunas correcciones pertinentes. Sin embargo, esta técnica
de estimacién requiere analisis y correcciones laboriosas, por lo que no es

posible utilizarla de manera rutinaria.

Una alternativa simple para medir temblores esta basada en amplitudes de las
ondas sismicas. La magnitud de un temblor se define en términos del logaritmo
de la amplitud de alguna fase de la onda medida a cierte pericdo. Esta

relacién estd dada por:
) M=logA+f(A}+cl+s {3)

donde M denota magnitud, A es la amplitud de la onda correspondiente, A es la
distancia epicentral, c:x es una constante y s es una correccién que depende
de la estacion de registro. La atenuacién de A con A se corrige mediante el
término f(A) de la ecuacién 3. Esta correccidon es tal que, para un mismo
temblor, la magnitud determinada en diferentes estaciones a diferentes
distancias es aproximadamente la misma; la magnitud del temblor es el valor
promedic. La desviacién estandar es generalmente del orden de 0.3. Parte de
la razén de la dispersion de los valores de M determinados para un mismo
temblor en diversas estaciones radica en el hecho de que la ecuacién 3 no
incluye correcciones por patrén de irradiaciéon. También, la geologia en las
inmediaciones de la estacidon de registro puede amplificar o deamplificar las
ondas sismicas; por esta razén, algunas estaciones producen magnitudes
consistentemente mayores o menores que el promedio. El término s de la

ecuacidon 3 toma en cuenta esta situacién.

Las caracteristicas de los sismogramas cambian con la distancia y con el tipo
de instrumento con que se registren. En la fuente sismica se generan ondas
longitudinales (P} y ondas transversales (S). La energia en las ondas S es
del orden de 20 veces mayor que la energia en forma de ondas P. Estas ondas
de cuerpo interactian con la complicada estructura del interior de la tierra,

Yy con la la superficie libre, para producir compiejas formas de onda que



incluyen ondas superficiales. Dependiendo de la distancia, varia el tipo de
las ondas que predominan. Se han desarrollado diversas escalas de magnitud,
cada una de las cuales la define en términos de la amplitud de cierto tipo de
onda a cierto periodo. A continuacién describiremos brevemente estas escalas.
Posteriormente describiremos una escala de magnitud basada en la duracién del
sismograma, y finalmente mencionaremos brevemente las escalas de intensidad,
las cuales estdn basadas en los efectos del temblor sobre las personas y las

construcciones.

Escala ML: Esta escala fue introducida por Richter (1935). Su objetive
original era modesto: clasificar los temblores del sur de <California en

grandes, medianos y pequefios. Richter definié ML como
ML = log A + f(A) (4)

donde A es la maxima amplitud, en milimetros, registrada por un sismoégrafo
torsional estandar {Wood-~Anderson, periodo natural de 0.8 seg,
amortiguamiento de 8074 del critico, y amplificacién de 2800). No se
especifica el tipo de onda; puede ser P, S u onda superficial. La funcién de
atenuacion, f(A), fue determinada, para A = 600 km, a partir de temblores del
sur de California (ver Richter, 1958, p 342). Fue definida de suerte que, si
A = 10" mm (un micrén) a &4 = 100 km, M fuese nula, es decir, f(100) = 3.
Esta escala presenta varias limitaciones: (i1} Se requiere desarrollar una
funcién de atenuacién para cada regién; (2) Quedan muy pocos instrumentos
Wood-Anderson en operacién; (3] La verdadera amplificacion de este
instrumento puede diferir de 2800; (4) ML para A < 100 km puede alcapnzar un
valor de saturacidon de alrededor de 7; en otras palabras, la energia sismica
podria seguir incrementdndose pero ML nunca excederia de 7. Por tanto, para

temblores muy grandes, ML no mediria el tamafio del temblor.

Como se mencioné antes, los sismografos Wood-Anderson pueden saturarse para
temblores moderados y grandes a distancias pequefias. ML puede aun ser
determinada si se dispone de acelerogramas. Este se usa para calcular
numéricamente la respuesta del instrumento Wood-Anderson y, a partir de esta,

obtener ML (e g, Kanamori y Jennings, 1978). Los datos asi obtenidos, junto



con argumentos fisicos (Brune, 1970) muestran que, en realidad, ML puede

saturarse cerca de 7.

En la figura 1 se presentan acelerogramas (componente NS) registrades en la
regién epicentral del temblor de Michoacdn del 19 de septiembre de 1985. Este
temblor, y su réplica principal del 21 de septiembre de 1985, fueron
extensivamente registrados con acelerégrafos. Los registros han sido usados
para sintetizar respuesta Wood-Anderson y para calcular ML. La figura 2
muestra ML en funcién de la distancia para ambos temblores (Singh et al,
1988a). Los resultados se resumen en la Tabla 1. Varios puntos ameritan un
comentario: (1) ML para el temblor del 19 de septiembre en la zona epicentral
fue de sdlo 6, mostrando la saturaciéon de esta escala de magnitud; (2)
Después de 100 km, para sitios firmes en la costa, ML fue de 7.4; (3) En los
sitios firmes del Distrito Federal, ML alcanzd un valor de 8.2; (4} En la
zona del lago de la ciudad de México, el valor fue 8.7. El hecho de que ML
fuera mas grande en la zona del lago en comparacién con la zona firme, .se
puede atribuir a la amplificacién de las ondas sismicas debida a los suelos
blandos. La extrafia observacién de que ML fue superior en la zona firme de la
ciudad que en los sitios duros de la costa (A = 100 km) sugiere la existencia
de amplificacién de las ondas sismicas aun en la zona firme del DF. Estas
observaciones han sido confirmadas con trabajos recientes, basados en mayor

nimero de datos (e g, Singh et al, 1988b; Ordaz y Singh, 1991).

A pesar de las limitaciones de la escala ML, se llevan a cabo todavia muchos
esfuerzos de investigacion para desarrollar esta escala en diferentes
regiones. Mahdyiaf et al (1986} desarrollaron una escala de magnitud ML
aplicable a la costa de Guerrero, con base en velocidades maximas y no en

respuestas Wood-Anderson.

Escala M.: La magnitud de ondas superficiales, M., fue introducida por
Gutenberg {1945a), pensada esencialmente para temblores somercs. FEsta

magnitud se define de la siguiente forma:

M. = log A + 1.656 log & + 1.818 + s (S5)



2)1/2
N
terreno registrados en componentes EW y NS, en micrones, para la fase de

donde A = (A:+ A . AE ¥ AN son amplitudes maximas del desplazamiento de]
ondas superficiales con periodo de entre 17 y 23 seg. A es la distancia
epicentral, en grados. Para temblores superficiales, esta fase de ondas esta
claramente diferenciada, por lo que M' es relativamente facil de calcular.
Gutenberg y Richter (1956) obtuvieron una relacién entre la energia sismica

irradiada, E|l (en ergs) y M.:
log E, = L5 M_+ 11.8 (6)

Vaiiek et al (1962) propusieron una escala M' basada en amplitudes de ondas

superficiales en componente vertical con periodo de cerca de 20 seg:
M =log (A/T)  + 1.66 log & + 3.3 (7)
8 mix ,

donde T es el periodo de las ondas; cuando este vale 20 seg, la ecuacién 7 es

parecida a la ecuaciéon 5.

Por ejemplo, en la figura 3 se muestra el sismograma de periodo largo del
componente vertical del temblor del 19 de septiembre de 1985 registrado en
Grafenberg, Alemania (GRFO), 4 = 90.8°. Como se puede ver, para T=25 seg,
Am&x es 500 micrones. De la euacién 7, se obtiene que Ms = 7.85. El valor
promedic de M' para este temblor fue de 8.1, el segundo temblor mexicano mas

grande de este siglo.

Las figuras 1 y 3 sirven para jlustrar la naturaleza del movimiento del

terreno registrado en la zona epicentral y a distancias telesismicas.

Cabe notar que para grandes terremotos, {con longitudes de ruptura mayores

que unos 100 km), la escala M comienza a saturarse alrededor de 8.2.
]

Escala m_: Gutenberg (1945b) introdujo una escala de magnitud basada en ondas
de cuerpo, m. En esta escala se mide la amplitud maxima uc un grupo de ondas

que inciluye a las P, PP y S. La funcién de atenuacién esta dada en -Richter



(1958, Apéndice VIII). mB se puede usar para temblores superficiales,
intermedios y profundos. El periodo de las ondas usadas es generalmente de

entre 0.5 y 12 seg.

Debe enfatizarse que la magnitud M reportada en el libro clasico de Gutenberg
¥y Richter {1954) es un algin promedio pesado de M. y mg. El significado
exacto de M sigue siendo motivo de controversia e investigacion (ver, por

ejemplo, Geller y Kanamori, 1977).

Escala m,: Esta escala es la mas ampliamente usada después de la instalacién
de la red mundial de sismégrafos estdndar (WWSSN por sus siglas en inglés).
Se calcula a partir de la mixima amplitud de la onda P en los primeros ciclos
del registro, que se lleva a cabo con un instrumento de periodo naturai de 1
seg, en el componente vertical. Generalmente el periodo de la onda usada en
el cdlculo también es 1 seg. Conviene menc_ionar que para determinar m  se
usan las mismas férmula y funcién de atenuacién que para m,, aunque el
periodo de la onda y la manera de medir amplitud maxima son muy diferentes.
Esta escala sufre, entre otras, de las siguientes limitaciones: (1) EIl
proceso de ruptura durante grandes temblores es mucho mas large que los pocos
segundos de onda P usados para medir amplitud maxima. Por tal razo6n, :.la
escala mide el tamafio del temblor en su inicio y no el tamafic total. (2) Los
primeros pocos ciclos de onda P estdn fuertemente afectados por el patrén de
irradiacién. En general, las ondas directas de temblores originados en fallas
de rumbo dan lugar a amplitudes que son un orden de magnitud mas pequefias que
para un temblor de buzamiento. Esta escala sufre de saturacién cerca de m =

6.5.

A . . .
Escala m : Esta escala es una extensién de m, . En vez de medir la amplitud
méaxima en los primeros ciclos de onda P, se mide la amplitud maxima de todo
el grupo de ondas P (Houston y Kanamori, 1986). La formula para calcular r?lb,

que es la misma que para calcular m, esta dada por:

r?;b = log (A/T) + Q(A) (9)

donde T es el periodo de las ondas de interés (generalmente T = | seg) y Q(A)



es la funcién de \atenuacién, dada en Richter (1958, Apéndice VIII). Esta
escala es actuaimente materia de investigacién, y no se emplea de manera

rutinaria. No parece sufrir del problema de saturacién.

Escala Mw: Esta escala estd basada en el momento sismico, Mo' definido en la
ecuacién 1. Aunque se requieren analisis complicados, el momento sismico de
temblores grandes y pequefios puede obtenerse con bastante exactitud si se
dispone de registros adecuados. Mo mide el comportamiento del temblor a
pericdo largo (teéricamente a periodo infinito}; por tanto, no es sensible a
los detalles del proceso de ruptura. lLa ecuacidn 2b relaciona Mo con la
energia sismica liberada. Con base en el momento sismico, se ha desarrollado
una escala de magnitud llamada magnitud de momento, MW (Kanamori, 1977, Hanks

y Kanamori, 1979; Singh y Havskov, 1980}, definida por:
Mw = 2/3 (log MO -16.1) (10)

donde Mo estd en dina-cm. El avance reciente en la instrumentacion sismica
mundial y en las técnicas de andlisis, permiten la estimacién rutinaria de Mo

de todos los temblores con M mayor que aproximadamente 5.0.
w

Escala Mc: lLa escala de magnitud de coda, Mc, estd basada en la duracién del
sismograma del temblor. Fue originalmente propuesta por Bisztricsany (1959}).
En virtud de su simplicidad, ha ganado popularidad para determinar magnitudes
de temblores registrados en redes sismograficas locales y regionales (Lee et

al, 1972). La relacién entre M y la duracién, T, es:
[

Mc =c log T + CZA +c, (11)
Puesto que <t depende tanto del instrumento de registro como de las
condiciones locales, las constantes de la ecuacién 11 deben determinarse
tomando en cuenta estos factores. La parte del sismograma gque sigue a la
fase intensa-la coda-, estd compuesta de ondas dispersadas. Por tal razoénm,
la escala no es ser-ible al patrén de irradiacién. Havskov y Macias (1982)
desarrollaron una escala MC para algunas estaciones sismicas mexicanas,

calibrando M con mb.
c



Relaciones entre diversas escalas de magnitud

Al desarrollar nuevas escalas de magnitud, en general se ha tratado de
ligarlas a escalas ya existentes. Por ejempio, Gutenberg (1945a) catibré la
escala M’ con la mdas antigua ML. Puesto que los eventos de calibraciéon tenian
ML cercana a 6, Ms y ML coinciden aproximadamente para esta magnitud. En
vista de que los tipos de onda y el periodo difieren en las dos escalas, no
hay razén para esperar que coincidan en otros rangos de magnitud. A m, se le
requirid coincidir con M'. Nuevamente, los eventos de calibracién tuvieron
M. entre 6.5 y 7, por lo que ambas escalas coinciden en este rango. m_ no fue

calibrada con ninguna escala prexistente.

En la figura 4, tomada de Kanamori (1983}, se grafican algunas escalas de
magnitud en funcién de la magnitud de momento, Mw. Dada Mw. la figura 4a
muestra un range de posibles valores de otros tipos de magnitud. La
dispersién no es solamente debida a errores de observacién, sino que refleja
diferencias esenciales entre las diferentes escalas. Como se mencioné,
diferentes escalas implican mediciones a diversos periodos; por otro lado, el
espectro de la fuente del temblor no es plano. Por tales razones, no es
posible esperar una correspondencia uno a uno en una rango amplio de
magnitudes entre las escalas. Esto explica porgué para el mismo temblor se
reportan varias magnitudes. Por ejemplo, el temblor de Michoacan del 19 de
septiembre de 1985 fue reportado con Ms = 8.1, mb =7y Mw = 8.05. Ya hemos

discutido los valores de ML para este temblor (ver figura 2).

En esta breve revisién hemos mencionado sclamente las escalas mas ampliamente
usadas. Existen muchas mas, que han sido desarrolladas para diferentes
regiones del mundo. Actualmente se dedica mucho esfuerzo a desarrollar nuevas

escalas y a entender y mejorar las existentes.

Escalas de intensidad

Anics de la existencia de sismégrafos, los temblores podian medirse sélo por

sus efectos. Rossi y Forel, en 1883, desarroliaron una escala llamada escala



de intensidad de Rossi-Forel. Con base en los efectos del temblor sobre las
personas, las construcciones y la superficie de la tierra, se asigna una
intensidad entre I y X, y finalmente se construyen mapas de isosistas, que
son curvas que unen puntos sobre la tierra que experimentaron la misma
intensidad. En 1902, Mercalli propusc una escala mejorada, que se extiende de
I a XII. Una versién abreviada y modificada de la escala de Mercalli esta
dada en Richter (i958, capitulo 11). Las Iisosistas siguen siendo una
herramienta valiosa en la estimacién de la intensidad de un temblor, a escala
descriptiva, ya que en muchas regiones no existen registros instrumentales.
Ademas, en muchos paises se dispone de una larga historia documental de los
efectos de los temblores. Las intensidades generalmente decrecen con la
distancia a la fuente; sin embargo, las condiciones locales pueden elevar
significativamente la intensidad. Un caso espectacular de este fendmenc es la
zona de lago del Distrito Federal. Se han hecho esfuerzos por correlacionar
intensidad con aceleracién maxima del terreno; también, se ha relacionado el
drea incluida dentro de la iscsista de cierta intensidad con la magnitud.

(ver, por ejemplo, Singh et al, 1982, para el caso de México).

La amplitud de las ondas sismicas, al igual que la intensidad, decrece con la
distancia. En las escalas de magnitud, las funcicnes de atenuacién tratan de
tomar en cuenta este decaimiento, de suerte que unoc obtenga aproximadamente
la misma magnitud independientemente de la distancia, suponiendo que se use
la misma escala. Culaquier efecto de sitic se toma en c¢uenta aplicande una
correccién por estacién. Por otra parte, el mismo temblor dara lugar a
diferentes intensidades dependiendo de la distancia y las condiciones

locales.

Comentarios finales

La cuantificacion completa de wun temblor requiere muchos parametros.
Determinar estos parametros es posible solo para algunos temblores y después
de laboriosos andlisis. Una idea gruesa del tamafioc del temblor puede
obtenerse con un parametro: la magnitud. Esta es determinada a partir de la

amplitud registrada de ondas de cierto tipo. Puesto que la magnitud crece

10



como el logaritmo comin de la amplitud, un aumento de diez veces en la
amplitud corresponde a un incremento de una unidad de magnitud. Un aumento de
una unidad de magnitud estd asociado a una energia sismica liberada del orden
de 31 veces superior, es decir, que la enérgia involucrada en un temblor de

magnitud 8 puede equipararse a la de 1000 temblores de magnitud 6.

Se han desarrollado diversas escalas de magnitud. Puestc que los tipos de
onda y periodos involucrados son diferentes, las magnitudes de distintas
escalas no coinciden. Deben tomarse precauciones para no mezclar magnitudes

de distintas escalas.

11
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Pies de figura

Figura 1. Acelerogramas obtenidos en la zona epicentral del terremoto

Michoacén del 19 de septiembre de 1985 {componente NS).

Figura 2. ML sintetizada a partir de acelercgramas versus distancia para

temblores del 19 y 21 de septiembre de 1985.

Figura 3. Sismograma de periocdo largo, componente vertical, del temblor

19 de septiembre de 1985, registrado en Griafenberg, Alemania (A = 90.8°).

escala horizontal, en minutos. La escala vertical mide el desplazamineto

terreno, en micrones, a 25 seg de periodo.

Figura 4. Relaciones entre diferentes escalas de magnitud. ({(a} Rango

posibles valores de magnitud dade un valor de Mw. {(b) Relaciéon promedio.
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Tabla 1
ML de los temblores de septiembre de 1985

Regién ML promedio
19 sept 1985 21 sept 1985
Epicentral 6.0 ’ 6.3
Rz100 km, sitios firmes
de la costa 7.4
Zona firme, México DF 8.2
Zona de lago, México DF 8.7

.
ﬂ‘calculada a partir de respuesta Wood-Anderson sintética usande

acelerogramas y la relacién de atenuacién para California.
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RESUMEN

Se presenta en método de simulacion de acclerogramas usando registros pequeios como funciones de Green empiricas.
El método es similar al propuesto por Jovner v Boore (198R). excepto que se usa. para la generacion de los tiempos
aleatorios de ruptura de celdas elementales. una densidad de probabilidades que genera registros sintétices con un con-
tenido de frecuencias congruente con el medclo sismologico m’. en toda la banda dc interés. Por tratarse de un modclo
de simulacién con bases fisicas. no es necesario recurnr a funciones de modulacion ad hoc, ni en el tiempo ni en la
frecuencia. Se presentan ejemplos de aplicacién a fa simulacion de movimienmos fucries en ¢l campo cercano. a distan-
cias intermedias, v en el valle de México. Sc mucstran algunos acelerogramas siniéticos que resultarian de la ocurrencia
de un tembior hipotético de magnitud 8.2 cn la brecha de Guerrero.

ABSTRACT

We present a method to simulate accelerograms using records of small earthquakes as empirical Green's functions.
This method is ssmilar to that proposed by Jovier and Boore (1988), except that to generaie the random rupture times
of elementary cells, we use a probability density function which generates svathetic ground motions that obey the o
scaling model in the whole frequency band of interest. Since it 15 a phvsicallv hased model, there 15 no need of ad hoc
tme or frequency modulation functions We illustrate the nse of the method with simulation of accelerograms in the
near field, at intermediate distances, and in the Vallev of Aexico. We show svnthetic sirong-motion recordings that
would be recorded during the occurrence of a magnitude 8.2 hyporhetreal earthguake in the Guerrero gap.

1. INTRODUCCION

El método de simulacion de temblores usando regisiros de cventos pequeiios como funciones de Green empiricas fue
propueste por Hartzell (1978). La idea central del procedimicnilo es que un acelerograma generado por un temblor de
pequeiia magnitud estd muy probablemente asociado a una fuente sismica simple. por lo que las complcjidades observa-
das en el acelerograma sen atribuibles exclusivamente a las modificaciones que sufren [as ondas por efcectos de trayecto
y de sitio. El registro del temblor pequeiio pucde considerarse como la funcion de Green del medio. es decir. la acelera-
cién que se produce en el sitio de registro cuando en la fuente se aplica una distocacion puntual. Para stmular un accle-
rograma asociado a un temblor de diferentc magniud bastaria conocer la historia de las dislocaciones clementales en la
fuente correspondiente y efectuar la convolucion de csta funcian de fucnie con la funcion de Green. Se han desarrollado
diferentes técnicas para llevar a cabo simulaciones siguiendo esta idca. Son de especial interés las debidas a Irikura
(1983), Boatwright (1988} y Joyner y Boore (1988) En ¢l presente anticulo sc muestra otra 1écnica que. partiendo de la
propuesta por Joyner y Boore, supera algunas de sus limitaciones v produce acclerogramas simulados con ¢l contenido
de frecuencias predicho por el modelo de fucnie de Brune (£970) v que presentan cnvolventes realisias en ¢l dominio
det tempo v evolucidn razonable del contenido espectral sin tener que recurrir a funciones de modulacion ad hoc.

2. EL MODELO SISMOLOGICO o’

En general, y de manera esquematica. ¢l espectro de amphtudes de Fourier. A{m). del acclerograma generado por un
sismo, puede expresarse de la siguiente mancra

ACO)=K SO)TIOMLADY covvvvoroeeoeoees oooe oo oo e (1)
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donde K es una constante, T(w) es un término que incluye las modificaciones que sufre ¢l espectro por efectos de trayec
to, y L(») rcprescnta las amQIiﬁcaciones por cfcctos de sitio; si se supone comportamicento lincal de los materiales por
los que atraviesan la ondas sismicas, estos dos términos no dependen del tamaiio de un temblor. S(w) es el espectro de
aceleracién en 1a fuente sismica. De acuerdo con el modelo o? (Aki. 1967, Brune, 1970). este espectro esta dado por

donde M, es ¢l momento sismico y @, es la llamada frecuencia de esquina. dada por (Brune. 1970):

0, =4.9x10° (21B) (A /M)A e 3)
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Figura | Cociente espectral asociado al escalumicnto of y el que resulta del método de Joyner y Boore (JB)

donde P es la velocidad de propagacion (en kim/s) de las ondas S y Ao es la caida de esfuerzos (en bar); en la formula
anterior, M, estd en dina-cm. Considérense dos eventos generados en la misma regién v registrados en el mismo sitio.
Scan M,.. Ac, y o, los parametros del sismo de mayor magnilud y M, Ao, y w los del de menor magnitud. El
cocicnte entre sus correspondientes espectros. Q(m). sera

M, [+ (e/oy)
Qo) = T eeeeeeeeee eeee ik eees e cee e e 4)
M, l+(w/o)
Puede obscrvarse que, para ©=0, Q(w) es ¢l cociente de momentos sismicos. mientras que, para valores suficientemente
grandes de o,

2

M, )'/;(A”- )%

MO: mce
> ==
Q(m) (Mﬂs Aﬂ.

MO! w
cy
La variacién de Q(») con o puede observarse en ia fig 1. Nétese que, de acuerdo con este modelo, que cuenta con
amplia verificacion empirica. la energia de baja frecuencia crece mas rapidamente que la de alta frecuencia al aumentar
la magnitud del tcmblor. Es entonces claramente incorrecto escalar con una constante un acelerograma para simular el

registro de un temblor de mayor magnitud.

3. EL PROCESO DE SUMA DE FUNCIONES DE GREEN EMPIRICAS

Considérese una _fucme sismica puntual dividida en N celdas elementales. cada una de las cuales genera, comenzando
en el instante t, i=1,...N, una sefal cuyo espectro de Fourier es EA,(w), donde & es un factor de escala arbitrario. El
espectro de la sefial resultante, A (), valdra

N
A, (m)=§A’(m);§1 e e e (6)
Puede probarse que si los tiempos de ruptura (, son aleatorios, independientes e ignalmente distribuidos con densidad de
probabilidad p(1), el valor esperado de |A (). (|A(w)>), estard dado por



(| 4,0)|2)=£2 | 40) [ 2INHN2-N) | P@) 2] . e, (N

donde P(w) es la transformada de Fourier de p(t). El cociente entre los espectros de amplitudes, R(o), podrd entonces
estimarse con

REOY=ENNHVE-NY LPO) 1o (8)

Se observa lo siguiente: por definicién, P(0)=1. Esto implica que R(0)=EN, de donde se desprende que para que el
cociente espectral obtenido del proceso de suma obedezca al modelo de escalamiento w’, debe cumplirse que §
N=M,/M,,. Por otra parte, considerando que [P(w)] debe anularse cuando -, las ecuacuones 5y8 1mphcan que £
N"=(M,/M,)"*(Ac/Ac,)*. De estas dos condiciones resulta que para cumplir con el escalamiento det modelo @’

% oA %

=(%) (%) ........................................................................................ (9)
K 4%

§=(%) (%) ........................................................................................ (10)

A frecuencias intermedias, R(o)} depende de P(w). Joyner y Boore (1988) desarrollaron un método de simulacion en
que se elige para los tiempos de ruptura de las celdas elementales una densidad de probabilidades uniforme entre -T2 y
T,/2, siendo T, a duracién total de la ruptura del evento que se¢ quiere simular, dada por 2n/w,,. Con esta hipdtesis,
p{O)=1/T,, por to que P(w) -la transformada de Fourier de p(t)- es

sen(oT, /2) sen(nw/o_)

P(o) = 22 S, 11
©)== 172 /o, ()

El correspondiente valor de R(w) para €l método de Joyner y Boore se presenta con linea discontinua en la fig 1,
donde se compara con Q(w), el cociente espectral asociado al modelo @?. Notese que aunque los limites de alta y baja
frecuencia son correctos, el cociente espectral que resulla del esquema de suma de Joyner y Boore tiene huecos -¢l pri-
mero de ellos para =0~ que implican que los espectros de los temblores simulados serdn sistematicamente deficientes
en frecuencias miltiplos de o Para superar este inconveniente, y otro que se discutira mas adelante, se hacen las si-
guientes consideraciones.

Se desea disefiar un esquema de suma de funciones de Green empiricas tal que, en promedio y para todas las fre-

uencias, s¢ obtengan temblores con un contenido espectral congruente con el modelo de escalamiento o’. Esto implica-
ria que Q{w)=R{(w) para cualquier valor de o (ecs 4 y 8), en vista de lo cual, ademas de las ecs 9 y 10, debe satisfacerse
la siguiente relacion: '

l1+a(w/e,)’ 2
|P(co)|=J alo m"'z) cona=——§-u-)i— .............................................. (12)

Si ademas se impone la condicion de que P(w) sea real para evitar cambios de fase en el proceso de suma, resulta que el
esquema de suma deseado es uno en que los tiempos de ruptura de las celdas elementales tienen una densidad de proba-
bilidades que es la antitrasformada de Fourier del miembro derecho de la ec 12:

p(t)= 1 J-\}Ha(m/m )25'""d

1+(0/w,,)?

En sintesis, el procedimiento propuesto para simular temblores consiste en superponer N (ec 9) veces la funcion de
Green empirica escalada por un factor £ (ec 10), defasindola cada vez un tiempo 1, i=1,..N, en que los tiempos t, son
aleatorios, independientes, ¢ igualmente distribuidos con una densidad de probabilidades dada por la ec 13. En el apén-
dice se presenta un procedimiento practico para generar valores aleatorios de los tiempos de ruptura.

4. EJEMPLOS DE APLICACION

4.1 Registros de 1a Red Acelerogrifica de Guerrero

Para gjemplificar el método descrito para generar acelerogramas artificiales, hemos elegido los temblores del 25 de abril
y 2 de mayo de 1989 (M,=6.92 y 5.52, respectivamente). En la Tabla 1 se presentan parametros sismoldgicos relevantes
de estos temblores. Esta pareja de eventos es especialmente adecuada para probar el método de simulacion ya que ambos
se originaron aproximadamente en la misma regién (de hecho, el menor es una réplica del mayor) y ambos fueron
profusamente registrados por los acelerdgrafos de la red de Guerrero.
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Se usaron los registros del temblor del 2 de mayo de 89 en las estaciones Cerro de Piedra (CPDR) y Teacaler
(TEAC) como funciones de Green empiricas para reproducir los acelerogramas obtenidos en cada estacién durante ¢
temblor del 25 de abril de 1989. '

s

e

r80F

TEr

170

1651

: . . N
‘-’lﬂ -102 =104 =100 - -

Figura 2. Mapa de del sur de México mostrando la localizacion de los epicentros de los temblores y las estaciones
acelerogdficas usadas en este estudio

Evento M, M, Long Lat Caidas de esfuerzo (bar
(dimm;m_L W *N CPDR | TEAC SCT 56
25 abr 89 6.92 2.4x10™ 99 48 16.58 250 300 300 100
2 may 89 5.52 Lox 0™ .99 48 16.65 100 250 - -
19 sep 85 8.01 LIx1I0X | -102.71 18.14 - - 300 -
Postulado £.20 2.5x10™ .99 48 16 58 . R . 100

Tabla 1. Pardmetros sismoldgicos de los temblores usados. Mamentos sismicos tomados de Ordaz y Singh (1992)

Notese que el momento sismico del temblor objetivo es casi 130 veces mayor que el de sus funciones de Green. En la fig
2 pueden verse la localizacion tanto de las estaciones CPDR y TEAC como de los epicentros de los tembiores en cues-
tién. Nuestra intencién es mostrar las capacidades del método de simulacién para reproducir las principales caracteristi-
cas de acelerogramas observados. Por esta razon, en esta etapa, hemos dado por conocidos los momentos sismicos y las
caidas de esfuerzos tanto de la funcién de Green como del evento objetive. La determinacion de caida de esfuerzo en un
temblor es un problema complicado y todavia sujeto a grandes incertidumbres: la propia definicion de esta cantidad es
motivo de debate actualmente entre la comunidad sismolégica. Diversos autores han determinado las caidas de esfuerzo
para los temblores usados en este estudio (v.g., Singh et al, 1990; Ordaz y Singh, 1992) recurriendo a métodos diversos;
las estimaciones, sin embargo. varian considerablemente dependicndo de los datos y procedimientos usados por cada
autor. En este estudio hemos adoptado como valor de la caida de esfuerzo, para cada evento y estacion de registro, aquel
que, dado el correspondiente momento sismico, conduce a un migjor ajuste entre el cociente observado de amplitudes de
Fourier y el predicho por un modelo w’.

En la figura 3 se presentan los acclerogramas observados en la estacién CPDR (componente NS) y cinco acelerogra-
mas simulados usando el método de Joyner y Boore (JB) y el método que se ha descrito, y las caidas de esfuerzo de la
Tabia 1. Puede observarse que los acelerogramas simulados con el método propuesto son muy similares, tanto en forma
como en amplitud, al observado durante et temblor del 25 de abril. Los generados con ¢l método de Joyner y Boore,
aunque aproximadamente correctos en amplitud, carecen dc la modulacion acampanada tipica de los acelerogramas
reales. Este es el segundo de los inconvenientes que se seilalaron anteriormente: la forma poco realista que presentan los
acelerogramas sintéticos generados asignando a los tiempos de ruptura una distnibucion uniforme; ¢l inconveniente se
supera con ¢l método que se propone. En la parte derecha de 1a fig 3 se presenta, con linea continua, el cociente espec-

- tral entre los temblores del 25 de abril y del 2 de mayo: este se compara con el promedio de los cocientes espectrales
entre los acelerogramas sintéticos y la funcion de Green, es decir, el temblor del 2 de mayo. Notese, por una parte, que
ambos cocientes son muy similares (lo cual tnicamente prucba que el proceso de suma de funciones de Green fue co-
mmectamente realizado, ya que las caidas de esfuerzo fucron elegidas para que esto sucedicra) y; por otra parte, que el
cociente espectral promedio no adolece de los huecos en frecuencia generados por el método de Joyner y Boore. En la
fig 3 también se muestran los espectros de respuesta (seudoaceleraciones, 5% del amortiguamiento critico} de los cinco
acelerogramas simulados con el método que se propone, y se comparan con el espectro calculado a partir del registro.
La comparacidn es satisfactoria, aunque se observa que pueden existir variaciones significativas en algunas ordenadas
espectrales de una simulacion a otra,
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Fipura 3 Registros observadas en CPDR y sintéticos generados con los métodos de Joyner y Boore (JB) y propuesto
en este estudio. S¢ muestran los cocientes especirales observado ¥ promedio de los sintétices, y los espectros de
respuesta obscrvado (puntos) y sintéticos
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Figura 4 Igual que la fig 3, pero para la estacion TEAC

En la fig 4 sc presentan los resultados para la estacion TEAC (componente NS): se emplearon en esta simulacién las
caidas de esfuerzo que se sefialan en la Tabla 1. Sc observa que. para este regisiro. el método de Joyner y Boore da
mucho mejores resultados que para el regisiro de CPDR. Los acclerogramas simulados con ¢l méiodo propuesto son
también aceptables v presentan caracteristicas sinulares a las de tcinblores reales. En la figura se muestran los cocientes
espectrales observado v proinedio de las cinco simulactonces, junto con los espectros de respucsta de los acclerogramas
simulados con el méiodo propuesto y el del temblor rcal. 51 sc observa el tamaiio v la duracion del registro del 2 de
mayo, mismo que fue usado como funcion de Green empirica. resulta sorprendente que un registro tan pequeiio conten-
ga informacion suficiente para generar acelerogramas que licnen caracteristicas muy similares a las de los temblores
reales.

4.2 El valle de México

Se llevaron a cabo simulaciones del acelerograma registrado el 19 de scpticmbre de 1985 en la estacion SCT
{componente EW) de la ciudad de México con los momentos v caidas de esfucrzo de la Tabla 1 Para ello se empled
como funcién de Green el registro obtenido en la misma estacion ¢l 25 de abrit de 1989, Como puede verse en 1a Tabla
1, el cociente de momentos sismicos es de airededor de 40, Conviene notar, sin embargo, que en este caso la funcion de
Green proviene de una region diferente a la del temblor que s¢ desea simular, y que las distancias focales son diferentes
(295 km para la funcion de Green y 400 km para ¢l gran temblor), Para tomar en cucnta esia Gltima situacion, se multi-
plicé la funcién de Green por un factor de 0.86=(295/499)'", quc corrige por aicnuacion geométrica de las ondas. supo-
niendo que predominen las superficiales. No se hacen correcciones por atenuacién inclastica, lo cual posiblemente in-
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troduce un exceso de alta frecuencia en la funcién de Green. Los resultados se presentan en la fig 5. Puede notarse que
este caso la concordancia entre lo observado y lo calculado no es tan bucna como en los casos anteriores. Sin embargo,
creemos que los acclcrogramas artificiales son simulaciones razonables. En la figura 5 puede observarse que el espectro
de respuesta promedio subestima al observado en un periodo de alrededor de 2 s. aunque el pico espectral queda cubier-
to por la banda de incertidumbre. Esto no sucede para periodos de alrededor de 2.5 en que el espectro observado es su-
bestimado aun por ¢l percentil 84 de la simulacién. Esta discrepancia puede deberse a diferencias entre las fuentes sis-
micas los trayectos dc los evenlos de 1989 y 1985, en particular al hecho de que la fuente del temblor de 1985 pudo
haber sido especialmente encrgética en periodos de alrededor de 2 seg. Notese que para la ordenada espectral mdxima
se calculan coeficicntcs de variacion de hasta 0.4, aunque la dispersion es menor para otras ordcnadas espectrales.
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Figura 5 Resultados para SCT. Los espectros de respuesta sintéticos corresponden a la media y la media mds y
menos una desviacion estindar calculados con cien simuluciones

Como ultimo ejemplo de aplicacién del método en discusin. se generaron acelerogramas sintéticos para la estacion 56
de la ciudad de México (localizada en la Colonia Roma) para un temblor hipotético en la brecha de Guerrero, de magni-
tud 8.2, y con el msmo epicentro que ¢l del evento del 25 de abril de 1989. Se uso como funcion de Green el registro
obtenido en la estacién 56, componente NS, durante este temblor. En este caso. la caida de esfuerzo del temblor hipoté-
tico es desconocida y debe asignarse; se eligié un valor de 100 bar. La de Ia funcion de Green, calculada solo a partir del
registro de la estacion 36, ¢s sumamente dificil de obtener por la contamunacion de la sefial con efectos de sitio. Se
decidio usar entonces la caida de esfuerzo promedio reportada por Ordaz y Singh (1992) para el evento de 1989 (100
bar). Los resultados de la simulacién se presentan en la fig 6. junio con la funcion de Green y espectros de respuesta
obtenidos con 100 simulaciones. Puede verse que el valor esperado de la ordenada espectral maxima, que ocurre para un
periodo de cerca de 2.5 s, es aproximadamente 1.3g Se encuentran coeficientes de variacion de hasta 0.4 en periodos
cercanos a 2.5 s, mientras que a otros periodos, este coeficicnte es menor,

5. CONCLUSIONES

Se ha presentado un nuevo método para generar acelcrogramas sintéticos usando registros de temblores pequefios como
funciones de Green empiricas. EI método posee la cualidad de generar movimientos fuertes cuyo espectro de Fourier
esta escalado, respecto al de la funcion de Green, stguicndo ¢l modelo sismologico @’. Ademas, fa forma de la funcion
de fuente resultante (ec 13), proporctona a los registros artificiales modulaciones realistas en el tiempo y la frecuencia,
las cuales se derivan sdlo de consideraciones fisicas Se ha cjemplificado la aplicacion del método con registros de tem-
blores mexicanos de subduccion. Se oblienen aceicrogramas cuvo contenido espectral, para una banda de frecuencias
razonable. es indistinguible del de los temblores reales: las formas generales de los sintéticos son también realistas. En
el caso de registros del valle de México, pueden reproducirse bien algunas caracteristicas de los acelerogramas reales,
tales como su gran duracion, la evolucidn del contenido espectral con el tiempo y las largas codas monocromaticas con
"golpeteo”. Los espectros de respuesta determinados por simulacién muestran coeficientes de vanacién que van desde

\
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0.4 en periodos cercanos al dominante del terreno, hasta menos de 0.2 en otros periodos. Consideramos que estas dis-
persiones. atribuibles solo a variabilidad en la fuente sismica, son realistas, y deben considerarse en andlisis de riesgo
sismico. En vista de 12 disponibilidad actual de registros de temblores pequeiios, el método propuesto es una alternativa
poderosa para la estimacién de movimientos fuertes ante temblores futuros.
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Figura 6 Resultados para un temblor hipotético dec magnitud 8.2 en la brecha de Guerrero en la estacion 56
(Colonia Roma) de la ciudad de México
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APENDICE

La parte del método presentado que en la praciica ofrece mayores dificultades es la generacion de nimeros aleatorios
con la densidad de probabilidades de la ec 13. La alternativa mas adecuada parece ser la aplicacion del método inverso,
de acuerdo con el cual un nimero aleatorio con funcion de densidad acumulada arbitraria P(t) puede obtenerse con ia
siguiente relacion:

dondet1 €S un nUMEro alealonos con la densidad de probabilidades deseada, u, es un ndmero alcatorio con distribucion
uniforme entre 0 y I, y P'(-) es la funcién inversa de densidad acumulada. Se recuerda que
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t
p(t)=fp(r)dr .............................................................. e, (A2)

La aplicacion del método inverso requiere, por tanto, del conocimiento de las funciones P(-) y P''(:). Los autores no han
encontrado solucidn andlitica a la doble integral que se requiere resolver para este fin. Sin embargo, una sugerencia de
F Sanchez Sesma ha permitido llegar a una expresion en que sélo se requiere de la integracion numérica de un término
rapidamente convergente. La expresion es la siguiente:

(y’-Va
P(t)ocn(l —e @ )1-a + 24 ,[ " ) WY S e e ydy (A3)
e yuy

La constante de proporcionalidad faltante es tal que P(<)=1. La ec A3 contiene un término que debe ser integrado
numéricamente. La funcioén inversa debe ser determinada numéricamente. resolviendo por iteraciones la ecuacion
u=P(t) para valores dados de u. Si se construye una tabla de parejas (u,t) en que los valores de u estén equiespaciados y
suficientemente cercanos, la funcién inversa podra calcularse con suficiente aproximacion por interpolacién para valo-
res arbitrarios de u.
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ESPECTROS DE RESPUESTA Y DE DISENO

-
Sonia E Rulz

I. INTRODUCCION

La manera mas usual de definir el movimiento del terrenoc en un
sitio con fines de disefio sismico es mediante un ESPECTRO DE
DISERO. La forma de este se puede predecir estadisticamente si se
cuenta con suficientes datos de instrumentos, sin embargc en
general esto no sucede asi por lo gue no es posible realizar una
prediccion estadistica sélamente con ESPECTROS DE RESPUESTA
calculados a partir de registros locales. de temblores. Debido a
esto dicha prediccién debe de hacerse a partir del conocimiento’de
las caracteristicas de los temblores gue puedan afectar el lugar,
Yy de 1la probablidad de que ocurran. De lo anterior se deduce que
un ESPECTRO DE DISERO implica una formulacion probabilista ya gue
interviene un gran numero de va_-iables aleatorias, como magnitud
Y 1localizacién de los sismos, mecanismo de movimiento en la
fuente, propagacién de las ondas, naturaleza del terreno local,
etc; mientras que un ESPECTRO DE RESPUESTA se obtiene en forma
determinista a pértir del movimiento registrado.

En las siguientes secciones se tratan ambos espectros.

* Inv. Titular, Instltuto de Ingenlerla, UNAM,
Apdo Postal 70-472, 04510 Méxlco, D. F.



11 ESPECTROS DE RESPUESTA
1. Bampantamiento eldastica Eineal

El espectro de respuesta elastica es el valor absoluto maximo de la
respuesta sismica de un sistema de un grado de libertad con cierto

amortiguamiento, en funcién de 1la frecuencia natural w de’
n

sistema. La respuesta de un sistema elastico lineal normalmente
se refiere a: desplazamiento relativo, velocidad relativa a la

base y aceleracidén absoluta (Sd, Sv' Sa respectivamente). La
'
expresidén para obtener s, a partir de la historia de aceleracion

X(t), para un amortiguamiento £ dado, y una frecuencia W, es

(1)

ma x

sen w, (t-t)]dt

)



Cuando el amortiguamiento es suficientemente pequeno, tal gque

/1 - g =1, los términos de igual orden que £ y mayores

pueden despreciarse, y el término del coseno puede reemplazarse
por seno. En este caso se encuentran las siguientes relaciones
entre Sd, Sv 24 Sa

S, = v TS (2)
“ﬁ 2n
' (3)
= - 2n
Sa . wd Sv - T Sv

donde T representa el periodo natural del sistema.

En la practica de la ingenieria sismica estas expresiones son
generalmente utilizadas para calcular espectros de pseudo-desplaza-

mientos relativos (PS) y pseudoaceleraciones absolutas (PS)) de 1la

siguiente manera

SV
PS, = - (4)
n
PS =w S (5)
a n v

De manera similar puede calcularse el pseudoeépectro de velocidad
a partir del de aceleracidn o del de desplazamiento. Sin embargo
en general se parte del espectro de velocidad y de este se
calculan los pseudoespectros PS y Psa.

u
o



En la ref 1 se presentan los valores de amortiguamiento £ usados
en la practica.

El espectro correspondiente a amortiguamiento nulo presenta
oscilaciones abruptas, }>o que indica que la respuesta es muy
sensible a cambios pequenos del periodo. A medida que aumenta el
amortiguamiento en el sistema, se reducen las respuestas maximas y
la sensibilidad al cambio de periodo es mucho menor.

Es comun representar en graficas tetralogaritmicas los espectros
de velocidad, desplazamiento y aceleracién para varias fracciones
de amortiguamiento critico en funcidén de la frecuencia natural, de
manera que se lean las tres respuestas directamente a partir de
una sola grafica

2. Gampontamienta no Lineal

Cuando el comportamiento del sistema es no lineal también se
pueden representar los espectros en un trazo tetralogaritmico; sir
embargo en este caso los valores absolutos maximos que se grafican
son tales que corresponden a un indicador de dafo sismico
especificado; es decir, todos los puntos de un espectro asociado a
un amortiguamiento viscoso dado, corresponden a un mismos nivel de
deterioro ¢ dafio. Es usual, hasta la fecha, que tal indicador sea
la demanda de ductilidad, de modo que se describen espectros
inelasticos no lineales asociados a cierta demanda de ductilidad
del sistema de un grado de libertad.
.

Las formas mas conunes de comportamiento no lineal inelastico
utilizadas en ingenieria estructural son: elastoplastico, bilineal
Yy bilineal con deterioro de rigidez y resistencia. En todos estos
casos la demana de ductilidad p se define como la relacidén entre
el desplazamiento relativo maximo § y el de fluencia 6y. Este
dltimo lo define, en un modelo bilineal, la interseccidn de la
rigidez inicial‘y la fuerza de fluencia Fy

4 5



K= =3 (6)

Los espectros no lineales inelasticos, correspondientes a un mismo
sismo, tienen <caracteristicas distintas segqun el tipo de
comportamiento estructural que se trate. Esto se debe a que la
respuesta histerética en cada caso disipa la energia con forma y
magnitud distintas dependiendo de las relaciones carga-deformacicn
en cuestion. Dicha respuesta implica cierto nivel de dano que
puede afectar la capacidad del sistema para resistir sismos
intensos en el futuro. '

El calculo de espectros de respuesta no lineales generalmente se
realiza numéricamente integrando las ecuaciones de movimiento paso
a paso en el tiempo. En la fig 1 se presenta un diagrama de
bloques relativo al calculo de los espectros inelasticos. Estos
también se pueden estimar en forma aproximada, reduciendo mediante

reglas simples el respectivo espectro lineal elastico. .
3. Recpuestas efastica y elastoplasticas

Para acelerogramas con banda ancha registados cerca del epifoco,
la relacion entre la respuesta madxima de’un sistema elastico y la
de un sistema con comportamiento elastoplastico es aproximadamente
de 1la siguiente forma (ref 1).

a) Cuando el periodo del sistema se encuentra dentro del intervalo
. 3 - * k3 - I . 4

de velocidad constante, el desplazamiento maximo inelastico es

aproximadamente constante e igual al desplazamiento maximo

elastico S, (fig 2a). Estoc no ocurre para niveles de fluencia

extremadamente bajos, en donde el desplazamiento se incrementa

grandemente. A partir de lo anterior se llega a

o
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max e e ma (7)

en donde Fe Y a son la fuerza y aceleracion del sistema cuando
este se considera elastico; Fy y a representan la fuerza y
aceleracidn de fluencia del sistema, y m es la masa del mismo.

b} Si el periodo del sistema es muy corto, de modo gque la
respuesta se encuentre dentro del intervalo de aceleracioén
constante, el desplazamiento maximo inelastico es tal gue 1la
energia disipada por un sistema con nivel de fluencia Fy es igual
a la energia del correspondiente sigstema eldastico. Esto es, en la
fig 2b, el area AOCE es igual a la comprendida entre los puntos
OBDM. En esta figura la linea punteada CD’ representa los puntos
del verdadero desplazamiento maximo inelastico y la linea 1llena
CD une los puntos de igquales energias de 1los sistemas
elastoplastico y elastico. A partir de esto

!

172
= (21 - 1) (8.

==
F
y
Las ecs 7 y 8 constituyen las reglas de reduccidn de espectros
elasticos para calcular espectros elastoplasticos. Estas reglas
son validas para movimientos de banda 'ancha de registros en
terreno duro, cercanos al epifoco. Cuando el movimiento es de
banda estrecha, como los que se presentan en la zona blanda de 1la
ciudad de México, estas reglas no son aplicables, segin se explica
enseguida. .
Rosas, et al (1989, ref 2), Ruiz y Diaz (1991, ref 3) analizaron
las relaciones entre espectros elastoplasticos de aceleracion y
sus respecivos elasticos para varios conjuntos de movimientos con
periodos dominantes especificados, registados en 1la ciudad de
México. La forma de las relaciones medias se muestra en la fig 3.

Esta correspondiente a registros en terreno blando con pericdo

=
~J



dominante de 2s. El tipo de curva de regresién gque se aﬁusté en
dichos estudios es

F
Yy - % -AT -BT ot 1
F = (1 - ) e De T n (9)
e
en donde T representa el periodo de sistema, A, B, C, y D son
pardmetros que dependen del sitio. En la fig 3 se muestra con

linea discontinua la relacidén correspondiente a las ecs. 7 y 8.
Como puede observarse en tal figura estas expresiones dan lugar a
espectros inelédsticos del lado de 1la seguridad para periodos
cercanos al dominante del movimiento, pero resultan menos
conservadoras para periodos relativamente cortos. Actualmente se
estan tratando de derivar en el Instituto de Ingenieria,
UNAM reglas generales para construir espectros inelasticos a
partir de elasticos en donde se tome en cuenta el ancho de banda
de la densidad espectral del movimiento (ref 4).

1!
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III. ESPECTROS DE DISERO

Un espectro de disefio implica una formulacidén probabilista. Este
espectro debe cubrir las caracteristicas de 1los ©posibles
movimientos del terreno en un sitio especificado o una regidén con
caracteristicas geoldgicas similares entre si. Tales movimientos
pueden, por ejemplo deberse a fuentes cercanas y lejana al sitio,
con caracteristicas sismogénicas diversas, etc.

En la construccién de un espectro de disefic se deben tener en
cuenta principalmente las caracteristicas de las fuentes sismicas,
las relaciones entre estas y el movimiento del terreno, y 1la
influencia de las condiciones locales del suelo.

Generalmente se asocian para un sitio dado, varios espectros
elasticos de disefio, cada uno para diferentes periodos de
recurrencia. La eleccidn del periodo de recurreacia, con fines.de
disefio sismibo, debe basarse en criterios de optimacién sobre
el riesgo aceptado y los costos de las construcciones.

2
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1.Reduccidn de especthas eldaticoa pon campaontamienta no
tineal

Cuando actua un sismo intenso sobre las estructuras estas pueden
desarrollar un comportamiento no lineal o lineal, segun se prevea
en el disefio. En nuestro medio, como en muchos, es usual disenar
edificios de manera que presenten un comportamiento mas alla del
de fluencia. Los métodos de analisis comuinmente empleados se basan
en sistemas lineales excitados por movimientos correspondientes a
espectros  elasticos reducidos .para tomar en cuenta el
comportamiento no 1lineal. Es comin calcular 1los espectros
reducidos asociades a un nivel de excitacién de forma tal que el
sistema tenga cierta demanda de ductilidad u.

Newmark y Hall (ref 5) propusieron reglas de reduccién de
espectros 1lineales basados en las ecs 7 y 8, aplicables a
registros de banda ancha, como el de El1 Centro, Calif. de 1940.
En varios reglamentos de disefio sismico se utlizan dichas leyes de
reduccion de espectro, incluyendo-el Reglamento de Construcciones
del Distrito Federal (RCDF-87, ref 6) y el UBC (Uniform Building
Code, ref 7).

El RCDF-87 especifica tres espectros eléasticos, para 5% de
amortiguamiento critico, que dependen del tipo de terreno (zonas I,
IT y III). Dichos espectros cubren los posibles tipos de sismoes
que pueden afectar al Valle de México. Estos son (ref 8 ): a)
temblores locales; b) de profundidad intermedia; c) de subduccién,
y d) del resto de la Placa Continental. La envolvente de los
espectros asociados a estos tipos de temblores con cierta
probabilidad de ocurrencia, es tal gue la banda de frecuencias
resulta moderadamente ancha, Cuando ademas se introducen las
incertidumbes asociadas a: condiciones locales del terreno

(topografia, heterogeneidad, anisotropia, escaces de datos sobre



temblores intensos, incertidumbre en la respuesta estructural,

etc) dicho espectro de disefio resulta francamente de banda ancha.
IPor lo anterior es razonable aplicar las reglas de Newmark al
espectro lineal que propone el RCDF-87.

Los espectros reducidos por demanda de ductilidad se emplean tanto
en el analisis modal espectral de estructuras como en el de
fuerzas laterales equivalentes. En el primero 1las fuerzas
actuantes se determinan con base en los modos de vibracidén que
intervienen en el anadlisis estructural, mientras que en el segundo
dichas fuerzas se calculan a partir del modo natural de la
estructura.
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Iv CALCULO DE ESPECTROS DE DISENO A PARTIR DE FUNCIONES DE
DENSIDAD ESPECTRAL

En esta seccidén se supone que se conoce la densidad espectral del
movimiento esperado en un sitio asociado a cierto periodo de
recurrencia, y a partir de esta informacidn se desea definir el
correspondiente espectro de diseho. Los criterios para lograr est
son los siguientes: ’

A) Analisis Probabilista en la Frecuencia. Prineramente se obtie-

tiene con la funcién de densidad espectral de la respuesta de
un sistema de un grado de libertad (1gdl). Se analizan las
probabilidades de excedencia de valores espectrales y se
determinan espectros de respuesta con probabilidades de
excedencia prefijados. Este criterio utiliza 1los primeros
momentos de la funcién ce densidad espectral y la duracion de
fase intensa del movimiento. Con ellos se puede encontrar en
forma aproximada la esperanza de la respuesta maxima y estimar

espectros de diseno. Este criterio se explica mas adelante.

B) Simulacidén de Movimiento Sismicos. A partir de un numeroc

suficiente de movimientos simulados se calculan sus
correspondientes espectros de respuesta y se cbtiene el

espectro asociado a cierta probabilidad de excedencia.

¢ 12



En lo que sigue se explica con detalle el inciso A. El referente
a Simulacion de Movimientos Sismicos se trata ampliamente en el
capitule correspondiente.

—

1. dnalisis pnobabilista en la pfrecuencia

En este caso la excitacidén sismica se trata mediante funciones de
densidad espectral (f d e) de potencia G(w). El valor esperado

E [x(t)] de los acelerogramas es nulo, por lo que el area bajo la

funcién G(w) es igual a 1la  varianza a°. La siguiente
relacién es basica en la teoria de vibraciones aleatorias
estacionarias de sistemas lineales (Crandall y Mark, 1963; ref 9)

G () = G(w)|H(w)|® (10)

en donde Gu(w) es la £ d e resultante y |H(w)| es la funcién de
amplificacién o de trasferencia que representa la amplitud de la
respuesta del sistema ante una excitacién armdénica de amplitud
unitaria y frequencia w. Para urr sistema de un grado de libertad
en que la excitacién y la respuesta son la aceleraciédn y el
desplazamiento respectivamente, la funcidén de amplificacion al
cuadrado es

|H(w) | = (11)

»

donde w representa la frecuencia natural del sistema y £ el
amortiguamiento. La varianza de la respuesta cr: es igual al A&rea

bajo la curva G (w). La desviacién estandar de 1la
‘. 2

pseudoaceleracion de la respuesta es o= wyou

b

13
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: g w: G(w ) J |H (w) |‘2dw + J " G(w)dw (12)
0 0

9
n
£
q
Il

- - L
© G(w )1/ (4€)4+ J' " G (w)dw
0

-
- —_

La importancia relativa del segundo término de la derecha crece
para frecuencias naturales grandes (ver fig 4).

La desviacion estandar de la pseudo-aceleracién, o, es igual a 1la
de la aceleracion del terreno, ¢, cuando W= «, y O es igual a 1la
desviacién del desplazamiento del terreno cuando w = 0. Para
sistemas ligeramente amortiguadoé, con frecuencias naturales
intermedias, predomina el primer término.

. 2 .
La wvarianza crz' crece desde cero a un valor cra(s) al final de

la duracién s del temblor. Dicha varianza esta dada por

T W -28w s
n (l-e n

o; () = Glu) —7

: w
)y + I G () dw (1
2]

La esperanza del desplazamiento maximo ﬁmx que define el punto
del espectro de respuesta medio, es proporcional a la desviacién
estandar au(s) , es decir .

=r g (s (14)

donde rs' se conoce -como el factor pico. Los subindices s y p' se
asocian a la duracicén del mnovimiento y a la probabilidad de
excedencia respectivamente. Cuando p =0.5 se obtiene la mediana
del espectro de respuesta. El intervalo usual de variacién de

rsp es entre 1.25 y 3.50 (Vanmacke, 1975). El problema de

evaluar r . equivale al de evaluar la probabilidad de gque 1la

respuesta del sistema sea mayor a cierto limite a durante el
intervalo de tiempo (0,s). Una expresién aproximada, 1la cua’
supone que la respuesta estacionaria cruza la barrera » siguiendo

by 14



un proceso de Poisson, es

r = [21n {2n (1 - exp (=§_V @ 1n 2n) ] ) 1%y

8, P

donde

Qu s/ (2m)

" T Inp

68 = (6u)1.z

_ 172
Q = (A,

u

yu /Ao,u)

— — 3% 172
au - (1 A'l,u / ;\O,UAZ,U

o0

_ i
Ahu = IO w Gu(m)dw

Una expresidn simplificada de la anterior es la siguiente:

Yep = (2 1n N)""2 + ¥/(2 1n N)LQ
en donde
N = % . Aau —
g, u
7 = 0.577... (constante de Euler)

(13)

(16)

Esta expresidén implica un valor p ~ 0.368 de manera que (-1n

p)-1=1, Yy n= f%s/(zn) representa el numero promedio de cruces de

la respuesta por el eje del tiempo.

Wl
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La expresidn simplificada (ec 1i6) se ha calibrado con
acelerogramas obtenidos en la ciudad de México (Ordaz y Reinoso,
1987 ref 10). Para los casos analizados la comparacion de este
criterio y uno “exacto" paso a paso da lugar a errores relativos
medios del orden de 6-% y a desviaciones estandar de dichos
errores de 18%.

-
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RIESGO SISMICO Y ESPECTROS DE DISERO EN LA REPUBLICA MEXICANA 7

Luis Esteva y Mario Ordaz* -

INTRODUCCION

Con motivo del programa de revisibn y actualizacidn de los reglamentos
de construccibn que en forma coordinada desarrollan autoridades y socie~
dades profesionales en diversos estados y municipios del pafs, surgid la
necesidad de proponer coeficientes y espectros para disefo sismico, para
1o cual los coordinadores del programa citado solicitaron apoyo técnico
a la Sociedad Mexicana de Ingenieria Sismica. E1 problema se analizb en
el- seno de un grupo formado por representantes de dicha Sociedad y de
investigadores del Instituto de Ingenieria. Se concluyd que, con el fin
. de formular una propuesta que cubriera uniformemente a todo el pais,
convenia partir de un conjunto de mapas de riesgo sismico y uno de re-
gionalizacibn previamente formulados y de los coeficientes y espectros
de disefio asociados con dichos mapas (ref. 12) y ajustar tales coefi-
cientes y espectros con base en criterios que tomen en cuenta las en-
sefianzas derivadas del temblor de septiembre de 1985 en la ciudad de
México sobre posibles valores de las funciones de amplificacibn dindmica

de los espectros asociadas con la presencia de suelos blandos.

E1 presente trabajo se ocupa de describir los estudios de riesgo sismico

que condujeron a los mapas de la ref. 12 y de-presentar los criterios

*Instituto de Ingenieria, UNAM



para pasar de funciones de riesgo sismico en un sitio dado a espectros

para disefio de diversos tipos de construcciones en dicho sitio.

Las conclusiones de este trabajo constituyen 1o que a juicio de los au-
tores puede proponerse con los estudios de riesgo sismico disponibles a
la fecha. Dichos estudios datan de 1974, y a partir de entonces se han
registrado avances significativos en los criterios y herramientas para
el andlisis de riesgo sfsmico y se ha ampliado considerablemente la in-
formacién sismoldgica recabada. Por tal motivo es muy recomendable ac-
tualizar las estimaciones de riesgo sismico como base para futuras revi-

siones de las recomendaciones de disefio sTsmico que aqui se proponen.

La informacidn con que contamos para estimar el riesgo sismico es de dos
tipos: el primero consiste en informacidn geofisica y el otro se refiere
a caracteristicas de registros de temblores obtenidas en cada sitio de
interés. El primero abarca informacidn que nos dan los sismblogos sobre
caracteristicas de temblores en la fuente, y que mediante relaciones de
atenuacidbn que ligan magnitud con intensidad en términos de distancia y
condiciones locales nos permiten predecir lo que ocurre en el sitio en
cuestibn a partir de la informacidn sismolbgica. De aqui nuestro inte-

rés en estudiar la sismicidad.
SISMICIDAD Y RIESGO SISMICO

E1 riesgo sismico en un sitio dado 1o expresamos en términos de la fre-
cuencia media con que en dicho sitio se excede cada intensidad, y para
fines de ingenierfa esta i1tima se expresa, por ejemplo, como la mixima

aceleracibn o la mixima velocidad del terreno en el sitio durante un



temblor, o como la ordenada del espectro de respuestas para valores da-
dos de periodo natural y amortiguamiento o, en fin, como cualquier para-
metro ligado directamente a las caracteristicas del movimiento del te-
rreno en el sitio de interds y que tiene una correlacidn elevada con las

respuestas méximas de las obras de ingenierfa que interesan.

Usualmente no se cuenta para el sitio que interesa con informacifn esta-
distica obtenida de instrumentos que registren directamente en el sitio
tas caracteristicas de los temblores ocurridos. Por ello tenemos que
conocer 1o que ocurre en las posibles fuentes sismicas vecinas; por. 1o
mismo, mediante el uso de las mencionadas leyes de atenuacién necesita-
mos transformar los modelos matemdticos que describen la actividad de
las fuentes sismicas vecinas (expresada en términos de magnitudes vy
coordenadas de los focos) en actividad sismica expresada en términos de
las intensidades que ocurren en los sitios de interés. En forma simpli-
ficada, 1la actividad sismica en una fuente puede representarse mediante
una curva de tasa de excedencia como la que se muestra en la fig. 1, en
que la escala vertical es logaritmica y 1a curva en su extremo derecho
es asintota a una vertical cuya abscisa es la midxima magnitud que puede

generarse en }la fuente sismica considerada.

La fig. 2 muestra el tipo de curvas que al ingeniero interesan para to-
mar decisiones relativas a la intensidad para la que deben disefarse las
construcciones, atendiendo a los riesgos de falla que deben aceptarse.
En esta figura, y es la intensidad expresada en Ias unidades que corres-
pondan y v es el nimerc de veces por unidad de tiempo (afio) que cada

intensidad se excede en el sitio. En esta figura, tanto los ejes



horizontal como vertical son logaritmicos.
SISMICIDAD DE MEXICO

Por 1o que respecta a la actividad de las fuentes sismicas de México,
debemos recordar que la costa sur de México corresponde a la zona de
subduccibn en que la placa de Cocos se introduce por debajo de la placa
continental de Norte América y que a dicha zona corresponde la mayor
parte de la actividad que ocasiona temblores intensos en la costa sur y
en su vencindad, especificamente en la ciudad de México. Por otro lado,
a 1o largo del Mar de Cortés el movimiento relativo entre placas princi-
palmente es de tipo lateral, semejante al que ocurre en la costa occi-

dental de los Estados Unidos.

La actividad sismica en grandes zonas del! mundo se representa bastante
bien mediante curvas semejantes a la fig. 1. En zonas pequefias no siem-
pre se tiene informacidn estadistica suficiente para trazar curvas, pero
es de esperarse que dichas curvas sean de igual tipo, aunque los barame-

tros correspondientes son funcibn de cada fuente especifica.

La distribucidn de la actividad sfsmica con respecto a la profundidad es
muy variable, dependiendo de la regidn y la fuente que se consideren. Un
estudio de 1a distribucidén de las profundidades de temblores generados
en el Cinturdn Circumpacifico muestra que précticamente toda la energia
se libera en los 100 o 200 km mds prdximos a la superficie y que la par-
te mds importante y que contribuye en forma decisiva a determinar el
riesgo ocurre en Tlos primeros 60 km. En zonas dadas, la distribucibn

de las profundidades puede variar r&pidamente con las coordenadas



horizontales, como consecuencia de los rasgos sismotectbnicos de la re-
.gibn.  Asf por ejemplo, en la costa sur de México las profundidades au-
mentan sistemiticamente conforme nos internamos en el territorio nacio-
nal, alejandonos de ta trinchera o zona que delimita el contacto entre
las placas de Cocos y de Norte América, segin muestra la fig. 3, tomada

de la ref. 1.

En relacibn con la forma de los modelos de sismicidad, debe hacerse no-
tar que hasta hace unos cuantos afios se suponfa que la curva de magni-
tud-recurrencia para una fuente sfsmica local tenfa la forma de la fig.
1, que resulta del andlisis de datos observados en toda la corteza te-
rrestre © en zonas muy amplias de ella. También se hacfa la hipbtesis
que la distribucidn probabilistica de los tiempos de espera entre even-
tos sfsmicos con magnitudes en un intervalo dado es del tipo exponencial
(y por tanto que el nlmero de eventos con magnitudes en dicho intervalo
tiene distribucibén de Poisson), es decir, que el riesgo no se altera con
el tiempo transcurrido sin temblores de gran magnitud. Durante los @l-
timos afos se han reﬁonocido abiertamente ciertas discrepancias con res-
pecto al modelo citado. TOmese por ejemplo la zona de Daxaca en la cos-
ta sur de México, delimitada de acuerdo con la fig. 4a. La fig. 4b
muestra, para magnitudes basadas tanto en ondas de cuerpo como en ondas
de cortante, los nimeros de temblores con magnitudes'comprendidas en
intervalos dados, asy como los nimeros de temblores con magnitudes may-
ores que cada valor dadoe. O(bservando el intervalo de magnitudes modera-
das y grandes, es evidente que las observaciones no son congruentes con
la forma de la fig.l, pues en vez de que el niimero de eventos con magni-

tudes en intervalos dados decrezca sistemdtica y monOtonamente al crecer



la magnitud, los datos muestran que dichos valores empiezan a crecer pa-
ra magnitudes moderadas, alcanzan un maximo y luego decrecen para magni-
tudes muy elevadas. Como consecuencia, la pendiente negativa de la cur-
va de nimero medio de eventos con magnitudes mayores que cada valor dad&

no crece monbtonamente, como implica la fig. 1.

De 1o anterior se ha concluido que conviene actualizar los modelos sobre
sismicidad en ciertas zonas del mundo, entre ellas la costa sur de Méxi-
co, de manera de represenfar Ta actividad sfsmica como la superposicidn
de dos procesos: uno en que 10s eventos ocurren de manera .enteramente
casual, sin que sea posible hacer alguna prediccidn de tipo determinista
0 semi-determinista y otro constituido por los 1lamados temblores carac-
teristicos, que son de magnitud elevada y cuyos intervalos entre ocu-
rrencias son mucho menos inciertos que los asociados al primer proceso.
Estos nuevos modelos deberdn incorporarse en el futuro a los estudios de
riesgo sismico en el pajs, pero no se han tomado en cuenta en los mapas

de riesgo sismico que se muestran en este trabajo.
RIESGO SISMICO EN TERRENQ FIRME

Los mapas de las figs. 5 & 10 muestran valores de aceleraciones y velo-
cidades maximas del terreno que corresponden a periodos de recurrencia
de 50, 100 y 500 aios en terreno firme para toda la ;epﬂblica. Estos
mapas fueron obtenidos con la informacidn sismolfgica disponible en el
pats hasta 1974. Para obtenerlas se partid del conocimiento sobre la
estructura geotectdnica de las zonas ssmicas. Empleando los datos so-
bre magnitudes y coordenadas de los temblores registrados en sismbgrafos

desde principios del siglo (época en que dichos instrumentos empezaron a



operar sistemiticamente en el mundo) se estimaron 105 pardmetros de cur-
vas como la de la fig. 1 para las diversas fuentes sfsmicas potenciales.
Al 1levar a cabo estas estimaciones se tomd en cuenta la presencia de
brechas (o vacancias) sismicas, es decir, de zonas que por sus caracte-
risticas geolbgicas y por su disposicidn en los sistemas tectdbnicos de-
ben considerarse como de elevado potencial de actividad sismica, pero
que durante lapsos largos incluidos durante el intervalo de observacibn
han manifestado poca actividad, probablemente por encontrarse en perio-
dos de acumulacidn de energia de deformacidn. Entre estos c;sos se en-
cuentran las b;echas de Oaxaca, de Tehuantepec, de Guerrero y de Michoa-
cdn (fig. 4a). Para fines de calcular el riesgo sismico en la vecindad
de la zona de subduccién se estimd Ta funcidn M) por unidad de longitud
paralela a la costa, suponiendo que la actividad observada se distribuia
uniformemente a 1o largo de tramos largos de la zona de subduccibn in-
cluyendo las brechas sismicas. Para definir la forma de la variacidn de
la actividad con respecto a la seccibn transversal a la costa se tomb en

cuenta la informacibn que se presenta en las secciones transversales de

la fig. 3.

En las refs. 3 y 5 se presentan leyes de atenuacidn de la intensidad
sismica, es decir, relaciones entre magnitud, distancia e intensidad en
terreno firme obtenidas empleando, en parte, datos sobrb aceleraciones y
velocidades maximas registradas en el territorio nacional, asi como va-
lores de la Gltima variable calculados a partir de relaciones empiricas
entre velocidad maxima del terreno e intensidades en 1la escala de
Mercalli modificada. A partir de dichas leyes de atenuacibn, de la

incertidumbre asociada & ellas y de las curvas de sismicidad x(M) (ver



fig. 1) para las diversas fuentes sismicas se obtuvieron, por un proceso
V de integracidn descrito en la ref. 3, curvas de tasa de excedencia de
intensidades en terreno firme (curvas v(y), fig. 2}, para un conjunto de
puntos localizados en las intersecciones de meridianos y paralelos dis-
tantes un grado en cada direccidn (en la zona vecina al eje volcénico el
espaciamiento entre puntos fue menor). Por interpolacidn a partir de
dichos puntos se obtuvieron las curvas de las figs. 5 a 10. En ellas se
observa que, ademds de los sitios en la vecindad de la zona de subduc-
cibn en la costa sur del pafs, existe una regidn de elevado riesgo en la
vecindad del extremo norte del Golfo de California, asociada con la ac-
tividad del sistema de la falla de San Andrés. En otras regiones del

pafs el riesgo varfa entre bajo y moderado.
ESPECTROS DE RESPUESTA

Los datos que presentan las figs. 5 a 10 sirven para estimar espectros
de respuesta en terreno firme para periodos de recurrencia dados. Para
tal fin pueden emplearse relaciones previamente establecidas entre ace-
teracibn, velocidad y desplazamiento mdximos del terreno durante sismos
dados y las correspondientes ordenadas de los espectros de respuesta pa-
ra diversos periodos naturales y amortiguamientos. Por ejemplo, Newmark
y Hall proponen (ref. 6) que si se trazan los maximos yalores de acele-
racibn, velocidad y desplazamiento del terreno en un sistema de ejes te-
tralogaritmico como el de 1a fig. 11 (tomada de la ref. 11) las ordena-
das de las envolventes de los espectros medios de respuesta pueden obte-
nerse de acuerdo con la misma figura, usando para desplazamientos, velo-

cidades y aceleraciones los factores que aparecen en la tabla insertada



en la figura. Por ejemplo, la aceleracidn envolvente del espectro de
respuesta para amortiguamiento de 0.02 del critico se obtiene multipli-
cando 0.36g, que es la mixima aceleracibn del terreno, por el factor 4.3
consignado en la tabla; as§ resulta el 1.55g de la figura. De manera
semejante se obtienen los va]ores»de 151 cm/seg y 75 cm para las veloci-
dades y desplazamientos miximos envolventes del espectro de respuesta en
el trazo tetra-logaritmico. Estos factores estdn basados en temblores
tipicos de la costa occidental de Estados Unidos, registrados sobre ter-

reno firme a unas cuantas decenas de kildmetros del foco.

En terreno blando, como es sabido, la duracidn del movimiento del terre-
no es mayor gue en'terreno firme, las ordenadas espectrales son mayores
y los periodos dominantes son mds largos. Para un gran nimero de tem-
blores registrados en la ciudad de México, la ref. 7 contiene espectros
de respuesta para diversos amortiguamientos, correspondientes a terreno
blando y terreno firme. Las refs. 8 y 9 contienen informacibfn semejante
para los registros obtenidos en diversos sitios durante los temblores de
septiembre de 1985. Del andlisis de esta informacidn, asT como de 1la
distribucidn de dafos en la ciudad de México durante diversos temblores,
se concluye que la amplificacidn del movimiento del terreno debido a 1la
naturaleza del terreno local puede variar significativamente entre un
sitio y otro de la zona compresible del valle de México & entre un tem-
blor y otro, ¥y que en esa amplificacidn pueden jugar papeles importantes
ciertos mecanismos y tipos de ondas, diferentes de los considerados en
la teoria simplificada de propagacidn vertical de ondas unidimensionales

de cortante a través de formaciones estratificadas.
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INFLUENCIA DE CONDICIONES LOCALES EN TASAS DE EXCEDENCIA DE INTENSIDADES
DADAS

La fig. 12, tomada de 1a ref. 10, muestra la influencia del tipo de sue-
o en las aceleraciones mdximas del terreno correspondientes a diversos
periodos de recurrencia. La figuta se obtuvo a partir de los datos re-
gistrados por acelerbgrafos en el valle de México de 1959 a 1983. Los
valores registrados se clasificaron en dos grupos, de acuerdo con el ti-
tipo de terreno, pero cada grupo incluye sitios diferentes, por lo que
las curvas que se muestran no representan rigurosamente tasas de exce-
dencia de aceleraciones dadas en un sitio dado, sino en cualquiera de
varios sitios, mds o menos cercanos, con condiciones de suelos mds o

menos parecidas.
REGIONALIZACION SISMICA

La fig. 13 es el mapa de regionalizacibn sismica propuesto en ia ref.
12, y que aqufi se propone adoptar, a falta de estudios mds refinados que

abarquen todo el pafs.

En adicidn a la regionalizacidn citada en la ref. 12 se propone también
que las condiciones de suelo local se clasifiquen en los tipos I, Il y

111, de acuerdo con e} siguiente procedimiento:

a) Se localizard el nivel de terreno firme, bajo el cual haya mddulos de
rigidez mayores que 75 000 ton/mz, 0 requieran mds de 50 golpes por
cada 30 cm en la prueba de penetracidn estédndar

b) Para estratos comprendidos entre el nivel de terreno firme y el nivel

en que las aceleraciones horizontales del terreno se transmitan a la
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construccibn se calculard la suma EHi/Yi/Gi donde

Hi = espesor del i-&simo estrato, en m.
Y; = Su peso volumétrico, en ton/m3
G. = mbddulo de rigidez, en ton/m2

Si la suma EHi VYi/Gi es menor que 0.2, el terreno se considerard del

tipo I.

Si la suma EHi VYi/Gi es mayor o igual que 0.2 y wmenor que 0.78, vy
ademds se cumple que que EHi/ZHi /Yi/Gi es mayor que 80, el terreno se

considerard de baja rigidez, es decir, del tipo II.

A falta de informacibn mds precisa, para 1la aplicacibn del criterio
anterior puede tomarse para Yi el valor de 1.5 ton/m3 y los valores de
Gi pueden estimarse como Gi = 0'35Ei en que Ei es la pendiente inicia?l

de la curva esfuerzo-deformacibn de una prueba de compresidn simple.

Para esta clasificacidbn se tomardn en cuenta los suelos Que se encuen-
tren debajo del nivel en que las aceleraciones horizontales se
transmiten a la construccidn, por ejemplo en el caso de un cajdn de

cimentacibdn, este corresponderia al desplante de la losa inferior.

En el resto de este trabajo se discuten los criterios para pasar de cur-
vas de riesgo sismico a espectros de disefic y se presentan los resulta-
dos en términos de espectros lineales de diseno para amortiguamiento de
5 por ciento del critico, para terrenos tipos I a IIl en cada una de las

zonas sismicas de la fig. 13.
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CRITERIOS DE OPTIMACION PARA DEFINIR COEFICIENTES DE DISERO SISMICO

Se considera Optimo al coeficiente de disefio que conduce a la minima su-

ma

de los dos siguientes conceptos: costo inicial de la estructura y es-

peranza del valor presente de las pérdidas por dafos debidos a sismo.

Para evaluar estas cantidades se hicieron los siguientes hipbtesis:

a)

b)

c)

d)

El proceso de ocurrencia de temblores es de Poisson

Cada estructura tiene un solo estado de falla. La condicibn para que
esta se a]éance se expresa en térmfnos de la aceleracibn espectral
mdxima del temblor que produce la falla.

E1 costo inicial de la estructura, C, puede modelarse con la siguien-

te expresidn:

C(c) = Ayt A c® (1)

donde Ao’ Al yason constantes y ¢ es el coeficiente sfsmico de dise-

-

no.

La tasa de excedencia, v{c), de la aceleracibn ¢ -nimero de veces por

unidad de tiempo en que esta aceleracidn es excedida- puede represen-

tarse con la expresidn
v(c) = ke ™" ' (2)

donde K y r toman valores diferentes en cada sitio.

Puede demostrarse que, bajo las hipbtesis anteriores, las pérdidas

esperadas por sismo cuando se disefia con el coeficiente ¢ valen

P(c) = Dv(c)/Y (3)
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donde es la tasa de descuento usualmente fijada en 0.05/ano, y D es el
costo de la falla si ocurriera hoy. En estas condiciones, se requiere

minimizar la suma C(c)+P(c), o bien, encontrar ¢ tal que

< (Ce)+P(e)) = 0 (4)

Sustituyendo las ecs. 1, 2y 3 en la ec. 4
9 (a +ac%pKE < 0
dc ‘o1 Y

de donde

celp Ko -rtl)

a Arc, Y o

en que ¢ es el coeficiente de disefio 6ptimo. Entonces,

a-1 _ DKr c -(r+l)

o Alco Y o
a-1
%o _ DKr
c -(r+1) aAlY
0
c r+ta _ DK r (5)
0 chly

Si fueran conocidos los valores de K, r, D, a ¥y A1 (puesto que Y es
usualmente asignado) seria tebricamente posible evaluar ¢, Para un sitio
especifico. Esto no es posible en nuestras condiciones,'por 1o que se
decidid proceder de la siguiente forma: se admitid que los valores de K
Y r que pueden inferirse de ia regionalizacibn sismica actual son ade-
cuados y se supuso que, por otra parte, los coeficientes de diseio vi-
gentes actualmente para el DF se encuentran cercanos a lo Optimo.  Asf§,

para el DF cumplirse que
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rp+0 _
cg 8 = DKy rB/GAlY (6)

donde el subindice B denota parametros correspondientes a la zona sTsmi-
ca B del pais, a la cual pertenece el DF. Puesto que no hay razbn para
suponer que o, D, Al y sean muy diferentes en otras zonas, se consi-
deran constantes. Desde 1luego, la ec. 5 debe satisfacerse para cual-

quier zona del pais, digamos la zona A. Entonces,

r.+o
A =
iy D Kq rA/u AIY (7)

Dividiendo 1a ec. 7 entre 1a 6 se obtiene que
r,ta rpto _
Con A /cog BT = Ky ralkKg Ty (8)

- -r _ r . r
y puesto que vA(cA)-KA Cp A, Kp= vA(cA)cA A, Kg = vB(cB)cB B. Sus-

tituyendo en la ec. 8

r,ta rota _ r r (9)
CoA A /coB B vA(cA)cA A ra/ UB(CB)CB B re
Si se hace vA(cA) = vB(cB), en que Cp ¥ Cg son aceleraciones correspon-
dientes a la misma tasa de excedencia -0 al mismo periodo de retorno- en
las zonas A y B respectivamente, la ec. 9 se simplifica. Despejando
COA’

- rpkta_r r Ur, + q)
Coh [COB B . cp A rA/cB B rB] ACA. (10)

de donde puede obtenerse el coeficiente Optimo en la zona A cuando se
conocen las sismicidades de las zonas A y B y se considera &ptimo el va-
lor CoB* Notese que si la ec. 2 se cumpliera rigurosamente, no importa-

ria qué valores de Cp ¥ Cg Se eligieran siempre que correspondieran al
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mismo periodo de recurrencia. En el caso de la regionalizacidn sfsmica
de México, se obtienen ligeras variaciones, dependiendo de! periodo de

recurrencia elegido.
COEFICIENTES OPTIMOS DE DISERO EN TERRENO TIPO 1 (FIRME)

De acuerdo con el pérrafo anterior, para que la ec. 10 se cumpla riguro-
samente es reguisito que ocurra lo mismo con la ec. 2. A fin de cubrir
las consecuencias de las desviaciones respecto a esta condicidn sobre
tos valores de los coeficientes de disefio Gptimos estimados segln la ec.
10, en este estudio se tomaron como base los parametros que conducian af
maximo valor de ¢_ en cada regidn. En la siguiente tabla se presentan

0
los valores de los pardmetros en cuestibn:

TABLA 1

Periodo de recurrencia {afios)
Zona | g 50 100 500
5 [2:38|1ae | |10 | 10 | a0 |ewcpccye
¢ |2.60]5783 | <& 140 180 260 Bren
D [2.47]8957 | | 250 300 500 en cm/segz,
Se considerd Cop = 0.160 g, que es la ordenada midxima de disefo en

terreno firme para el DF (zona B). Aplicando la ec 10 cona=1 y con las
consideraciones anteriores se 1lega a los siguientes coeficiente Gptimos

en terreno firme:
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TABLA 2
Zona Coeficiente Gptimo en
terreno firme
A 0.08
B 0.16
C 0.25
D 0.34

COEFICIENTES DE DISERO PARA OTROS TIPOS DE TERRENO

Para determinar estos coeficientes se hizo la hipStesis de que para
cualquier temblor, la ordenada espectral mixima en cualquier terrenc es
igual a la ordenada espectral mdxima en terreno firme multiplicada por
un factor de amplificacibn que es independiente de la intensidad del

evento.

En virtud de que las definiciones de terreno intermedio y blando son
relativamente vagas cuando se habla de todo el pafs, se decidid carac-
terizar a estos dog tipos de suelo con factores de amplificacidn razona-
blemente grandes. Para el terreno intermedio (tipo II} se asignd un
valor de 3 que es cercano al miximo que tedricamente puede esperarse en
las partes mas blandas de la zona de transicibn del valle de México. A
esta conclusibn se 1legb después un estudio simplificado de amplifica-
cibn de las ondas sismicas, donde se vio que si la vélocidad de onda S
no es inferior a 250 m/s no es probable que el cociente entre la acele-

racifn espectral mdxima en terreno tipo Il y la correspondiente en te-

rreno firme sea superior a 3.

De manera andloga, se asignd para el terreno tipo IIl un factor de am-

plificacidn de 4.25, que es el promedio de amplificacibn, para dos



17

componentes horizontales, del temblor del B85.9.19 entre SCT y CU en
estructuras con ductilidad de 2. Se considera que esta amplificacibn
cubre 1la gran mayorfa de los casos que pueden esperarse en otros terre-

nos muy blandos que puedan existir en el pafs.

Para calcular las ordenadas del espectro de disefio en cada zona se
adopt6 el siguiente razonamiento: sea <y la ordenada espectral mixima en
terreno blando. De acuerdo con la definicidn aqui usada de factor de
amplificacidn C, es igual al producto de la ordenada mixima en terreno

firme por el propio factor de amplificacion.
F (11)

Puesto que F no depende de la intensidad de temblor, la tasa de exceden-

cia de Cps vb(cb), vale

vpley) = KF'-cb'r (12)

Aplicando el criterio de optimacidn expuesto, puede concluirse que

Cp = (Kr/OlAlY)UHa Fl/?"+0. (13)

pero (Kr/dAlY)I/r+°Es justamente el coeficiente &ptimo en terreno firme,

Cof (ver ec. 7), por 1o que

- rirta
Cob = Sof F {14)

En nuestro caso, F = 3 para terreno Il y F = 4,25 para terreno 1II. Pa-

ra =1 y Tlos valores de r consignados en 1a Tabla 1 resultan los si-

guientes valores para las cuatro zonas y los dos tipos de terreno.
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TABLA 3  Valores de c_,./c_ . para las cuatro zonas sfsmicas
y los dos tiBBs 95 terreno

Terreno
Zona T —1I11
A Z.33 3.05
B 2.21 2.84
C 2.21 2.84
D 2.19 2.80

18

Multiplicando estos factores por los coeficientes de disefio en terreno

firme se obtiene la sguiente tabla de coeficientes bdsicos de disefo:

TABLA 4 Coeficientes bdsicos de disefo

Terreno
Zona 1 11 111}
A 0.08 0.18 0.24
B 0.16 0.36 0.45
C 0.25 0.55 0.70
D 0.34 0.75 0.95

COEFICIENTES DE DISERO SISMICO AJUSTADOS, EN TERMINOS DE COTAS AL RIESGO
ACEPTABLE

Las curvas que describen la sismicidad regional en nuwestro pais estédn
asociadas a aceleraciones y velocidades méximas del terreno.  Supondre-
mos que el cociente entre aceleracidn espectral mixima y aceleracidn
maxima del terreno en terreno firme es de 2.6 para 5 por ciento del
amortiguamiento critico. En estas condiciones las tasas de excedencia

asociadas a las ordenadas mdximas de los espectros de disefio valen
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vic) = K{c/2.6)°" (15)

con los valores de K y r de 1a Tabla 1. Se 1lega a los siguientes valo-

res:

TABLA 5 Tasas de excedencia v{c) (periodos de recurrencia, T(c)) para
las aceleraciones maximas de disefio en las 4 zonas sfTsmicas

c (c) T{c)
Zona -1
(g) afos afos
A 0.08 0.0206 48.6
B 0.16 0.0276 36.1
C 0.25 0.0404 24.7
D 0.34 0.0530 18.9

Los periodos de recurrencia en 1las zonas C y D, aunque tebricamente
6ptimos, pueden juzgarse excesivamente pequefios a la luz de criterios
que incluyan actitudes de 1la sociedad de aversifn al riesgo. Si se
desea que los coeficientes en estas zonas tengan tasas de excedencia
comparables a las de la zona B, en vez de la Tabla 4 se obtiene la
siguiente

TABLA 6 Coeficientes de disefio sismico ajustados
\

Terreno
Zona 1 11 11
A 0.08 0.18 0.24
B 0.16 0.36 0.45
C 0.30 0.60 0.73
D 0.44 0.86 1.08
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FORMAS DE LOS ESPECTROS DE DISERD

Para fines de disefio, ha sido usual utilizar formas simples de las en-
volventes de los espectros de respuesta asociados a los periodos de re-
currencia seleccionados. Los espectros de disefic toman también en cuen-

ta la incertidumbre prevaleciente en el cdlculo del periodo de vibrar de

la estructura.

En este estudio se ha adoptado la forma de espectro de disefio que se

muestra en la fig. 14.

La obtencidn del pardmetro ¢ para las diferentes zonas sismicas y tipos

de terreno se ha descrito en los pdrrafos anteriores.
Se describe a continuacidn la obtencibn de los parametros Ta y Tb

Terreno firme

Para el cdiculo de Ta se postularon temblores asociados a periodos de
recurrencia comparables a los de las mdximas ordenadas espectrales. Es-
tos temblores quedaron descritos a través de sus espectros de Fourier y
sus duraciones, estimados con modelos de fuente calibrados para las di-
ferentes zonas sfsmicas del pais. Se hace notar que para estos fines
s6lo es necesario que la variacibn en el contenido de frecuencias,‘y no
su amplitud, esfén correctamente descritos, puesto que el nivel de ace-

leracidn de disefioc fue calculado por otros medios.

Una vez definidos los temblores como se ha esbozado, se calcularon sus
espectros de respuesta (seudoaceleraciones, 5 por ciento del amortigua-
miento critico) a través de teorfa de vibraciones aleatorias y se

r
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determind un valor de Ta tal que el espectro de disefio envolviera con-

servadoramente al de respuesta.

Para el cdlculo de Tb’ se determinaron las velocidades méximas del
terreno asociadas a 1os mismos periodos de recurrencia que las acelera-
ciones espectrales méximas y se procedib como se seflala en la ref. 11
para determinar el punto en que la aceleracidn espectral mdxima empieza

a disminuir conforme aumenta el periodo estructural.

Otros tipos de terreno

Se efectud un andlisis de amplificacibn de las ondas sismicas, utili-
zando un modelo viscoeldstico lineal del sueio, por el cual se propagan

ondas S incidiendo verticalmente. E1 modelo consiste en un semiespacio

con v 700 m/s -en que v_ es la velocidad de propagacifn de 1las Jlas

S
ondas S-, sobre el cual descansa un estrato caracterizado por su espe-

S

sor, H, y la velocidad de las mismas ondas. La velocidad 700 m/s es

congruente con la definicidn dada para terreno firme.

A continuacibn, variando H y Vs del estrato, se calcularon las funciones
de trasferencia asociadas a depbsitos con periodos naturales TD dados

por la expresibn
T0 = 4 H/vS

E1 valor de T0 se hizo variar entre los limites implicitos en las defi-

niciones dadas de terreno tipo II y terreno tipo III.

E1 producto del espectro de Fourier en terreno firme por la funcibn de

trasferencia resulta en el espectro de Fourier en terreno blando.
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Nuevamente se recurrib a la teorfa de vibraciones aleatorias para calcu-
lar el espectro de respuesta y se determinaron valores de Ta y Tb tales
que, dada la definicibn de cada tipo de terreno, incluyendo las Timita-
ciones 1implicitas para Vs MO se tuvieran factores de amplificacibn
superiores a 1os indicados anteriormente para terrenos 1II y III, es
decir, 3 y 4.25 respectivamente. Los vaiores de Ta y Tb obtenidos fue-
ron ajustados conservadoramente para incluir los efectos de la incerti-

dumbre del periodo estructural.
Para a, se decidid asignar un valor de c¢/3 para los casos en que Ta= 0.

En la Tabla 7 se presentan los valores obtenidos de Ta y Tb en las cua-

tro zonas y para los tres tipos de terreno.
COMENTARIOS ADICIONALES

Como se ha indicado, las descripciones del riesgo que se han usado en el
presente estudio no reflejan totalmente Tos avances recientes en esta

materia.

En particular, el estudib realizado para la evaluacidn del riesgo en el
valle de México indica que posiblemente las tasas de excedencia de ace-
leraciones mdximas del terreno en la zona sismica B esten sobrestimadas
con las curvas usadas en este trabazjo. Sin embargo, no fué posible usar
las curvas obtenidas en aquel estudio puesto que hubiera sido necesaria

una revaluacifn homogénea para todo el pafs.

De la misma manera, los estudios que en la actualidad 1leva a cabo el

Instituto de Ingenierfa para proponer espectros de diseiioc para 1los
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municipios del estado de Guerrero, sugieren que la adopcidn de la ec. 2
para describir la variacibn de v con respecto a ¢, usando 1os pardmetros
de la Tabla 1, subestima ligeramente las tasas de excedencia para acele-
raciones pequefias y moderadas, y las sobrestima para aceleraciones gran-
des, en virtud del fendbmeno de saturacidn de la aceleracidn mdxima del

terreno al crecer }a magnitud, fenbmeno que apenas empieza a estudiarse.

Debe reconocerse también el hecho de que, al menos en la zona D del
pafs, no existe una correlacibn suficientemente buena entre acelera-
ciones espectrales y dafos estructurales. Prueba de ello es que, en los
G1timos 30 afos, se ha excedido probablemente cuatro veces la acelera-
ci6n de 0.3 g en terreno firme de Acapulco, con ordenadas espectrales
mdéximas en ocasiones del orden del triple de las de disefo, sin que los
Hahos correspondan a 1o que se habrfa esperado. Cualesquiera que sean
las explicaciones, no contamos con métodos que permitan tomar en cuenta

algunas de las posibles causas.

Los coeficientes de disefio propuestos para la zona B son superiores a
los vigentes para el DF. Esto acontece porque los valores aqul presen-
tados deben cubrir la totalidad de esta zona, incluyendo puntos con sis-
micidad mayor que la del valle de México. En cualquier caso un andlisis
especifico para un sitio justificarfa variaciones en los coeficientes

con respecto a los prevalecientes para la zona general.
CONCLUSIONES

La Tabla 7 presenta los valores que definen los espectros de disefio pro-

puestos en este estudio para las diferentes zonas sfTsmicas de 1la
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Repiblica Mexicana.

Se han presentado los métodos usados para llegar a los valores propues-

tos, y se han hecho explicitas las hipbtesis empleadas y las simplifica-

ciones aceptadas. Se han incorporado, en lo posible, ensefianzas del

gran temblor de 1985, especialmente en lo que se refiere a amplificacio-

nes del terreno. Sin embargo, se han hecho ver las limitaciones impues-

tas la falta de estimaciones del riesgo sismico que incorporen no

por
sOto las lecciones de 1985 sino también las nuevas herramientas y nuevos

datos que han surgido en los 0Gltimos 10 o 15 afios. De cualquier manera,
la Tabla 7 sintetiza lo que 2 nuestro juicio puede proponerse con la in-

formacibn disponible.

TABLA 7 Parimetros propuestos para definir los espectros de disefio
Terreno 1 Terreno II Terreno III
Zona c 8, Ta Tb r c a, Ta Tb r c a, Ta Tb
A 0.08 0O.v3 0.3 0.8 1/2 | 0.18 0.06 0.4 1.7 2/3|0.24 0.08 0.6 3.9
B 0.16 0.05 ‘0.2 0.6 1/2 | 0.36 (.12 0.3 1.7 2/3|0.45 0.15 0.6 3.9
C 0.30 == 0 0.6 1/2 | 0.60 0.20 0.17 1.6 2/3|0.72 0.24 0.3 2.5
b 0.44 - 0 0.6 1/2 0.86 - 0 1.4 2/3{1.08 0.36 0.3 2.4

e
-~
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Caracteristicas Sismicas de la Ciudad de México:
Amplificacién de las Ondas Sismicas en el Valle de México,
Caracteristicas del Movimiento del Terreno y
Microzonificacién de la Ciudad

Eduardo Reinoso ~
Centro de Investigacion Sismica

Carretera al Ajusco 203, Mesico D.F

"En México a la verdad tiembla la tierrty casi todos los ailos una o dos veces v muy
ligeramente. Ello acontece en cualquicra de las estaciones del alto sin que en ésta
ni en oira circunsiancia se observen mngunos indicios en el suelo ni el cielo
capaces de fundar un prudente pronésiico de estos fatales accidentes.” (Joaquin
Velazque: de Lebn, Descripcion historica v topogrdfica del valie. siglo \V1I1)

Resumen

Se presentan las principales aspectos de las caracteristicas dindmicas de amplificacién en el Valle de
Meéxico ante temblores onginados en la zona de subduccion. Primero. en forma general. se describe la
cuenca de Mexico v las proptedades de los depositos lacustres. tocandose con mas detalle el problema
de! hundimiento v sus repercusiones en la mecanica de suelos. Se mencionan las principales fuentes
sismicas que afectan a la ciudad y se inclure una breve historia sobre los principales sismos que la
han afectado durante los ultimos 600 afios. poniendo énfasis en la importancia que tienen los sismos
recientes para la ingenieria sismica. Se incluven estudios v resultados que hacen uso de los datos
captados por la red acelerogrifica de ta ciudad. Los estudios abarcian temas como efectos de sitio en
terreno firme. duracion del movimiento. amplificiacion del movimienio cn el fago tanto en cl dominio
del tiempo como en la frecuencia. y mapas de periodos dominantes. En combinacién con los datos de
la red de Guerrero se presentan figuras. comentarios v resultados relativos a la travectoria de las
ondas hacia el valle de México v al efecto de amplificacion regional observado en 1os sitios de terreno
firme. Se incluven diversas figuras ilustrativas que ponen en evidencia la magnitud de todos estos
fendémenos sismicos. Finalmente. las conclusiones contienen las posibles implicaciones de estos
estudios en [a practica de la ingenieria sismica v en el reglamento de construcciongs,

Introduccion

Desde la caida de Tenochtitlan en manos de los espafioles v sus aliados indigenas. una de las guerras navales mas
importantes en la historia de la humanidad. la ciudad de México ha crecido en una necia e infinita lucha sobre el
lago que la vié nacer. La ciudad y sus habitantes han tenido que sortear casi todo lipo de dificultades para
aprovechar el agua v deshacerse de ella. La lucha ha sido en forma desordenada. Las estrategias v soluciones
planteadas han tenido poco respeto al entorno v han atentado continuamente contra el equilibrio ecotdgico. Por
razones historicas, politicas. sociales. religiosas v econdmicas. la ciudad convirudé un lago en un suelo blando v
compresible. poco aplo para sostener eficazmenle los palacios que ha creado.

En su carrera vertiginosa por crecer. la Muv Noble v Muv Leal Ciudad de M féxien ha conocido sismos de muchos
lipos y diversas intensidades Su memoria sismica abarca varios siglos atras. Como testigos quedan las
cuarteaduras y grietas de las obras que se conservan en pié. las crénicas v relatos hechos por propios y extrafos ¥
los parques donde hubo hogares v oficinas de muchos mexicanos. :



Son muchos v grandes los retos que nuestra ciudad exige. El reto sismico es sélo uno mis de elios. Es necesario
conocer mejor las caracterisucas de los sismos que a afectan. de sus suclos ¥ de sus cstructuras, asi como hace
edificios mas seguros v prepararnos para afrontar ordenada y eficicnicmente los sismos.

’ 1 La cuenca de México

El valle de México. donde se encuentra enclavada la ciudad. s a su vez una cucnca corrada de 110 km de largo en
el sentido norte-sur v 80 km de ancho en el este-oeste. Tiene una altitud de 2236 msnm en su parte mas baja »

alcanza hasta 5230 m snm en la mas alta: 1a punta del lztaccihuatl,

La historia lacustre
“Mi ciudad es chinampa en un lago escondido”. (Guadalupe Trigo, cancidn)

Desde principios del cuaternario hasta hace apenas 500 afios1a cuenca habia recogido. deniro del parteaguas que
la define, abundante lluvia de verano para formar los tagos de Zumpango, Xaltocan. Texcoco. Xochimilco y Chalco
(del Castillo. 1978). Desde entonces, hemos usado y abusado de sus aguas. vaciandoela con majestuosas obras
hidraulicas como ¢l Tajo de Nochistongo en la epoca colonial. el Gran Canal v los tuneles de Tequisquiac en el
siglo pasado v el drenaje profundo a partir de 19735, Si bien estas obras han cumplido su objetivo al amunorar v en
algunas zonas eliminar el problema de las inundaciones. han contribuide a la desccacion casi otal de los lagos. En
la figura | s¢ aprecia esie proceso. Aclualmente. solo pequedias zonas de lago subsisten en Xochimilco » Texcoco

El hundimicnto

En 1925 Roberto Gavol comunicé a la Asociacion de Ingenieros v Arquitectos que la ciudad de Mexico se estaba
hundiendo. Atribuyd fas causas de este hundimiento al abatimiento del nivel fredtico. A pesar de que el sisiema de
agua potable habilitado en 1910 tenia como fuente principal los manantiales de Xochimilco. un gran nimero de

predios extraian el agua del subsuelo mediante pozos.

Para la década de los cuarentas. el incremento de la poblacion exige mavor demanda de agua v por lo tanto ma.
bombeo. Por consiguiente. se acelera ¢l hundimiento reflcjindose en ascntanuentos difcrenciales de edificios. Las
observaciones de Nabor Carrillo basadas en la teoria de consolidacion de Terzaght. confirman que este hundinnento
es debido al abatimiento de la presion hidraulica en los acuifcros del subsuclo ocasionados por el bombeo
Consecuentemente. a partir de 1934, las autoridades capitalinas deciden cesar la explotacion de nuevos pozos v el
hundimiento disminuye. En la figura 2 (Marzal v Mazari. 1990 se muesiran los asentamuentos 1otales que aigunos
edificos v zonas de la ciudad han experimentado desde finales del siglo pasado. Estos sitios son la Alameda Central,
el Palacio de Mineria v la Catedral Metropolitana. S¢ aprecia que. con base en los datos de anelacion de 1850,
todos ellos han sufrido hundimientos mayores a los siete metros.

Recientemente. la demanda de agua potable ha llevado a las autoridades a explotar otros pozos en zonas menos
céntricas. lo que ha ocasionado hundimientos en estos sitios similares a los observados en 1z figura 2. Como
ejemplo mencionamos la esquina de Plutarco Elias Calles v Ermita Ixtapalapa en donde la velocidad media de
hundimiento durante la década de los setentas fue de 11.3 cm al afo Actualmente. cerca del 70% del agua que
utiliza fa ciudad se extrae del subsuelo. sin que suna alguna alternativa razonable para disnuinuir esta creciente

demanda. .

Independientemente del problema economico. ecoldgico v de logistica que esta sobreexplotacion de acuiferos
significa. provoca dafios en las cimentaciones v asentamienlos diferenciales en estructuras. Esto agrava
enormemente ¢l problema sismico al hacer las estructuras mas vulnerables ante temblores. Ademas los efectos son
apreciables a simple vista. causando un desagradable aspecto por el deterioro visual de la ciudad v en algunos casos
criticos hasta inseguridad en los transetntes.

Perfil Geoldgico

Las zonas mas jévenes del valle son los depositos aluviales. la serie volcanica del cerro de la Estrella v 1a sierra de
Chichinautzin, siendo esta Gltima la responsable de haber cerrado la cuenca en su pane sur. Mis antiguas son las
tobas de la formacion Tarango v las lavas andesiticas del lztaccihuatl v ¢! Ajusco. Una base de calizas que afloran
en diversas partes de la cuenca forman su propio fondo. En la figura 3 (Mooser. 1990) se muestra un core
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esquemaltico de la parte superficial de la cuenca donde se aprecian las principates formaciones geologicas asi como
algunas fallas que pueden dar origen a temblores locaies.

Desde el punto de vista de Ingenieria Sismica. fos 150 m mas superficiates son los mas relevantes ya que
determinan los efectos mas imponantes de amplificacion. Los primeros trabajos de exploracion y laboratorio para
conocer las propiedades’ del subsuelo en la zona céntrica de la ciudad. v por consiguiente verificar 1a teoria de
hundimiento desarrollada por Nabor Carrillo en 1948, dieron fruto a la primer zonificacién de la ciudad. En la
figura 4 presentamos esta zonificacion que incluye las modificaciones realizadas hasta 1987. En ella. se distinguen
tres zonas: zona L, firme o de lomas, localizada en las partes mas altas de la cuenca v formada por suclos poco
compresibles y de alta resistencia, zona [l 0 de /ago. formada por lo que fueron los lagos hace 500 afos y que
consiste en depositos lacustres muy blandos v compresibles con contenidos de agua de entre 50 v 300% y con
profundidades de hasta 60 m ¢n Texcoco y mayores de 100 m en Tlahuac: finalmente 12 zona Il o de transicién. que
presenta caracteristicas intermedias entre las zonas anteriores.

La figura 5 muestra una seccidn tipo de la zona lacustre en donde se muestra la variacion con la profundidad det
contenido de agua de las arcillas. Ademds, s¢ presentan dos perfiles esquemiticos en donde se aprecia la vanacion,
que a causa del hundimiento, han tenido ¢ste tipo de sitios en los iltimos 40 afios. Esto se reflgja en {a disminucién
del espesor de las dos formaciones arcillosas. La figura 6 muestra otra seccion tipo con la variacion de la velocidad
de corte con la profundidad. Velocidades tan bajas como las mostradas en los 40 m mds superficiales son. en gran
medida. las responsables de la amplificacién dinamica del movimicnto en el valle de México. Ambas figuras fueron

tomadas de Ovando ¥ Romo (1991).

H Sismicidad en la ciudad de México :

Tipos de temblores

Las principales fuentes sismicas que afectan a la ciudad de México (Rosenblucth v otros. 1987) pueden clasificarse
en cuatro grupos cuya localizacén se muestra esquematicamente en la figura 7. Estos grupos son:

e Tembiores locales. originados dentro de la cuenca o cerca de ella Generalmente de pequefia magnitud
{menores que 5.5 grados). :

* Temblores que s¢ originan en el resto de la placa de Norteamérica. Pueden alcanzar magnitudes hasta .de 7.0
grados Richter. También conocidos como tipo Acambay por el sismo que alli se generden 1912,

e Temblores de subduccion. Los que mas estragos han causado va quc pucden tencr magnitudes de hasta 8.2
grados. Pese a la relativa lejania de la ciudad de México al epicentro de cstos temblores (entre 280 y 600 km),
1a ciudad es particularmente vulnerable porque ¢l tipo de ondas que llegan son ricas en contenido de periodos
largos v provocan grandes duraciones. sobre todo en {a zona de lago. Es por eslo por lo que pricticamente
cualquier sismo ocurrido en la zona de subduccion. desde Jalisco hasta Qaxaca. representa un peligro para la

ciudad capital.

¢ Temblores de profundidad intermedia. también conocidos como de falla normal. Causados por rompimientos
de la placa de Cocos ya subducida. Los que se originan cerca de la zona de subduccién pueden tener
magniludes de hasta ocho grados pero a medida que el epicentro se aleja de esta zona la magnitud disminuye,
llegando hasta 6.5 grados debajo del valle de México.

En la figura 8 se muestra la sismicidad en la Republica Mexicana durante el mes de junio de 1990 (Martinez v
Garcia, 1990). En sdlo un mes se aprecian. aunque de baja magnitud. los cuatro tipos dc temblores que afectan a la
ciudad. Los temblores de subduccion, los locales v los upo Acambay s¢ mucstran con cuadros. mientras que los de
profundidad inlermedia se muesiran con tridngulos.

III Cronologia de los principales terremotos sentidos en el valle de México

A continuacidén presentamos una breve recopilacion de los principales sismos que se han sentido en el valle de
Meéxico desde la época prehispanica. Solo se incluven los considerados como severos ya que en promedio s¢ han
reportado. por cada sismo éstos. cinco fuertes. diez moderados v cincuenta leves (Fundacion ICA. 1992). Se



incluyen algunos comentarios de las fuentes originales (Rojas ¥ otros. 1986) v la intcrpretacion del tipo de sismo v
posible origen (Bravo v otros. 1988).

Para la época prehispanica las principales fuentes de informacién son los codices En la figura 9 sc muestran los
ghifos con los que se indicaba la ocurrencia de sismos. El glifo constaba de un cuadro doble donde se escribia la
fecha {por ejemplo: aflo dos pedernal. doce concjo. dos casa) v otro dibujo que sigmificaba terremoto. Junto al glifo
del afio dos caila (afo 1533) mostrado en la figura 9. se encontro una nota en castellano que decia. "desia manera
Jingen el temblor de tierra”.

Para la época colonial el nimero de fuentes aumenta con las cronicas ¥ los periodicos. Para la época del México
independiente las referencias a sismos son muchas y detalladas. lo que en ocasiones permute precisar la zona
epicentral v ¢l tipo de sismo.

Sigle XV

1475 (9 acatl)

1496 (4 tecpal)

Siglo XVI
1542

1589

Sigle XVII
1611

1653
Siglo XVIII
1768
1776 y 1787

1800

Siglo XIX
1845

"Hubo por entonces fortisimos temblores de tierra, tan frecuentes v repeiidos que los cerros se
desgajaron, {as casas quedaron aplastadas™” En Chalco. dos fuentes hablan de la gran
destruccion causada por este sismo. Los deslaves sugicren un fucrte sisimo de origen local.

“hubo terremotos que tiraron las casas. La tierra se ahrio por muchas partes”. Posiblemente un
sismo de subduccién. '

"Se sintio en México un fuerte temblor de trepidacion que malirato lus edificios™. Es probable que
se trate de un sismo profundo con epicentro cerca de Oaxaca.

"tembic la tierra en México v en toda aquella provincia, lo ciual causd temor muv grande a fa
genie”. Probable sismo de subduccién.

“pasaron a ser horrores por ¢l destrose formidable, que experunemtaron los edificios de la
ciudad. con uno de los mavores terremaotos, que ha extremecidu ¢ la wérica”™. Sismo de
subduccion. con epicentro en las costas de Jalisco » Colima.

"Temblo de Orienie a Poniente con tan grave v répentina fuerza. que S¢ temic una grave ruina en
esta ciudad”. Dafos en el centro historico v Atzcapotzalco. Sc ignora su posible ongen.

"dejé resentido el mavor numero de edificios, cuve reparo costara algun dinero; este Palacio (el
Nacional) ha manifestado también la necesidad de repararse en varias desuniones de sus

P
paredes”. Gran sismo de subduccion en Qaxaca.

Sismos de subduccion en las costas de Guerrero v Qaxaca, el segundo produjo un gran maremoto
lo que hace pensar que fue de excepcional magnitud (mas dc 8.3 grados).

"pase de cuatro minutos: sus primeros movimientos de Oriente v Pormenie: después con mas
duracion de Norte a Sur. terminancdo con movinenios encontrados d modo de circulo...”. "pero
fas mas de las fobricas v algunas iglesias quedan necesitando reparo.” Sismo en Oaxaca. No hay
suficientes datos para saber si fue de subduccion o de falla normal.

"siguieron luego violentas oscilaciones de norte a sur, tan marcadas que las torres de la Catedral
se veian oscilar. La conmocion fue terrible v ef espanio de los habitanies grandisimo, que
aumenté mas cuando se escucho el estruendo de las cipula del templo de Santa Teresa que se
derruinbo.” Gran sismo de subduccion en las costas de Guerrero. Ademas de los daiios en el
centro causo daos en Tlalpan.



1858 “hizo que se da%nara el acueducio de agua gorda. por lv que al din siguiente fue prohibido el
trdnsito de carrvayes por la calzada de Tacubava®. Al parccer un gran sismo de profundidad
inlermedia con epicentro en ¢l estado de Michoacin.

Siglo XX

El surgimiento de los si'smégrafos permite calcular con mejor exactitud los epicentros de los temblores. Se adopua
una forma de medir su magnitud: la escala de Richter (Ms). A principios de siglo la ciudad se ve afectada por varios
sismos moderados, algunos de 1a zona de subduccion como los de 1907 (Ms=7.9) v 1909 (Ms=7.5) que causan
dafios al centro de la ciudad. En 1912 ocurre ¢l temblor de Acambay (Ms=7.0) que no causa muchos da%nos a la
capital pero deja el precedente de que puede haber sismos grandes a distancias epicentrales pequedias. En 1932 se
registra ¢! sismo mas grande del siglo en México (Ms=8.2). originandose ¢n las costas de Jalisco sin producir
grandes dadios al D.F.

Sismos recientes y su impacto en la ingenieria sismica .

No fue sino hasta el reglamento de 1942, a consecuencia del sismo de 1941, cuando se incluve el diseio sismico de
estructuras. La ciudad habia resistido con éxito ¢l gran temblor de 1932 pero entonces se contaba con edificos de

menos de cuatro niveles de estructuracion conservadora.

Por los dafios que causé. el sismo de 1957 es el que impulsa los estudios sobre ¢l comportamiento del valle ante
sismos. Las estructuras que la ciudad vié crecer a partir del sismo de 1941 requerian mejores diseitos v
conocimientos sobre las propiedades de los materiales y los suelos. Por ello. ‘sc incluse cn el nucvo reglamento.
entre otras innovaciones. 1a zonificacion de la ciudad atendiendo a las caracteristicas del subsuclo Esta zonificacion
que como sc¢ ha mencionado tuvo sus origenes €n el estudio del problecma dc hundimicntos. s¢ incorpora al
problema sismico al observarse la estrecha correlacién entre dafio estructural v composicion del subsuelo.

En 1979 ocurre un sismo en las costas d¢ Guerrero que produce aigunos dafios en la colonia Roma v derriba la
Universidad [beroamericana.

Los sismos de 1985

Dafo ¥ destruccion sin precedente. Mueren mis de cinco mil personas v se daflan mas de dos mil edificios. Gran
movilizacion social. Fluye ayuda internacional de mds de sesenta paises. Grandes lecciones sobre diseflo de
cimentaciones y edificios. El registro de aceleracion en SCT aparece en un sinimero de publicaciones en todo el

mundo por su gran amplitud en periodos largos. -
Red acelerométrica y los sismos a partir de 1985

Desde 1965 se han obtenido datos de acelerometros en Ciudad Universitaria. en un sitio de terreno firme al sur de
1a ciudad. Los datos abarcan una gran variedad de terremotos. Duranie los sismos de 1985, 1a red manejada por ¢}
Instituto de Ingenieria contaba ya con 11 estaciones. incluvendo sitios en zonas de transicion ¥ lago.

A partir de estos sismos la red crece considerablemente. Actualmente se tienen en mas 90 acelerografos digitales
distnibuidos a lo largo y ancho det valle. La red es manejada por tres instituciones: el Centro de Instrumentacién v
Regisuro Sismico de la Fundacién Javier Barros Sierra. ¢l Instituto de Ingenicria de la UNAM y ¢l Centro Nacional
de Prevencion de Desastres. La red incluye también sistemas de pozo v estructuras. La densidad de acelerdgrafos es
mavor en las zonas céntricas vy donde ha habido daflos durante sismos. especialmente los de 1983 Esta distribucion
puede observarse en la figura 10 junto con las zonas geotécnicas v algunos sitios de referencia de la ciudad.

Una gran cantidad de datos se han obtenido desde 1986 de mis de trece sismos pequeios v moderados. A la fecha,
la red ha registrado mds de 40000 scgundos de movimiento fucrie det terreno. En Ia tabla 1. actualizada hdsta 1992.
se resumen los datos de cada sismo v su aportacion al banco de datos El sismo mds importante por su intensidad ha
sido el del 25 de abril de 1989 v la mayor pane de los datos empleados en este trabajo corresponden a este evenlo.
Otro sismo importante es ¢l del 31 de mavo ya que. aunque de magnitud menor a la del 23 de abril. ocurrié casi con
1a red al 100% de su funcionamicnto. Este sismo fue ¢l primero en aponar datos de las estaciones de pozo.

Debido a que contamos con mds datos de temblores de subduccion y que a la vez han sido los que mas han afectado
a la ciudad, en adelante solo nos referiremos a este lipo de sismos.



IV Movimientos fuertes en el valle de México ante temblores de subduccion

Para temblores ocurridos en la zona de subduccion, los datos registrados en el valle de México son una combinacion
de las caracteristicas de la fuente, la travectoria de las ondas sismicas. el efecto regional de la cuenca 3 los efecr
locales en cada estacion. Los efectos de la fuente definen las caracteristicas propias de cada sismo como
magnitud v conlenido de frecuencias. entre otros. El andlisis de estos aspeclos escapa del objetivo de esta
presentacion. A continuacion s¢ decriben. en forma general. el efecto de la trayectoria y la amplificacion regionai v.

en forma delallada. los efectos de sitio o amplificacion local.
Trayectoria de las ondas y efecto regional de amplificacion

Utilizando los datos de la red acelerogrifica de Guerrero. presentamos en la figura 11 una grifica donde se aprecia
¢ ilustra ¢l efecto de trayecto de las ondas desde su origen hasta el valle de México. El sismo utilizado es el del 25
de abril y ¢l componente mostrado es el norte-sur. A lo largo de la costa. ¢l sismo fue captado per la red
accelerométrica de Guerrero. En la estacion las Vigas, el movimiento fue de duracién conta, con gran amplitud ¥
con periodos de vibracién contos. Partiendo del epicentro. el efecto de alenuacion se aprecia ¢n la baja amplitud de
los registros ubicados hacia ¢l poniente (estaciones Atorac. Coyuca v Cavaco) ¥ al orienie (estacion Copala):
inclusive, otras estaciones ubicadas mas al ponicnte no registraron ¢l sismo. También hacia el none se aprecia la
disminucién en 1a amplitud de los registros {estaciones Filo de Cabalio v Teacalco). incluyendo los de terreno firme
en la Ciudad de México (estaciones Pedregal v Cerro del Teporac). S¢ muestran ademis dos acclerogramas en zona
de lago con ¢l objeto de poner en evidencia la gran diferencia del movimiento causada por la brutal amplificacién
en la zona lacustre. En ellos se¢ aprecia [a existencia de periodos dominantcs largos. la gran amplificacion dinamica
v el incremento tanto en Ja duracion de la etapa intensa como en la del registro.

Utilizando ¢! concepto de funcion de trasferencia empirica o cocienle espectral. entendido como el cociente entre
dos espectros de amplitudes de Fourier, obluvimos para el sismo del 25 de abril. {a amplificacion relativa de todos
los sitios de terreno firme dentro del valle con respecto al sitio Teacalco (Sinchez-Sesma v olros. 1993). La figura
12 muestra estos cocientes y ademas. con linca solida. ¢l promedio de cllos. Contrariamente a3 lo que podria
esperarse, aun para sitios de terreno firme se observan amplificaciones importantes en frequencias o periodos
criticos (de dos a cuatro segundos) para cierto tipo de estructuras que han sufrido dailos.

Por otro iado. Ordaz v Singh (1992) han estudiado el movimiento en sitios de icrreno firme tanto en la fuente com
en la trayectoria y ¢n el vaile de México. En la figura 13 presentamos dos de sus gréificas d¢ ordenadas espectrales
calculadas para estos sitios contra su distacia epicentral: con linea continua se mucstra una funcion de atenuacién v
con punteadas los percentiles 16 v 84 de error. los circulos representan las amplitudes espectrales de los registros
que s¢ usaron en la regresion. los circulos abiertos son de la region de la costa v los cerrados de tierra adenuro: los
tridngulos son los datos no usados en la regresién y los indicados con T v € corresponden a Teacalco v Cuernavaca.
Se muestran las cilculos correspondientes a 0 4 v 5.0 Hz. Los resultados para 0.4 Hz indican que los sitios en
1erreno firme en el valle de México prasentan amplitudes espectrales diez veces mavores a las esperadas a distancias
epicentrales semejantes para un gran intervalo de frecuencias particularmente daitino para la ciudad (de 0.2 2 0.7
Hz, o sea, de 1.4 a 5.0 s). En cambio. los de 5.0 Hz. muestran que para esios valores las amplitudes espectrales son
del orden de las esperadas. Los autores atribuyen la causa de esta clara evidencia de amplificacion regional a a
posible existencia de una cuenca sedimentaria antigua por debajo del basamenio rocoso. :

Efectos de sitio en terreno firme

En sismos ocurridos recientemente (ltalia 1976 v 1980. Chile 1985) se obsenvaron importanies amplificaciones del
movimiento en las cimas de los cerros asi como deamplificacion ¢n la base de los mismos. En general! tanto las
observaciones durante temblores como los resultados de modelos matematicos. indican que el movimiento se
amplifica en superficies convexas y deamplifica en concavas. Esios electos de topografia superficial no han sido
correctamente cuantificados por lo que no se han tomado en cuenta en reglamentos.

Antes de contar con varios registros de terreno firme para un mismo temblor. se consideraba que las diferencias del
movimicnto entre los sitios en zona | eran despreciables. pero durante ¢l temblor del 23 de abril de 1989 estas
diferencias s¢ hicicron evidentes. En la figura 14 se muestran los once acelcrogramas obtenidos en zona | para este
temblor. La duracion del registro varia desde 160 s para el sitio 13 hasta 50 s para el sitio 64. La diferencia en
aceleracién maxima es lambién notoria ¢ imporante: 0.053 m/s? para ef sitio 64 v 0.163 nvs? para el 74. un factor
mayor que tres. Estas diferencias se pueden atribuir a los efectos de topografia superficial ¥ a la compleja estructura



profunda del valle como se aprecia en la figura 135, que cs una seccion del valle (Mooscr. 1990) que pasa por los
sitios 18 (Cerro de la estrella) v 78 (Lomas poniente)

Si bien es poco probable que estas diferencias incidan a cono plazo en el reglamento de construcciones. si son
importantes al escoger un determinado sitio de terreno firme como punto de referencia para estudiar la
amplificacién en zonas de transicion y lago. En este sentido v desde ¢l punto de vista geoldgico, los sitios que
posiblemente reflejan claramente el campo incidente son el 63 v ¢l 28 por estar desplantados en las partes mas
profundas dei valle. Desafortunadamente. son pocos v muy cortos los registros que se han captado en estas

estaciones.

Otro sitio de referencia importante. tomando en cuenta su larga historia registrando. es la estacion CU. ya que
ademas de contar con registros desde 1964. el Instituto de Geofisica ha instalado alli un sismégrafo de banda ancha
que esti aportando informacién valiosa sobre el movimiento en esta pane del valle,

Amplificacién en la zona lacustre -

“Hallabame en la calzada de Chapultepec, camino para la capital, cuando se hizo seniir un fuerte
sacudimiento trepidatorio; a ese movimiento siguieron fuertes vscilaciones, que violentamenie cambiaron
de direccion transformandose al fin en movimiento ondulatorio. Los campes de la hacienda de la Condesa
se hundian v levantaban por tramos alternativamente, haciendo chocar las aguas de las acegquias,
obligadas a dirigirse en direcciones encontradas, o a precipitarse en cascada sobre las acequias
transversales, a causa del repentino desnivel producido por el werribie ¢ irregular movimiento de la nerra”.
(Garcia Cubas, temblor de junio de 1838)

En el valle de México se manifiestan de manera dramatica los efectos de amplificacion dinimica en depdsitos
lacustres. Esta amplificacion se debe al entrampamicnto de ondas por el contraste entre las caracteristicas
dindmicas de los depdsitos superficiales v la roca basal. En el dominio de la frecucncia. la forma v amplitud de esta
amplificacion estin controladas por el contrasie de impedancias eldsticas. amortiguamicnio del suelo. las
caracteristicas del campo incidente y la geometria del valle. Para conocer la amplificacion en forma tedrica es
necesario recurrir a modelos de propagacion de ondas. En forma empirica. la (écnica mads usada es la de cocientes
espectrales o funciones de trasferencia empiricas. de la que hablaremos mas adelante.

En el dominio del tiempo la respuesta se refleja en movimientos mas armonicos. en ¢l incremento de la duracién y
en la mayor amplitud de los registros. Como ejemplo. en la figura 16 se presentan los desplazamientos del
componente norte-sur de todas las estaciones que registraron el sismo del 25 de abril. La distribucion geografica de
las mismas permite conocer la gran diferencia que hay en ¢l movimiento horizontal entre las diferentes zonas
geotécnicas. Estas graficas permiten comparar los registros en forma directa v cualitativa. v subrayar la importancia
de las caracteristicas topograficas y geologicas del valle en la amplificacion v duracién del movimiento. Los
desplazamientos en la zona de Jago muesiran variaciones espaciales imporianics v una duracién excepcional.
Tipicamenle. después de una porcion con excilacion de banda de frecuencias relauvamentc ancha se observa una
coda monocromatica con duracién mayor a cien segundos.

La figura 17 es otra grifica ilustrativa de esta amplificacion. En clla se muestra un coric nortc-sur del valle que
pasa por el centro de la ciudad y por el lago de Xochimilco. se indican algunos puntos de referencia v se muestran
los acelerogramas del componente norte-sur del 25 de abril cuvas eslaciones estan cerca dc esle cone,

Con el fin de mostrar una imagen general de 1a gran complejidad del movimiento del terreno. en fa figura I8 se
describe. para el sismo del 25 de abrl. el desplazamiento en el plano calculado con ambos componentes
horizontales. Cada diagrama. conocide como odograma. representa el movimiento de cada acelerdgralo en el plano
horizontal. La figura es también ilustrativa sobre el fendmeno de amplificacion v a 1a vez muestra que el
movimiento ¢n la 2ona de lago es cadtico. con grandes variaciones en la dircccion v grandes diferencias entre
estaciones cercanas,

Con la intension de ilustrar las diferencias entre diversos sismos. en la figura 19 se presentan todos los registros
obtenidos para el sitio Central de Abastos Oficinas (CA) v Ciudad Universitaria (CU) que han registrado sismos
desde 1985, Se aprecia la gran diferencia tanto en duracién como en intensidad para cada uno de los registros y la
diferencia entre ambos componentes horizontales. La gran duracion registrada en CA para el 25 de abril es debida a



que después de los sismos dc 19835 se disminuyé el umbral de disparo dc! acclerometro para caplar registros mas
largos.

Duracién del movimicnto

*Duro mas del tiempo del que se puede ocupar en rezar dos credos can devocion”. (Refato del sismo ocurrido el 17
de enero de 1633) '

*(Duro mads de un minuto) sin embargo de que hubo quien lo extendic a 22, otros mas moderados a 13 v oiros algo
menos, a proporcion del terror de cada uno”. (Diarie de México, sismo ocurrido el 3 de diciembre de 1803}

Un aspecto que no ha sido ¢siudiado v alacado directamente ¢s ¢l de la duracién del movimiento. El interés por
integrar de alguna forma la duracion al analisis de cstructuras. se debe al deterioro que éstas sufren por carga
ciclica. Como se ilustro en las figs 16 y 17, las estructuras estin sometidas a grandes solicitaciones anle un nimero
elevado de ciclos. Por ahora. la herramienta mas utilizada en disefio es el ¢spectro de respuesta que por su
definicion no considera la duracion del movimiento. Es claro-que no basta disefiar las estructuras para que resistan
una determinada fuerza: hay que considerar ¢l deterioro que sufren ante un cierto numero de ciclos. Resalta la
necesidad de desarrollar en el disedlo estructural. una técnica que involucre a la duracién en forma explicita. sobre
todo en Ia zona de lago donde la gran duracion puede llegar a ser un parametro vital en 1a resistencia estructural.

Los acelerometros estin disefiados para captar el movimiento fuerie del terreno v cucntan con un umbral de disparo
que debe ser rebasado para registrar el movimiento que sc estd presentando. Este umbral se fija para cada aparato
de acuerdo a las condiciones cn las que s¢ encuentre. En zonas de lago. por ejemplo. los umbrales son bastante altos
en comparacion con los sitios en terreno firme va que el rwido ambrental (irifico vehicular v peatonal. aviones
aterrizando. explosiones. microsismos. entre otros} ticne gran amplitud. De no scr asi. ¢l acelerdmetro estaria
continuamente registrando. con el riesgo de saturar la cinta de grabacion. A pesar de cllo. la duracion del
movimiento fuerte en la zona de lago es tan grande que se han llegado a captar en algunas estaciones registros de
sismos, como el del 25 de abril, de mds de cinco minutos.

Como la duracion del registro no es un parimetro adecuado para medir la duracién del temblor. s¢ ha propuesto
para altgunos fines (Ordaz v Reinoso. 1987). medir la duracion de 1a ¢tapa intensa como el lapso entre el cual se
presenta el 5 v el 95% de 1a energia contenida en el acelerograma. De esta mancra se obtiene para cada registro una
duracion correspondiente al tiempo bajo el cual se¢ presenta la panie mas relevante del acelerograma. eliminandose
las incerudumbres relativas al umbral. A la duracidn asi calculada sc Ie conoce como duracion de fa etapa inlensa.

De esta forma se ha calculado. para ¢l sismo del 23 de abril. la duracién dc la etapa intensa de todas los registros.
Los resultados obtenidos son muy similares para ambos componentes honzontales. En la figura 20 se muestra la
ciudad con curvas de igual duracion, los valores van desde 30 s en lerreno firme hasta {60 s en las zonas mas
profundas de la zona de lago. En la figura 21 se muestra para ambos componenles de todos los registros. una
relacién entre duracidon v ¢l periodo dominante del sitio donde cada estacidn se encuentra. Se aprecia la clara
dependencia de 1a duracion con respecto al periodo. Los cdlculos realizados para otros tembiores de magnitud
mayor o igual a seis grados suministran resultados similares.

Por otro lado. para un grupo de acelerogramas de sitios con periodos dominantes similares, presentamos en la
figura 22. para sitios con periodo de 2.0 s. la dependencia de la duracion con respecto a la magnitud de cuatro
temblores. La dependencia no es muy notoria. lo que indica que ante temblores de subduccién con magnitud mavor
o igual a 5.4 y hasta 8.1 grados. la duracidn de la etapa intensa ¢s apronimadamente la misma.

Amplificacion relativa de las zonas de lage ¥ transicion con respecto a terreno firme '
Utilizando la técnica de los cocientes espectrales o funciones de trasfercncia cmpincas. los dalos de la red
acelerométrica han servido. entre otras cosas. para medir la amplificacion relativa dc los sitios en zonas de lago ¥
transicion con respecto a los de terreno firme (Singh v otros. 1988). La figura 21 es una representacion esquematica
donde se muestra cdmo obtener un cociente espectral. El cociente representa fa amplificacion medida en el dominio
de 1a frecuencia y refleja las caracteristicas dindmicas del sitio. entre ellas ¢l periodo © frecuencia dominantes..

Desde los primero calculos de cocientes para ¢l valle. se observé que, para un mismo sitio, poco variaban los
cocientes calculados para ambos componentes horizonlales. Sin embargo. se encontraron algunas diferencias en los
resultados de un sismo a otro. Esto llevo a 1a conclusion de que la amplificacion en ¢l valle podria depender de la
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magnitud, distancia epicentral v azimut del sismo Recientemente. con mas datos disponibles (Reinoso. 1991). sc ha
comprobado que los cocientes calculados son muy similares de un sismo a otro si sc loma como sitio de referencia el
movimiento promedio en terreno firme. De esta forma. las diferencias observadas son miinimas v se encontré que no
hav evidencia de que la magnitud. distancia epicentral o ¢l azimut. influsan dec mancra importante en la

amplificacion. .

Con ¢l objeto de contar con cocientes que sean representativos de la amplificacion del valle de México. tomamos en
cuenta la mayor parte de los datos v procedimos a calcular, para cada componente horizontal ¥ cada sismo, los
cocientes de cada sitio con respecto al movimiento promedio en terreno firme Una vez obtenidos los cocientes para
cada sismo ¥ dada la similitud observada entre ellos. los promediamos para oblener ¢l cocicnte promedio de 1odos
los sismos. En la figura 24 se muestran algunos de estos cocientes dibujados cn funcion del periodo. Para zonas de
transicion, los periodos dominantes v la amplitud son pequefios pero para Ias partes profundas del lago. . los periodos
dominantes v las amplitudes aumentan hasta llcgar a 5.0 s ¥ 60, respectivamente. La forma ‘de los cocientes es
menos regular en los bordes v partes profundas de la zona dc lago. Esto posiblcmenic se debe a que efectos de
geometria de dos y tres dimensiones estan contribuvendo de manera significativa a la amplificacion. Ello dificulta
encrmemente ¢l estudio detallado de los efectos de sitio en estos Jugares. Es nccesario recurrir 2 modelos
matemalicos para conocer e interpretar los datos obsenvados v poder predecir ¢l movimiento ¢n esos sitios.

Con 1odos los cocientes promedio. realizamos curvas de igual amplificacion (figura 23) para cienos periodos. La
comparacion de estas curvas con el mapa de daros (figura 26) duranic temblores recicnies resuita reveladora. Se
observa que para la mavoria dc los periodos mostrados existe una clara correlacion entre los dafios v la curva de
igual valor correspondientes a dicz o mas En la misma figura sc obsen-a que existen otras sonas dentro del valle
con valores grandes de amplificacion v donde no habia estructuras cn 1983

Periodos dominantes dentro del valle

A partir de cocientes espectrales. ef periodo dominanic de un sitio scri ¢l asociado a la mixima amplitud de aquel
(figura 24). En general, para un mismo sitio. ¢l periodo es muy similar pars ambos componenics ¥ de un sismo a
otro. De esta manera. a partir de datos de sismos. s¢ han calculado mids de Y0 periodos dominantes dentro del valle.

Paralelamente. e! uso de la técnica de¢ microtemblores (Lermo v otros. 1990, Lermo v Becerra, 1991) ha dado
buends resultados para medir ¢l periodo dominante cn la zona dc lago. Esta técnica consitc en registrar
oscilaciones naturales del terreno en campo libre (trafico vehicular, microsismos v vibracion de maquinaria. entre
otros) a lo largo de varias horas. El periodo asociado a la mavor amplitud del cspectro de velocidad se considera

como ¢l periodo dominante del sitio.

Ambas técntcas han sido comparadas v sus resultados combinados (Reinoso v Lermo. 1991) para obtencr mapas de
periodo dominante. En la figura 27 presentamos ¢! mapa con cunas de igual periodo calculadas con datos de
sismos v microtemblores que abarca todo el vallc En la figura 28 s¢ presenta un acercamiento mas delallado a la
zona central de la ciudad. Por altimo,. la figura 29 es una represcntracion tridimensional de estos periodos donde |a
parte plana corresponde a terreno firme. Estos mapas son stmilares pero mas confiabics af incluido en las normas
técnicas complementarias por haberse obtenido a parur de datos de sismos v mas completos por abarcar no sélo la
paric centro de la ciudad sino gran parte de la zona de lago.

La imponancia de corocer el periodo dominante det suelo en un sitio dado. esta en que debe evitarse construir alli
estructuras con periodos similares. Ello reduciria los posibles cfeclos de resonancia -

En algunas partes de las normas de disefio sismico del reglamento de 1987 se requicre conocer este periodo. Estas
SON:

1. Apéndice A4: Espectros de disefio El reglamento permite una reduccién del cocficicnle sismico ¢ si se conoce
el periodo dominante del sitio Ts. Esto se debe a que durante 1983 sc obsenvé on los registros un alto contenido
de energia en 2.0 s lo que permitia. en otros sitios con diferentc periodo dominante. reducir la ordenada
espectral. Si bien esto fue consistente en 1987, pensamos que la complejidad de la respuesta del valle no
permite pensar que solo para 2.0 s se presentarin grandes amplificaciones.

2. Apéndice A7: Interaccion suelo-estructura. donde el periodo dominanie ¢s un parametro necesario para los
calculos.
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Cenclusiones

La ciudad dc México ha sufrido desde sicmpre temblores de muches tipos ¢ intensidades. Aqui ha temblado y
seguird temblando. Es imprescidible educarse. prepararse v reducir incentidumbres.

Los estudios de mecinica de suclos sobre el valle fucron motivados por ¢l hundimicinto de la ciudad que s¢ ha
acelerado en este siglo.’ Estos estudios fueron posicriormente incorporados v uutles al problema sismico. El
hundimiento ha causado dafios a las cimentaciones e provocado ascntamicntos difcrenciales en las estructuras,
problemas que agravan y se¢ suman a la brutal amplificacién sismica en la zona de lago. Desgraciadamente, es de
esperarse que ¢l hundimiento continue, ya que no se vislumbran alternativas para abastccer a la ciudad de agua
potable vy sustituir al bombeo.

El efecto de la duracion del movimiento no ha sido tomado en cucnta en el discilo estructural v puede llegar a ser
un faclor decisivo en el comportamiento de estructuras. sobre todo en la zona dc lago. Es necesario proponer
herramientas de diseito que contemplen la degradacion por efecto de carga ciclica. Esic andlisis debe hacerse
extensivo a estudios de dafto acumulado ocasior}ado por varioseémblores a lo largo dc los aigs.

Sobre el reglamento de construcciones

De las grificas v resultados aqui presentados. sugerimos que ¢l analisis paso a paso permitido por el reglamento
(inciso 9.2 de las normas de disefio por sismo) s¢ haga con mucho cuidado al cscoper ¥ sumular acelerogramas
realmente representativos. que consideren los altos niveles de intensidad. duracion ¥ conienido de frecuencias
adecuado para el sitio. En &ste sentido es claro que ¢l registro de SCT del sismo dc 1985 ¢s representativo para una
franja limitada de la ciudad v no debe usarse en sitios dc zona de lago con otras caracteristicas dindmicas.

El apéndice Ad fue incluido después de las observaciones sobre los sismos de 1983, Esto sc debio a que en aquel
sismo el movimiento tuvo un alto contenido de energia en dos scgundos. pero con el andlisis de los datos
registrados desde entonces no parece haber fuertes evidencias de que asi scran los siguientes lerremotos. Por lo

Lanto, se sugicre no aplicar este apéndice.

Los mapas de igual-periodo aqui presentados son mas compleios. detallados v confiables que los incluidos en el
reglamento. por lo que se sugiere su amplia divulgacion ) uso

Hacia vna microzonificacidn

Por el momento no es posible proponer una microzonificacion mas detallada va que los unicos datos con los que
contamos son provenientes de sismos de subduccién v existen gvidencias histdricas de dafos ccasionados paor otro
tipo de fuentes. Podemos comentar al menos que. en lo que a sismos de subduccién se reficre. las curvas de igual
amplificacion pueden ser itiles ya que existe una importante corrclacion entre los valorcs miasimos de cstas curvas,
estructuras existentes v daflos duranle sismos. En principio. estas cunvas pueden scguir como guia para el disefio v
evitar que los periodos dominantes de los edificios nuevos coincida con los valores altos de las cunvas. Asimismo.
toda reparacion estructural debe modificar sustancialmente las propicdades dinamicas de la estructura para evitar

que se presente resonancia v dafo por carga repetida.

Para formular una microzonificacion mas detallada de la ciudad. serd necesario recurrir 1 modelos matematicos del
valle. Estos deberan explicar v predecir el movimiento dentro de las zonas de lago. sobre 1odo en aquellas zonas
donde se ha observado una respuesta irregular que podria indicar Ia exisiencia dec ondas superficiales generadas

dentro de! valle.
Investigaciones presentes v futuras

Anilisis de los datos. Las redes acelerogrificas han proporcionado una cantidad generosa de informacion que esta
siendo procesada. Practicamente todos los resultados que se obtienen. algunos de los cuales s¢ mostraron aqui. estan
enfocados a conocer el los diversos mecanismos de amplificacion del valle. Son muchas las personas e instiluciones
que en Meéxico ¥ ¢} mundo estin usando esta informacion para calibrar. alimentar ¢ comprobar sus modelos
matemdticos, para realizar estudios estadisticos. para elaborar reglamentos de construcciones. v en general. para
reducir incertidumbres v poder predecir las caracteristicas del movimiento ante eventos fulwros. Mucho se ha
avanzado por estandarizar y uniformizar el banco de datos que se alimenta de tres instituciones pero aun hay mucho
por hacer para que estos datos se puedan disponer v procesar en forma ripida v practica.



La alerta sismica. Paralelamente a todos los estudios que se realizan sobre el valle. surge este prosvccto que ¢s
inico para la ciudad de México. Las mismas caracteristicas quc hacen a ciudad tan vuincrable ante sismos lejanos.
nos ofrecen una gran ventaja: un minuto de aviso. Pero el prosecto estd cargado de incertidumbres v de problemas
técnicos, y debera probarse ante diferentes sismos antes de ser usado masivamentc. Por supucsto. este proceso debe
estar desligado de intereses politicos. de prestigio v poder. El proyecto debe ser visto por lodos como 2lgo Gnico y
esperanzador. en donde se requeririd no solo profesionales técmicos sino de un amplio sector del drea humanistica
que se encargue de aspectos como {a organizacion, educacion. participacién y cl pinico. no es suficiente garantizar
técnicamente su funcionamiento sino que debemos saber qué hacer con ¢sos valiosos segundos antes del sismo. Se
deberd trabajar en todas las dreas en forma simultanea v coordinada. De esta forma v a mediano plazo. la ciudad
contara orgullosamenie con una herramienta estratégica v util.

Por dltimo. ¢s necesario dar mayor informacién v educacion a la gente en general. Existc una gran incultura
sismica que se ha convertido en pdnico sismico. Es necesario corregir esto porque no llcva a acciones positivas ni
concretas. Es muy probable que los riesgos disminuyan si disefiadores. ducfios de inmucbles. inquilinos v otras
personas involucradas en la vida de una estructura. estuvieran conscientes e informados sobre los riesgos v posibles
soluciones. Se sabe que el individuo no toma ¢l riesgo pero eventualmenie la sociedad paga las consecuencias. Es
necesario desarraigar creencias populares erroneas como: "si aguanio el de 83, aguania lo que sea”, “cuando te
toca, te loca” v tantas por ¢l estilo. Algunos sectores de la sociedad. que pucden llegar a ser muy imponantes,
tienen memoria sismica de muyv corlo plazo: es necesario recordarles lo quc ha pasado ¥ quc no queremos que se

repita.
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FECHA ORIGEN M R No. pe REG{STROS

(Ms)| (km){ S+ E+ P= T | (seg)

19, IX,B5 | Subduccién (Mich)| 8.1 [ 380 | 11 - - 11 1150
21, 1IX,85"| Subduccién (Mich){ 7.6 | 320 | 7- - 7 680
30, 1v.as; Subduccion (Mich){ 7.0 | 410 | 7- - 7 400
12, 111,87 Local 3.0 | - 12 - 3 45
7, VI,B?b Subducclén (Gre) | 4.8 | 270 67 - 13 480
15, VII,87 Normal (Oax) 5.9 [280 | 107 - 17 1020
8, 11.88: Subduccién {Gro) | 5.8 | 200 | 55 5§ - 60 3910
10, 111,82 | Subduccién (Gro) | S.0 | 240 | 13 - - 13 330
25, 1v,89°| Subduccién (Gro) | 6.8 { 305 | 66 2 - 68 | 12430
2, V.89: Subduccién (Gro) | 5.0 { 305 | 50 3 - 53 3280
12,VII1,89 ? 5.5 220 | 143 - 17 370
11, V,90°| Subduccién {Gro) | 5.3 { 205 | 514 5 60 | 3930
31, V,90°| Subduccién (Gro) | 6.1 | 295 | 71’7 16 85 | 8800

S - en superficie
E - en estructuras
P - en pozo

Tabla | Sismos registrados por la red acelerométrica de la ciudad de México desde 1985
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Fig 15 Cone esquemdtico que corre por Ermiita Iztapalapa mostrando los sitios 78 v 18

Fig 16 Desplazamientos norte-sur en el valle de México del sismo del 25 de abril
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Fig 18 Desplazamientos en ¢! plano horizontal en el valle de México para el sismo del 25 de abril
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Fig 20 Curvas de igual duracion de 1a fase intensa para el componente norie-sur del 25 de abril

200
180
160
140
120
100
80
60
40
20
0

b

L]

o firme
I_ transicién

zona de lago

- g o N-S

R +E-Q

o] 1 3 4 -]
Periodo (s}

Fig 21 Duracién contra periodo dominante

Duracién

200
180
160
140
120
100
80
60
40
20
0

L +
. +
o +
.
*
L + -
>
3.0 6.0 1.0 8.0
Magnitud

Fig 22 Duracion contra magnitud



Acelerogromas Especiros de Amphlud

M—\ Funcion de Troslerencio
T —
—————

o

Amptiug Fw )

Arnpl lug

il —

Frecwenta o Penado

Armphiud {m/s)

Frecuenca (HI)

Fig 23 Obtencién de un cociente espectral o funcidn de trasferencia empirica

W

AR
Amplitud
MELCRAA

\\\

-
o

/ 9-2.4 8 . € Transicidn
/ Periodo (s) % @ Firme
//u// s .

Taw e
ad?

-
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PREDICCION DE ESPECTROS DE RESPUESTA PARA EL VALLE DE MEXICO

PREDICTION OF RESPONSE SPECTRA FOR MEXICO CITY VALLEY

E. Reinoso-Angulo
Investigador, Centro de Investigacion Sismica AC, FJBS

L.E. Pérez-Rocha
Investigador, Centro de Investigacién Sismica AC, FJBS

M. Ordaz
Investigador, Instituto de Ingenieria UNAM
Coordinador de Investigacion, Centro Nacional de Prevencion de Desastres

SINOPSIS  Utilizando datos de la red acelerométrica de la Ciudad de México, s¢ ha desarrollado un método empirico
para estimar espectros de respugsta para sitios arbitrarios en el interior del valle, tomando como excitacién un sismo
registrado, o bien, postulado por su magnitud y distancia epicentral. La formulacion permite tomar en cuenta efectos de no
linealidad y de interaccion suclo-estructura.

1. INTRODUCCION

Con la coleccidn de registros de temblores captados por la Red Acelerométrica de la Ciudad de México (RACM) se formo
una base de funciones de trasferencia empiricas para describir cuantitativamente la amplificacion relativa del movimiento
en los sitios instrumentados en zonas de lago v transicién con respecto al movimiento en terreno firme. Se han empieado
estas funciones bajo un esquema de interpolacién espacial para estimar las amplificaciones en sitios no instrumentados.
Ademas, con los registros disponibles desde 1964 en el sitio Ciudad Universitaria (CU), s¢ construyé un modelo de
regresion para inferir el espectro de amplitudes de Founer de. las aceleraciones del terreno debidas a un temblor de
subduccton especificado por su magnitud y su distancia a CU. Con estos desarrollos se formulo un algoritmo para predecir
espectros de respuesta eldsticos ¢ ineldsticos en cualquier sitio de interés dentro del drea metropolitana (CIS, 1991, 1992a,
1993a). Los resultados muestran que la posdiccidn de ordenadas espectrales es congruente con la distribucion de dafios
ocurrida por el efecto destructivo de los grandes temblores. El interés principal en este estudio es encamipar nuestros
desarrollos para producir una herramicenta auxiliar, que sea confiable para aplicaciones practicas de disefio, planeacién y
toma de decisiones en la construccion v reestructuracion de obras civiles, asi como para definir medidas de proteccion civil
en ¢l corto y mediano plazo.

2. METODO PROPUESTO PARA LA ESTIMACION DE LA RESPUESTA ESTRUCTURAL
EN EL VALLE DE MEXICO

Ordaz et al (1989) propusieron un criterio para ¢l calculo de espectros de respuesta ¢ldsticos en sitios instrumentados
mediante el uso de funciones de trasferencia empiricas (FTE) v espectros de amplitudes de Fourier (EAF) del movimiento
de excitacion Con este criterio se ha desarrollado un cddigo con el que es posible calcular espectros de respuesta para
sitios arbitrarios dentro del Valle de México (CIS, 1991, 1992a; Reinoso et al, 1992). Para ello, se ha preparado un
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esquema de interpolacion para las FTE a fin de estimar las amplificaciones dinimicas dcl terreno en sitios no
instrumentados.

En este codigo, la excitacion sismica se especifica con el EAF del movimiento en el terreno firme (CIS, 1991, 1992a). El
EAF se puede elegir de un catilogo de sismos histéricos observados en el sitio CU (Tabla I). Para sismos postulados, el
EAF se infiere con un método estadistico de regresién a partir de la magnitud y la distancia epicentral (CIS, 1991, 1992a;
Arciniega y Ordaz, 1991). El producto de la FTE con estc EAF es una estimacién del movimiento del terreno en el sitio de
interés. Con esta cantidad y la funcion de trasferencia de un oscilador se estiman los espectros dec respucsta haciendo uso
de algunos resultados de la teoria de vibraciones casuales. Esta formulacion permite tomar en cuenta la no lincatidad
estructural, especificada por un valor de demanda de ductilidad, mediante expresiones sencillas que sc basan e¢n algunos
resultados del método lineal equivalente (Pérez-Rocha y Ordaz, 1991). Asi mismo, se pueden incluir los efectos debidos a
la interaccién suelo-estructura empleando funciones de trasferencia de una estructura en la condicion de base deformable
(Avilés et al, 1992, CIS, 1993a,b).

Tablal Sismos registrados en el sitio CU disponibles en el catalogo

Sismo Fecha M, R (Km) Sismo Fecha M, R (Km)
1 23/08/65 7.8 466 11 30/04/86 7.0 409
2 02/08/68 7.4 326 12 08/02/88 5.8 289
3 01/02/76 5.6 282 13 25/04/89 6.9 304
4 19/03/78 6.4 285 14 02/05/89 5.0 305
5 29/11/78 7.8 414 15 08/10/89 5.1 260
6 14/03/79 7.6 287 16 13/01/90 5.0 282
7 07/06/82 6.9 304 17 11/05/90 53 295
8 07/06/82 7.0 303 18 31/05/90 6.1 295
9 19/09/85 8.1 295 19 24/10/93 6.7 300
10 21/09/85 7.6 318 20 23/05/94 6.0 205

3. FUNCIONES DE TRASFERENCIA EMPIRICAS

Una funcion de trasferencia empirica refleja la amplitud relativa del movimiento del sitio de interés con respecto a un
movimiento de referencia. Singh er a/ (1988) calcularon FTE para medir la amplificacion relativa en los sitios en zonas de
lago y transicion con respecto a la estacion CU localizada en terreno firme. Con los registros de terremotos recientes,
Reinoso (1991) observé que para sismos de subduccién, la amplificacion obtenida para la mayoria de los sitios
instrumentados es razonablemente constante de un temblor a otro, sin importar la magnitud, la distancia epicentral o el
azimut de la incidencia. Para varios sitios, esta amplificacion puede ser explicada mediante el modelo unidimensional de
propagacion de ondas de corte. Sin embargo, también hay evidencias de que los accidentes topograficos y geologicos
pueden tener efectos importantes en las amplificaciones locales, en particular en los sitios cercanos a la frontera entre
zonas de transicion y de lago.

Las FTE se han construido a partir de la seleccién de los registros de aceleracion de los sismos de subduccién indicados en
la Tabla I1. E1 movimiento de referencia se tomé como el promedio de los espectros de amplitud de Fourier observados en
las estaciones de terreno firme (Reinoso, 1991). Las FTE se obtuvieron para todas las estaciones, incluyendo las de terreno
firme, a partir del promedio de las FTE correspondientes a cada uno de los registros seleccionados de cada estacion. No se
tomo en cuenta el sismo reciente del 23 de mayo de 1994 por ser de fallamiento normat pero se utilizé para verificar la
estabilidad de las FTE ante sismos de diferente origen. El sismo del 14 de mayo de 1993 tampoco se tomé en cuenta ya © ~
se trata de un doblete que requiere un anabisis mas detallado para ser incluido en la construccion de las FTE. En
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Tabla I} Sismos estudiados para calcular las funciones de trasferencia empiricas

FECHA ORIGEN MAGNITUD LATITUD LONGITUD DISTANCIA

Ms N w Km

Sep/19/85 Subduccion 8.1 18.14 102.71 295
Feb/08/88 Subduccion 58 17.00 101.00 289
Abr/25/89 Subduccion 6.9 16.00 99.00 304
May/02/89 Subduccion 5.0 16.30 99.35 305
Mav/11/90 Subduccion 53 17.15 100,85 295
May/31/90 Subduccion 6.1 17.15 100.85 295
May/14/93a Subduccion 58 16.67 98.68 300
Mav/14/93b Subduccion 6.0 16.67 98.68 300
Oct/24/93 Subduccion 6.7 16.50 99.00 310
May/23/94 F Normal 6.0 18.03 100.57 203

4. INTERPOLACION ESPACIAL

En el codigo que se ha desarrollado se hace uso de un esquema de interpolacion espacial basado en el ajuste de una
funcidn polinomial por minimos cuadrados pesados. En este enfoque se acepta que la cantidad estudiada tiene,vanaciones
espaciales suaves. El poder predictivo para las FTE se apova en la interpolacion de la forma de las FTE y de sus
amplitudes por separado. La forma se controla al normalizar las abscisas de estas funciones con el periodo dominante del
terreno de cada sitio. Las amplitudes se obtienen de 1a interpolacion de las FTE asi construidas. La forma final de la FTE
del sitio de interés sc obtiene a partir del escalamiento de las abscisas con el periodo dominante en ¢ste sitio. Por ello, es
necesario tener una buena resolucién en la interpolacion de esta cantidad. Esto se logra aumentando el namero de datos, es
decir, de sitios con periodo dominante del terreno conocido.

La RACM cuenta con 86 estaciones en la superficie del terreno. Estas se muestran en la figura 1 donde ademas se indican
las zonas geotécnicas vy las principales vias de la ciudad. Ademas de los periodos dominantes de) terreno obtenidos de los
registros de la RACM, se han incluido los periodos de 137 sitios en los que se hicieron mediciones de microtremores
(Lermo e al, 1988). Se seleccionaron los valores que no presentan discrepancias importantes con ios obtenidos de los
registros de moviruento fuerte. Finalmente, para confinar la zona del terreno firme se eligieron 60 puntos de control. En
ellos se han fijado los datos asignados al terreno firme (periodo dominante T=0.5 s y FTE=1) Con este criterio se
construyd el mapa de contornos de isoperiodos que se ilustra en la figura 2. En particular, la estacion 28 (Pefion de los
Bafios) se ha tomado en cuenta para evaluar el movimiento promedio del terreno firme. Sin embargo, los periodos
dominantes del terreno que circunda a esta estacion son del orden de 4 s. Los resultados prehminares sugieren que se
obtienen mejores resultados en la interpolacion si se elimina esta estacidn, ya que la densidad de estaciones no permite
controlar las variaciones que s¢ esperarian cuando los sitios de interés se encuentran en la vecindad del cerro del Pefion
(CIS, 1992a, 1993a).
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5. ESPECTROS DE RESPUESTA

Con el espectro de Fourier del movimiento del terreno en el sitio de interés y un valor de duracion (CIS, 1994) se obticne
el espectro de respuesta elastico para cualquier amortiguamiento. Para ello se hace uso de algunos resultados de la teoria
de vibraciones aleatorias (Reinoso ef al., 1990) y del médulo de las funciones de trasferencia de osciladores lincales de un
grado de libertad. Pueden obtenerse espectros de respuesta inglasticos si se emplean las expresiones obtenidas por Pérez-
Rocha y Ordaz (1991) a partir de la equivalencia linca! de osciladores elastoplasticos.

6. INTERACCION SUELO-ESTRUCTURA

La interaccion dinamica suelo-estructura produce un conjunto de efectos cinematicos € inerciales en la estructura y ¢l suelo
como resultado de la flexibilidad de éste ante solicitaciones dindmicas. La interaccion modifica esencialmente los
parametros dinamicos de la estructura asi como las caracteristicas del movimiento del terreno en la vecindad de la
cimentacion. Las variaciones en el periodo fundamental de vibracién y ¢l amoniguamiento estructural con respecto a la
condicion de apoyo indeformable son producto de la interaccion inercial, debido fundamentalmeme a la inercia ¥
elasticidad del sistema acoplado; los parametros dindmicos modificados se conocen como periodo y amertignamiento
efectivos (Avilés et al, 1992). El periodo fundamental d¢ un sistema acoplado siempre se incrementa, ya que la flexibilidad
del sistema ¢s mayor que la de la estructura con base rigida. El amortiguarmento del sistema generalmente se incrementa
puesto que existe una disipacion adicional de energia producto de los amortiguamientos material y geométrico del suelo.
Por su parte, la interaccion cinematica reduce los movimientos de traslacién ¢ induce torsién v cabeceo en la cimentacion
por su efecto promediador, a la vez que filtra los componentes de alta frecuencia de la excitacién (Pais y Kausel, 1989,
Scanlon, 1976), debido esencialmente a la rigidez y geometria del cimiento. En general, el movimiento efective la
subrasante de la cimentacidn que se obtiene de un andlisis de interaccion cinematica resulta ser menos desfavorable el
mowvimiento de campo libre.

Para el ¢lculo de espectros de respuesta, los efectos de interaccion inercial se pueden tomar en cuenta mediante la funcién
de trasferencia de un conjunto de estructuras en una condicion de interaccion especificada (CIS, 1992b). En forma
aproximada, s¢ puede optar por la funcion de trasferencia de osciladores de reemplazo con parametros efectivos (Avilés et
al, (1992). Los efectos de interaccion cinematica se pueden incluir mediante la funcion de trasferencia del movimiento
efectivo en la base de la cimentacion con respecto al movimiento del campo libre. Para ello se puede hacer uso de formulas
aproximadas o de tablas de coeficientes para diferentes condiciones sitio-cimentacion (por ejemplo Kausel et al., 1978;
Mita y Luco, 1977). La condicién de interaccion se define por los parametros del suelo (relacion de Poisson, velocidad de
propagacion de ondas de corte y espesor del estrato), por los pardmetros geométricos del sistema (radio de la cimentacion,
profund:dad de enterramicnto y altura de la estructura) y por los parametros inerciales (densidad del suelo, masas de la
estructura v de la cimentacidon, momento de inercia de la cimentacion y amortiguamientos del suelo y la estructura). Para
el cilculo de espectros de respuesta se varia la rigidez estructural manteniendo este escenario invariante. Se puede tomar
en cuenta la presencia de pilotes de friccion en la rigidez dinamica de la cimentacion mediante expresiones que permitan
determinar 1z rigidez del conjunto (por ejemplo las que se porponen en el Manual de Disefio por Sismo de la CFE, 1993)

7. RESULTADOS

7.1 En sitios instrumentados

Se calcularon espectros de respuesta elasticos, para 5% de amortiguamiento, tomando como excitacion el EAF del 2
de fallamiento normal del 23 de mayo de 1994 observado en CU (sismo 20 de la Tabla I) y haciendo uso de las F.  ue
algunos sitios instrumentados. En la figura 3 se comparan estos espectros de respuesta (linea discontinua) con los que se
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obtienen dircctamente de los registros de aceleracidon de cada estacién (linea continua). La similitud entre los resultados
sugiere que ¢l uso de las FTE es apropiado para estimar las aceleraciones espectrales para temblores de fallamiento
normal, al parecer, si la distancia epicentral es comparable con distancia tipica de los temblores de subduccién que afectan
al valle de México. En la figura 4 se muestran los espectros de respuesta que sc tendrian en estos sitios para el terremoto
de Michoacan de 1985 (Ms=8.1}. Se tomo e! espectro de Fourier del componente este-oeste de las aceleraciones observadas
en CU (opcién 9 de 1a Tabla I). Con linca continua se muestran los espectros elasticos, para 5% de amortiguamiento, y con
linea discontinua los espectros inelasticos para ductilidades p=2 y 4. Como referencia, en la esquina superior izquierda sc
muestran los espectros para el sitio SCT (Secretaria de Comunicaciones y Transportes) calculados con este método. Estos
resultados pueden ser 1tiles para definir espectros de disefio de sitio.

7.2 En sitios no instrumentados

Para la misma excitacidn se estimaron los espectros de respuesta que se tendrian en un sitio sobre Paseo de 1a Reforma de
reciente instrumentacion (cuyas funciones de trasferencia empiricas FTE no se tomaron en cuenta). Estos se muestran con
Iinea continua en la figura 5. Para fines comparativos, con linea discontinua se indican los que se obtuvieron a partir del
uso de las FTE medidas ¢n ¢l sitio. Los resultados obtenidos son utiles pues permiten conocer los niveles de amplificacion
para un sitio no instrumentado a pesar de que los errores que se cometen por la interpolacion de las FTE pueden no ser
despreciables.

En la figura 6 se muestran los espectros de respuesta obtenidos con la misma excitacion para los sitios donde se ubican el
Centro de Artes y algunos puentes vehiculares. Estas obras son de reciente construccion. Los espectros se muestran con
linea continua. En esta figura tembién se presentan resultados que se obtuvicron tomando en cuenta efectos inerciales de
interaccion suelo-estructura, En todos los ejemplos se emplearon parametros tipicos para definir la 'condicién de
interaccion. Para los puentes se propuso una cimentacién que fuera representativa: un cajon apoyado en pilotes de friccion.
Los espectros correspondientes se indican con linea discontinua. El espectro que se obtiene tomando en cuenta solo la
presencia dei cajon se indica con linea punteada. Nétese que los efectos de interaccién incrementan el periodo fundamental
del sistema, ya que con periodos menores se alcanzan las ordenadas que se tendrian para periodos mayores en ausencia de
interaccion, Para el Centro de Artes se consideré una gran cimeniacion en cajon. Se¢ obtuvieron espectros para dos
relaciones de esbeltez, definida por H/R donde H es la altura de la estructura y R el radio de la cimentacién. Con linea
discontinua se indica el espectro para la relacion H/R= 1 y con linea por puntos se indica el correspondiente para H/R=2.
Los resultados obtenidos son congruentes con lo que debia esperarse, ya que los efectos de interaccién se reducen cuando
se toma en cuenta la presencia de pilotes y aumentan al aumentar la relacion de esbeltez estructural.

8. CONCLUSIONES Y RECOMENDACIONES

Se ha presentado la version mds reciente de un método empirico para pre y posdecir espectros de respuesta eldsticos ¢
inelasticos para sitios con coordenadas arbitrarias dentro de la Ciudad de México. El método se ha desarrollado para
temblores de subduccién criginados en la costa del Pacifico. Los resultados que se obtienen son de aplicacion practica en ¢l
diseiio, planeacion y toma de decisiones para la construccion y reestructuracion de obras civiles, va que es posible conocer
la intensidad sismica en sitios de interés dentro del valle e identificar las zonas de mayor o menor riesgo, asi como definir
medidas certeras de proteccion civil.
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ESPECTROS DE DISENQ SiSMICO PARA UN SISTEMA SUELO-ESTRUCTURA INSTRUMENTADO

SEISMIC DESIGN SPECTRA FOR A SOIL-STRUCTURE INSTRUMENTED SYSTEM

J Avilés
Investigador, Instituto de Investigaciones Eléctricas, CFE
Cuernavaca, Mor. México.

L E Pérez-Rocha
Investigador, Centro.de Investigacion Sismica AC, FJBS
Meéxico DF, México.

SINOPSIS  Se hace uso de un procedimiento empirico para determinar espectros de respuesta y disefio para un edificio
instrumentado en la zona del lago del valle de México. Con los registros de aceleracién de sismos recientes se calcularon
funciones de trasferencia de sitio y de piso con las que se toma en cuenta los efectos de sitio e interaccion suelo-estructura.

1. INTRODUCCION

Para el analisis sismico de estructuras desplantadas en depésitos de suelo blando es necesario considerar explicitamente
dos fendmenos debidos a la flexibilidad del suelo con respecto a la roca basal, conocidos como: a) efectos de sitio v b)
interaccion suelo-estructura. Con respecto al terreno firme, las condiciones de sitio amplifican la intensidad, reducen el
contenido de frecuencias y alargan la duracién del movimiento sismico, mientras que la interaccion suelo-estructura
modifica las caracteristicas del movimiento del terreno en la vecindad de la cimentacion (interaccion cinematica), asi
como los parametros dinamicos de la estructura (interaccion inercial). Los efectos de sitio se traducen generalmente en
incrementos de la respuesta estructural. En cambio, las modificaciones por interaccién en ¢l periodo y amortigunamiento
pueden dar lugar a respuestas estructurales mayores o menores, dependiendo de la posicion del periodo resonante del
espectro de respuesta y el nivel de amortiguamiento.

En este estudio se hace uso de los acelerogramas registrados en un edificio desplantado en la zona del lago de 1a Ciudad de
México, a fin de identificar y cuantificar los principales ¢fectos debidos a las condiciones del terreno y a la interaccion de
12 estructura con el suelo de cimentacion. La instrumentacion del edificio cuenta con ocho acelerémetros, incluvendo una
estacion de campo libre. Los anilisis se hicieron con base en los datos de los instrumentos ubicados en las azoteas, los
sGtanos y la superficie del terreno. Se seleccienaron los registros debidos a dos sismos, ocurridos el 23 de mayo y 10 de
diciembre de 1994. El primero es de fallamiento normal (magnitud M¢=5.3 y distancia epicentral ~205 Km), en tanto que
el segundo es de subduccion (magnitud M =6.8 y distancia epicentral ~340 Km).

Los resultados que se presentan se basan en el uso de los cocientes de espectros de aceleraciones de Fourier, también
conocidos como funciones de trasferencia empiricas (Singh et al, 1988). Con estos cocientes espectrales se cuantifican las
amplificaciones o reducciones de la respuesta, tanto del suclo como de la estructura, con respecto a un movimiento de
referencia. Tomando como excitacion de control al gran temblor de Michoacdn del 19 de septiembre de 1985 (M =8.1) se
calcularon espectros de respuesta, y a parur de ellos se construyeron espectros de disefio siguiendo criterios similares a
aquéllos que dieron lugar a los espectros estipulados en las Normas Técnicas Complementarias para Disefio por Sismo
(NTCDS, 1987). Los resultados obtenidos sugieren que es posible hacer reducciones significativas en los espectros
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reglamentarios si s¢ consideran explicitamente las amplificaciones del movimiento del terreno en el lugar (efectos de sitio)
y las reducciones del movimiento efective en 1a base de la cimentacion (efectos de interaccion),

2. INSTRUMENTACION Y REGISTROS SiSMICOS

El edificio de interés estd formado por tres cuerpos, uno central y dos laterales. En el cuerpo central ¥ en uno de los
laterales se han instalado siete acelerometros digitales distribuidos a lo largo de una seccion longitudinal cn las azolcas, los
niveles intermedios y los s6tanos. En la figura 1 se ilustra, en forma esquematica, la distribucion de estos instrumentos. La
instrumentacion, a cargo del Centro de Instrumentacion y Registro Sismico (CIRES), se complementa con un acelerometro
mas, de campo libre, ubicado en la superficie del terreno en la vecindad del edificio. La orientacién de todos los
instrumentos coincide con la orientacion del edificio, cuya longitud mayor (direccion longitudinal) esta aproximadamenie
a 600 NE. Los registros de aceleracion estudiados se muestran en las figs 2 y 3; estos corresponden a los sismos del 23 de
mayo y 10 de diciembre de 1994, llamados en adelante 23/V/94 y 10/X11/94, respectivamente.
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3. EFECTOS DE SITIO

Ha sido ampliamente documentado que la gran complejidad del movimiento dentro del valle de México esté fucriemente
influida por los efectos de sitio y que éstos tienen grandes variaciones espaciales, incluyendo los sitos en el terreno firme
(Seed er af, 1988; Rosenblueth ef af, 1989; Ordaz y Singh, 1992). No obstante, se ha mostrado que es apropiado tomar al
movimiento promedio en el terreno firme como referencia para cuantificar las amplificaciones observadas en la zona del
lago mediante funciones de trasferencia de sitio (FTS) {Singh ef al, 1988; Ordaz er al, 1989). Esto sc ha confirmado con el
andlisis de los registros de varios temblores de subduccién captados por la Red Acelerométrica de la Ciudad de México
(RACM) (CIS, 1994). Las FTS de cada sitio instrumentado presentan pocas variaciones dc temblor a temblor. Esta
apreciable constancia sugiere que es adecuado caracterizar los efectos de sitio mediante las FTS obtenidas del promedio de
todas las observaciones disponibles. De acuerdo con las hipotesis adoptadas, las FI'S son estimadores que permiten
conocer las caracteristicas del movimiento en un sitio debido solo a sismos de subduccion. Sin embargo, aunque por ahora
se trata de un solo evento, los resultados del analisis de los registros del sismo 23/V/94, de fallamiento normal, parecen
indicar que las FTS también pueden emplearse para predecir el movimiento debido a sismos de diferente origen, siempre 3
cuando la distancia epicentral a la Ciudad de México sea comparable con las que se tienen para temblores de subduccién
{Reinoso et al, 1995),

Para este estudio se calcularon los cocientes entre los espectros de Fourier de las aceleraciones registradas en la estacion de
campo libre, denominada S8, y el del promedio de aceleraciones en el terreno firme de todas las observaciones disponibles.
Asi se obtuvieron cocientes para los dos componentes horizontales (NS y EW) de los registros correspondientes a los dos
sismos especificados. Para tomar una condicién representativa del lugar, se propuso que los promedios de cada
componente de estos cocientes sean las FTS caracteristicas del sitio de interés. Estos cocientes espectrales, asi como sus
promedios, se ilustran en la figura 4. A partir de ellos se estimo que el periodo dominante del terreno Ty estd comprendido
entre 1.1 y 1.3 s. Las amplitudes maximas que se han observado en las FTS de los sitios instrumentados de la RACM, con
periodos dominantes dentro de este intervalo, varian entre 6 y 14. En particular, la FTS de la estacion de registro ubir~ '~
en la Secretaria de Comunicaciones y Transportes (SCT), que sirviera de referencia para la construccion de los espe

de disefio estipulados en las NTCDS, tiene una amplitud mdxima de 16 en 2 segundos. Para el sitio de interés, »c
obtuvieron amplificaciones maximas en niveles superiores a 6.
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4. INTERACCION SUELO-ESTRUCTURA

La interaccién dindmica suclo-cstructura produce un conjunto de efectos cinematicos ¢ inerciales en la estructura ¥ ¢l sucio
como resultado de la flexibilidad dec éste ante solicitaciones dindmicas. La interaccién modifica escncialmentc los
parametros dinamicos de la estructura asi como las caracteristicas del movimiento del terreno en Ia vecindad de la
cimentacion. Las variaciones en el periodo fundamental de vibracién y en el amortiguamiento estructural con respecto a la
condicién de apoyo indeformable son producto de la interaccion inercial, debido fundamentalmente a la inercia y
elasticidad del sistema acoplado; Jos pardmetros dindmicos modificados se conocen como el periodo y amortiguamicnto
efectivos (Avilés er al, 1992). Se sabe que el periodo fundamental de un sistema acoplado siempre sc incrementa, ya gue la
flexibilidad del sistema es mayor que la de la estructura con base rigida. Ademas, el amortiguamicnto del sistema
generalmente se incrementa puesto que existe una disipacién adicional de energia producto de los amortiguamicntos
material y geométrico del suelo. Por su parte, la interaccion cinematica reduce los movimientos de traslacion e induce
torsion y cabeceo en la cimentacién por su efecto promediador, a la vez que filira los componentes de alta frecuencia de la
excitacion (Pais y Kausel, 1989; Scanlon, 1976), debido escncialmente a la rigidez v geometria de 1a cimentacién. En
general, el movimiento efectivo en la subrasante de 1a cimentacion que se obtiene de un andlisis de interaccidén cinematica
resulta ser menos desfavorable que el movimiento de campo hibre en la superficie del terreno.

Es posible reconocer los efectos de interaccion, inercial y cinematica, en los registros de aceleracion del edificio en ¢studio
En particular, para las dos direcciones principales de la estructura, se identificaron los periodos efectivos, asi como
modificaciones significativas en el movimiento efective al nivel de desplante de la cimentacion debidas a 1a presencia de
ésta v al movimiento de¢ la estructura. Los cocientes del movimiente en las azoteas de ambos cuerpos con respecto al de
campe libre (S5/S8 y S6/S8) permiten cuantificar los periodos estructurales efectivos. En la figura 5 se presentan los
cocientes obtenidos para los componentes longitudinal y transversal, correspondientes a cada uno de los sismos
especificados asi como el promedio. Se puede observar que para la direccién longitudinal, los dos cuerpos estructurales (S5
y S6) tiene practicamente el mismo periodo efectivo para ambos sismos (T, =1 76 s5). En los cocientes promedio sélo se
observan ligeras variaciones en las amplitudes espectrales Para la seccion transversal también tienen el mismo pe- 40
efectivo (T, = 1.55 s) con amplitudes espectrales muy similares. En efecto, en los cocientes promedio de este compx

las diferencia entre ambos cuerpos son despreciables. Estos resultados sugieren que ¢l edificio se comporta como un .
cuerpo en ambas direcciones, al menos para el modo fundamental. También se calcularon los cocientes entre el
movimiento de las azoteas y el de los respectivos sotanos (85/51 y 56/82). En la figura 6, los promedios de estos cocientes
s¢ comparan con los promedios obtenidos de los cocientes con respecto al campo libre. Se puede observar que para la
direcciéon longitudinal, los corrimientos en el periodo efectivo son casi despreciables. En cambio, para la direccion
transversal s¢ observan corrimientos significativos que sugieren que los efectos de interaccion inercial producen efectos
importantes, principalmente en el periodo estructural, el cual adquiere valores cercanos a 1.35 s. De acuerdo con los
modelos tedricos el periodo estructural en la direccion transversal y en la condicion de base rigida debe ser menor o igual
al valor medido con respecto a la base de la cimentacidn.

Figura 6 Funciones de trasferencia de azoteas relativas a: a) campo libre (lineas gruesas) vy b) sétanos (lineas gruesas)
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Para conocer las acciones del campo incidente y de 1a estructura sobre la cimentacién sc calcularon los cocientes entre los
componentes horizontales del movimiento de los sotanos (52/81). Estos se muestran en la figura 7. Es notable quc en la
dircccién transversal el movimiento de la cimentacién es priacticamente de cuerpo rigido. En la direccion longitudinal sc
observa que la loza es ligeramente flexible para frecuencias mayores a 1.4Hz. Ello quiza sc debe a la influencia del primer
modo superior. Finalmente, se estudiaron los cocientes entre el movimiento de los sétanos y el de campo libre. Estas
cantidades, que se ilustran en la figura 8, se conocen como Funciones de Trasferencia de Piso (FTP). D¢ acuerdo con
Romo (Romo, 1992, Romo vy Barcena, 1993) estas funciones son de gran utilidad para conocer las modificaciones del
campo incidente por interaccion cinemética, ya que permiten definir el movimiento efectivo en la basc de la cimentacion,
En esta figura se observa que en ambas direcciones existen grandes reducciones para frecuencias mayores a las frecuencias
fundamentales de la estructura. Para frecuencias menores existen ligeras amplificaciones que sin duda también tienen
efectos sobre 1a respuesta estructural.

Direccion longitudingl Direccion tronsgversol

P
~
o~y
.0
6F L -
- == Sigmo 23/v/04 -==-- Sismo 25/\1/94_
5 e Sismo 10/X11/94 i . Sismo 10/XI11/94
2F —— Promedio - Promedio .
.0 I} '3 L 'l L L 1 L
.0 5 1.0 1.5 2.0 25 2O 5 1.0 1.5 2.0 2.5
f (Hz) f (H2)
Figura7 Funciones de trasferencia entre los sétanos lateral y central
16 Direccion longitudingt Direccion tronsversal
[ S1/58 sismo 23794 | el S1/SB sismo 23/V/94
————— $2/58 Sismo 23/v/94 -==-.S2/58 Sismo 23/V/94
1.4¢ - —— $1/58 Sismo 10/XN/94 i —— = S1/58 Sismo tO/XII/94
, - —-52/58 Sismo 10/XI1/94 — — . S2/58 Sismo 10/X11/94

— FTP prormedio

1.2

Amplitud

Figura Funciones de trasferencia de piso (FTP)



J Avilés
Sesion 1V

5 ESPECTROS DE RESPUESTA Y DISENO

El interés principal en este estudio es proporcionar espectros de respuesta v disefio que reflejen tanto los niveles de
amplificacion dindmica del terreno, como las reducciones del movimiento efectivo en la base de la cimentacién. En este
analisis se ha observado, por un lado, que los niveles de amplificacién del movimiento del terreno son inferiores a los que
se han medido en sitios con condiciones geotécnicas similares (CIS, 1992, 1993, 1994), v por otro, que existen grandes

reducciones del movimiento efectivo en la base de la cimentacion, con respecto al de campo libre. Es de esperarse que s¢
tengan grandes reducciones en os espectros de disefio reglamentarios por estos dos conceptos.

Para la construccion de los espectros de respuesta se tomé como excitacion ¢l gran temblor de Michoacan de 1985
(M,=8.1). El movimiento de campo libre en el sitio de interés se especificéd con la envolvente de los componentes NS y EW
de los espectros de amplitudes de Fourier del sitio. Estos s¢ obtuvicron mediante el producto de las FTS y los espectros de
Fourier del movimiento promedio del terreno firme. Las reducciones del movimiento en la base dec la cimentacién por
interaccion cinematica se tomaron mediante el promedio de las FTP que se indican en la figura 8. Los espectros que se
construyeron a partir de las FTS se les conoce como espectros de sitio, mientras que los que tambi¢n incluyen las
reducciones del movimiento ¢n la base de la cimentacién s¢ denominan espectros de piso (Romo, 1992; Romo y Barcena,
1993). Los calculos, para 5% de amortiguamiento estructural, se hicieron tomando algunos resultados de la teoria de
vibraciones casuales (Reinoso ef al, 1990). Para la construccion de los espectros de disefio, a partir de los espectros de
respuesta, se siguieron criterios similares a aquéllos que dieron lugar a los espectros contenidos en las Normas Técnicas
Complementarias para Disefio por Sismo del Reglamento de Construcciones del Distrito Federal (1987).

En la figura 9 se muestran los espectros de sitio de respuesta y disefio, asi como el espectro de disefio reglamentario para la
zona III (Apéndice A4 de las NTC). En esta figura se observa que la parte plana del espectro de disefio de sitio se reduce
en 20% con respecto al espectro reglamentario. Sin embargo, por la forma del especiro de respuesta, la parte plana del
espectro de disefio se alargd para proteger los periodos grandes, debido a la incertidumbre que se puede tener e- Ta
¢valuacion del periodo fundamental de la estruciura. Esto se traduce en un incremento del 10% en las fuerzas de ¢

para periodos mayores a 1.9s, con respecto al espectro reglamentario.

Espectro de respuesia de silo
- = - = Espectro de diseho RCDF-—87
—— Espectro de diseho de siio

So/q

0 L 1 N L

T (s)

Figura 9  Espectros de respuesia y disefio de sitio y espectro de diserio reglamentario para zona I
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En la figura 10 se muestran los espectros de piso, tanto de respuesta como dc discflo para las dos dirccciones horizontales,
longitudinal y transversal. Estos espectros s¢ calcularon modificando al campo incidente por las FTP promedio que sc
sefialan en la figura 8. La comparacién con respecto al espectro de respuesta de sitio muestra que para periodos menores al
fundamental (1.76 s en direccién longitudinal y 1.55 s en la transversal), los espectros de respuesta de piso ticnen notables
reducciones, siendo mds significativas en el componente transversal. En cambio, para periodos mayores s¢ ticnen ligeros
aumentos en las ordenadas espectrales, en particular, e¢n el componente longitudinal. Por otro lado, al comparar con
respecto al espectro de disefio de sitio (figura 9), los espectros de disefio de piso presentan un ligero aumento en 1a mescta
espectral hacia periodos grandes. Esto se compensa con las importantes reducciones en las amplitudes, que son det orden
del 15% y 25% para la direccién longitudinal y transversal, respectivamente. En la figura 11 se presenta una sintesis de los
espectros propuestos para ¢l edificio instrumentado. Se indica claramente que la ubicacidn de la estructura esta en la zona
IIl o de lago. Asi mismo, es posible verificar que para todos los periodos s¢ tienen reducciones con respecto a los espectros
reglamentarios, las cuales son muy imponantes para periodos menores o iguales al de la estructura. Estas llegan a ser
superiores al 25% y 35% para las direcciones longitudinal y transversal, respectivamente.

Direccion longitudino! Direccion tronsversol
b6F 9
——— Especiro de respuesio de piso Especiro de respuesto de piso
~ == - Especiro de diselo de¢ piso - = = = Espectro de disedo de piso

Sa/q

o
L
3

3
T, (s) T, (s)

Figura 10 Espectros de respuesta y disefio de piso

6 CONCLUSIONES

Se presentan los resultados mas relevantes del analisis de las aceleraciones de los sismos del 23 de mayo y 10 de diciembre
de 1994, registradas en un edificio instrumentado en la zona del lago. Los resuliados se obtuvieron con base en el uso de
los cocientes de espectros de Fourier de las aceleraciones, llamadas funciones de trasferencia empiricas. De estas, las de
mayor importancia son las funciones de trasferencia de sitio (FTS) y de piso (FTP), ya que el interés fue identificar y
cuantificar los principales efectos debidoes a las condigiones del terreno y a la interaccién suelo-estructura. Se construyeron
espectros de disefio de sitio y de piso que son comparables con los espectros propuestos en las Normas Técnicas
Complementarias para Disefio por Sismo. Los resultados obtenidos sugieren que es posible hacer reducciones hasta de
35% en los espectros reglamentarios si se tloman en cuenta los niveles de amplificacion del movimiento del terreno en el
sitio de interés v las reducciones del movimiento efectivo en 1a base de la cimentacion.
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MODIFICACION DE LOS ESPECTROS DE DISENO CONOCIDO EL
PERIODO DOMINANTE DEL TERRENO:
EL CASO DEL VALLE DE MEXICO

L. INTRODUCCION

El periodo fundamental de la estructura T, y del periodo dominante del terreno T, son
parametros determinantes en el disefio estructural y de gran impacto en la economia de la
construccion. Es posible reducir el valor de los periodos de vibrar de una estructura
mediante elementos rigidizadores, o bien, optar por alternativas que le den mayor
flexibilidad, dependiendo de las caracterisitcas del sitio de desplante, en particular, el
periodo dominante. En este trabajo se discute la metodologia propuesta por el Reglamento
para tomar en cuenta el periodo del sitio en el disefio sismico. Ademas, se ilustran las
modificaciones en los espectros ‘de disefio que resultan de tomar en cuenta estas
recomendanciones, para ello se han construido contornos de disefio, o bien, curvas de igual
valer del cocficiente sismico cn el dominio T, -T,. Ustos contornos se comparan. con
contornos de respuesta espectral obtenidos a partir de un modelo unidimensional de
propagacion de ondas de corte.

II. VULNERABILIDAD DEL VALLE DE MEXICO

La formacion geologica del valle de México, constituida por depositos aluviales y lacustres,
en combinacion con el efecto de subduccion en la costa del Pacifico y otras fuentes
tectonicas, propician condiciones de alto riesgo sismico. Los temblores que con mayor
fuerza han azotado al "valle de México se originan en la brecha de Guerrero por la
subduccion de la placa de Cocos en la placa de Norteamérica. Se sabe que a pesar de que la
distancia entre el valle y la zona epicentral es de alrededor de 300 km, las ondas sismicas que
llegan a la cuenca se amplifican dramaticamente por la presencia de los estratos arcillosos
mas superficiales (fig 1).

Histéricamente se han registrado dafios por sismo a muchas construcciones. Los sismos de
septiembre de 1985 causaron dafios y muertes sin precedente en la region. El informe del
Comité Metropolitano para emergencias indica que mas de 5000 edificios fueron dafiados o
destruidos (SGOP, 1988). Las experiencias vividas obligan a profundizar en el estudio del
comportamiento del suelo en el valle de México, asi como en otras zonas de alta
vulnerabilidad. Conociendo la respuesta que presenta el suelo ante condiciones sismicas se
podran disefiar obras civiles con menor incertidumbre, lo que conduce a la construcciones de
obras mas seguras y economicas.
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Figura 1. Amplificacion de las ondas sismicas en el valle de México

M. RED ACELEROMETRICA DEL VALLE DE MEXICO Y
MICROTEMBLORES

Después de los sismos de 1985 el valle de México ha sido instrumentado con acelerometros
digitales. Actualmente se cuenta con casi cien estaciones en la superficie del terreno (fig.2)
Las estaciones acelerométricas estan controladas actualmente por el Instituto de Ingenieria
(I de I) de la UNAM, el Centro Nacional de Prevencion de Desastres (CENAPRED) vy el
Centro de Instrumentacién y Registro Sismico (CIRES) de la Fundaciéon Javier Barros
Sierra. Hasta la fecha se han registrado cerca de 50 000 segundos de movimiento
correspondientes a mas de 8 sismos de subduccién de magnitud Richter mayor a 5. Por otro
lado, la utilizacion de aparatos para registrar vibracion ambiental ha tenido gran aplicabilidad
en el monitoreo de edificios y su uso se ha extendido a la medicion de periodos dominantes
del terreno.

Con el fin de contar con un mapa del valle de México que mostrara con mayor claridad los
periodos dominantes del suelo y que cubriera una superficie mayor a la de los estudios
hechos hasta hoy, Reinoso y Lermo (1991), proponen un mapa de isoperiodos aplicando la
técnica de cocientes espectrales a partir de registros de movimientos fuertes captados por la
red acelerométrica del valle de México y complementada con los registros de
microtemblores (fig. 2). Este mapa puede ser utilizado en sustitucion del mapa de
1soperiodos que se propone en las Normas Técnicas Complementarias para Disefio (NTC)
por Sismo del RCDF (fig.3) y ademas es un instrumento practico para la modificacion de los
espectros de disefio que permite el Reglamento.



IV. PERIODOS DEL SUELO EN EL DISENO SISMICO

El RCDF establece espectros de disefio para cada una de las zonas geotécnicas,
considerando para cada zona diferentes coeficientes sismicos y tomando en cuenta el grupo
de construccion de que se trate (A o B). En la tabla 1 se indican los parametros que deben

considerarse para la construccion de los espectros de disefio.

M

Figura 2. Curvas de isoperiodos con funciones de trasferencia y microtemblores
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Figura 3. Mapa de isoperiodos propuesto por el RCDF

Tabla 1
Zona Ta Tb r c
grupo B grupo
A
I 0.2 06 1/2 0.16 0.24
11 03 1.5 2/3 0.32 0.48
I11* 0.6 3.9 1 0.40 0.60

*Aplicable a las regiones que indican las NTC en la zona II

El coeficiente sismico (c) establece la aceleracion que corresponde a una estructura en
funcion de su periodo fundamental de vibraciéon. El coeficiente sismico se expresa en partes
de la aceleracion de la gravedad (g). Los valores de Ta y Tb marcan los limites del grupo de
periodos estructurales a los que corresponde el maximo coeficiente sismico en el espectro,
es decir, Ia parte del espectro de disefio a ia cual se le asignan las maximas aceleraciones.
Por su parte, r representa el exponente que marca la forma en que decrece la curva después
del la abscisa Tb. Para la obtencion de las ordenadas espectrales de aceleracién (a), se hace
uso de las siguientes relaciones:

1+3T/T,
a =——2<C

Si T<T, 1
y a &



a=c Si T.<T<T, (2)

a= (—)rc Si T, <T (3)

En la figura 4 se han construido los espectros de disefio para cada una de las zonas
geotécnicas y para los dos grupos de estructuras.

E£STRUCTURAS TIPO A ESTRUCTURAS TIPO B
7 7
ZONA I ]
—5f s
=2
v gL ZONA Il \ s
8
% Ak Al ZOMA
] ZONA Il \
L -
g 3 ZONA |
)
g : \ '
&
o 1 .
“a ; 2 .;. 4 5 o 1 2 ) 4 s
PERIODO (s) PERIODO (s)

Figura 4. Espectros de disefio

Sin embargo, conociendo el periodo del suelo, el coeficiente sismico, puede modificarse al
aplicar la ecuacion que aparece en el apéndice A4 de las NTC:

L6 T,
4+ T

#)

donde Ts es el periodo del sitio. El valor de ¢ obtenido es aplicable a estructuras del grupo B
y se considera 1.5 veces su valor para aquellas del grupo A. Se excluye su uso para
construcciones ubicadas en las dos regiones que marcan las NTC en la zona de transicion.
Esta ecuacion no considera reducciones del coeficiente sismico para periodo del suelo igual
a dos segundos, debido a que es en esos sitios donde se han registrado las maximas
aceleraciones producidas por un sismo (Septiembre/85).

Considerando el periodo Ts=0.5 s como frontera entre la zona de I (lomas) y la Il (de
transicion), y Ts=1.0s como division entre la zona II y la III (de lago), puede trazarse el
comportamiento que sigue el coeficiente ¢ conforme varia el periodo del suelo, como lo
ilustra la figura 5. Con linea discontinua se observan los valores de ¢ para cada zona

A



geotécnica sin considerar el periodo dominante del suelo (tabla 1) y con linea continua la
variacion de c al aplicar la ec.4. En estas curvas se observa lo siguiente:

ESTRUCTURAS TIPO A ESTRUCTURAS TIFO B

I0HA 1lE

TOHA 11t

COEFICIENTE SISMICO ¢ {g) .

0 L, 1 1 ] J Q0 1 L k3 1
o 1 2 3 4 5 o 1 2 3 4 5
FERIODO {s) FERIODO (s)

Figura 5. Variacion del coeficiente sismico con el periodo del suelo

« Al considerar el periodo del suelo, ¢ llega a reducirse hasta un 30 % en la zona 1[I va que
puede alcanzar valores proximos a 0.28 para estructuras del grupo B y 0.42 para el A,
aproximadamente.

« La reduccion de ¢ en la zona II alcanza valores de 0.19 para estructuras del grupo B y
0.29 para el A, lo que equivale a reducciones del 40 %, aproximadamente.

» Existen pequefias porciones de la zona II donde Ts puede exceder a un segundo, lo que
puede ocasionar coeficientes ¢ mayores a 0.32 para el grupo By a 0.48 para el A

La variacién de Ta y Tb al conocer el periodo del sitio se lleva a cabo por las relaciones de
la tabla 2. En la figura 6 se muestra con linea discontinua los valores que adoptan Ta y Tb
sin conocer el periodo del suelo y con linea continua los valores que toman estos
parametros al conocer tal periodo. Debido a que estos valores delimitan el intervalo de
periodos estructurales a los que corresponden aceleraciones mayores en los espectros de
respuesta, la condicion mas favorable sera aquella donde Ta y Tb presenten valores
cercanos. Se observa también que el valor de Ta siempre sera mayor cuando se tiene
conocimiento del periodo del sitio. Sin embargo, Tb solo se reducira cuando Ts es menor a
3.25s.

Tabla 2

Zona [ Ta J Tb

g



i 0.64 Ts 1.2 Ts
I el mayor de: 0.35 Ts 12Ts
0.64 s
2.0 ]
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En las figuras 7, 8 y 9 aparecen con linea continua los espectros de disefio para las zonas II y
III que marca el RCDF sin ninguna modificaciéon. Con linea discontinua se indican los
espectros extremos entre los que pueden variar los espectros de disefio al considerar las
modificaciones correspondientes a los valores del coeficiente sismico ¢ y a los parametros
Ta y Tb en funcion del periodo del sitio Ts. Se ha tomado también, como frontera entre las

zonas II y III, a un segundo de periodo del suelo.

COEFICIENTE SISMICO ¢ (g)

ESTRUCTURAS TIPO A

Figura 6. Variaciéon de Ta y Th con el periodo del suelo

ESTRUCTURAS TiPO B

2 3 4 5"
PERIODD (&)
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Figura 7. Variacion del espectro de disefio en la zona IT
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Figura 8. Variacidn del espectro de diseiio en la zona ITI. Estructuras tipo A
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Figura 9. Variacion del espectro de disefio en la zona III. Estructuras tipo B

Puede observarse que el conocimiento de Ts conduce, en general, a ordenadas espectrales
menores, conservando la amplitud maxima para los periodos iguales y cercanos al del sitio.
Los espectros modificados indican una reduccién del intervalo de periodos con ordenadas
espectrales maximas. La reduccién del intervalo de periodos para las aceleraciones
espectrales mayores es de aproximadamente 40% . Este hecho puede ocasigmar que la
aceleracion a la que estaria sujeta una estructura sin considerar el periodo del sitio, se vea
reducida al tomarlo en cuenta y obtener los valores de ¢, Ta y Tb. La importancia de estas
reducciones sugiere que debe realizarse un estudio mas detallado.

La gama de espectros modificados al conocer el periodo del sitio puede observarse mediante
el uso de contornos espectrales. En la figura 10 aparecen contornos espectrales de disefio
para las estructuras del grupo A y B. El eje de las abscisas indica el periodo estructural y el



eje de las ordenadas el periodo dominante del sitio. Las curvas unen puntos de igual
aceleracion espectral. La magnitud de estos periodos se ha fijado en Ss, pues se sabe que los
periodos fundamentales para el valle de México alcanza este valor. Similarmente, las
estructuras presentan su modo fundamental en valores del mismo orden.

Estructuras grupo A (g) Erxtructuras grupe B ()

1, ()

Figura 10. Contornos de diseno

Al realizar una seccion horizontal en estos contornos se observa el espectro de disefio que
corresponde al sitio de periode Ts. Por ello, cortes en periodos del suelo igualesa 0.5y 1 0
s en ambos contornos, mostrarian los espectros con linea discontinua que aparecen en la
figura 7. Lo mismo sucederia con cortes en los periodos asociados a los espectros de las
figuras 8 y 9.

La zona de periodo del suelo comprendida entre 0.0 y 0.5 s presenta solo lineas verticales,
es decir ordenadas espectrales constantes. Este intervalo de periodos se refiere a la zona
geotécnica I o terreno firme, donde no se tienen expresiones que modifiquen al espectro de
disefio conociendo el periodo del sitio. Por ello, cualquier corte realizado en esta regién
representara el espectro de disefio para la zona I (fig. 4). También se observa en los
contornos que las maximas aceleraciones espectrales corresponden a 0.4 y 0.6 g, para las
edificaciones del grupo B y A,

Como se ha visto, es posible evaluar espectros de disefio en funcién del periodo del sitio, a
partir de los contornos espectrales. De acuerdo con este esquema se propone la
construccion de contornos espectrales en los que los efectos de sitio se representen mediante



el modelo unidimensional de propagacién de ondas, es decir, un deposito homogéneo de
extension lateral infinita, al cual subyace la roca basal que se caracteriza por un semiespaclo.

E!l mecanismo para obtener espectros en funcién del periodo del suelo, consiste en fijar una
profundidad de depésito (H), que al asociarla con determinado periodo se evalia la
velocidad de propagacion de ondas de corte ( B), mediante la expresion:

4 H
T

5

B= (5)

Con estos valores se calcula la funcidn de trasferencia del sitio, que junto con el espectro
de amplitudes de una excitacién, es posible obtener el espectro de respuesta aplicando los
resultados de la teoria de vibraciones casuales (Boore y Joyner, 1984). El procedimiento se
hace para cada periodo de sitio. Por lo tanto, pueden obtenerse diferentes espectros de
respuesta con igual espesor del deposito, para sitios con diferente periodo y sometidos a la
misma excitacion. Con ellos, se realiza la construccion de los contornos espectrales.

Se obtienen buenos resultados si el movimiento de excitacion se considera como el que
ocurre en la roca basal. ks valido considerar que €ste esel que se observa en iz zona de
terreno firme. Para este estudio, se ha tomado el componente este-oeste del registro de
Ciudad Universitaria (CU) correspondiente al sismo del 19 de septiembre de 1985 (Ms =
8.1).

En la figura 11 se presentan contornos espectrales escalados con los factores 0.4 y 0.6 para
que sean comparables con los contornos de disefio calculados para las edificaciones del
grupo B y A, respectivamente. En ellos se observa que las amplitudes mayores se registran
sobre una linea imaginaria de pendiente aproximada a uno en el plano de periodos
estructura-suelo. Las lineas con pendientes tres y cinco, también comprenden zonas de
aceleraciones importantes En periodos de sitio y estructura mayores a cuatro segundos,
no se presentan grandes aceleraciones, ello se debe al contenido de frecuencias de la
excitacion.
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Figura 11. Contornos espectrales con modelo unidimensional

Al comparar los contornos que contienen los espectros propuestos por el RCDF y los
contornos espectrales (fig. 12) se observa que la tendencia de maximas amplitudes es muy
semejante. Sin embargo, las mayores aceleraciones espectrales en los contornos de disefio
cubren desde el primer modo hasta el segundo de los contornos espectrales, Se observa
también, que [a zona de periodo del sitio comprendida entre 0 y 0.5s no se ve fuertemente
afectada para ninguno de los dos casos.

Una de las causas por la que los espectros de disefio son robustos y de que sus aceleraciones
espectrales no sean tan grandes como las que se han registrado en sismos como los de 1985,
se debe a la consideracion del comportamiento no lineal de las estructuras. Por este hecho
se han evaluado contornos espectrales utilizando expresiones equivalentes para considerar el
comportamiento no lineal. La figura 13 muestra contornos para ductilidades (Q) de 1.5y 2.0
Junto con los contornos de disefio para estructura del grupo A y B, respectivamente. En
estas figuras se observa que existe una mayor correspondencia entre las zonas de maximas
aceleraciones espectrales.
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Figura 12, Comparacion de contornos de disefic y contornos espectrales

Estructuros grupse A. Q=1.5 {g})

Extructuras grupo B, 0=2.0 (g)
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Figura 13. Comparacion entre contornos de disefio y contornos no lineales

Para comparar espectros obtenidos de cada uno de los contornos, se ha propuesto realizar
cortes en periodos del suelo en 0.8 sy 2.0 s, que corresponden a sitios en la zona de
transicion y lago respectivamente. Estos espectros se observan en las figuras 14 y 15, que



corresponden a las edificaciones del grupo A y B respectivamente. Con linea discontinua se
ha trazado el espectro de los contornos donde se ha incluido el comportamiento no lineal.

En estos espectros se observa como aun después de escalar los contornos espectrales, las
ordenadas son mayores en comparacion con los dos espectros restantes. En general los
espectros que mas se acercan a los espectros de disefio son los espectros no lineales.
Adicionalmente, se observa que la caida de los espectros de disefio no es tan fuerte como en
los espectros de respuesta. Esto se explica, por que el espectro de disefio intenta considerar
en esta parte del espectro a aquellas estructuras, donde los modos superiores de vibracion
contribuyen significativamente en la respuesta estructural.

[structlron §rupo & Eslrucivios grupa A

f

Figura 14, Espectros de disefio y de respuesta en zona Il y zona III. Grupo A~
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Figura 15, Espectros de diseiio y de respuesta en zona Il y zona III. Grupo B



V. CONCLUSIONES

La conjuncién de las técnicas de funciones de trasferencia empiricas y los microtemblores
para el calculo de periodos dominantes del suelo han dado como resultado un mapa de
isoperiodos del valle de México confiable y completo que puede ser utilizado en sustitucion
del presentado por el RCDF.

La modificacién de los espectros de disefio conociendo el periodo dominante de! sitio,
produce para la mayoria de los periodos estructurales una reduccién en las ordenadas
espectrales. En algunos casos estas reducciones son hasta del 40%.

En los espectros de disefio modificados, el intervalo de periodos estructurales mas
fuertemente afectados se reduce en los casos de maximas aceleraciones espectrales a un 60
% aproximadamente.

La similitud que existe entre los contornos de disefio y los contornos de respuesta espectral
obtenidos a partir del modelo unidimensional, sienta las bases para determinar de forma mas
precisa ios pertodos estructuraies que pueden ser aiectados {uertemente. Con elio, ¢s posible
ajustar optimamente la forma de los espectros de disefio.
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EVALUACION DE LA RESPUESTA SISMICA
DE DEPOSITOS DE SUELO BLANDO
MEDIANTE LA SUPERPOSICION DE HACES GAUSSIANOS

+ DAVID A. ALVAREZ, JOSE LUIS RODRIGUEZ
y -
FRANCISCO J. SANCHEZ-SESMA
Instituto de Ingenieria, Universidad Nacional Auténoma de México
Ciudad Universitaria, A.P. 70472, Coyoacdn 04510, México, D.F., México

RESUMEN

Se presenta un método para simular la respuesta sismica de depdsitos de suelo blando
sobre un semiespacio elistico ante la incidencia de ondas de corte SH planas. El
problema estd gobernado por la ecuacién escalar de onda, la cual se resuelve usando
haces Gaussianos. Estos se obtienen con base en una aproximacién parabélica de
la ecuacién de onda en coordenadas locales construidas a lo largo de rayos (lineas
perpendiculares a los frentes de onda). La técnica consiste en la descomposicion del
campo de onda incidente en un sistema de haces Gaussianos. Cada uno de ellos da
lugar a haces refractados y reflejados. Los primeros se propagan geométricamente
en el depdsito considerando los correspondientes coeficientes de reflexién. El campo
de desplazamientos en el sitio de interés se calcula con la suma de las contribuciones
significativas de cada uno de los haces. Los cédlculos se realizan en el dominio de la
frecuencia y la respuesta temporal se obtiene mediante la transformada rapida de
Fourier. Para calibrar el método se comparan resultados con los obtenidos mediante
otros procedimientos. Se discuten los alcances y limitaciones del método.

ABSTRACT: SEISMIC RESPONSE EVALUATION
OF SOFT SOIL DEPOSITS
BY MEANS OF GAUSSIAN BEAM SUPERPOSITION

A method is presented to simulate the seismic response of a soft soil basin in an
elastic halfspace for the incidence of plane SH waves. The problem is governed
by the scalar wave equation, which is solved -using Gaussian beam superposition.
Gaussian beams are obtained from a parabolic aproximation of the wave equation
in local coordinates which are constructed along beams (perpendicular lines to the
wave-front). The technique is based upon the incident wave field decomposition in a
system of Gaussian beams. Each incident beam produces a refracted and a reflected
beam. The first one spreads out geometrically inside the basin according with its
reflection coefficients. The displacement field is obtained as the sum of significant
contributions of each beam. The computations are carried out in the frequency
domain and the time response is obtained using the Fast Fourier Transform. In
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order to calibrate the method, the results are compared with those obtained with
other procedures. The scope and limitations of the method are disscused.

INTRODUCCION

Los sismos intensos en poblaciones asentadas sobre depdsitos de suelo blando
han provocado graves pérdidas humanas y econémicas. Por ello es importante
comprender el fenémeno de propagacién de ondas sismicas en este tipo de
configuraciones geoldgicas. Diversos estudios muestran una clara correlacion
entre la distribucién de dafios y las condiciones locales.! Durante los sismos de
Septiembre de 1985, en la Ciudad de México, ubicada sobre un valle lacustre a
una distancia de aproximadamente 400 km de la zona epicentral, se registraron
amplificaciones espectrales de 10 a'50 veces con respecto a lo observado en sitios
de terreno firme (como es la Ciudad Universitaria?). Sin embargo, en lugares
ubicados a distancias menores de 100km el movimiento pasé practicamente
inadvertido.

La amplificacion dinamica del movimiento se debe principalmente al atra-
pamiento y enfocamiento de la energia sismica incidente. Estos fenémenos son
generados principalmente por el contraste de impedancias entre los medios y
por la geometria de la estructura geologica. La generacion de ondas superfi-
ciales y los efectos no lineales también influyen de manera importante en el
comportamiento sismico. Se han desarrollado diversos métodos para evaluar
los efectos de las condiciones de estratigrafia y geologia locales en las carac-
teristicas del movimiento del terreno.>~® Para configuraciones arbitrarias las
soluciones numéricas permiten, a traves de estudios parameétricos, obtener una
estimacién de la respuesta sismica en el sitio sin simplificar demasiado la es-
tructura local o el campo de onda incidente. Sin embargo, la mayor parte de
estas técnicas (elementos finitos, diferencias finitas o ecuaciones integrales) de-
manda considerables recursos de cémputo a medida que la frecuencia aumenta.
Si bien es cierto que la flexibilidad y versatilidad de estos métodos se incremen-
tan con el desarrollo de los sistemas de computo, también es deseable contar
con métodos aproximados suficientemente ripidos que permitan cilculos para
altas frecuencias. Tal es el caso de los métodos geométricos basados en la
teoria de rayos. Estos tienen la ventaja de presentar una clara visualizacién
de la fisica del problema y de ser confiables en alta frecuencia.

[.a teoria dec rayos es una aproximacion de alta frecuencia. Los rayos son
lineas que representan las trayectorias de propagacion con el minimo tiempo.
En medios homogéneos se trata de lineas rectas. En problemas de propagacion
de ondas en configuraciones irregulares el uso de rayos permite obtener aproxi-
maciones razonables de la parte geométrica del campo de ondas. Sin embargo,
deben tenerse precauciones especiales para tratar regiones de singularidad tales
como las cailsticas o las zonas de transicién entre rayos y sombra geométrica
pues se desprecia la difracciéon. Ademads, generalmente los metodos de rayos
tradicionales requieren un trazado de rayos emisor-receptor.®

Recientemente se ha desarrollado una técnica de superposicién de haces
Gaussianos que elimina muchas de las desventajas de la teoria de rayos tradicio-
nal.8-13 En la solucién se combina el método asintético de rayos® con una
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aproximacién parabdlica de la ecuacién de onda.'* Los calculos con esta técnica
son satisfactorios, aun en la vecindad de catsticas. Ello se debe al efecto de
suavizado que proporcionan los haces Gaussianos, lo que simula la difraccién.

La técnica de superposiciéon de haces Gaussianos permite estudiar apro-
ximadamente el comportamiento sismico de diversas estructuras geologicas.
Aqui presentamos una aplicacion de esta técnica, propuesta por Babich? al
estudio de depdsitos irregulares de suelo blando en la superficie de un semies-
pacio elastico ante la incidencia de ondas de corte SH planas.

SUPERPOSICION DE HACES GAUSSIANOS

El método se basa en la solucién aproximada, gn coordenadas centradas, de la
ecuacién de onda. Para ello se construye el diagrama de rayos que indica la
propagacion de-las ondas sismicas. A diferencia de otros métodos de rayos no
se requiere el trazado emisor-receptor y su costo es comparable. Debido a los
efectos intrinsecos de suavidad y de disipacién de energia, puede decirse que
se considera en parte la difraccidn, en especial para geometrias suaves.

Para obtener una representacion confiable del movimiento, se requiere de
una adecuada densidad de rayos. La superposicién de las contribuciones rele-
vantes de los haces Gaussianos proporcionara una descripcion de los desplaza-
mientos para el sitio de interés.

Considérese una configuracion bidimensional e incidencia de ondas de corte
polarizadas horizontalmente (SH). En estas condiciones, la ecuacion reducida
de onda, que gobierna el movimiento armoénico en medios elastico-lineales,
homogéneos e isétropos, en coordenadas centradas (s,r), se puede escribir
como

2, _

o + 2 + kv = (1)
donde k=w/f es el nimero de onda, w la frecuencia circular y 3 es la velocidad
de propagacién de las ondas SH. Si se acepta que la direccion preferencial de
propagacién coincide con el eje s, el campo antiplano de desplazamientos,
v(s,r,w), se expresa como

v(s,r,w) = f(s,m,w)e TR (2)

Por otra parte, si la variacion de f con respecto a s es suave; es decir, que
la segunda derivada de f con respecto a s puede despreciarse, entonces las
ecuaciones (1) y (2) conducen a la expresion

i o?

f + 2tk —= !
ar? ds?

Esta ecuacién parabdlica se puede resolver en términos de polinomios de

Hermite.! La solucién mas simple, correspondiente al polinomio de orden cero,
se denomina aqui haz Gaussiano bésico y se representa por

=0 3)

f‘2

Lyt + i(s/sc)l}

ve = ¢ exp {iks - et (4)

14+1(s/s.)
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donde sc=-;-kL,2u es la distancia critica, L es el semiancho inicial del haz en
s=0, y C es una constante. En este estudio se adopté el criterio de que Ly
fuese determinado por la separacién entre rayos. Por otra parte, Nowack y
Aki'® definen Ly inversamente proporcional a /& y en consecuencia aceptan
traslapes significativos de los haces (particularmente en frecuencias bajas). La
eleccién de L), es de suma importancia, en especial en el limite inferior de
frecuencias. En la Figura 1 se muestra la variacién del haz Gaussiano en am-
plitud y ancho para distintos valores de s/s.. Estas definiciones se basan en
la nomeclatura utilizada por Cerveny.? Puede decirse que para s<s, la propa-
gacién corresponde a la de una onda plana, y para $>3, se tiene aproximada-
mente propagacién cilindrica. Es claro que en la primera de estas regiones las
hipétesis son mads fidedignas. De hecho, la extensién de esta zona crece con la
frecuencia. Sin embargo, si se emplea un mayor numero de rayos la distancia
critica se reduce, ya que Ljs disminuye. s

/Ly

Figura 1. Amplitud de un haz Gaussiano basico.

El nombre de esta técnica se debe a que la amplitud del haz se reduce
exponencialmente con el cuadrado de la distancia desde el centro del rayo,
generando la forma de la distribucién de Gauss. La superposicion de estos
haces permite representar una onda plana de manera exacta.'® Sin embargo,
como en las aplicaciones se usa un nimero finito de términos, a grandes dis-
tancias (relativas a s.) el esparcimiento de los haces ya no reproduce una
representacion confiable de la onda plana. En la formulacion que aqui se pre-
senta se parte de la representacion exacta de una onda plana en términos de la
suma de haces Gaussianos. Se acepta que ésta es valida para representar las
ondas emitidas por refraccion dentro del depésito. La condicion inicial es en-
tonces la dada por la onda incidente y el respectivo coeficiente de transmision.
Este ultimo se calcula bajo la hipétesis de onda localmente plana. -

I’or otra parte, cualquier funcién F(r} se puede escribir como

F(r) = [ F©dr—¢) de (5

donde é(-) es la delta de Dirac que puede representarse mediante

§(r — €)= lim

—l(r—€)/Lm}?
Lp—0 ﬁLMe (6)
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Nétese que la ecuacién (4), evaluada en s=0 y con C=1/{y/7 L), coincide
precisamente con la distribucién Gaussiana mostrada en la ecuacién (6). Es
posible, considerando las ecuaciones (4) a (6), obtener una expresién apro-
ximada del campo de desplazamientos v, a partir de sus valores iniciales en la
linea s=0 mediante

o0

v(s,r,w) = A{ Z v(O,jA{,w)g(S,r ""jAE7w) (?)

j=—00

donde se ha discretizado la integral resultante, g(s,r,w)=vg y C=1/(/7L ).
De hecho, la ecuacién (7) es una aproximacion de la representacion exacta para
una onda plana que se propaga en la direccién s. Aun si la propagacion no
ocurre en esta direccién esta representacion es excelente.

A partir de la ecuacién (7) es posible obtener una expresién aproximada
de los desplazamientos emitidos dentro del depésito por la incidencia desde el
semiespacio. Por supuesto, en tal expresion los haces deben afectarse por los
correspondientes coeficientes de transmisién y reflexién. Con base en ésto, se
puede escribir que

REF+1

v(x,y,w)ziagvj > (Ther A ) g(s, ) (8)

=1

donde NR es el nimero de rayos, REF es el nimero de reflexiones (para cada
rayo), A; es el coeficiente de transmisién, Ay (k=2,3,...) son los coeficientes
de reflexion y v; es la fase en el punto de contacto de cada uno de los rayos
incidentes con la frontera del depdsito. En la ecuacién (8) implicitamente se
acepta que las coordenadas (s,r) son funciones diferentes de (z, z) para cada
segmento del haz.

Una vez obtenido el campo de desplazamientos en el dominio de la fre-

cuencia, la respuesta temporal se calcula empleando la transformada rapida
de Fourier (FFT).

EJEMPLOS

Un depdsito que ha recibido una amplia atencidén en la literatura especializada
corresponde a un estrato de espesor variable en forma cosenoidal. El ancho es
de 50km con profundidades minima y maxima de 1 y 6 kin respectivamente,
como se muestra en la Figura 2. Las velocidades de las ondas de corte (SH)
para el deposito y el semiespacio son f=700m/s y £,=3500 m/s, respectiva-
mente. Las densidades de los medios respectivamente son p=2000kg/m? y
pr=3300kg/m3. La respuesta sismica de este depésito se ha obtenido con di-
versos metodos: el del nimero de onda discreto, el de dptica geométrica, el
de elementos finitos y el de haces Gaussianos. La comprensién del compor-
tamiento de una senal elemental permite establecer un primer juicio cualitativo
del movimiento sismico de un depdsito. Por ello se empleé como sefial transi-
toria el pulso de Ricker cuya representacion es
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f() = (a= - %)e*ﬂ’

_ w(t—t,)
_T

(9)

En la Figura 2 se muestran los cilculos para un pulso con parametros t,=20s y
t,=17.14 5. Los sismogramas calculados por Nowack y Aki'! se identifican por
GB y los generados en este trabajo por HG. Las diferencias que se aprecian
entre estas dos técnicas se deben a los criterios de seleccion del parametro
L. De cualquier manera puede apreciarse que los resultados de los distintos
métodos son muy similares, a pesar de la relativamente baja frecuencia en este

ejemplo.
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Figura 2. Sismogramas sintéticos cilculados con diferentes métodos: NOD-
numero de onda discreto, OG-éptica geométrica, GB-haces Gaussianos y HG-
haces Gaussianos obtenidos en este trabajo. Las propiedades del depdsito son
B=1700m/s, p=2000kg/m?, y en la base son #,=3500m/s y p,=3300kg/m?>.
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Otro modelo de interés'® es un depdsito trapecial de 10 km de longitud por
1 km de profundidad y angulos de talud de 26.6°. En la parte superior de la
Figura 3 se muestran los los sismogramas sintéticos cdlculados con un método
de ecuaciones integrales de frontera, BEM.!® La sehal incidente corresponde a
un pulso de Ricker con pardametros t,=4s y t,=1s; las propiedades empleadas
fueron $=1000m/s, 8.=2500m/s y p=p,. Estos sismogramas se comparan con
el método de superposicién de haces Gaussianos. En general, la aproximacion
es bastante buena. Ademas, cabe sefialar que el BEM requirio el uso de una
supercomputadora CRAY-YMP, mientras que en los calculos con el método
propuesto se empled tan sélo una computadora personal.
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Figura 3. Sismogramas sintéticos obtenidos para un depésito trapecial con
velocidades de #=1000m/s en el depésito y 5,=2500m/s en la roca. En la
parte superior se muestran los cdiculos con un método de ecuaciones integrales
(BEM) y en la parte inferior los obtenidos con la técnica de haces Gaussianos.
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La frecuencia, a partir de la cual el método de haces Gaussianos deja de ser
confiable, depende del criterio para seleccionar los valores de Ly, del numero
de rayos y de la suavidad de la interfaz. En el ejemplo, este limite inferior
se situa aproximadamente en 0.3Hz. Sin embargo, para estudiar bajas fre-
cuencias existen métodos mas apropiados (por ejemplo, métodos de elementos
de frontera) y es posible combinarlos con la suma de haces Gaussianos'’ para
aprovechar lo mejor de cada técnica en sus rangos de maxima eficiencia.

En la Figura 4 se presentan resultados de la respuesta temporal obtenidos
con dos métodos de calculo para un depésito aluvial irregular, con propiedades
B=1000m/s, B,=2500m/s, p=1800kg/m*® y p,=2200kg/m>. Con fines de
comparacion, se emplearon haces Gaussianos y una variante del método del
nimero de onda discreto.!® Este modelo pretende representar los efectos de
la posible existencia de la falla Mixuca en la respuesta de los sedimentos pro-
fundos del valle de México. Es preliminar, pues existen fuertes limitaciones
impuestas por el insuficiente conocimiento de la geologia y las propiedades
mecanicas. El depdsito tiene 10km de longitud con taludes a 45°. Los se-
dimentos en la parte mas superficial tienen un espesor de 1 km y en la parte
mas profunda de 2km. Los detectores estan ubicados a cada kilometro. Noétese
que la irregularidad lateral combinada con los cambios de profundidad produce
variaciones significativas en el movimiento calculado. Las discrepancias entre
los métodos se deben principalmente al bajo rango de frecuencias en estudio,
donde el efecto de la difraccién generada en los vértices es importante.

El estudio de un depésito con profundidad variable, como €l mostrado
en la Figura 5, es de particular interés. Este modelo tiene una longitud de
10km y una profundidad de 1 km hacia las orillas y 0.5 km en la parte central.
Los correspondientes sismogramas sintéticos en la superficie del depdsito se
muestran en la misma Figura 5 para la excitacion de un pulso de Ricker con
t,=10s y {,=1s, e incidencias de 0° y 30°. En esta Figura se puede observar el
efecto causado por los cambios laterales de profundidad como son la generacion
y propagacion local de modos fundamentales de ondas superficiales, as{ como
su interaccion constructiva y destructiva con aquellas generadas por los bordes
del depodsito y con las reflexiones unidimensionales.

En la Figura 6 se muestra un depdsito que presenta un cambio lineal en su
espesor, y resultados sintéticos, calculados para incidencias de 0° y 30°, y un
pulso con los mismos parametros del usado en la Figura 5. En los resultados
sintéticos, se observa un comportamiento predominantemente de cuna, dado
por la concentracion hacia uno de los vértices de la energia propagada en forma
de ondas superficiales. Pueden también distinguirse las pendientes variables
de las reflexiones unidimensionales en la superficie libre y la base del depésito.
En las posiciones cercanas al vértice mas bajo del depésito, puede apreciarse,
aunque muy débil, la difraccion alli generada, lo que conduce a establecer que
no obstante el caracter de alta frecuencia de la técnica, permite representar la
difraccion de manera aproximada en algunos casos.

Para considerar el efecto de la atenuacién se modificé la expresion del
nimero de onda, sustituyendo w/f por w/B(1+41/2Q), donde Q es el factor
‘de calidad que se supuso constante e independiente de la frecuencia. Es usual
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decir que esta forma de incluir la atenuacion es equivalente a emplear amor-
tiguamiento histerético. Para mostrar estos efectos se presentan, en la Figura
7, los sismogramas sintéticos calculados en el depédsito trapecial de la Figura
5 para las estaciones £=1.6, 3.3 y 5km. Se emplearon factores de calidad
Q=20, 50, 100 y sin amortiguamiento. Nétese que para Q=20 la duracidn del
movimiento no es mayor de 25s.

NUMERO DE ONDA DISCRETO HACES GAUSSIANOS
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Figura 4. Comparacion de la respuesta sismica del depésito que se ilus-
tra entre un método del numero de onda discreto (DWN) y el de super-
posicion de haces Gaussianos. S=1000m/s, p=1800kg/m3, 8,=2500m/s y
pr=2000kg/m>. '

Finalmente, se presenta la respuesta sismica de un depdsito ante una sefal
de tiempo compleja. El modelo en estudio corresponde al depdsito trape-
cial descrito en los resultados de la Figura 3. En la Figura 8 se muestra el
acelerograma empleado como sefial incidente registrado en Tacubaya, Ciudad
de México €l 8 de febrero de 1988, Ademas se muestra la respuesta unidi-
mensional y la respuesta bidimensional, en el centro del depdsito, calculada
con un método de ecuaciones integrales de frontera (BEM),'® y la obtenida
con el método de superposicién de haces Gaussianos, usando 50 rayos y 20
reflexiones. En esta Figura pueden apreciarse las diferencias de amplitud al
comparar el acelerograma registrado con la respuesta unidimensional. Sin em-
bargo, esta diferencia resuita més significativa al compararlo con los modelos

" bidimensionales. Como es de esperarse, las contribuciones de las ondas super-
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ficiales generadas en los vértices del depésito son las causantes de estas grandes
diferencias. Obsérvese la gran semejanza entre las respuestas de los métodos
en dos dimensiones.

RESPUESTA TEMPORAL (incidencia O grados)

Posicidn de deteciores

1 1 1 1 1 | I3

o 5 10 15 20 25 30 35 40
Tiempo (seg)

RESPUESTA TEMPORAL ({incidencio 30 grados}

Posicton de delectores

0 5 10 15 20 25 30 35 40
Tiempo (seg)
~ e

Figura 5. Sismogramas sintéticos para incidencias de 0° y 30° en un depésito
trapecial con profundidad variable. Las propiedades empleadas son §=500 m/s,
8,=2500m/s y p=p-.

CONCLUSIONES

Se presentd un método de superposicién de haces Gaussianos para estudiar la
propagacion de ondas sismicas en depdsitos de suelo blando irregulares. Esta
técnica permite evitar las dificultades principales de los métodos tradicionales
de rayos. Las regiones de singularidad no son muy significativas y no se requiere
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un trazado de rayos emisor-receptor. Los resultados son confiables en alta
frecuencia para geometrias suaves. Ademas, los tiempos y recursos de computo
con esta técnica son notablemente inferiores a los requeridos por métodos de

frontera.

RESPUESTA TEMPORAL {incidencia 0 grados)

Posicidn de delectores

0 5 10 15 20 25 30 35 4C
Tiempo (seg)

RESPUESTA TEMPORAL (incidencia 30 grados)

IS =

i
l

w

Posicidn de deteciores
o,

0 5 10 15 20 25 30 35 40

Lo 3

Figura 6. Sismogramas sintéticos para incidencias de 0° y 30° para el depésito
de profundidad variable mostrado. Las propiedades empleadas son
B=1000m/s, A,=2500m/s, p=1800 kg/m> y p,=2100kg/m>.

En la aplicacién de este tipo de modelado es qtil conocer las hipétesis
restrictivas y el rango de validez. Para obtener una representacion confiable
se requiere una densidad suficiente de rayos y se deben evitar desfasamientos
entre haces. Esto se logra buscando que el angulo de emisién de los haces
con respecto a la frontera de contacto inicial sea cercano a 90°, aunque va-
lores proximos a 60° todavia dan resultados aceptables.!’ En bajas frecuencias
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(s.<s) la aproximacion puede ser deficiente debido a que la difraccién domina
la respuesta y no se incluye explicitamente en este procedimiento.

RESPUESTA PARA DIFERENTES AMORTIGUAMIENTOS
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Figura 7. Efecto del amortiguamiento en 3 estaciones sobre la superficie del
depésito de la Figura 5, z=1.6,3.3 y 5km.

RESPUESTA SISMICA A UN ACELERCGRAMA
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Figura 8. Comparacion de la respuesta obtenida en el depdsito de la Figx’n‘a
3 para un acelerograma registrado en Tacubaya, Ciudad de México (terreno
firme) durante el sismo del 8 de Febrero de 1988. Se muestra la respuesta
unidimensional para un estrato de 1 km de espesor y la respuesta bidimensional

del depdsito empleando un método de ecuaciones integrales (BEM) y la técnica
de haces Gaussianos. (Q=50.)
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El estudio de propagaciéon de ondas de corte SH en medios estratificados, o
la extensién al analisis de ondas P 6 SV, es complicado y requiere de grandes
recursos de computo. Es de esperarse que la combinacion de esta técnica con
otros métodos generen mejores resultados. Por ejemplo, se ha utilizado'? la
suma de haces Gaussianos dentro de una técnica integral de frontera para
representar la difraccion de ondas SH por depdsitos cilindricos circulares. Los
resultados obtenidos son excelentes.
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“Chapter 6 f
» SEISMICITY

7 LUS ESTEVA

Instriuto de fugenieria, Universidad Nacional Auténoma de México, Mexico

6.1 ON SEISMICITY MODELS

Rational formulation of engineering decisions in seismic areas requires
quantilative descriplions of seismicity. These descriplions should conform
wilh their intended applications: in sume instances, simullaneous intensities
during cach earthquake have to be predicled at several locations, while in
others it suffices to make independent evaluations of thc probable effects of
carthquakes at each of those locations,

The second maodel is adequate for Lhe selection of c!esign parameters of
indhividdual components of a regional system (the structures in a region or
couniry) when no significant interaction exisls belween response or damage
of several such individual components, or between any of them and the
system as a whole. In other words, it applies when the damage — or negative
wility — inflicled upon the system by an earlhquake can be taken simply as
the addition of the losses in Lthe individual components.

The lincarity between monetary values and utilities implied in the second
model is not always applicable. Such is the case, for instance, when a sig-
nificant portion of the national wealth or of Lthe production system is con-
centrated in a relatively narrow area, or when lilwre of Jife-line components
may disrupt emergency and relief actions just after an earthquake. Evalua-
tion of risk for the whole regional system has then to be based on scismicily
malels of the first type, that is, models Lthat predict simultancous intensitlies
at several locations during cach event; for the purpose of decision making,
nonlinearily between monetary values and utilities can be accounted for by
means of adequate scale transformations. These models are also of interest to
insurance companies, when the probability distribution of the maximum loss
in a given region during a given Lime interval 1s to be estimated,

Whatever the catepory to which a seismic risk problem belongs, it requires
the predhetion of probability distributions of certain ground motion char-
acteristics (such as peak ground acceleration or veloeily, spretral density,
respanse or Fourier spectra, duration} at a given sife during a single shock or
of maximum values of some of those characteristics in earthquakes occurring
dunng given time intervals. When the reforence interval tends to infinity, the
probability distribution of the maximum value of a given characteristic ap-
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6.2 INTENSITY ATTENU ATION

Available criteria for the evaluation of the contribution of potential scis-
mic sources to the risk at a site make use of intensity attenuation expressions
that relate intensity characteristics with magnitude and distance from site Lo
source. Depending on the application envisaged, the intensily characteristic
to he predicted can be expressed in a number of manners, rangmng from a
subjective index, such as the Modified Mercalli inlenstly, to a combination of
one or moTe quantitative measures of ground shaking (sce Chapler 1).

A number of expressions for attenuation of various intensity characteris-
tics with distance have been developed, but there is litlle agreement among
most of them (Ambraseys, 1973). This is due in part Lo discrepancics in the
definitions of some paramelers, in the ranpes of values analyzed, in the ac-
{ual wave propagation propertics of the geological formations lying between
source and site, in the dominating shock mechanisms, and in the forms of
the analytlical eapressions adopted a priori.

Mast intensily-attenuation studies concern the prechction of carlhquake
characleristics on Tock or firm ground, and assume thal these characteristics,
properly muodified in terms of frequency-dependent soil amplification fac-
tors, should constitute the basis for estimuting their counterparts on solt
ground. Observations about the influence of sl properlics on carthquake
damage support the assumplion of a strong correlation hetween type of loeal
ground and intensity in a given shock. Attempls to analytically predict the
characteristies of motions on soil given those on lirm ground ur on hedrock
have not heen too successful, however (Crouse, 1973; Hudson and Udwadia,
1973; Salt, 1974), with the exception of some peculiar cases, like Mexico
City (errera et al, 1965), where local conditions [avor the fulfillment
of the assumptions mmphed by usual analylical models. The following para-
graphs concentrate on prediction on intensities on firm ground; the influence
of local soil is discussed in Chapler 4.

6 2.1 intensily utlenuation on firm ground

When isoseismals (Mines joining siles showing equal intensity) of a given
shock are based only on intensities observed on homogeneous ground con-
ditions, such as finn ground {compact soils) or hedrock, they are roughly
elliptical and the orieniations of the corresponding axes are often correlated
with loeal or regional geological trends (Figs. 6.1—6 3). In some regions — for
instance near major faults in the westorn Uniled States — those trends are well
defined and the correlations are clear enough as to permit prediction of in-
tensity in the near and tar fields in terms of magnitude and distance Lo the
generating fault or Lo Lhe centroid of the energy hiberating volume. In other
regions, such as the eastern United States and most of Mexico, isoseismals
seem Lo clongate sysiemalicaliy in a direction that is a function of the cpi-
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lowing expression relating magnitude M, hypocentral distance 2 (in kilo-

weters) and intensity I (Esteva, 1968):

J=1.45M—57 log,g R +7.9 (6.1)
The prediction error, defimed as the difference belween observed and

computed intensity, is roughly normally distributed, with a standard devia-

tion of 2.04, which means that there is a probability of 60% llmt,'an ob-

served infensity is more than one degree greater or smaller than its pre-

theted value.

§ 2.1 2 Peak ground accelerations and velocities

A Few of the available expressions will be deseribed. Their companson will
show how cautiousty a designer intending to use them should proceed.

[Tousner studied the attenuation of peak ground accvle:ra.tiuns in ';(‘3vvriul
regions of the United States and presented his results graplncnllyl(lgilﬂ)) in
terms of fault length (in turn a function of magnitude), shapes of isoseismals
and areas experiencing intensities greater than given values (Fig. 6.4 and 6.5).
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Fig. 6.3 Isoseismals i California. (After Boll, 1970.}

He showed that intensitios attenuate faster with distance on the west coast
than 1n the rest of Lthe country. This companson is in agreement with Milne
and Davenport (1969), who performed a similar analysis for Canada. From
observalions of strong earthquakes in California and in British Columtia
they dleveloped the following expression for o, the peak ground accclcmtic)n.
as a {raction of gravity: l

a/g = 0.0069 ¢! My1.1 ' 1My 7 (6.2)

Here, 1t is epcentral distance in kilometors. The acceleration varies
roughly as e' * ™R 2 for Vrge R, and as 2" 5V where approaches zero.
This reflects to some extent the fact that ancrgy is released not at a single
peint but from a finite volume. A later stwly by Davenport (1972) led him
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to propose Lhe expression:

afg = 0,279 "®ypt 6 (6.3)

The statistical error of this equation was studied by fitting a lognormal
probability distnbution to the ratios of observed to computed accelerations.
A standard deviation of 0.74 was found in the natural logarithms of those
ratios.

Fsteva and Villaverde (1973), on the hasis of accelerations reported by
Hudson (1971, 1972a,h), denved expressions for peak ground accelerations
and velacities, as lollows:

alg = 5.7 PR + 40)? (6.4)

v=32eHR +25)"7 (6.5)

Here v is peak ground velocity in em/fsec and the other symbols mean the
same as above. 'The standard deviation of the natural logarithm of the ratio
of observed to predicted intensity is 0.64 for accelerations and 0.74 for
velocities. IT judged by this parameter, eqs 6 3 and 6.4 seem equally reliable.
However, as shown by Fig. 6.6, their mean values differ significantly m some
ringes.

With the exception of eq. 6.2, aill the Toregoing attenualion expressions
are products of a funclion of R and a function of M. This form, which is ac-
ceptable when the dimensions of the energy-liberating scutce are small com-
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pared with R, is inadequate when dealing with earthquake sources whose
dimensions are’ of the order of moderate hypocentral distances, and often
grealer than Lhem. Allthough equation errors (probability distributions of the
ratio of observed to predicted intensities) have been evaluated by Davenport
(1972) and Esteva and Vitlaverde (1973), their dependence on M and R has not
been analyzed. Because scismic risk estimales are very sensitive to the at-
tenuation expressions in the range of large magnitudes and short distances,
more detailed sturdies should be undertaken, aiming al improving those ex-
pressions in the mentioned range, and al evaluating the influence of A and Rt
on equation error. Information on strong-motion records will probably he
scanty for those studies, and hence they will bave to be largely based on
analylical or physical models of Lthe peneration and propagation of seismic
waves, Although significant progress has been lately attained in this direclion
{Trifunac, 1973) the results from such models have hardly influenced the
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practice of seismic risk estimation because they have remained either un-
known to or imperfectly appreciated by engineers in charge of the cor-

responding decisions.

6 2 1.3 Response spectra

Peak ground acceleralion and displacement are fairly good indicators of
the response of structures possessing respectively very high and very small
nalural frequencies, Peak velocily is correlated with the response of inter-
mediate-period systems, but the correlation is less precise than that tying the
furmer paramelers; hence, it is natural to formulate seismic risk evaluation
and engineering design criteria in terms of spectral ordinates.

Hesponse spectrum prediclion for given magnilude and hypocentral or
site-lo-faull dislance usually entails a two-step process, according to which
peak ground aceeleration, veloeity and displacement are inttially estimated
and then used as reference values for prediclion of the ordinales of the re-
sponse spectrum. Let the second step in the process be represented by the
operation ¥, = oy, where y, is an ordinate of the response spectrum for a
given natural penod and damping ratio, and ¥, is a paranmceter (such as peak
pround acceleration or velocity) that can be directly obtained from the time-
history record of a given shock regardless of the dynamic properties of the
syslems whose response is to be predicted. For given M and R, y, is random
and so is ¥, [y, = «; the mean and standard deviation of ¥, depend on those
of y, and o and on the coefficient of correlation of the laltter variables. As
shown above, ¥, can only be predicted within wide uncertainty limits, often
witder than those tied to y, (Esteva and Villaverde, 1973). The coelficient of
variation of ¥, given M and R can be smaller than that of y, only if a and
¥, are negatively correlated, which is often the case: the greater the devia-
Lion of an observed value of ¥, wilh respect to its expectation [or given M
and R, the lower 15 likely to be a. In other wortls, it scems that in Lhe inter-
mediate range of natural periods the expected values of spectral ordinates for
given damping ratios can be predicted directly in terms of magnilude and
focal distance with parrower {(or al most equal) margins of uncertainty than
those tied to predicted peak ground velocities For the ranges of very shorl
or very long nalural periods, peak amplitudes of ground motion and spectral
ordinates approach each other and their standard errors are Lherefore nearly
vqual
McGuire (1974) has derived attenuation expressions for the comditional
values (nven M oand 1) of the mean and of various percentiles of the prob-
abilty dustributions of the ordinates of the response spectra for given natural
periods and damping 1atios Those expressions have Lhe same form as cqs.
6.4 and 6.5, but their paramelers show that the rates of attenuation of spec-
tral ordinates differ sigmficantly from those of peak ground accelerations or
velocities. For instance, MceGuire finds that peak ground velocity attenuates
in proportion to (R + 25)" 12" while the mean of the pseudovelocity for a
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TABLE 6.1
MeGuire s attenuation cxpressions y = fy, lO"‘M(R +26) B
_ e aienuation expres k
—_—_—
¥ I P ——
I by V(y) * coell, or
_ . B - var, of y
a gals . 8
‘ s.:]‘}s(..: §72.3 0.278 1301 0,548
yem 3:}1 0.401 1.202 0'696
293 0433 0.885 0883
,IIJmInmpcd spectrat pseudovelocities
"= 0.1 se
0551c ] l’la((’)r 0278 1.346 0.941
o ] 6.6.1 0.391 1.001 0.63¢6
ae ; 031 2378 0.549 0.768
2o ; 0758 0.169 0.419 0.989
834 0.564 0.897 1.344
;1’.'1'» damped spoctral pseudovelocities
"= 0.1 se .
oL see 19‘(?)9 0.233 1.341 0.651
0% (.;.44 0.356 1197 0.591
e 0.]:2 0.399 0.704 0.703
2 0.072 0166 0.675 0.941
. ADG 0.557 0.938 1.193

natural perjod > i i
i +: 25|}__021; 1'|?|LC and a damping ratio of 2% attenuates in proportion
changes wol . ] IICS:IE :csults stem from the way that frequency content
s and lead to the conclusion t i
1at the rati 2elre q1
sholuld be taken as a function of M and R @ of spectral velocity
Table 6.1 swmmarizes McGuire® -
. . anzes McGuire's attenuatio i i
e um : alion expressions and their coef-
gt a([:rv::.rimttl'on for or(!mates of the pseudovelocity spectra and for e‘:ltl‘(
Rroind hy,tr::d ion, re:]oclqllty and displacement. Similar exXpressions \[f)vere
sstevit and Villaverde (1973), 1 inte \

. : wit Lthey ar : i
i ' vi : . Ty are intended to predic
|,,“y0f “maxln.:.l of the expected acceleration and velocily specira ?nga:flt
e periods associated with those maxjina. No analysis h'aq heen

performed of the relatjve validit i
: e rels i ¥y of McGuire's ; d ill: !
expressions for various ranges of Af and . o Batesa and Villaverde ’

(3 LOCAL SEISMICITY

S‘,i:”}::(_. :l:_‘{;i:“ir(ni'lr:!rlx:'ia‘.:rr:‘rm!]y will he used |1§‘]’t! to designate the degree of
e :m:“n”“.r ii,, ,U'l:i((: um(l} .r)f Illm carth’s ('rlllh"l‘, it can be quantit
oo Car i ,m[“l. . s (:‘ntcrm. each providing a different amount of
nitude oo M : 'k. al crteria nr-c_hum:('l on upper bounds Lo the mag.

arthquakes thal can originate in a given seismic source, on the

atively
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amount of energy liberated by shocks per unit votume and per unit Lime or
on morte detailed statistical descniplions of the process.

6.3.1 Magnitude-recurrence expressions

Gulenberg and Ricliter (1954) ohtained expressions relating carthquake
magnitudes with their rates of occurrence fur several zones of the earth.

“Their results can be put in the form:
— v (6.6)

where A is the mean number of ecarthquakes per unit volume and per unit
Ltime having magnitude greater than M and o and f are zone dependent con-
stunts; « vares widely from point to pomt, as evidenced by the map of
epicenters shown in Fig. 6.7, whilc § remains within a 1elatively narrow
rangre, as shown e Fig 6.8. Equation 6.6 implies a distribution of the en-
erzy liherated per shock which is very similar Lo Lhat abserved in the process
of mivrofractuting of lahoratory specimens of several types of rock subjected
asing compressive ofr Lending strain (Mogi, 1962; Scholz,
«l in the labaratory are of the same order
as (hose obtained from scismic events, and have been shown Lo depend on
the heterogeneity of the specimens and on Lheir ability to yield locally.

Thus, n heterogeneous specimens made of brittle matetials many small
in homogeneous ot plustic materials

X =ae

to gradually inere
1968). The values of 1 cdeterntim

shocks precede a major fracture, while
the number of small shocks is relatively small. These cases correspond to
large and small f-values, respectively. No general relationship is known to Lhe
writer between §§ and geotectonic features of seismic provinees: complexity
of crustal structure and of stress gradients precludes extrapolation of lab-
oratory results; and statistical records for relatively small zones of the earth
are not, as a nile, adequate for establishing local values of . Figure 6.8
shows that for very high magnitudes the observed frequency of events is
lower Lhan predicted by eq. 6.6, 1n addition, Wosenblueth {146G9) has shown
that # cannot be smaller than 3.16, since that would imply an infinite
amount of energy liberated per unit time. Hlowever, Fig. 6.8 shows Lhat the
values of § which result from fitting expressions ol the form 6.6 to observed
data are smaller than 3.46; hence, for very high values of Al (ahove 7, ap-

proximately) the curve should bend down, in accordance with statistical

evidence,
Fxprossions alternative to
resent more adeguately the

eq. 6.6 have been proposed, atlempling to rep-

observed magnitude-recurtence data (Rosen-
Blueth, 1961 Merz and Cornell, 1973). Most of these expressions also lail to
recopnize the existence of an upper bound to the magnitude that can be gen-
erated in a given source. Although no precise estimates of tlus upper hound
can yet he obtained, recognition of its existence and of ils dependence on
the grolectonic characteristics of the source is inescapable. Indeed, the prac-
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= maximum feasible magnitude, and G*(M) = complementary cumulative
probability distribution of magnitudes every time thal an event (M > M)

oceurs. A particular form of G*{M) that Tends itself to analytical derivations
is:

GH{(M) = Ag+ A, exp(—BM) — A, expl- (6 — f,)M) (6.8)
where:

= Afy expl—p(My, — M)]

Ay = AB = By) expl(BM,)

Ay = Ay exp(—f, M, + BM,)

A = 1B11 —expl~ By (My — MU} =By (1~ expl-B(My — My)]) ]!

=S
<
I

As M lends lo M, from above, eq. 6.7 approaches eq. 6.6. Adoption of
adequate values of My and B, permits satisfying two additional conditions:
the maximum feasible magnitude and the rate of variation of A in its vicinity.
When fi; -+ =, eq. 6.8 Llends Lo an expression proposed by Corneli and
Vaminarcke (1969).

Yepulilp and Kuo (1974) have applied the theory of extreme values Lo
eslimating the probabilities that given magnitudes are exceeded in given time

intervals, They assume lhose prohabilities to fit an extreme Lype-1Hl dis-
tribulion given by:

l"”mux (A“‘) = Qxl’l_C(MU - A’)h l] for M < ﬁfu
=0 for M > M, (6.9)

Hete Fyy (A1) indicates the probability that the maximum magnitude oly-
served in t years is smaller than Af, M, has the same meaning as above, and
C and K are zone<dependent parameters. This distribulion is consistent
with the assumiption that earthquakes with magnitudes greator than M take
place in accordance with a Poisson process with mean rate A equal to (M,
— M), Equation 6.9 produces magnilude recurrence curves that fit elosely
the statistical data on which they are based for magnitudes above 5.2 and
return periods from 1 Lo 50 years, even though the values of Ay, thal
resull from pure stalistical analysis are not reliable measures of the upper
bound Lo magniludes, since in many cases they turn out inadmissibly high.

For low magnitudes, only a fraction of the number of shocks that lake
place is delected. As a consequence, A-values based on stalistical informa-
tion lie helow (hose compuled according 1o eqs, 6.6 and 6.8 for A smaller
than about 5 5, In wldition, Fig, 6 9, taken from Yepulalp and Kuo (1974},
shows That the numbers of detected shocks fit the extreme type 111 in eq, 6.9
hetter than the extreme type-l distribution implied by eq. 6.6., coupled with
the assumplion of Poisson distribution of the number of events. 1t is not
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on from Lhe extreme type-1 distribution is
due to the low values of the detectability levels and what porlion comes
trom differences bhetween the actual form of variation of X\ with A and that
given by eq, 6.6, The probiem deserves altention because estimates ol expeet-
ed lusses due to nonstructural damage may be sensitive Lo the values of A for
small magnitudes {say below 5.5) and because the evaluation of the level of
soisinic aclivity inaregion is often made to depend on the recorded nu mbuers of
siuall magnitude shocks and on assumed detectability levels, ie. of ratios of
numbers of detected and occurred earthquakes (Kala and Narain 1971;
Kada ot al., 1972, 1971},

None of the expressions for A presented in this ¢
pplicabilily over a number of non-pverlapping regions
pssion of Lhe same form

clear what portion of the deviati

hapter possess the desir-

able properly that itsa
of the earlh's erust implies the validity ol an expr
aver the addition of those regions, unless same restriclinns a
ihe parameters of each b For instance, the addilion of expressions ke 6.6
vs place lo an expression of the same form only if (4 is the same for all
an be made to eq. 6.8. In what follows
their aceuracy is consistent with

re amposed on

v
torms in the sum. Similar objections ¢
these forms will be preserved, however, as
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th]e amount of available information and their adoption offers significant
advantages in the evaluation of regional seismicity, as shown later "

6.3.2 Variation with depth

L I)ctpl,h of prevailing seismic aclivity in a region depends on its tectoni
structure. For instance, most of tl ivity i .
S . 1w aclivily in the western

: 2. For ! . coast of the
gl:'I:.(.’d ?t;h's and Canada consists of shocks with hypocentral depths in the
i_:’c'o 0—30 km. In other areas, such as the southern coast of Mexico
519l I‘lll‘l(. cvents can be grouped into Lwo ensembles: one of small shallou;
) Ol(. s and one of earthquakes with magnitudes comprised in a wide range.

£ 1 )
:1;:( wgl;(;hpths whose mean value increases with distance from the shure}:’n ‘
ig. 6.10). Inigure G.11 shows the d istributi .

; epth distribution of carth i

‘ uak

magnitude above 5.9 fur the whole circum-Pacific belt fuses with.

6.3.3 Stochastic models of carthquahe occurience

Mean ? : » i i
e cx.ct.cdnm,c rates of given magnitudes are expected averages during
ang Lime intervals. For decision-making purposes the times of carthquak
gccurrence are also significant. AL i ' i
. 50 ¢ . presenl Lhose Limes can only | i
, . iy . ) ) - :
within a probabilistic context. ‘ Y e prodicted
LeL i = i
Lt,|(3 1, ..., n) be the unknown times of occurrence of earthquakes
ners ive ’ i :
ge \ rl'a ed in a given volume of the earth’s crust during a given time interval
ant Ll'l. A be the corresponding magnitudes, For the moment it will l;n s.
-tj n . » - . . N . n .
udul'( that the rmk. is uniformly distributed throughout the given volume
anulencu no attention will be pail to the focal c¢oordinates of each sho k.
1. . . . . : . CH.
assical methods of Lime-series analysis have been applied by different
rescarchers :‘nlemptmg to devise analytical models for random mrthq;m‘ke
g:.c(|(1u;n::'fl's.L Ihe following approaches are often found in the Lterature: ‘
Q otling of histograms of wali i :
s : wling Ltimes between
. . ¥ een sh
1964; Aki, 1963). oeks {inoport,
b 1 L . . . .
( )}] ];Vﬂ]llhltl()n of Poisson’s index of dispersion, that is of the ratio of the
;::;23 eqvnfumcc of the number of shocks Lo its expecled value (Vc-rc-luncq'
.s ; :hlwn and Toksoz, 1970). This index equals unity for Poisson |)rt;'
Y 5 s 5 . | » H P H - ;
cesses, is smaller for nearly periodic sequences, and is greater than one whe
evenls tend to cluster, e
(c) '])et(-rmmai.mn of sutocovanance functions, that is, of functions re
b ' n o s, : 0-
.rLt.ang the covarianee of the numbers of eveuts observed in given (i \
resen ' n Limae
”1/ v |llt;, expressed in terms of Lhe time elapsed between those intervals
Oore-. ] t - Shlien : 1T 0 1 i s
v r.l' ones, 1970; Shtien and Tokstz, 1970). The avtocovariance fum'ti:m
a o 1 . . . . o ‘
o ”;fsfm process is a [drac delta function, This feature is characte risti
of Lhe Poisson model since it does e prommes.
! since :s nol hold for any other stochasti
e Loisson " ! stochastic procoss
(l )] !!1._ hazard function h(t), defined so thal h{t) dt is the conltlil.iun'l
probability that an event will take place in the interval (4, 1+ dit) given t dL
. PH
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no events have occurred before 10 F{1) is the cumulalive probalnlity dis-

{rihution of the time bebween events:

Ity = [0 = Fi
where f(1) = 0F(t)fat.

(6.10)
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Fig. 6.11. Variation of seismicily with depth, Cireum-Pacilic Belt, (After Newmark and
Rosenbluath, 1971,)

For the Poisson model; Ii(¢) is a conslant equal to the mean rate of the pro-
Cess.

6.3.3 1 Poisson model

Most commonly applied stochastic models of seismicity assume that the
evenls of earthquake occurrence constitute a Poisson process and that the
Ms are independent and identically distributed. This assumption implies
that the probahility of having N carthquakes with magnitude exceeding M
during time interval (0, {) equals:

Py = [exp(—wyt W u )V INY (6.11)
where vy, is Lhe mean rate of exceedance of magnitude Af in the given vol-
ume. If N is taken equal Lo zero in eq. 6.11, sne obtains that the probability
distribution of the maximum magnitude during time interval ¢ is equal to
eXpl—ry £). If by is given by eq. 6.6, the extreme type-l distribution is ob-
tained,

Some weaknesses of this mode! become evident in Lhe light of statistical
information and of an analysis of the physical processes involved: the Pois-
son assumption implies that the distribution of the wailing time to the next
event is pot modified by the knowledge of Lhe time elapsed since the last
one, while physical models of gradually accumulated and suddenly released
energry call for a more general renewal process such that, unlike what hap-
Pens in the Potsson process, Uhe expected Line Lo Lhe next event decreases as
time goes on (Fsteva, 1974} Statistical data show that the Poisson assump-
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tion may be acceptable when dealing with large shocks throughout the
world {Ben-Menahem, 1960}, implying lack of correlation between scismici-
ties of different regions; however, when considering small volumes of the
earth, of the order of those that can significantly contribute Lo seismic risk
at a site, data often contradict Poisson’s model, usually because of clustering
of earthquakes in time: the observed numbers of short intervals hetween
evenls are significantly higher than predicted by the exponential distribu-
tion, and values of Poisson’s index of dispersion are well above unity (Figs.
6.12 and 6.13). In some instances, however, deviations in the opposite direc-
tion have been observed. waiting times tend to be more nearly perixlic,
Poisson’s index of dispersion is smaller than one, and the process can be
represented by a renewal mt)del. This condition has been reporled, for
inslance, in the southern coast of Mexico (Esteva, 1974), and in the Kam-
chatka and Pamir—Hindu Kush regions (Gaisky, 1966 and 1967). The mod-
cls under discussion also fail to account for cluslering in space ('Fsuboi,
1958; Gajanlo and Lomnilz, 1960), for the evolution of scismicity with
time, and for the systematic shifting of aclive sources along geologic ac-
cidents (Allen, Chapter 3 of this book) On account of its simpheily, how-
ever, the Poisson process model provides a valuable tool for the formulation
of some seismicrisk refated decisions, particularly of those that are sensitive
only Lo magmtudes of events having very long relurn periods.,

6.3.3 2 Tngger models

Statistical analysis of waiting times hetween earthquakes does not lavor
the adoption of the Poisson model or of olher forms of renewal processes,
such as those that assume that waiting times are mutually independent wilh
lognormal or gamma distnibutions (Shiien and Toksoz, 1970). Alternative
models have been developed, most of them of the ‘trigger type’ (Vere-Jones,
1970), i.e. the overall process of earthquake generation is considered as the
superpasilion of a numher of time series, cach having a different origin,
where the origmn times are the events of a Poisson process. In general, let N
he Uhe number of events that take place during time interval (0, t), 1, = ori-
gin time of the mth senes, W (1, 71,,} the corresponding mumber of events
up Lo instant £, and n, the random number of time series initiated in the
interval (0, ). The tolal number of events that occur before instant ¢ is then:

flr_‘
N=20 WL 1,,) (6.12)
m .

If onigin times are distributed according to a homogeneous Poisson process
with mean rate v, and all W, ’s are identically distributed stochastic processes
wilh respeet Lo (8 — 1,0, it can be shown (Parzen, 1962) that the mean and
varanes of M can be obtained from-

1
EW) =v [ E[W(, 7)ldr (6.13)
4]
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. ¢
var (N) = p fﬁ:[ W2t r)Jdr
. (6.14)

n

Parzen (196G2) gives also an expressi ili
' ) s also pression for the probabhility generating .
tion 'y (Z; ) of the distribution of N in terms of Ywi(Z;t, 1), the :ﬁmu:,:
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ing function of each of the component processes:

[3
Untit) = exp [t v [ (2t 1)dr] (6.15)
0
where:
G (720t )= 20 2" PLW(L, 1) = n) (6.16)
n=10

and the probability mass function of N can Lhe obtained from Yy (Z; t) by
recalling that:

UnlZit) = 22 Z'P (N = n)
n-0Q

expandding yy in power series of Z, and taking P{N = n-} equal to the coef-
ficient of 2" n that expansion. For instanee, if it is of interest to compute
P{N = 0}, expansion of Yy (Z; ) in a T'aylor's series with respect to Z =0
leads to:

2
73 0) = Uy(03 1) + 2 (03 ) + 20000 (6.17)

where the prime signifies derivative with respect to Z. From the deflinition of
Uy DN =0= 04 (0:8).

Recause the component processes of ‘trigger’dype time series appear over-
lapped in sample histories, their analylical representation usually entails
Wurdy of a number of alternative models, estimalon of their parameters, a{rrl
comparicon of model and sample properties — often second-urder properties

(Cox and Lewis, 1966). L i
Vere-Jones models Applicability of some general ‘trigger’ models to rep-
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resent local seismicily processes was discussed in a comprehensive paper by
Vere-Jones (1970), who calibrated them mainly against records of seismic ac-
livily in New Zealand. In addition to simple and compound Poisson pro-
cesses (Parzen, 1962), he considered Neyman-Scott and Bartiett-Lewis mod-
els, both of which assume Lhat earthquakes occur in clusters and that the
number of cvents in each cluster is stocastically independent of its origin
time. In the Neyman-Scolt model, the process of clusters is assumed station-
ary and Poisson, and each cluster is deflined by py, the probability mass
function of its number of events, and A(t), the cumulative distribution func-
tion of the time of an event corresponding to a given cluster, measured from
the custer origin. The Bartlett-Lewis model is a spectal case of the former,
where eacly cluster js a rencwal process that ends after a finite number of
renewals. {u these models the conditional probability of an event taking
place during the interval (£, ¢ + dt}, given that the cluster consists of N
shocks, is equal to NA()de, where A (L) = dA(1)/atL.

Because clusters overlap in time they cannot easily be identified and
separated. Estimalion of process parameters is accomplished by assuming
different sets of those parameters and evaluating the corresponding goodness
of hit with observed data.

Various altemalive forms of Neyman-Scolt's model were compared by
Vere-Jones with observed data on the basis of first- and second-order statis-
tics: hazard functions, interval distributions (in the form of power specira)
and variance time curves. The statistical record comprises about one thou-
sand New Zealand carthquakes with magnitudes greater than 4.5, recorded
from 1942 to 1961, Figures 6.13—6.15 show results of the analysis for shal-
low New Zcealand shocks as well as the comparison of observed data with sev-
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Fig 6.t4, Smoothed periodogram for New Zealund shallow shocks {Alter Vere-Janes,
19GG.)
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eral alternative models. The process of cluster orgins is Poisson in all cases,
bul the distributions of cluster sizes (N) and of times of events within clus-
ters differ among the various instances: in the Poisson model no clustering
takes place (the distribution of N 1s a Dirac delta function L:cnt:crc(! aaN= l.)
while in the exponential and in the power-law models the distribution of A{;“;
oxtremely skewed towards N = 1, and A(¢) is taken respectively as 1 — ¢

Conbbeon
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Fig 6.16, Rupture zanes and epicenters of large shallow Middle American earthiquakes of
this century, (Alter Kelleher et al , 1573.)
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and 1 — {ef(e + £)}]* for t = 0, and as zero for { < 0, where A, ¢, and § are
pusilive parameters. In Figs, 6.13—6.15, § = 0.25, ¢ = 2.3 days, and \ =
0.061 shocks/day. The significance of clustering is evidenced by the high
value of Poisson's dispersion index in Fig. 6.13, while no significant period-
icity can be inferred from Fig. 6.14. Both figures show that the power-law
madel provides the best fit to the statistics of the'samples. A similar analysis
for New Zealand's deep shocks shows much less clustering: Poisson’s disper-
sion index cquals 2, and the hazard function is nearly constant with time.

Stll, dala reporled by Gaisky (1967) have hazard functions that suggest
models where the cluster origins as well as the clusters themselves may be
represented by rencewal processes. Mean return periods are of the order of
several months, and hence these processes do not correspond, at least in the
lime scale, to the process of alternate periods of activity and quiescense of
some geological structures cited by Kelleher et al. (1973), which have led Lo
the concept of ‘temporal seismic gaps’, discussed below.

Stnplified trigger models. Shlien and Toksiz (1970) proposed a simple
parlicular case of the Neyman-Scott process; they lumped together all earth-
quakes taking place during non-overlapping time intervals of a piven lenpglh and
defimed them s clusters for which A{{) was a Dirac della function, Working
with one<day inlervals, they assumed the number of events per clusier to
be distribuled in accordance with the discrete Pareto law and applied a maxi-
mum-likelihood  criterion to the information consisting of 35 000 carlh-
quakes reported by the USCGS from January 1971 to August 1968, The
model proposed represents reasonably well both the distribulion of the num-
ber of earthquakes in one-day inlervals and the dispersion index. However,
owing lo the assumption that no cluster lasts more than one day, the model
fails Lo represenl the autocorrelation function of the daily numbers of
shocks for small Lime lags. The degree of cluslering is shown to be a regional
function, and to diminish with the magnitude threshold value and with the
focal depth.

Aftershock sequences. The trigger processes described have been branded
as reasonable representations of regional seismic activity, even when aftor-
shock sequences and earthquake swarms are suppressed from statistical
records, however arhitrary thal suppression may be. The most significant
instances of clustering are related, howaover, to aftershock sequences which
often follow shallow shocks and only rarcly intermedinte and deep events.
Persistence of large numbers of aftershocks for a fow days or weeks has
propiliated the detailed siatistical analysis of Lhose sequences since last
eeittury. Omuari (1894) pointed out the decay in the mean rate of after.
shock occtrrence with ¢, the time clapsed sinee the main shock; he exprossed
that rale as inversely propottional (ot ¢ g, where o 15 an cmpirical constant,
Ulsu {1961} proposed o more general expression, proportional to (t+c)t
where U is a constant; Utsu’s proposal s consstent with the power-law ox.
pression for A(f) presented above.
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Lomnitz and Hax (1966) proposed a clustering model to represent after-.
shock sequences; it is a modified version of Neyman amli Scutt'§ model,
where the process of cluster origins is non-homogeneous Poisson w1t1.1 mean
rate decaying in accordance wilh Omon’s law, the number of events in each
cluster has a Poisson distribution, and A(t) is expunential. All the Tvsults
and methods of analysis described by Vere-Jones (197‘0) for the stationary
process of cluster ongins can be applied to the nonstationary case through a
transformmation of the time scale. Fitting of paramelers to ff)ur al'ter'shm'k
sequences was accomplished Lhrough use of the sccnml-or'deer nffunpat!()n of
the sample defined on a transformed time scale. By applying this (!I‘]L(‘r!()l‘l to
carthquake sets having magnitudes above different threshold values it was

noliced that the degree of clustering decreases as the threshold value in- -

Lredses,
The magnitude of the main shock influences the number of altershocks

and the distnbution of their magnitudes and, although the rate of activity
decreases with time, the distnibution of magmitudes remains slable Lhn)‘ugh-
out each sequence (Lomnitz, 19665 Utsu, 1962; I)rzlkopu.ulos, 1971). |'4f|ll.'n-
tion 6.6 represents fairly well Lhe distribution of mugnlu:dcs ohserved in
most aftershock sequences Values of § range from 0.9 to 3.9 and decrease
as the depth increases. Since values of § for regulae (mam) earthquakes are
usually  estimated  from  relatively small numbers (.>f slmgjks generated
throughout crust volumes much wider than those aclive during aftershock
sequences, no relation has been established ﬂmnng‘ﬂ-vzllut:‘; for senes of both
types of events, The parameters of Utsu’s expression for the decay of at’tfzr-
shock activity with time have been estimated for several sequencres, fnr‘ in-
stance those following the Aleutian earlhquake of March 9, 1957, the Cen-
tral Alaska earthquake of Apri! 7, 1958, and the Sn_)uthr\asl(-rn Alaska carth-
quake of July 10, 1958 (Utsu, 1962), with magnitudes oqu:_ll to B.3, '7..'2,
and 7.9, respectively; ¢ (in days) was 0.37, 0,40, and 0 01, while § was 1.05,
105 and 1.13, respeetively. The relationship of LI.u: total numl.mr of after-
shocks whose magnitude exceeds a given value with the magnitude of the
main shock was siudied by Drakopoulos {1971) for 140 aftershock se-
quences i Greece Tfrom 1912 to 1968, 1is results can be expressed hly
N(M) = A eap(—pA), where N(A) is the tQtnl number of al‘lersfho(‘ks ;w}l:
nugniude greater than M, and A is a function of Mg, the magnitude of the

main shock.

A=exp(362+1 10, — 3.46) (6.18)
Farmulalion of stochastic process models for given carthquake sequences is
frasihle once this relationship and the activity decay law are available for ll_m
source of mierest For seismic-risk eshimation at a given site the spatinl dis-
trbution of aftershocks may be as significant as the distnbution of mag-
nitudes and the time variation of aclivity, parlicularly [or sources of rela-
tively large dimensions. .
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6.3.3.3 Rencwal process models

The trigger modeis described are based on information about earthquakes
with magnitudes above relatively low thresholds recorded during time inter-
vals of at most ten years. 'The degrees of clustering observed and the dis-
tributions of times between clusters cannot be extrapolated to higher mag-
nitude thresholds and longer lime intervals without further study,

Available information shows beyond doubt Lhat significant clustering is
the rule, at least when dealing with shallow shocks. lowever, there is con-
siderable ground for discussion on the nature of the process of cluster origins
during intervals of the order of one century or longer, While lack of statisti-
cal data hinders the formulation of seismicity models valid over long time
intervals, qualitative consideration of the physical processes of earthquake
generation may point to models which at least are consistent with Lthe state
of knowledge of geophysical sciences. Thus, if strain energy stored in a re-
gion grows in a more or less systematic manner, the hazard function should
grow with the time clapsed since the last event, and not remain constant as
the Poisson assumption implies. The concept of a growing hazard function is
consistent wilth the conclusions of Kelleher el al. (1973) concerning the
theory of periodic activation of seismic gaps. ‘This theory is partially sup-
ported by results of nearly qualitative analysis of the migration of seismic
aclivily along a number of geological structures. An instance is provided by
the southern coast of Mexico, one of the most active regions in Lthe world.
Large shallow shocks are generated probably hy the interaction of the con-
tinental mass and the subduclive oceanic Cocos plate that underthrusts it
and by compressive or flexural failure of the latier {Chapter 2}. Seismolugi-
cal dala show significant gaps of activily along the coast during the present
century and not much is known about previous history (Fig. 6.16). Along
these gaps, seismic-risk estimates bhased solely on observed intensitics are
quite low, although ne significant difference is evident in the geoloyical
structure of these regions with respect to the rest of the coasi, save some
transverse faalts which divide the continental formation into several blocks,
Without looking at the statistical records a geophysicist would assign equal
risk throughout the area. On the hasis of seismicity data, Kelleher et al. have
concluded that aclivity migrates along the regron, in such a manner that large
earthquakes Lend to oceur ab seismic gaps, thus implying that the harzard
function grows with time since the last carthquake. Sunilar phenomena have
been observed in other regions; of particular interest is the North Anatolinn
fault where activity has shifted systematically along it from cast to west dur-
ing the Jast forty years (Allen, 1969).

Conclusions relative Lo activation of seismic gaps are conlroversial because
the observation pertads have not exeecded one eyole of each process. Never.
theless, those conclusions point to the formulalion of stochastic mexiels of
seismicily (hat reflect plavsible features of the geophysical processes,

These considerations suppest the use of renewal-process models to rep-
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resent sequences of individual shocks or of clusters. Such models are char-
acterized because times between events are independent and identically
distributed. The Poisson process is a particular renewal model for which the
distribution of the waiting time is exponential. Wider generality is achieved,
withoul much loss of mathematical tractability, if inter-event times are sup-
posed to be distributed in accordance with a gamma function:

=l et e (6.19)

which becomes the exponential distribution when k = 1. If & < 1, short in-
tervals are maore frequent and the coefficient of variation is greater than in
the Poisson model; if &> 1, the reverse is true. Shlien and Toksoz (1970}
found that gamma models were unable to represent the sequences of in-
dividual shocks they analyzed; bul these authors handled time intervals at
least an order of magnitude shorter than those referred {o in this section.

On the basis of hazard function estimated from sequences of small shocks
in the hindu-Kush, Vere-Jones {1870} deduces the validity of ‘branching
renewal process’ models, in which the intervals between cluster centers, as
well as those hetween cluster meinbers, constilule renewal processes.

Owing to the scarcity of statistical information, reliable comparisons he-
tween alternate models will have to rest partially on simulation of the pro-
cess of storage and hberation of strain energy {Burridge and Knopoff, 1967;
Veneziano and Cornell, 1873).

G 3.4 Inflwence of the sewsmicity model on seismie risk

Nomunal values of investments made at a given inslant increase with time
when placing them at compound interesl rates, i e. when capitalizing them.
Their real value — and not only the nominal one — will also grow, provided
the interest rate overshadows inflation. Conversely, lor the purpose of mak-
ing design decisions, nominal values of expected utilities and costs inflicted
upon in the future have to be converted into present or actualized valucs,
which can be directly compared with initial expendilures. Descriptions of
seismic risk at a site are insuflicient for that purpose unless the probability
distributions of the times of occurrence of different mlensitics — or mag-
nitudes al neighbouring sources — are stipulated; this eatails more than sim-
ple magnitude-recurrence graphs or even than maximum feasihle magnitude
estimates.

Immediately after the occurrence of alarge earthquake, seismic risk is ab-
normally high due to aftershock activity and to the probability that damage
inflicted by the main shock may have weakened natural or man-made struc-
tures tf emergency measures are not taken in time, When aftershoek activity
has ceased and damaped systems have been repaired, a normal risk level is
allained, which depends on Lhe probability-density functions of the wailing
times to the ensuing damaging earthquakes.

I
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For the purpose of illustration, let it be assumed that a fixed and deter-
ministically known damage [}, occurs whenever a magnitude above a given
value is generated at a given source. If f{f) is the probability-density function
of the waiting time to the occurrence of the damaging event, and if the risk
level is sufficiently low that only the first failure is of concem, the expected
value of the actualized cost of damage is (see Chapter 9):

D=0y [ ey (6.20)
[s]

where v is the discount {or compound interest) coefficient and the overbar
denotes expectation. If the process is Poisson with mean rale v, then f(t)is
exponential and D)= Dy vfy; however, if damaging events take place in
clusters and most of the damage produced by each cluster corresponds to its
first event, the compwation of 1 should make use of the mean rale v cor-
responding to the clusters, instead of that applicable to individugl events.
Table G.11 shows a comparison of seismic risk determined under the alternn-
tive assumptions of a Peisson and a gamma model (2 = 2), bolh with the
smme mean return period, 2/ (Fsteva, 1974). Three descriplions of risk are
presented as functions of the time ¢, elapsed since the last damaging event:
Ty, the expected time to the next event, measured from inslant ty; Lhe ex-
pecled value of the present cost of failure computed from eq. 6.20, and the
hazard funclion (or mean faifure rate). Since clustering is neglected, risk of
aflershock occurrence must be either included in Dy or superimposed on
that displayed in the table.

This table shows very signiflicant differences among risk levels for both
processes. AL small values of ty, risk is lower for the gamma process, hut it

TABLE G.11

Comparisan of Poisson and gamma processes

oo T vtk Poisson process, k=1 hk/e Ty ezl Gamma process, k=2 /e

Py by, !
/=40 YR/ =100 Yh/v = 1O blfu = 100
[y to 0,02748 0.0004 0
01 092 0051 00016 0367
02 [T TH 0.0675 00059 0 GG
05 075 nno7a 00100 1343
1 1o 0 00900 0 0099 10 067 0.120 60132 2 000
2 0.40 Q139 00158 2667
H .01 0.154 00179 A I K e
10 0n2 0.160 00147 1613

0 50 0167 00r9a 1 0900
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grows with time, until it outrides that for the Poisson process, which remains
constant. The differences shown clearly affect enginecring decisions.

6.4 ASSESSMENT OF LOCAL SEISMICITY

Only exceptionally can magnitude-recurrence relations for small volumes
of the earih’s crust and statistical correlation functions of the process of
carthquakn gencration be derived exclusively from statistical analysis of
recorded! shocks. In most cases this informalion is too limited for that pur-
pose and it does not always reflect geological evidence. Since the latter, as
well as its connection with seismicily, is beset with wide uncertainly mar-
gins, information of different nature has to be evaluated, ils uncertnmty
analyzed, and conclusions reached consistent with all pieces of information.
A probabilistic eriterion that accomphishes Lhis is presented here: on the
hasis of geolectonie data and of conceptual models of the physical provesses
involved, a sel of alternate assumptions can be made concerning the fune-
tions in question (magnitude recurrence, thme, and space correlation) and an
initial probability  distribution assigned thereto; statistical information
is used to judge the hkelihood of each assumption, and a posterior prob-
abibity distribution is obtained. How statistical information contibutes to the
posterior probatalities of the altersate assumptions depends on the extent of
that information and on the Jegree of uncertaintly implied by the initial
probabilities. Thus, if geological evidence supports conlidence in a parlicular
assumption or range ol assumptions, statistical information should not
greatly modifly the initial probabilities. If, on the other hand, a long and
reliable statistical record is available, it practically determines the form and
parameters of the mathematical model selected to represent local seismicity.

6.4.1 Bavestan estimalion of scismicity

Bayesian slatislics provide a framework for probabilistic inference that
accounts for prier probabilities assigned Lo a set of alternate hypothetical
models of a given phenomenon as well as for statistical samples of events re-
lated to thal phienomenon. Unlike conventional melhods of statistical in-
ference, Bayesian melhods give weight Lo probability measures obtained
from samples or from other sources; numbers, coordinates and magnitudes
of earthquakes observed in given lime intervals serve to ascertain the prob-
able validity of each ol the alternative models of local seismicity that can be
postulated on the grounds of geological evidence Any criterion intended Lo
wogh information of different nature and different degrees of uncertainty

should lead to probabilistic conclusions consistent with the degree of con-

fidence attached to each source of information. This is accomplished by
Bayesian methods.
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‘ Let 11, (i = 1, ..., n} be a comprehensive set of i

tions concerning a given, imperfectly known [)110:10‘]:1[::1';{! ea’:i:u:.l;:eAasl:uThp.
OI)S:('W(.‘(I outcome of such a phenomenon. Before observing outcom ; .
assign an initial probability P{H) to each hypothesis. If P(Ai” )e' \Ive
probability of A in case hypothesis I, is true, then Bayes® th ' '“e
and Schilaifer, 1968) states that: ' Y eorem (Raiffa
IAlL)

PULIA) = PUL) - i)
(111A) ’(”.)E‘p(ﬂl)l’(/\f”,)

(6.21)

I'he flrst member in this equation is {he {posterior) probability t}
assumption /{, is Lrue, given the observed outeome A b ny et
. l.n the evaluation of scismie risk, Bayes® thr:orem.can be used toi
mihial estimates of A(M) and its variation wilh depth in a given area mn:\!:'rkclwc
thusv‘ f}f the parameters that define the shape of AMM) or cquivwlet‘ll 't,lzls
conditional distribution of magnitudes given the uccurr.cnce (;I' a:l i. “'0
;\;1;1!(0. For thal purpose, take A(M) as the product of a rate function )‘\" ‘=
m(r;._{)h:;)rr”;lufils;::»i.-'fl'um'tlrl)n (?*(ﬂf.ﬂ). equal to the conditional complvml:cn-
a M i l_nagmlmivs Kiven the occurrence of an earthquake witly

My, where M, is the magnitude Lthreshold of the set of statistical dats
used in the estimalion, and B is the vector of (uncertain) pammet‘(-rs(l} -
#, that define the shape of A(M). For instance, if A(M) is taken a&; ;iVE“I‘ l“‘
eq. 6.8, 2 is a vector of three elements eqqual respectively to i, 8 l L l;; ’Y.
if c(l| 6.9 is adopted, 7 is defined by # and M. . Prand My
' l’l he initial distribution of seismicily is in t?his case expressed by the initial
feint probabitity density funetion of A and B: f'(j\, B). 'l'h(; ol:ysrcr\r(;(;m l?
coime A can he expressed by the magnitudes of all enr{hquakes g«-ncru{;f-(l(?u -
given source during a given lime interval. For instance, suppose I:ll'at N-mu:la
quikes were observed during time inlerval ¢ and that their m'lgni‘lud:- wera
nby, My, ., iy, Bayes® expression takes the form: ' o e

F Bl om0 = (N, B) = Pl My oomiy s A, B)
: TIPLmy, g, o, g, b}f(:’:fﬁ;mig

) (6.22)
where [7() is the posternior probability densily function, and { and b are
dumm;f variables that stand Tor ali values that may be tui-mn hy A, and ;J
respectively. Estimation of Ay, ean usually be formulated ind(-]wn(;‘t-l;tl )E
that of the olher parameters. The ohserved fact is then cxprn.-mml‘h N Y“( g
nllllll)l’{l’ of earthquakes with inagnitude above A, during iimn ty'm"I‘ LI"—
following expression is oblained, as a fust step in Lh.e estimation c;f '?\(‘M(}' *

: . . PNt
FOLING s fihg) - ol
1 1. ) ‘l'{ l_) 'P(‘NII-””J(‘(!)‘“

6.4 1 1 Initial probalulities of hypothetical models
1 el H : . y
Where slatistical information is searce, seisnicily estimates will he v

{6.23)

Ty
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sensilive to initial probahlities assigned to allernative hypothelical models;
the opinions of geologists and geophysicists about probable models, about
lhe parumeters of these models, and the corresponding margins of uncertain-
ty should be adequately interpreted and expressed in terms of a function f,
as required by equations similar to 6.22 and 6.23. ldeally, these opinions
should be based on the formulation of potenlial earthquake sources and on
their comparison with possibly similar geotectonic structures. This is usually
tlone by peolopgists, more qualitatively than quantitatively, when they esti-
mate M. Initial estimates of Xy, are seldom made, despite the significance of
this parameter for the design of moderately important structures (see Chap-
ter 9).

Analysis of geological information must consider local delails as well as
general structure and evolution. In some arcas it is clear that all polential
carthquake sources can be identificd by surface faults, and their displace-
ments in recent geological times measured. When mean displacements per
umt time can be estimated, the order of magnitude of creep and of energy
hberated by shocks and hence of the recurtence intervals of given magni-
tudes can be established (Wallace, 1970 Davies and Brune,”1971), the cor-
responding uncertainty evaluated, and an initial probability distribution as-
signed. The fact that magmilude-recurrence relations are only weakly cor-
telated with the size of reeent displacements is yeflected in large uncertain-
ties {Pelrushevsky, 19066).

Apphcation of the eriterion described in the foregoing paragraph can be
unfeasible or inadeguate i many problems, as in areas whete the abundance
of faulls of different sezes, ages, and activily, and the insufficient accuracy
with which focal coordinates are determined preclude a differentialion of all
sources, Regional seismicity may then be evaluated under the assumption
that at leasl part of the seismic activity is distributed in a given volume
rather than concentrated in faults of dilfferent imporlance ‘The same silua-
tion would be faced when dealing with active zones where there is no surface
evidence of motions, Henee, consideration of the overall behavior of com-
plex geological structures 18 often more significant than the study of local
details. ‘

Not much work has heen done in the analysis of the overall hehavior of
Lrpe geological structures with respect to the energy that can he expected
lo be liberated per unit volume and per unit time in given portions of those
structures. Ilmporlant aesearch and applications should be expected, how-
ever, siiee, a8 a resull of the contnbution of plate-tectonics theory to the
widerstanding of large-scale teclonie processes, the numerical values of some
of the varnables correlated with energy hberation are beipg determined, aud
ean be used at least to obtain orders of magmitude of expected activity along
plate boundarnes. Far less well understood are the occunence of shocks in
apparently inactive regions of continental shields and the hehavior of com-
plex continental blocks or regions of intense folding, but even there some
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progress is expected in the study of accumulation of stresses in the crust
Knewledge of Lhe geological structure can serve to formulate injtial ;rol -
fl')i!ity distributions of scismicity even when quantitative use of gcog;hlsic::I
|n.fnn.nnlion seems beyond reach. [nitial probability distributions ol'yloml
seismicily parameters Ay, B in the small volumes of the earth's crust that
con.trihulc significantly to seismic risk at a site, can be assigned by cor;x-
parison with the average seismicity observed in wider areas of similar tee-
!.on:c chflractcristics, or where the extent anct completeness of statistical
information warrant relinble estimates of magnitude-recurrence curves
(Esteva, 1969). 1n this manner we can, for instance, use the information
aboul the average distribution of the depths of earthquakes of different
magnitudes Lhroughout a seismic province to estimate the corresponding
distribution in an area of thal provinee, where aclivity has been I(;w during
the observation interval, even though there might be no apparent geophysical
reason Lo account for the difference, Similarly, the expected value and coeffi-
cient of variation of A, in a given area of moderate or low seismicity (ﬂ‘;;l con-
tmental shickd) can be obtained from the statistics of the motions Ul‘i[:{lll'llcd
at all the supposedly stable or aseismic regions in the world. ‘
The _sigmficancc of initial probabilities in seismic risk estmales against
the waight given to purely statistical information, hecomes cvidenlt in the
exam]nvle ol Fig. 6.16: if Kelleher's theory about activation of seismic gaps is
lrue, risk is greater at the gaps than anywhere else along the coast; if Poisson
models are deemed representative of the process of energy liberation Lh(; ex-
tent of statistical information is enough to substantiate Lhe hypot.hu'ii‘; (.)l'
reduced risk at gaps. Because both models are still controversial ami ;'op-
resent at most two extreme positions concerning the prnperl.i;-s of the
actual process, risk estimates will necessarily reflect subjective ()pini;)ns_

6.4.1.2 Significance of statistical information
Esttmation of A,. Application of cq. 6.23 to estimate Ay independently
uf other parameters will be first discussed, hecause it is a refatively simple
problem and because Ay, is usually more uncertain than My and much more
s0 than ff. ) -
A model as defined by aq. 6.19 will be assumed to apply. I the possible
assumplions concerning the values of A constitute a continuous interval
. g IR . ) ' ’
the initial probabilities of the alternative hiypotheses can be expressed in
terms .uf a pml):lh]Ill.y«it:n'mly function of P\.L. If, in addition, a certain as-
sumplion is mmade concerning the form of this probability densily function
only Lhe initial values of E{A ) and VX)) have to he assumed., His udv:mt'I:
geous Lo assign Lo v = L/E{T) a gamma distribution, Then, if p and M are the
parmeters of this inital distnbution of v, if & is assumed to be known, and
if the observed : T ssed oy > Lime i .
| ob wrved outeome 1 expressed as Uhe time ¢ elapsed during n 1
conseculive events (earthguakes with magnitude =M, application of (]
6.23 leads to the conclusion that the posterior probability function of » i;,
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also gamma, now with parameters p + n.fz and p + t,. The initial m}d the
pesterior expected values of v are rcspecln{cly equal to pfu, m.:d to (p + nk)/
(¢ + t.). When initial uncertainty about v is small, p and p will be large and
the initial and the posterior expected values of v will not d![f:_\lr.greally. On
the other hand, if only statistical information were flee‘med' &gml’tcnn‘t, p and
4t should be given very small vatues in the initial (llSlrlb}J‘tU—Dn, and K(v}), and
hence A, will be practically defined by n, k, :m.d t,. This means that the
initial estimates of geologists should not only include expected or most
probable values of the different parameters, but also statements about ranges
of possible values and degrees of confidence attached tj:) c_zach_. .

In the ease studied above only a portion of the statistical ml'ormntl-nn was
used. In most cases, especially if seismic aclivily l_las been low (lur{ng the
observation interval, significant information is pm}mletl by Lhel durations of
the intervals elapsed from the iniliation of ohservations to th_e first of the n +
1 events considered, and from the last of these events until lhu. end (‘)f the
vbservalion period. Here, application of eq. 6.23 lcml.s to exXpIessions sllghtl_y
more compheated than those obtained when only information about t,, is
used. o . arine al
The particular case when the statistical rocnrd. reports no events ¢ urmh [
least an interval (0, tg) comes up frequently in praclical problems. 'The
probability density function of the time Ty fl'f.JI“ I’n‘tr.) the occm:n'ncc-nf
tire first event must account for the corresponding shifling of the lll'nC. AxIS.
Furthermore, if the time of ovcurrence of the last event hefore Llu_t origin is
unknown, the distribution of the waiting time from ¢ = 0 to the first .cw:nt
coinudes with that of the excess life in a rencwal process at an arbitrary
value of { that approaches infinity (Parzen, 1962). "“O.I' the particular casg
when the waiting times constilute a gamma process, T is |11frn§11r:)d fromit =
0, T is the waiting time between consecutive GV(!I}ES, and ll.‘l?'krlO\?fn that
T, = ty, the conditional density function of 7, = (T} — (,)/E(T) is given by
oq. 6.24 (Ksteva, 1974), where g = t,/E(T):

k m- 1
25 i L+ )]
N L Gt LR (6.24)
fo (T3 1g) =22 -
2 L (kreg)" ™!

et ey (n— 1!
Consider now the implications of Bayesian analysis .WIICT‘ fl'p])”(‘(l 1(3 one of
the seismte paps in Fig. 6.16, under the conditions Im[?ll(:lt in eq. 6,24, An
il set of assumptions and corresponding probabilities was adopled as
decershed in the following. From previous studies referring to nl!_ the soulh-
ern coast of Mexico, local seismicity in the gap area (measured in terms of

A for M2 $6.5) was represented by a gamma process with k2 = 2. An initial
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probability density function for v was adopted such that the expected value
of A(6.5) for the region coincided with its average throughout the complete
seismic provinee. Two values of p were considered: 2 and 10, which cor.
respond to coelficients of variation of 0.71 and 0.32, respectively. Values in
Table 6.111 were obtained for the ratio of the final to the initial expected
values of v, i terms of u,.

The last two columns in the table contain the ratios of the computed
values of E”(T,) and E'(T) when v is taken as equal respectively to its initial
or Lo its posterior expected value. This table shows that, for p = 10, Lhat is,
when uncertainty attached to the geologically based assumptions is low, the
expected value of Lthe time to the next event keeps decreasing, in accordance
wilh the conclusions of Kelleher et al. (197 3). However, as time goes on and
no evenls oceur, the statistical evidence leads Lo a reduction in the estimated
risk, which sl 5 in Lhe increased conditional expected values of T, . For p =

2, the geological evidence is less significant and risk estimates decrease at a
faster rale.

6.4.1.3 Bayestan estunation of jointly distributed paramelers

In the general case, estimation of B will consist in the determination of
the posterior Hayesian joint probamlity function of its components, taking
as stalistical evidence the relative frequencies of observed magnitudes. Thus,
if event A is described as Lhe occurrence of N shocks, with magnitudes
My, oy iy and b, (i = 1, .., r)are values that may be adopted by the com-
ponents of veclor B bheing estimated, eq. 6.21 becomes:

fully, o, BP(ALD,, ... b))

Wby, b dAy=. o T ' .
Filbs o) fo S falug, ., uIP(Aluy, )y, L da,

(6.25)

where P(Aluy, ..., u,) is proporlional to:

N
“ glm g, )
r=1

and g(m) = =aGH(m)fam.

Closed-form solutions for £ as given by eq. 6.25 are not feasible in general.
For the purpose of evaluating risk, however, estimates of the posterior first
and second moments of £ ean be obtained from eq. 6.25, making vse of
available first-order approximations (Benjamin and Cornell, 1970; Rosen-
blueth, 1975) 'Ius, the posterior expeeted value of 8, is given by | fr,(1e)
u du, where fn ) = f o f fatay, o) day, . di, and the multiple inte.
gral is of order r == 1, because it is not extended to the dominion of I,
Hence-

Ey (P, )]

ST AT T N AT

(6.26)



2101

TARLE 6111

Bay esian estimales of seismicily in one seismic gap

ug = to/E(T) EX (v E () E"(T 1T, ® toME(T)

p=2 p=10 p=2 p=10
0 1.0 1.0 0175 0.75
0.1 095 099 076 074
0.5 gih 091 0.91 0.71
1 0 58 0.87 114 0.73
5 020 0.54 311 1.05
10 0.11 0.16 547 1.55
20 0.06 0.22 10,50 2,18

where £ and E” stand for initial and posterior expectation, and subscripl 1}
means that expectation is taken with respect to all the components of f3,
Likewise, the Tollowing posterior moments can be uhtained.,

Covarance of 3; and f3,

- _EwlBBPB,, B

L SATE VT N Y

Expected value of X(Af)

EVLAAD ] = E7(NETGH(AM, B
Ex[G*M BYP(AIB, .\ B

=EONTT sy B (628

— K (BOE"(B,) (6.27)

Marginal distributions. The posterior expeclation of AM) is in some cases
alt that is required to describe seismicity for decision-making purposes. Of-
ten, however, uncertainty in MM) must also be acounted for. For instance,
the probablity of excecdance of a given magnitude during a given time inter-
val has to be oblained as the expectation of the corresponding prohainlities
aver all allernative hypotheses conceming MAM). In this manner it can be
shown that, if the occurrence of earthquakes is a Poisson process and Lhe
Bayesian distribution of Ay, 15 gamma with mean X, and coellicient of varia-
tion V| the marginal distribution of the number of earthquakes is negative
hinomial with mean ). In particular, the marginal probability of zero
events during time mterval t — equivalently, the complementary distribution
funchion of the waiting Bme belween events - is equal to (L + 047177
where 7 = V2 and 7 = "X, The marginal probability density function of
the wailing time, that should be substituted in eq 6.20,is A (1 + /7y 7 ',
which tends to the exponential probability Tunction as r” and ¢” tend to
infinity (and ¥ - 0) while their ratio remains equal to A, .

2ts

Bayesian uncertainty tied to the joint distribution of all seismicity param
eters (A, By, .., ) can be included in the computation of the W ,
ol'.occurrence of a given event Z by taking the expect
ability with respect to all parameters:

PZy = Ex, alPUZ) Ny By, .., B,)) (6.29)

When the joint distribution of \,, B st i i
o  the jo) L ems from Bayesian analysis of
initial distribution and an observed event, A, this equation adopts 3t(h:: f(Z)r:lr?
E alPUZIAL, BYP(ALN,, B)] ‘
S PUAM e SN T
ES, ol PLATR B] (6.30)

probabilily
alion of that prob.

Pz =

where " and " stand for initial and posterior, respectively.

Spatial varinbilty. Figure 6.17 shows a map of geotectonic provinces of

Mexico, according to F. Mooser. Each province is characterized by the large-
scale features of its tectonic structure, but significant local perturbatio;lsgto
thF overall patlerns can be identified. Take for instance zone 1 wh-05e
seismotectonic features were describred above, and are schematicn]]); shown

in Fig. 6.18 {Singh, 1975): the Pacific pl i

: , : ; plate underthrusts the ¢ H
block and is thought to break into s Lol
verse to the coast, that dip

. several blocks, separated by faults trans.
at different angles, The continental mass is also

e Y e ——

Fig. 6.17. Seismotectonie provinees of Mexico, (After F. Mooser )
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Volcome front

80,8,

Fig. 6.18. Schematic drawing of Lhe segmenting of Cocos plate as it subducts below
American plate. (After Singh, 1974 )

made up of several large blocks. Seismic activity at the umlt:rthrustinp{- plate
or at ils interface with the continental mass is characterized by magnitudes
that may reach very high values and by the mcrease of mean hypocentral
depth with distance lrom the coast; small and modl:mt.e f;hnliow shocks are
generated at the blocks themselves. Variability ol’_slahstlcni d:.ll.('l :‘n_lung the
whole tectonie system was discussed above and is apparent in Fig, G'.IU'
Bayesian estimation of local seismicity averaged throughout the system is a
matter of applying eq. 6.21 or any of its special [ormns {eqf;. 6.22 and 6.23},
taking as statistical evidence the information corrf.:s.pnmimg to the whole
system. However, seismic risk estimates are sensitive to values of local
sessmicity averaged over much smaller volumes of the earth’s f'rust; tience the
need to develop crileria for prohabilistic inference of possible pallerns of
space variability ol seismicity along tectonically homogeneous zones. .

On the basis of scismolectonic information, the system under considera-
tion can first be subdivided into the underthrusting plate and Lhe subsystem
of shallow sources; each subsystem can then be separately analyzed. "Take for
nstance the underthrusting plate and subdivide it into s sufficiently small
equal-volume subzones. Let vy be the rate of exceedance of inagnitude My
throughout the main system, vy, the correqpmuling‘rntt: at each subzone, n_nd
define p, as vy, fry,, with p, independent of v (p, is equil to the prulmlnh'l‘y
that an earthquake known to have been generated in the overall sy_stn.m‘ orig-
inated at subzone {). Initial information about possible space variability of
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¥, can be expressed in terms of an initial probability distribution of p, and
of Lhe correlation among p, and p, for any i and j. Because vy, = vy, one
ohtains Xp, = 1. This imposes two restrictions on the initial joint probability
distribution of the pls: E'(p,) = 1, var’ Zp, = 0. If all p)s are assigned equal
eapectations and all pairs p,, p,, i ¥ ; are assumed Lo possess the same cor-
relation coefficient o, = p', the restrictions mentioned lead to E'(p)=1/s.
and p' = —1f(s — 1). Posterior values of E(p,} and p,; are obtained according
to the same principles that led to cgs. 6.25~6.28. Statistical evidence is in
this case described by N, the total number of earthquakes generated in the
system, and n; (i = 1, .., 5) the corresponding numbers for the subzones.
Given the ps, the probability of this event is the multinomial distribution:
)
PlAip,, .., p] = n"N-_T‘_l Pyl

16p oo

(6.31)

If the correlation coefficients among seismicities of the various subzones can
be neglected, cach p, can be scparately estimated. Because py has to he
comprised between 0 and B it is natural to assign it a beta initial probability
distribution, defined by ils parameters n; and N/, such that E'(p,) = n/IN;
and var'(p,} = n/(N] — n{)/IN2N, + 1)] (Itaiffa and Schlaifer, 1968). The
parameters of the posterior distribution will be:
n=nl +n N"=N +N

Take for instance a zone whose prior distribution of Ay, is assumed gamma
with expected value Ay, and coefficienl of variation Vi, Suppose that, on the
hasis of geological evidence and of the dimensions involved, it is decided to
subidivide the zone into four subzones of equal dimensions; a-priori con-
sideralions lead to the assignment of expected values and cocofficients of
variation of p; for those subzones, say E'(p,) = 0.25, V'(p,) = 0.25 (i=1,..
4). From previous considerations for s = 4 take pj, = —1/3 fori + j. Suppose
now that, during a given time interval ¢, ten earthquakes were observed in
the zone, of which 0, 1, 3, and 6 occurred respeclively in each subzone. If
the Poisson process model is adopted, AL mnd Vi can be expressed in terms
of a fictitious number of events n' = V72 oceurred during a fictitious time
interval ¢" = "My, after observing n carthquakes during an interval {, the
Bayesian mean and coefficient of variation of A will be A} = (n’ + n)/
{t"+1), Vi, =(n" +n) "2 (Esteva, 196R) Ience:
NS (VT2 O VIERG e, Vs (Ve 1y
Local devinlions of seismicily in each subzone with respect to the average
Ay can be analyzed in terms of p, (1= 1, ..., 4); Bayesian analysis of (he pro-
porbion in which Lthe ten carlhquakes were distnbuted among the subzones
proceeds pccording to:
Ep, P, ‘I )]_

E ) = L e (6.32)
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‘The expectations that appear in this equation have tn he computed with re-
spect to the initial joint distribution of the ps. [n practice, adequate approx-
imations are required. For instance, Bempamin and Cornells’ (1970} [irst-
order approximation leads Lo E"(pp,} = 0.226, E"{p,) = 0.294.

I{ ¢orrelation among subzone seismicities is neglected, and statistical in-
formation of each subzone is independently analyzed, when the p/s are as-
signed beta probability-density functions with means and coefficients of
variation as defined above, one obtains E"(p,) = 0.206, E"(p,) = 0.311,
which are not very different from those formerly obtained; however, when
E'(p) = 0.25 and V'(p,) = 0.5, the first criterion leads to E"(p,) = 0.206,
E"(p,) = 0.314, while the second produces 0.131 and 0.416, respectively.
Part of the difference may be due to neglect of p1,» but probably a significant
part stems from inaccuracies of the fiest-order approximation to the expecta-
tions that appear in eq. 6.32; alternate approximations are therefore desir-
ahle.

Incomplete data Statistical information is known to he fairly reliable only
for magnitudes above threshold values thal depend on the region considered,
its level of activity, and the quality of local and nearby seismic instrumenta-
Lion. Even incomplote statistical records may be significant when evaluating
some smsmicily parameters, their use has'to be aecompanied by estimates of
detectability values, that is, of ratios of the numbers of events recorded to
total numbers of events in given ranges {Ksteva, 1970; Kmla and Narain,
1971).

65 HEGIONAL SKISMICITY

The final goal of local seismicily assessment is the estimation of regional
seismicily, that is, of probability distributions of inlensities at given sites,
and of probabilistic correlations among them. These functions are obtained
by integrating the contributions of local seismicities of nearby sources, and
hence their estimates reflect Bayesian uncertainties tied to those seisinicities.
In the followng, regional seismicity will be expressed in terms of mean rates
of exceedance of given intensities; more detmled probabilistic descriptions
would entail adoplion of specilic hypotheses concerning space and lime cor-
relations of carthgquake generation,

65 1 [ntensity-tecurreneg curves

The ase when uncerlainty in seismicity parameters is neglected will he
diseussed Nirst. Consider an elementary seisimic seurce with volume dVoand
local seismicity A(A) per unit volume, distant R from asite §, where intensity-
recurrence funclions are to be estimated. Every time that a magmiude M
shock is generated at that source, the intensity at S equals:
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Y=1cVY, =eb, explb,Mg(lt) (6.33)
(sce eqs. 6.4 and 6.5), where ¢ is a random factor and Y and ¥ stand for
actual and predicted intensities, &, and b, are given constants, a:;d g(R)isa
Fumflion of hypocentral distance. The probabilily that an earthquake orig-
nmlmg‘nt the source will have an inlensity greater than v is equal to the
probability that ¢¥, > v. If ¥, is expressed in terms of M and randomness

in € is accounted for, one obtains:
oy,

)= [ vy fu)fetu)du
ey

_wlncre v and », are respectively mean rates at which actua].and predicted

intensities exceed given values, a,, = Yy, oL = ¥/¥,,, ¥y, and y,, are the

predicted intensities that correspond to My, and M, and f. the probability-

density function of ¢. If eq. 6.33 15 assumed te hold:

(6.34)

Vay) =Ko+ Ky y~ 1 — Kyy™'2 (6.35)
where:

Ko=1bg(R)]"A N AV (1=0,1,2) (6.36)
ro =0, ry=flby, rp=(0—8)ib, {6.37)

. Suhstitutiqn of eq. 6.35 into 6.34, coupled with the assumplion that In e
is nonmally distrilbuted wilth mean m and standard deviation o leads to:

vy} = coKg + e Ky y7 " — Ky (6.38)
where:
T ney, —u, Inay—

¢ is the standard normal cumulative distribution function, @, = 172 o%r,2 +
mr,, and 4, = m + o, Similar expressions have been presented by Mery ‘nml
(l.'ornoll (1973) for the special case of eq. 6.8 when §, - e and for a qu:'\tlru-
tic form of the relation between magnitude and logarithim of excecdance
ra.lc. Closed-form solutions in terms of incomplete gamma Tunclions :;rn nl):
i:'unod when magnitudes are assumed Lo possess exlreme type-l111 disu;il)u-
tions {eqg. 6.9).

Intensity-recurrence curves at given sites are oblained by integration of
the conlributions of all significant sources Uneertaintics in Jocal scismicilios
can ba handled by deseribing regional seismicity in terms of means antlAvari‘-
ances of 1(y) and estimaling these moments from cq. 6.34 and suitable first-
and  second-moment approximations. Influence of these uncerulinl-i(-s .in
design decisions has heen discussed by Rtosenblueth (in preparation). ‘
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Fig 6.19, Peak ground velocities with return period of 100 years {em/sec).
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Fig. 6.20. Peak ground aceeleralions wilh return period of 100 years {cm/sec?).

ratio of actual to predicted intensities; and geological details may signifi-
cantly alter local seismicity in a small region, as well as energy radiation pat-
lerns, and hence regional seismicity in the neighbouriood. These sysiemaltic
deviations are (he matter of microzoning, that is, of local modification of
risk maps sinlar to Figs. 6.19 and 6.20.

Most of the effort invested in microzoning has been devoted Lo stuely of
the mfluence of local soil stratigraphy on the intensity and frequency con.
tent of earthguakes (sce Chapter 4). Analytical maodels have been praclically
limited to response analysis of stratified formations of linear or nonlinear
so1ls to vertically traveling shear waves. The resulls of comparing ohserved
and predicted behavior have ranged from satisfactory {llerrera et al., 1965)
to poor (Hudson and Udwadia, 1972), Tepographic irregularities, as hills or
slopes of firm ground formations underlying sediments, may introduce sig-
nificant systematic perturbations in the surface maotion, as a consequence of
wiave focusing or dynwmie amplification. The latter effeet was probably re-
sponsible Tor the exceptionally high aceelerations recorded at the abutment
of Pacoima dam during the 1971 San Fernandn ecarthquake.

I'tesent praclice of microzoning delermines seismic intensities or desipn
parameters 1 bwo steps, First the values of those parameters on firm gronned
are estimated by means of suitable attenuation expressions and Uien they are
amplified according to the properlics of local soi : bul this implies an ar-
bitrary decision to which seismic risk is very sensitive: selecting the boumnd.
ary between soil and firm ground. A specially difficult, problem slems when
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trying to fix that boundary for the purpose of predicting the motion at the
top of a hill or the slope stability of a high cliff (Rukos, 1974).

It can be concluded that rational formulation of microzoning for seismic
risk is still in its infancy and that new criteria will appear that will probably
intensity attenuation models which include the influence of local
systematic perturbations. Whether these models are available or the two-step
process descnbed above is acceplable, intensity-recurrence expressions can
e oblained as for the unperturbated case, after multiplying the second
an adequate intensity-dependent correclive Tactor.

require

member of eq. 6.34 by
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Chapter 7
TSUNAMIS

ROBERT L. WIEGEL
Professor of Civil Engineering, University of Californio, Berketey, Calif., U.S A

7.1 INTRODUCTION

7.1.1 Some dutu

Tsunamis are the long water waves (with wave ‘periods’ in approximately
the 5—-60 minute range) gencrated impulsively by mechanisms such as under-
water tectonic displacements associated with earthguakes, highespocd sub-
aqueous slides, rock-slides into reservoirs, bays or the ocean, and exploding
islandls. They may be caused by the tectonic displacement of an enlire body
of water such as a lake (Wiegel and Camotim, 1962),

The horizontal component of velocity V, at which the water is displaced
from the source by one of the mechanisms mentioned above is important,
willy the speed being measured relative to /gd (where g is the acceleration of
gravity and o is the water depth). However, as long as the Froude number
(V\./Vgd) is high, theory and hydraulic expeniments show it is nol as impor-
tanl as the amount of water that s displaced (sce, for example, Wiegel et al.,
1970; latori, 1970). )

It is likely that the major cause of large-scale calastrophic tsunamis is a
rapidly occurring tectonic displacement of the ocean bottom, with the dis-
placement having a substantial vertical component (dip-slip), as shown in
Fig. 7.1 (lida, 1970; see also, Balakina, 1970 and Watanabe, 1970). One
would expect that strike-slips would have Lo occur through a seamount or
suhmarine cliff to generate a tsunami, and then, owing to the rapid decrease
of the ground displacement with distance from the fault (Bonilla, 1970}, it
is unlikely that major tsunamis would be generated by this mechanism as the
waves would be rather short (Gareia, 1972), However, carthquakes asso-
cialed with strike-slip faulls {as well as with other types of faulting) may
trigger a submarine carthquake, which in turn may generate a tsunami.

Tsunamis are important because of the loss of life and great property
damage that result from large ones. Mare than 27,000 people were killed anet
10,000 houses, destroyed in Japan by the tsunami of June 15, 1896 (TLeet,
19483, A great tsunmm which struck Chile, Bawaii, California, Japan and all
othér constal areas bordering the Pacific Ocean, oceurred in conjunction with
the Chilean carthquake of May 23, 1960 (Committee for Field [nvestigation
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CONCEPTOS FUNDAMENTALES DE LA TEORIA DE PROBABILIDADES PARA
ANALISIS DE RIESGO SISMICO

INTRODUCCION

La teoria de Probabilidades es una herramienta muy Gtil para eva
luar el riesgo sismico.

Dado gue la naturaleza de los terblores no es de tipo determinis
ta, el problema debe tratarse mediante modelos probabilistas.

Por ejemplo, existen grandes incertidumbres respecto a las coor-
denadas del foco,magnitud del evento, tiempo de ocurrencia, relaciones
magnitud-intensidad, etc.

No es posible decir c¢on certeza cuando ocurriré@ un temblor, pero
s{ podemos decir gué tan probable es que ocurra. E1l tiémpo de
ocurrencia de los sismos de diferentes caracteristicas originados
en una determinada fuente puede expresarse mediante un phrocesdo
estocdstico, gque es una descripcibn matem&tica de la forma en gue

varia con el tiempo la ocurrencia de ciertos eventos.

Para formular un modelo de sismicidad y estimar sus par&metros

seria deseable contar con un nfimero suficiente de registros de movi
mientos sismicos fuertes,de las caracteristicas de su fuente y de

su ubicacibn, sin embargo esta informacifn es muy escasa por lo que se
tiene que hacer uso de técnicas estadisticas mis refinadas (por ejem
plo el teorema de Bayes).

Enseguida se presenta un repaso de los conceptos fundamentales de
la teoria de Probabilidades para la mejor comprensifn del anflisis
de riesgo sismico.

{



NOCIONES DE TEQRIA DE PROBABILIDADES

AXIOMAS FUNDAMENTALES

AXIOMA 1.- La probabilidad de un evento A se encuentra 0 y 1
O <P(A) <=4

Ax10mA 2,- La probabilidad de la unifn de dos eventos mutuamen
te exclusivos es igual a la suma de sus probabilida
des

P(kUB) = PCA) + P(B)
Si estos no son mutuamente exclusivos, entonces

P(ruB) = &(K) + P(&) — P(ANS)

PRORABILIDAL CONDICIONAL

La probabilidad de que ocurra un evento A, dado gue conocemos el
resultado de un evento B es igual a

i
P(RIB) = F(P;’((;)B) _ Q)
De donde
2(ANB) = p(alB) P (B)
Generalizando,
2(AnBNC ... nN) =PAlBNAC .. ) P(Blen.. ) .. PN

Si los eventos son independientes entre si, entonces

ELANBNC ... NN = PIAIP(BYPLE) - . - P(N)

~.



TEOREMA DE PROBABILIDADES TOTALES

Dado un conjunto de eventos mutuamente exclusivos y colectivamen
te exhaustivos, Bl’ Bz.... Bn’ es posible siempre expresar la pPro
babilidad P(A) de otro evento A como sigue

P(A) = e(ANB,) «+ P(ANB,) +.... = 'fA::POx N, )
Entonces
(A = Zl P(A1B) P(B) (2)

TEOREMA DE BAYES

La probabilidad condicional de Aj dado que ha ocurrido el evento B es

Plrle) - BENB)  _ PBNAY) (3)
T e ()

Por lo visto en las definiciones anteriores es posible llegar a lo
siguiente '

Z #(BIA) (k)

[ 37 . . .
Generalmente a la probabilidad resultante se le llama "a posterioAl”
y a la probabilidad P(Aj) se le llama "a priori"

DISTRIBUCION DE PROBABILIDAD DE LAS VARIABLES ALEATORIAS
El comportamiento de una variablz aleatoria se describe' a través

de leyes probahilisticas representadas mediante funciones de dis
tribucién de probabilidad.

En el caso de variables aleatorias discretas estas leyes se repre



sentan mediante FUNCIONES DE MASA DE PROBABILIDAD, en el caso de
variables continuas se utilizan las FUNCIONES DE DENSIDAD DE PRO
BABILIDAD. Cuando se tratan varias variables a la vez el compor
tamiento lo determinan leyes de probabilidad CONJUNTAs_

DISTRIBUCION DE PROBABILIDAD MARGINAL

El comportamiento de una (o varias) variz=ble .(s) aleatoria(s) se
puede obtener a partir de una distribucifn conjunta, integrando
sobre todos los valores de las variables cuyo comportamiento no
interesa. La funcifn que representa a este comportamiento es la
distribucif6n de: probabilidad MAnngAL. Por ejemplosean X y Y va
riables aleatorias continuas, con densidad de probabilidades

fxy (x, y); entonces la funci6n de probabilidad marginal de % es
idﬁal a -
= () \
-‘:x () = g ‘E‘,Y (1:,«9 A.,k
- gy .
Generalizando |
-Px"xz(y",%z ” g ( g . ‘ .(-“H"z.,"a .- -)‘St”y'z » o BN dx a"s A,

DISTRIBUCION DE PROBABILIDAD CONDICIONAL

Si en una funcidén de distribucién de probabilidad conjunta algu
nas variables adquieren valores €ijos 1la funcibén de distribucit6n
de probabilidad normalizada resultante representa a la distribu-
ci6n coNDICIQNA]_} Sean X y Y variables aleatorias contfnuas vy

fx - (x, y) su funcién de distribucibn; si Y adquiere el valor Yor

entonces la funcifn de probabilidad condicional de X es igual a

S: - 'Eg,_\'i(x) 30) (‘-)
Xly SR & (4,)
En dongde
-gy (‘i..,) = S‘m %‘N ("‘,%o) dy

L



FUNCION DE DISTRIBUCION ACUMULADA

Una forma alternativa de representar el comportamiento de una
variable aleatoria es mediante la funcidén de distribucién acu
mulada. ELE1 valor de dicha funcibn, Fx(x), es igual a la pro-
babilidad de que la variable aleatoria sea menor o igual que
el argumento, es decir

B = P(X2x) = I AOLE

La funcidn de distribucibn fx(x) se puede encontrar a partir
de la funcidn acumulada, a través de '

R DI AT e

Sus propiedades son las siguientes
oz GG e

R(-=)=o

E(e)=l

ﬁ("t - ";(1‘,) = \’[Y, 4)(51‘2,]

MOMENTOS DE UNA VARIABLE ALEATORIA

Media 6 valor esperado de una vari-ble continua X

", =& (%) = Y X {((x)dx

- g

Variancia de una variable continua X
-

-
’ - t T iy 1
0',( = voa (%) = S’(x-wx‘\ 'Er.(")‘l" = E[xl - € ["]
Desviacidn estandard de una variazle continua X:

€ =)o



FUNCIONES DE MASA DE PROBABILIDAD:
BINOMINAL Y DE POISSON

Enéeguida se tratan dos distribuciones de variables aleatorias
discretas ; discontinua de orden finito la BINOMIAL y de orden
infinito la de POISSON

DISTRIBUCION BINOMINAL

Se aplica a experimentos de Bernculli (acepta tnicamente dos po
sibles resultados: é€xito y fracaso}.

Sea

P probabilidad de obtener éxito

q

1 -p = probabilidad de obtener fracaso

La probabilidad de obtener x éxtito al realizar n veces el expe
rimento de Bernoulli es

poppep gzt T

Aqui se supuso que 1os X éxitos ocurren al principio. EIl n(imero

-

total de formas en que pueden presentarse los X &xitos es igual
-a las permutaciones de n objetos formados por dos grupos: uno de
x objetos iguales y otro de n-x objetos iguales o sea igual a

|
o

Xl (n-x)!

0 sea que la probabilidad buscada es la siguiente

/ x p—
Plx) = e ‘f’ 7 (»)
X{(nane)!
La variable aleatoria x es un nfimero entero entre cero y n

Su media es igual a

m = :Z; x f%ik) = I179

Xag



Su variancia es

o= L, X0 = s

Su desviacién estdndard

x = Jj:;;;_

0

La representacitn grdfica de P(x) para n =6 y p = 0.5 es como
sigue

3

[
P

20t

I1

L | v

. ‘ ) i .2 3 4 13 o
DISTRIBUCION DE POISSON

(o]

|

i
Si se considera que en la distribucién binominal n tiende a infi
nito mientras que la probabilidad p de é&xito tiende a cero, en-

tonces la ec.{10) se convierte en
L -y

P(')‘\ = —:—[— € ) x-aa,l,zjg...,“ . (")
Esta distribucién de probébilidad se llama de PQISSON de paréme-

tro v

Su media est4 dada por
-
me= Z_%xP(x)= v
=0 )
Su variancia es igual a
z. -
o = T WP = W
X=o

Su desviaci6tn estiandard

%= J

(La distribuci6n de Poisson de parimetros v = np se aproxima a la

—

f

binomial siempre que n > 50 y n p < 5)



En las siguientes figuras se jlustra la variacién de la forma de

las distribuciones con el par&metro v:

PCx) 1
p=0.7
L
: X
f&) A
l v="15
1T
x
P(a\’.) A
l l VY= 5.0
BT
x

PROCESO DE POISSON

Este proceso representa el ntirero de eventos que ocurre en un tiempo t cuaJl'

do dicivs eventos tienen: distribucifn de Poisson; es decir,

P(n) (_M.:.i_g:-lt
- 7 i

Ilustrando esto gréfic_:'aTnenfe p

Ll ‘IIL\” 1L I t

N

v

En un proceso de Poisson, la media de su distribucibén (de Poisson)
es m = At. Al parédmetro X se le llama tasa media de ocurrencia

del proceso.

Un proceso de Poisson debe satisfacer las siguientes hipbtesis:



1. ESTACIONARIEDAD

La probabilidad de un evento en un intervalo coato de tiempo
(t, t + Ot) es aproximadamente A(At) para cualquier t. Es de
cir que no importa gué tiempo t se elige para hacer la estima

cidn.

2+ NO MULTIPLICIDAD

La probabilidad de 2 o m&s eventos en un intervalo corto de

tiempo es despreciable comparado con A(At)

5. INDEPENCENCIA

E1l nimero de eventos en cualquier intervalo de tiempo es inde
pendiente de el nfimers en cualguier otro intervalo de tiempoO.
O sea que la ocurrencia de unos es independiente de los dque

ocurren en otro intervalo de tiempo.

Varios investigadores han propuesto modelos probabilisticos pa
ra describir la ocurrencia de temblores. Algunos de ellos se
basan en la construccién de histogramas de tiempos de espera en
tre eventos sismicos. Por simplicidad matemitica frecuentemen-
te se adopta la hipbtesis que la distribuci6n probabilistica de
tales tiempos de espera es de Poisson; Es decir, para una deter
minada regidn, la probabilidad de que ocurran n temblores con -

magnitud mayor que M en el intervalo de tiempo {0, t) e$
~ _}th
pe)= (Mt) e /i

en que XA, es el nimer> medio de temblores con magnitud mayor
gue M que ocurran en Zicha regién por unidad de tiempo. Si se
considera n nuloc se octiene ?C°) = —lMt

e



que representa la probapilidad de qﬁe no ocurran temblores con
magnitud mayor que M en el intervalo de tiempo t (aGn cuando
no empiece en cero) es decir la probabilidad de la intensidad

maAxima en el intervalo t

EJEMPLO

Mediante un estudio estadistico sobre la ocurrencia de sismos
en cierta regiQn se estimé gque un temblor con una magnitud
igual a 6 o mayor,tiene un periodo de recurrencia de 100 afos.
Calcular las probabilidades de que en los préximos 10, 50 y
100 anos no ocurra ninglin sismo en dicha regién cuya magnitud
exceda a 6, suponiendo gue la ocurrencia de los sismos se pue

de modelar mediante un proceso estoc8stico de Poisson.
]

x.
- 1 _ x
AH- —— = .01
100 -od l---o.'
n' ° ¢ M
Para t = 10 anocs
¢ -,01 x 10
p. 0) = (.01 x 10) e - .905
o !
Para t = 50 ahos
¢ -.01 x 50
P( 0) = (.01 x 50) e = .607
0!
Para t = 100 anos
.01 x 100

P({ 0) = (.01 x 100} e = .368

0.




Las probabilidades de que ocurra por lo menos un sismo con mag
nitud mayor que 6 son

B (n>1) =1 - .905 = .095

0
tt

P(n>1) =1 - .607 = .393

P(n>1) =1 - .368 = .632



FUNCIONES DE DENSIDAD D& PROBABILIDAD:
EXPONENCIAL, NORMAL Y LOGNORMAL

DISTRIBUCION EXPONENCIAL

En la seccibn anterior se tratd el proceso de Poisson. En lo
qﬁe sigue se describiré la distribuci6n de tiempo de espera en

tre eventos si ellos se describen mediante un proceso de Poisson.

Si denotamos la variable aleatoria T como el tiempo de la pri-
mer ocurrencia de un evento, entonces la probabilidad de que T
exceda algln valor de t es igual a la gue no ocurran eventos

en el intervalo de tiempo t, © sea igual a 1—FT(t) =p (0), o

-t
=e2 {— B () = e™t  tzo

Sy S
f;-ég) = \- e

Entonces

“*nt
-c-r(t\ = AFT&)“’- .)“M €

at ’

t>0

ZQue es la distribucibn exponencial2 Esta describe el tiempo
de la primer ocurrencia de un eventc de Poisson. Pero recor-
dando las propiedades de independencia y estacionariedad del
proceso de Poisson e 'MY es la probabilidad de que no se presen
ten eventos en n{ingin intervalo de tiempo t, aungue este no em
piece en t = 0. Si utilizamos el tiempo de arrivo del n-&simo
evento como el principio del intervalo de tiempo, entonces
e-AMt es la probabilidad de que el tiempo de ocurrencia del
(n+1) -&simo evento sea mayor t. Es decir, los tiempos de arri

vo ‘intermedios de un Proceso de Poisson son independientes y



estan distribuidos exponencialmente. Su valor esperado, cono-

cido como periodo de necurrencia, es igual a (AM)_l, su varian

za es igual a (Aé)—l

S-r(m
b

S

Distribucién exponencial



DISTRIBUCION NORMAL

Una de las mds importantes funciones dentro de la teorfa de Proba
bilidades es la NORMAL O GAUSSIANA, Esta es aplicable a variables
aleatorias continuas dentro del dominio de los nfimeros reales.

La funcién de densidad de probabilidad estd& dada por

2
(x=m_)
4 -zt ~
£(x) = < * —_——< K& O (‘5)
2T q, :
en donde
mX = media
o; = variancia

Al examinar esta expresién se deduce que es una funcién simétrica
con respecto a un eje vertical que pasa por m,, que es asintética
al eje de las abscisas para valores quetiendan a * «, y, que su

valor méximo corresponde a m, . En la siguiente figura se presen-
ta su representacién cuando su media permanece constante igual a

m, ¥y su desviacién esténdar (bx) varia

-E‘ (v—) 0

0 =0.2




DISTRIBUCION LOGNORMAL

ié distribué'idn LOGARITMICO-NORMAL O LOGNORMAL se presenta en el
caso de que é1” logarltmo natural de una variable aleatoria tenga

:dlstrlbuc16n normal’3~Es decir,si la variable X.tlene,una funcién
“Zde ‘densidad-dada’ por lae¢ 13, y. si X =1n._ Y, entonces la funcibn
de densidad de Y.resulta lognormal y est& dada por

‘F(ﬁ)_ 30'5? %X_L(wj'] 420 (14)

“La 51gu1ente figura muestra la grdfica:de una distribucién logarft

"’mlco-normal con mxiz 0 y- O, = 1. Esta es de forma asimétrica posi

‘ ;
{%(5) ' CLAk

tiva

- 9
Su media estd dada por T R P
o
m, = $)dy = exp (m, + a/2) "‘
\l - .3 '3 1 - r rnx x s \:-":T
(-] .
Su varianza es igual a : P s

2

¢, = exp(Zmy + 0. ) - (exp 6 - 1)



DISTRIBUCION LOGNORMAL

La distribucién | OGARITMICO~-NORMAL"0-LOGNORMAL Se presenta en el
caso de qué el-logdritmo natural de una variable raleatoria tengé
distribucifén normal..  Es decir si la variable, K,tlene una funcldn
de densidad dada por la ec 13, y sitX =ln ¢ Y,.entonces la func16n
de densidad de.Y’ resulta lognormal-y.estd dada por.

-F(ﬁ)—ia.ﬁ e"f\'“(l"‘ﬂ J‘)] S=0 (1)

La siguiente. figura muestra la graflca de una d15tr1buc16n logarfit

mico-normal: ‘con- m, =0yo, =1, Esta es de. forma.asimétrica posi

tiva ¢

)
hes

Su media estd dada por -

o

m, = 8-1 ‘C<'5)‘11 = exp(m + o /2)

[ -]

Su varianza es igual a

2 2z kA
G'Y - e.»p(iml + U-g_) . (e"’-l’ d-x- "(j)-.':.



