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RESUMEN. 
 

Se presentan estimaciones de la frecuencia de esquina (fc) para sismos con magnitud mayor 

a Mw=5.5 ocurridos en las costas de Jalisco, Michoacán, Guerrero y Oaxaca. El objetivo de 

este trabajo es estudiar las variaciones del parámetro mencionado para sismos ocurridos en 

las cuatro regiones de la costa del Pacífico Mexicano. Los cambios laterales de la geometría 

de la placa subducida (Cocos y Rivera) a lo largo de la costa, pueden ser un factor importante 

para que cambia las velocidades de ruptura y la forma en que se propagan las ondas 

sísmicas que generan los terremotos. Como consecuencia de esos cambios, la frecuencia de 

esquina cambiara su posición en el espectro. 

  

Una forma de estimar la fc es obtener la función de fuente para cada sismo mediante un 

esquema de inversión de mínimos cuadrados. Mediante al análisis en frecuencia de dichas 

funciones, fue posible obtener los espectros de la fuente, a partir de los cuales se estimó la 

frecuencia de esquina tomando como referencia el modelo teórico de Brune (1970). En la 

inversión se utilizaron acelerogramas de sismos registrados entre los años de 1972 a 2016, 

los cuales fueron proporcionados por el Instituto de Ingeniería de la UNAM. Además, se 

utilizaron sismogramas sintéticos con un modelo tridimensional del centro de México para 

la inversión. 

  

Los resultados muestran variaciones de la frecuencia de esquina entre las cuatro zonas de 

estudio, al comparar los espectros de fuente de cada región con la finalidad de observar 

diferencias en sus pendientes. Estas diferencias sugieren que existe un comportamiento 

anormal en el mecanismo de ruptura en las fallas o en la forma en cómo se propagan las 

ondas sísmica que generan los terremotos en las regiones analizadas. 
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ABSTRACT. 
 

In this work, I present estimates of the corner frequency (fc) for earthquakes with a 

magnitude higher than Mw=5.5 located near the coasts of Jalisco, Michoacan, Guerrero and 

Oaxaca. The primary objective was to study corner frequency variations along the Mexican 

Pacific coast, considering that lateral variations of the subducted slab geometry of Cocos y 

Rivera plates on the North American plate might be a relevant factor in modifying rupture 

velocities and seismic energy release. Such mechanisms influence the behavior of corner 

frequency. 

 

Estimations of corner frequency were obtained through a least square inversion scheme for 

earthquakes source time functions. The latter were transformed to the frequency domain to 

obtain earthquake source spectra, where the corner frequency was estimated using the 

Brune (1970) source model as a reference. Strong motion records registered between 1972 

and 2016 from Instituto de Ingenieria database were used for the inversion scheme. 

Synthetic seismograms were computed in a three-dimensional model for central Mexico. 

 

Results show corner frequency variations along the four regions mentioned earlier when 

earthquakes source spectra are compared against each other. Such variations suggest a 

different behavior in fault rupture mechanisms or seismic wave propagation in this región. 
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1.- Introducción. 
 

La sismicidad asociada con la subducción es el fenómeno natural con mayor potencial de 

afectación a la población en México (Ordaz y Zeballos, 2007), en especial la zona centro y 

sur donde la población e infraestructura del país está concentrada. Por lo tanto, comprender 

las causas de los sismos y estimar los posibles efectos, con el fin de mitigarlos, es una tarea 

de vital importancia para  proteger a la sociedad civil. 

 

La costa del Pacífico Mexicano forma parte del anillo o cinturón de fuego Circumpacífico, 

el cual se caracteriza por la ocurrencia de grandes terremotos destructivos y alta actividad 

volcánica. En el Pacífico, los estados de Baja California, Jalisco, Colima, Michoacán, 

Guerrero, Oaxaca y Chiapas presentan una sismicidad elevada comparada con el resto del 

país. La figura 1.1 muestra un mapa con la sismicidad del año 2015, en donde se observa la 

distribución de los sismos en México. 

 

Para caracterizar el peligro sísmico en México se requiere estudiar la información de las 

características del mecanismo de ruptura de grandes terremotos, así como la propagación 

de las ondas en la corteza y parte del manto, así como los efectos de sitio ocasionados por la 

geología local. Las causas de los terremotos, así como sus características, son esenciales para 

poder realizar estimaciones del movimiento del terreno.  

 

En este trabajo, se busca estimar uno de los parámetros que revela características del proceso 

de ruptura de terremotos, la frecuencia de esquina (fc). Este valor se puede obtener mediante 

la inversión de la función de fuente en el dominio del tiempo y de la frecuencia (Hartzell y 

Heaton, 1983, Iglesias et al. 2002). La frecuencia de esquina es un parámetro que se ha 

relacionado con otras características de las terremotos como la caída de esfuerzos, 

dimensiones de la falla, entre otros (Shearer 2009; Beresnev 2002; Bormann et al., 2002; Brune 

et al., 1970), de ahí su relevancia para obtener su posición y valor correspondiente en el 

espectro de fuente. 
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Sin embargo, la frecuencia de esquina no es un parámetro fácil de calcular debido a que las 

ondas sísmicas se pueden ver afectadas por atenuación, efectos locales y otros efectos de 

fases profundass que evitan que el espectro sea plano y que provocan que la parte de altas 

frecuencias se distorsione (Lay y Wallace 1995, Shearer, 2009). Además, se debe tomar en 

cuenta que la frecuencia de esquina varía dependiendo del mecanismo focal del sismo, la 

profundidad, y por cambios en la velocidad de ruptura (ver e.g. Allman y Shearer, 2009;  Ye 

et al., 2013, Lay et al., 2012). Por lo tanto, para interpretar el espectro en observaciones 

directas, es necesario conocer aproximadamente la orientación de la falla, la dirección de 

propagación de la ruptura, su profundidad y la posición en que se registran los sismogramas 

alrededor de la falla (Brune, 1979). 

 

Recientemente, Kaneko y Shearer (2014) documentaron un análisis basado en modelos de 

ruptura dinámica y sugieren que empleando las metodologías observacionales tradicionales 

para el cálculo de la frecuencia de esquina (García et al., 2004, Singh et al, 2014) pueden existir 

variaciones con un factor de 2 en estimaciones de la frecuencia de esquina, dependiendo de 

la posición en la que se coloque una o varias estaciones alrededor de la falla. En este trabajo, 

mediante un esquema de inversión de la fuente, utilizando las estaciones que abarquen 

mejor las zonas de mayor desplazamiento de acuerdo a los mecanismos focales y los 

patrones de radiación, se pretende dar una estimación de la frecuencia de esquina.  

 

Por otro lado, diferentes estudios  han mostrado que la geometría de la zona de subducción 

a lo largo de la costa del Pacífico no es uniforme (Pardo y Suárez, 1995; Pérez-Campos et al., 

2008: Singh et al. 1985, Stubalio et al. 2012, Manea, et al. 2013), i.e., presenta variaciones en el 

ángulo de inclinación. Estas variaciones pueden influir en el proceso de ruptura de un 

sismo.  Por ejemplo, en Guerrero, donde la placa subducida es plana (figura 1.2, A), el efecto 

de las ondas reflejadas en la superficie libre para un sismo que ocurra en esta zona puede 

modificar el estado de esfuerzos en la misma falla y amplificar la ruptura. El efecto de la 

geometría y la interacción de la energía sísmica con la superficie libre son factores que 

pueden afectar la frecuencia de esquina. En este trabajo, se proporciona una primera 

aproximación sobre las ideas mencionadas y se profundizará en trabajos posteriores. 
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Figura 1. 2.- Interpretación de la geometría de la zona de subducción en el centro de México (Tomada de Stubalio et 

al., 2012). 

Con base en las consideraciones anteriores, en este trabajo se analizan las variaciones de las 

frecuencias de esquina en cuatro regiones del Pacífico que presentan ángulos diferentes de 

inclinación de la placa de Cocos y de Rivera respecto a la placa Norteamericana, ya que es 

posible que tenga relación con el modo de ruptura de los terremotos y la liberación de 

energía sísmica en el centro de México. 
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2.- Antecedentes. 
 

Con el fin de tener como referencia las características geológicas y tectónicas a lo largo de la 

costa del Pacífico Mexicano, se presentan en esta sección el marco tectónico y geológico de 

la zona de estudio. Además, se incluye una revisión sucinta de los estudios dedicados al 

cálculo de la frecuencia de esquina y función de fuente en México. 

 

2.1.- Geología y tectónica de las zonas de estudio. 

 

México es una región compleja desde el punto de vista tectónico y geológico. Interactúan 

cinco placas tectónicas;  las placa de Norte-América, del Pacífico, de Cocos, de Rivera y del 

Caribe, como se muestra en la figura 2.1. Gran parte de la sismicidad se concentra en la costa 

del Pacífico, en donde la placa de Rivera y Cocos subducen respecto a la placa de 

Norteamérica; es esta zona donde se concentra el presente estudio.  

 

Figura 2. 1.- Mapa tectónico y sismicidad de la República Mexicana (CVTM, Cinturón Volcánico Trans-Mexicano). Se 

muestran zonas de ruptura de sismos importantes en México (Modificado de Kostoglodov y Pacheco, 1999). 

El motivo por el cual se seleccionó esta zona fue el evidente cambio en la geometría de la 

subducción que se ha observado a lo largo de la costa del Pacífico y por la importancia 
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política y económica de la región (Pardo y Suárez, 1995; Pérez-Campos et al., 2008; Melgar y 

Pérez-Campos, 2011; Manea et al., 2013). 

Se sabe que la placa de Rivera y Cocos son muy diferentes en cuanto a la edad de la corteza 

oceánica a pesar de tener como origen común la placa de Farallón (Figura 2.2). También 

existen diferencias en la velocidad de subducción e incluso existen variaciones dentro de la 

misma placa de Cocos; se cree que estas características influyen en el ángulo de subducción 

a lo largo de la costa del Pacífico.  

 

Figura 2. 2.- Esquema que muestra como se ha fragmentado la placa de Farallon desde hace 60 m.a. Alrededor de los 40 

m.a., se fragmenta en dos placas que se denominan Farallon y Vancouver. Del lado de la segunda placa de Farallon, 

aproximadamente hace 30 m.a., por una parte, se fragmenta en lo que es la placa de Nazca y por otro lado, la placa de 

Cocos, en donde comienzan a separarse segmentos de placa más pequeños como la Placa Arguello y Monterey, seguido de 

la placa de Guadalupe y Magdalena y por último la placa de Rivera que, junto con la placa de Cocos, son los rasgos 

tectónicos actuales que predominan en el Pacífico Mexicano.(Modificada de Stock & Lee, 1994). 

Dentro de la misma placa de Cocos existen rasgos batimétricos importantes como las zonas 

de fracturas de O’Gorman, Orozco y el Istmo de Tehuantepec que intersectan la Trinchera 

Mesoamericana. Entre estas fracturas, también hay diferencia en cuanto a la velocidad de 

subducción. 

 

Los límites de este estudio, desde el punto de vista geográfico y de manera general, abarcan 

la parte central de México. En esta zona se ubica la Sierra Madre del Sur limitada al norte 

por el Cinturón Volcánico Trans-mexicano, al oeste y al sur la placa de Rivera y al este por 

el Istmo de Tehuantepec (Figura 2.3) cuyos principales rasgos geológicos y tectónicos se 

describen a continuación. 
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Figura 2. 3.- Mapa tectónico del centro de México. Se observan las zonas de fractura de Orozco, O’Gorman, la dorsal de 

Tehuantepec, el Cinturón Volcánico Trans-Mexicano (CVTM) y la Sierra Madre del Sur. Estrellas indican sismos con 

magnitud mayor a 5.5. 

2.1.1.- El bloque Jalisco y la subducción de la placa de Rivera.                                                                           

 

La placa de Rivera subduce debajo de la placa de Norteamérica, que en México corresponde 

al bloque Jalisco y abarca desde las costas de Colima, donde el límite entre la placa de Cocos 

y Rivera es difuso, hasta las islas Marías, frente a las costas de Nayarit (Figura 2.4). Se cree 

que el límite entre la placa de Cocos y Rivera está por debajo del graben de Colima en Tierra 

y se extiende hacia el suroeste, debajo del graben El Gordo, ubicado aproximadamente en 

la longitud 104°W y latitud 18.5°N (figura 2.4). En este trabajo se toma como límite entre las 

placas de Cocos y Rivera la ubicación del graben El Gordo, pues en diversos trabajos se ha 

establecido que esta estructura geológico pertenece al límite entre placas (Singh et al., 1985; 

Bandy et al., 1995 y 2000; Pardo y Suárez, 1995; Yang et al., 2009; Dougherty, et al., 2012; 

Manea et al., 2013).  

 

Con base en estudios de gravimetría y datos de sismicidad se logró identificar la geología 

presente en el bloque Jalisco. La primera que consiste de limolitas del Mioceno Superior y 

el  Plioceno Inferior seguida de una unidad que consiste de un conglomerado masivo que 
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contiene guijarros graníticos y volcánicos bien redondeados y se encuentra en discordancia 

sobre la unidad plutónica. Posteriormente se encuentra una capa que consiste de 

graniodioritas y gabros del Cretácico Tardío al Paleoceno, que están correlacionadas con el 

cinturón plutónico del bloque Jalisco y por último una capa que consiste de limolitas, lutitas, 

y arenisca (Bandy et al., 1999).  

 

Figura 2. 4.-Límites Tectónicos del bloque Jalisco. 

Bandy et al. (1999) determinaron un modelo de la estructura geológica del bloque Jalisco 

comparando anomalías gravimétricas tomadas de un perfil perpendicular a la costa y con 

datos de sismicidad que ocurren en el bloque Jalisco. Determinaron que el espesor de la 

corteza del bloque Jalisco es de 38 kilómetros, y que aumenta al este a un espesor máximo 

de 44 km. El espesor en los límites noreste y sureste del bloque oscila entre los 25 y 43 

kilómetros (Figura 2.5). 

 

Como se puede apreciar en la figura 2.4, frente a la costa de Jalisco interactúan 3 placas, las 

placas de Rivera, y de Cocos subducen por debajo de la placa de Norteamérica pero la de 

Rivera es muy diferente respecto a la placa de Cocos. La placa de Rivera subduce con un 

ángulo más pronunciado de aproximadamente 50°. Al sur del bloque Jalisco, la placa 

inicialmente se inclina con un ángulo entre 9° y 16° a profundidades del manto de 20 km y 
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luego incrementa gradualmente a una inclinación constante de alrededor de 50° a una 

profundidad de 40 km (Pardo y Suárez, 1993) como se muestra en la figura 2.5. 

 

Figura 2. 5.-  Modelo estructural del bloque Jalisco (Tomado de Bandy et al., 1999). 

La sismicidad presente en esta placa es mucho menor que en otras regiones de la costa. Sin 

embargo, es responsable del mayor terremoto registrado instrumentalmente en la historia 

de la sismicidad del país que fue de Mw=8.2 (Singh et al., 1985). Se ha demostrado que existe 

sismicidad cortical relativamente alta dentro de la región de Jalisco, lo que sugiere que la 

deformación del bloque Jalisco es mayor de lo que se observa en la placa de Norteamérica 

sobre la placa de Cocos y que hay un fuerte acoplamiento entre la placa subducida y la 

suprayacente (Pardo y Suarez, 1993). La diferencia más claras entre la placa de Rivera y 

Cocos, es la velocidad de subducción de 2 cm/año y 6 cm/año con la placa de Norteamérica, 

diferencia que se considera afecta la geometría de las placas (DeMets y Stein, 1990;  DeMets 

et al., 1990). 

 

2.1.2.- Bloque Michoacán.  

 

El estado de Michoacán comprende gran parte del subterreno Zihuatanejo, que corresponde 

al terreno principal de Guerrero. El Subterreno Zihuatanejo está compuesto por secuencias 

de turbiditas siliciclásticas y volcaniclásticas, seguidas de depósitos de lavas de composición 
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riolítica a basáltica. Posteriormente, se encuentra una secuencia de rocas sedimentarias 

continentales y marinas de agua somera, seguido de depósitos de turbiditas siliciclásticas y 

volcanoclásticas, sobre la cual se encuentra otro depósito de lavas con las mismas 

características, todas correspondientes al Cretácico Inferior. En el Cretácico Superior se 

encuentran depósitos de rocas sedimentarias continentales y marinas, y termina con un 

depósito de circones detríticos (Martini, 2010). 

 

La región de Michoacán, desde el punto de vista geográfico, está limitada al norte por el 

Cinturón Volcánico Trans-Mexicano, al oeste está limitado por el límite de las placas de 

Cocos y Rivera con coordenadas aproximadas de -104° de longitud y 19° de latitud, y al este 

por la zona de fracturas de Orozco, que intersecta la trinchera aproximadamente en las 

coordenadas -102° de longitud y 17°de latitud (Figura 2.6).  

 

Figura 2. 6.- Límites tectónicos del bloque de Michoacán. 

El ángulo de inclinación de la placa de Cocos decrece gradualmente hacia el sureste y se 

estima que subduce con un ángulo de aproximadamente 45° como se muestra en la figura 

2.7. Se le considera como una zona de transición entre la subducción pronunciada de la placa 

de Rivera con la subducción horizontal que ocurre debajo del bloque Guerrero. La velocidad 

promedio con que se desplaza la placa en esta zona es de 5.2 cm/año (Pardo y Suárez, 1993). 
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El sismo más relevante para esta zona fue el que ocurrió el 19 de septiembre de 1985 de 

magnitud Mw=8.0, que afectó severamente la Ciudad de México. 

 

Figura 2. 7.- Modelo termal de la zona de subducción de Michoacán (Tomado de Neumann, 2012). 

Dougherty et al. (2012) consideran que la placa de Cocos en esta región se fragmentará a lo 

largo de la zona de fractura de Orozco y se tendrá una nueva placa (Placa de Cocos Norte). 

En sus estudios, usando sismogramas del arreglo MARS, sugieren que en la zona de fractura 

de Orozco está ocurriendo una separación en la placa subducida (Figura 2.8).  

 

Figura 2. 8.- Modelo propuesto para explicar la fragmentación de la placa de Cocos. OFZ es la zona de fractura de Orozco. 

La zona en blanco abarca la región de Michoacán (Tomado de Dougherty et al. 2012). 
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Estas fragmentaciones ocurren comúnmente a lo largo de estas zonas de fractura, como 

ocurrió cuando se separó la placa de Rivera, que representan líneas de debilidad entre 

algunas áreas en la placa que experimentan fuerzas de diferente magnitud o dirección y esto 

hace que el comportamiento de la placa subducida se distorsione, como se puede apreciar 

en la figura 2.8. 

 

2.1.3.- Bloque Guerrero. 

 

Los terrenos que afloran en el Bloque Guerrero son los de Teloloapan y Arcelia, y cerca de 

la costa el terreno Xolapa. El terreno Xolapa ha sido identificado como la raíz montañosa de 

un antiguo arco magmático de mediados del Jurásico-Cretácico. Está constituido por rocas 

metamórficas de edad paleozoica, integrado por gneises, pizarras y filitas. El terreno 

metamórfico fue intrusionado por cuerpos batolíticos de granito y granodiorita, de edad de 

principios del Cenozoico (Ortega-Gutiérrez, 1981).  

 

El terreno Teloloapan consta de sucesiones volcano-sedimentarias marinas del Jurásico 

Tardío e incluye una sucesión de lavas almohadilladas y masivas de arco volcánico, brecha 

volcánica, hialoclastita, arenisca y conglomerados y rodeado de una sucesión de grauvacas 

y lutitas tobáceas, y una sucesión de calizas bioclásticas y arrecifales del Cretácico Inferior. 

Las rocas de este terreno se encuentran intensamente deformadas y presentan 

metamorfismo de bajo grado en facies esquistos verdes. El terreno Arcelia consta de 

sucesiones de lavas almohadilladas y masivas seguida de brechas y conglomerados 

volcaniclásticos, y por último de sedimentos silícicos y un depósito de lutita negra (Martini, 

2010). 

 

La región de Guerrero, está limitada geográficamente por la zona de fractura de Orozco que 

intersecta la trinchera mesoamericana aproximadamente en las coordenadas a -102°W de 

longitud y 17°N de latitud y la zona de fractura de O'Gorman al sureste cuyas coordenadas 

de intersección con la trinchera aproximadas son -99° longitud y 16° de latitud (Figura 2.9).   
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Figura 2. 9.- Tectónica del estado de Guerrero. Se muestran las zonas de fractura (ZF). 

Suárez et al. (1990) y Pardo y Suárez (1995) estimaron la geometría de la placa subducida en 

el centro de México y concluyen que en esta zona la placa no subduce a un ángulo somero 

estable. En lugar de eso, después de una inclinación de alrededor de 15°, la placa se hace 

horizontal. No se observaron variaciones laterales respecto a la inclinación en la zona 

interplaca acoplada a profundidades menores a 30 km. 

  

Pérez-Campos et al. (2008), definieron con ayuda de una red temporal sísmica de banda 

ancha (experimento MASE), cuya extensión va desde la costa de Acapulco, pasando por la 

Ciudad de México hasta la ciudad de Tempoal ubicada en el norte de Veracruz, que la placa 

de Cocos subducida debajo del centro de México es horizontal, y subyace la base de la 

corteza a una distancia de 250 km desde la trinchera y que esta se encuentra desacoplada de 

la corteza por una zona muy delgada de baja viscosidad (Figura 2.10). 
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Figura 2. 10.- Modelo de subducción debajo de la costa del Estado de Guerrero (Tomada de Franco et al., 2005). 

Los modelos geodinámicos actuales indican que una capa delgada muy débil, que se 

muestra en el experimento sísmico, puede explicar la geometría de subducción plana que 

ocurre en esta zona y que la placa de Cocos subduce a una velocidad de aproximadamente 

6 cm/año (Manea et al., 2013).  

 

2.1.4.- Bloque Oaxaca. 

 

El estado de Oaxaca está cubierto, principalmente, por los terrenos Mixteco y Oaxaca. El 

terreno Mixteco tiene como basamento el complejo Acatlán y aflora en la parte central de la 

Sierra Madre del Sur. Está compuesto por un conjunto de rocas metamórficas 

polideformadas, representado por migmatitas, metasedimentos, metagranitoides y napas 

de ofiolita eclogitizada, agrupadas por Ortega-Gutiérrez (1981) en el complejo Acatlán. La 

edad de estas rocas comprende desde el Grenviliano y el Triásico Temprano. En las rocas 

de este complejo se han reconocido dos eventos orogénicos mayores, relacionados con una 

interacción compleja entre Laurentia y Gondwana, tanto antes como durante la 

consolidación del supercontinente Pangea (Martini, 2008). 

 

El basamento del terreno Oaxaca, formada por el complejo Oaxaqueño, comprende 

secuencias de roca con metamorfismo de alto grado constituido por gneises de hornblenda 

de facies granulíticas y diques de composición ácida y ultrabásicos. Además, el terreno 

Oaxaca está compuesto por ortogneises graníticos, sieníticos y gabro-dioriticos 

migmatizados, una secuencia de metasedimentos y de rocas máficas constituidas por 

anortositas, gabros y charnoquitas de granate.  
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La región de Oaxaca está limitada por la zona de fracturas de O’Gorman al oeste y por el 

Istmo de Tehuantepec, que intersecta la trinchera en las coordenadas -95°de longitud y 15° 

de latitud aproximadamente. Es en esta región donde comienza a aumentar gradualmente 

el ángulo de inclinación de la placa subducida a una más pronunciada debajo de América 

Central por lo que esta zona también se considera de transición entre la geometría de 

subducción plana debajo de Guerrero y la subducción con una inclinación marcada de la 

placa de Cocos por debajo de la del Caribe (Figura 2.11).  

 

Figura 2. 11.- Tectónica del estado de Oaxaca. Se observa las zonas de fractura de O’Gorman (ZF) y la dorsal de 

Tehuantepec. La flecha indica un sismo de magnitud 7.5 en 1999. 

La dorsal de Tehuantepec es el rasgo más importante de la zona y se cree separa a la corteza 

por sus edades, es decir, la corteza es más somera y joven al noroeste que al sureste y hay 

una diferencia de edades de entre 10 y 25 m.a. La placa de Cocos subduce a una velocidad 

de 4.8 a 7.5 cm/año (DeMets et al., 1990). Melgar y Perez-Campos (2011), usaron funciones 

de receptor del arreglo VEOX para visualizar la geometría de la placa subducida del Istmo 

de Tehuantepec. Concluyeron que la placa subduce con un ángulo de 26° entre 140 y 310 

km desde la trinchera. Ocurre justo debajo de la corteza oceánica. El espesor de la corteza 

oceánica de la placa de Cocos es de aproximadamente 9 km (Figura 2.12). 
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El comportamiento en el mecanismo de ruptura en la zona de subducción de México se 

encuentra muy ligado a las heterogeneidades presentes en la falla ya que el plano de falla 

no es liso, sino más bien rugoso. Singh y Mortera (1991) señalaron que los sismos que 

ocurren en Oaxaca rompen de manera muy suave y no presentan picos muy marcados en 

sus funciones de fuente, sino más bien partes planas, lo cual podría tratarse de asperezas 

poco rugosas y que la batimetría del fondo oceánico no es tan irregular, como por ejemplo, 

en Jalisco, Michoacán y Guerrero, en donde obtienen funciones de fuente con 2 o más sub-

eventos, lo cual podría indicar mayor rugosidad en las asperezas. 

 

Figura 2. 12.- Modelo de subducción en el Estado de Oaxaca (Tomado de Melgar y Pérez-Campos, 2011). 

A pesar de que su inversión parece ser correcta al utilizar sismógrafos antiguos y datos 

telesísmicos, es una oportunidad de comparar los resultados obtenidos de Singh y Mortera 

(1991) con los obtenidos en este trabajo. 
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2.2. Cálculos de la función de fuente. 

 

Dentro de los parámetros que describen el proceso de ruptura, la función de fuente revela 

características importantes del proceso de ruptura en la falla. Un ejemplo son las funciones 

con pulsos de diferentes tamaños, los cuales se cree están asociados a asperezas presentes 

en la falla, lo que significa que el proceso de ruptura es complejo y demuestra lo irregular 

que puede ser el deslizamiento en una falla.  Además, las asperezas inferidas de la función 

de fuente son de gran utilidad para la estimación del peligro sísmico, ya que en ellas se emite 

energía sísmica en alta frecuencia y son importantes para entender el grado de acoplamiento 

para las diferentes zonas de subducción del mundo (Lay y Wallace, 1995). 

Desafortunadamente, la función de fuente no se conoce de antemano y una de las formas 

de hacer una estimación de dicha función es mediante un esquema de inversión. 

  

Uno de los trabajos representativos sobre el cálculo de las funciones de fuentes en México 

es el de Singh y Mortera (1991), en el cual estimaron funciones de fuente para sismos 

importantes a lo largo de la costa del Pacífico entre 1928 y 1986. Para sismos que ocurrieron 

antes de 1962, determinaron la función de fuente mediante el modelado de ondas P usando 

la componente vertical del sismógrafo Galitzin-Wilip ubicado en DeBilt, Holanda, y después 

de esa fecha utilizaron datos de la red internacional de sismógrafos (WWSSN). 

Posteriormente, compararon los resultados obtenidos para funciones de fuente del 

sismógrafo de Galitzin-Wilip con los de la red WWSSN y mostraron resultados similares, 

cómo se muestra en la figura 2.13 para el sismo del 19 de septiembre de 1985. 

                      
Figura 2. 13.- Función de fuente obtenida del sismógrafo a) Galitzin-Wilip  y b) con datos de la WWSSN (Modificado de 

Singh y Mortera, 1991). 
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Singh y Mortera (1991) estimaron funciones de fuente de otros sismos importantes, como el 

gran terremoto de Jalisco del 3 de Junio de 1932, de magnitud 7.91 , y el sismo del Ángel, 

que tuvo una magnitud aproximada de 7.8. Sus resultados mostraron pulsos de la función 

de fuente muy irregulares para la región de Jalisco, Michoacán y Guerrero, comparada con 

la región de Oaxaca, los cuales, explican, tienen modos de ruptura muy simples y que puede 

estar asociado a las asperezas suaves y a la batimetría ligeramente irregular frente a las 

costas de Oaxaca en comparación con las zonas al norte.  

 

Yagi et al. (2004), estimaron la función de fuente para el sismo de Jalisco ocurrido el 23 de 

enero del año 2003 y que tuvo una magnitud Mw=7.8, mediante datos de ondas de cuerpo 

a distancias telesísmicas obtenidos de las estaciones IRIS-DMC y de datos de sismógrafos 

de banda ancha proporcionados por el Servicio Sismólogico Nacional. Gómez-González et 

al. (2010) obtuvo la función de fuente para el mismo sismo mediante modelado de forma de 

ondas de cuerpo a distancias telesísmicas y una función de fuente similar a la de Yagi et al. 

(2004), que se muestra en la figura 2.14a.  

 

Escobedo et al. (1997), estimaron la función de fuente para el sismo del 9 de octubre de 1995 

que provocó grandes daños en las costas de Jalisco y Colima cuya magnitud fue de Mw=8. 

Invirtieron la función de fuente para el pre-evento, el evento principal y la réplica. Para el 

caso de la función de fuente del sismo principal, usaron un esquema de inversión de 

mínimos cuadrados usando pulsos de desplazamiento de ondas P y SH. La función de 

fuente se construyó mediante elementos triangulares con duración de entre 2 a 4 segundos 

y desfasados entre 1 o 2 segundos.  

 

Singh et al. (2010) compilaron funciones de fuente para sismos en México de magnitud 3 a 8 

y estimaron diversos parámetros de fuente como la duración de los pulsos de cada evento, 

duración total de la ruptura e historia de deslizamiento. Se han estimado estas funciones 

para sismos importantes que a continuación se mencionan: el primero de ellos, el sismo de 

Oaxaca ocurrido el 30 de septiembre de 1999, Hernández et al. (2001) obtuvieron la función 

de fuente que se muestra en la figura 2.14b mediante un esquema de inversión de mínimos 

cuadrados no lineal, haciendo mínima la diferencia entre el espectro observado y sintético, 

usando registros de movimiento fuerte.  
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Otro sismo reciente fue el que ocurrió cerca de Ometepec, Guerrero, cuya magnitud fue 

Mw=7.4. Carlos Mendoza (2013) obtuvo la función de fuente del sismo ocurrido el 20 de 

Marzo 2012 mediante un procedimiento de inversión de falla finita propuesto por Mendoza 

y Hartzell (1983) con la finalidad de obtener el modelo de deslizamiento correspondiente 

usando ondas P telesísmicas registradas por la Red Sismográfica Global (Global 

Seismographic Network). Por último, el sismo de Papanoa ocurrido el 18 de Abril de 2014 

en Guerrero ha sido uno de los más relevantes en estos últimos dos años y su magnitud se 

estimó en Mw=7.3. El grupo de sismología de la UNAM (UNAM Seismology Group, 2015) 

estimó la función de fuente para este sismo mediante un esquema de inversión de ondas de 

cuerpo y ondas superficiales a distancias telesísmicas junto con datos de GPS de estaciones 

cercanas al epicentro. 

 

Figura 2. 14.- Ejemplos de funciones de fuente para sismos en México. Del lado izquierdo, la función de fuente para el 

sismo del Jalisco del 2003 modificado de Yagi et al. 2004 y a la derecha la función de fuente para el sismo de Oaxaca en 

1999 tomado de Hernández et al. 2000. 

En este trabajo se construye un catálogo preliminar, estimando funciones de fuente con 

registros de aceleración para el centro de México. Además, se incluyen sus respectivos 

espectros de desplazamiento y cálculo de la frecuencia de esquina. 

 

2.3. Estimaciones de la frecuencia de esquina. 

                                                                                                                                                                          

La mayoría de los estudios de la frecuencia de esquina están relacionados con modelos que 

consideran únicamente el campo lejano, con los cuales se estima el momento sísmico escalar, 

caída de esfuerzos suponiendo un tipo de geometría de la fuente e imponiendo funciones 
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de deslizamiento, esfuerzo, y velocidad de ondas P o S.  El modelo de fuente más conocido 

es el de una falla circular con velocidad de ruptura infinita Brune (1970), seguido por el 

modelo de Madariaga (1976) quien implementó cálculos de ruptura dinámica con el método 

de diferencias finitas para una falla circular con un eventual cese de ruptura. Además, 

calculó espectros de desplazamiento para ondas P y S para diferentes direcciones de los 

patrones de radiación, así como las frecuencias de esquina.  

 

Por otra parte, Sato y Hirasawa (1973) obtuvieron soluciones analíticas para un modelo 

simple de ruptura con eventual cese del deslizamiento con velocidad de ruptura definida. 

En los casos anteriores, ninguno plantea el cálculo de la frecuencia de esquina de manera 

precisa, sino más bien gráfica, haciendo intersectar una recta de la parte plana del espectro 

de desplazamiento con una recta que es paralela ω-2. Lo anterior se conoce como el método 

convencional para el cálculo de la frecuencia de esquina según Shi et al. (1998) y en el cual 

el error para la estimación de la frecuencia de esquina puede ser grande. 

 

Uno de los trabajos importantes para el cálculo de la frecuencia de esquina es el de Brune et 

al. (1979), en donde demostraron mediante modelos de elementos finitos para fallas semi-

circulares, que existe una variación considerable en la frecuencia de esquina con respecto al 

tipo de falla y posición alrededor de la ruptura. Debido a esto, recomienda conocer la 

orientación de la falla y dirección de la propagación de la ruptura antes de interpretar el 

espectro y las funciones de tiempo en términos de los parámetros de fuente como las 

dimensiones de la falla, el momento y la caída de esfuerzos.  

 

Por otro lado, Masuda (1988) usa una técnica de inversión simultánea para obtener los 

parámetros de fuente y valores de Q propuesta por Masuda y Suzuki (1982), el cual separa 

los efectos de atenuación inelástica del espectro observado y expone las formas promedio 

del espectro de fuente para ondas P y S.  

 

Por último, el resultado más reciente de cálculo de la frecuencia de esquina es el propuesto 

por Kaneko y Shearer (2014). Usando simulaciones de ruptura dinámica junto con el 

teorema de representación, calcularon espectros de ondas de cuerpo obtenidos de modelos 

de fuente con diferentes geometrías, para distintas zonas, alrededor de una esfera que rodea 
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a una falla. En cuanto al cálculo de la frecuencia de esquina, en particular, demostraron en 

los modelos asimétricos que existe una gran dependencia en la asimetría de la evolución de 

la ruptura y la variabilidad de la frecuencia de esquina, es decir, que la frecuencia de esquina 

varía para diferentes posiciones alrededor de la falla, lo cual confirma lo que estimaron 

Brune et al. (1979) y una relación constante entre las frecuencias de esquina para un rango 

de velocidad de ruptura y el efecto de directividad es notorio. 

 

Además, para los modelos elípticos simétricos se observa asimetría en las frecuencias de 

esquina sobre la esfera focal debido a la elipticidad de la fuente, la cual aumenta 

considerablemente en modelos con velocidad de ruptura superior a la velocidad de las 

ondas S, fenómeno conocido como supershear (véase también, Dunham y Archuleta, 2004). 

Los modelos con velocidades de ruptura mayores resultan en duración más corta de los 

pulsos de desplazamiento y por consiguiente la frecuencia de esquina será más grande, 

como lo hicieron notar Shearer (2009) y Aki y Richards (2002). El comportamiento promedio 

de la frecuencia de esquina en la esfera en el régimen subshear (velocidad menor a la de las 

ondas S) se extiende al régimen supershear. Además existen diferencias en la frecuencia de 

esquina para rupturas en el régimen subshear y supershear, los cuales se hacen más 

pronunciados por los efectos de directividad. 

 

En México, Pérez-Campos et al. (2010) y Singh et al. (2014) calcularon parámetros de fuente 

para diferentes sismos en la región de Guerrero incluida la frecuencia de esquina. Este 

parámetro, en ambos estudios, lo calculan de la siguiente manera: realizan el cálculo del 

espectro de desplazamiento para cada estación, obtienen un promedio y lo ajustan al 

modelo de fuente de Brune ω2. Calculan los espectros de aceleración para las mismas 

estaciones, se hace un promedio y se ajusta a una curva que tenga el mismo decaimiento ω2. 

Los espectros se corrigen por efectos de atenuación y patrones de radiación usando la 

definición de momento sísmico para una fuente de doble par para el campo lejano con la 

ecuación Mo=4πρc3rΩ/UθΦ donde ρ es la densidad, c es la velocidad de la onda, r es la 

distancia a la fuente y U es el término para los patrones de radiación. La intersección de las 

curvas del espectro de desplazamiento y aceleración indica la frecuencia de esquina. En la 

figura 2.15 se muestran dos ejemplos que realizó Singh et al. (2014), uno es el ocurrido el 16 
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Junio de 2013 que se muestra en la figura 2.15a y el del 21 de julio del año 2000, en la figura 

2.15b.  

 

Figura 2. 15.- Cálculo de espectros de desplazamiento y de aceleración para obtener frecuencia de esquina para el sismo de 

a) 16 de junio de 2013 y b) 21 de julio del año 2000 (Modificado de Singh et al. 2014). 

En este trabajo, se propone una alternativa para estimar la función de fuente 

mediante un esquema de inversión y con el respectivo análisis en frecuencia, obtener 

la frecuencia de esquina comparándolo con un modelo teórico. A pesar de que se 

estima igual que los trabajos anteriores, es decir de manera gráfica, se espera obtener 

buenos resultados ya que el esquema de inversión incluye todos los registros, de 

estaciones que están cerca y en la periferia del epicentro, con sus tres respectivos 

canales, toma todas las contribuciones en las diferentes direcciones de la 

propagación de ondas. De esta forma, se podrá reducir el efecto de directividad y la 

estimación de la frecuencia de esquina será aceptable. 
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3.- Fundamentos teóricos. 
 

En éste capítulo se mencionara brevemente los temas fundamentales de la sismología 

empleados en este trabajo empezando por la ecuación de onda, propagación de ondas 

sísmicas, el teorema de representación y reciprocidad que son esenciales en el desarrollo de 

los tensores de deformación de Green usados para el cálculo de sismogramas sintéticos en 

el modelo tridimensional. Se mencionan algunas definiciones de parámetros como el 

momento sísmico, función de fuente y frecuencia de esquina. Por último se aborda el 

elemento finito, utilizado en el desarrollo del modelo tridimensional usado en este trabajo. 

3.1. La fuente sísmica. 

 

Los sismos ocurren cuando dos bloques de tierra se desplazan  uno con respecto del otro y 
liberan energía en forma de ondas que se propagan a través de un medio y llegan a la 
superficie provocando el movimiento del terreno. En la figura 3.1 se muestran los tres tipos 
fundamentales de fallas, normal, inversa y de rumbo. La superficie por donde se deslizan 
se conoce como la falla o plano de falla. La ubicación por debajo de la superficie de la Tierra 
donde comienza el terremoto se le conoce como hipocentro, y su proyección en superficie 
se le conoce como epicentro. Las fallas de tipo normal, en donde predomina el esfuerzo de 
tensión, el bloque de techo cae respecto al bloque de piso. Las fallas de tipo inverso se deben 
a la presencia de esfuerzo compresional entre bloques adyacentes y cuando se vence la 
fuerza de fricción que hay entre ellos el bloque de techo sube respecto al bloque de piso 
(Figura 3.1 al centro); este es el mecanismo de terremoto que predomina en este estudio para 
la costa del Pacífico Mexicano; por último la falla de rumbo, en donde el movimiento entre 
los bloques, o en la falla, es lateral.  

  

Figura 3. 1.- Representación esquemática de un sismo para fallas de tipo normal, inverso y de rumbo (modificado de 
Black Hawk College, Illinois). 

Con la implementación de grandes redes de estaciones sismológicas, se ha logrado 
determinar las zonas donde ocurren los grandes terremotos, lo cual sin duda ha sido clave 
para explicar diversos procesos terrestres, siendo la tectónica de placas uno de los ejemplos 
más relevantes, junto con sus manifestaciones en el paisaje natural de la Tierra, e.g. la 
existencia de grandes cordilleras, montañas y volcanes. Para entender el significado de las 
señales sísmicas, cómo se propagan y cómo se generan, es fundamental estudiar el 



24 
 

fenómeno con la ecuación fundamental de la sismología, la ecuación de movimiento, que se 
discute en la siguiente sección. 

3.2. Ecuación de movimiento. 

Considérese un cuerpo elástico cuyo volumen V y superficie S está sujeto a fuerzas de 
cuerpo y  superficie como el mostrado en la Figura 3.2  

 

Figura 3. 2.- Un cuerpo con volumen V rodeado por una superficie S y vector normal �̂�. 

La aplicación de las fuerzas de cuerpo y superficie, generará un campo de desplazamiento 
que satisface la ecuación de equilibrio 

∫𝑓𝑖𝑑𝑉
𝑉

+∫�̂�𝑗𝜏𝑗𝑖 𝑑𝑆
𝑆

= ∫ 𝜌
𝜕2

𝜕𝑡2
𝑢𝑖 𝑑𝑉

𝑉

                                              (3.1) 

donde τ representa el tensor de esfuerzos de orden 3, �̂� es el vector unitario en cualquier 
punto normal a S de manera que la integral sobre S del producto �̂� · 𝜏  es igual a la fuerza 
total en superficie que actúa en el cuerpo, u es el desplazamiento y t es el tiempo. Tomando 
en cuenta que el tensor de esfuerzos es simétrico y si se aplica el teorema de la divergencia 

∫ �̂� ∙ 𝜏𝑑𝑆
𝑆

= ∫ ∇ ∙ 𝜏𝑑𝑉
𝑉

 a la integral de superficie de la ecuación 3.1, para un volumen V en 

general se tiene 

∫ (𝜌
𝜕2

𝜕𝑡2
𝑢𝑖 − 𝑓𝑖 − ∇ ∙ 𝜏𝑗𝑖)𝑑𝑉 = 0

𝑉

                                                 (3.2) 

La integral debe ser cero en donde quiera que sea continuo, de otra manera, un volumen V 
puede no cumplir con la ecuación 3.2 y entonces se tiene 

                                                      𝜌
𝜕2

𝜕𝑡2
𝑢𝑖 − 𝑓𝑖 −

𝜕𝜏𝑗𝑖

𝜕𝑥𝑗
= 0                                              (3.3)                                                               

La ecuación 3.3 es la ecuación fundamental de la Sismología y con ella se pueden estimar el 
movimiento o sismogramas sintéticos  en  modelos de Tierra realistas.  

Con la finalidad de obtener una ecuación diferencial de la ecuación 3.3 para el 
desplazamiento en u, y convertirla en una herramienta para predecir deformaciones que 
resultan de una fuerza f, es necesario considerar las relaciones entre el esfuerzo y el 
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desplazamiento. Esta relación se da tradicionalmente en términos de los tensores de 
esfuerzo y deformación εij, este último definido como  

𝜖𝑖𝑗 =
1

2
(
𝜕𝑢𝑖

𝜕𝑥𝑗
+
𝜕𝑢𝑗

𝜕𝑥𝑖
)                                                 (3.4) 

Para el caso de un medio elástico, lineal e isótropo, la relación de esfuerzos y deformación 
está dada por la ley de Hooke que se expresa de la siguiente manera 

𝜏𝑖𝑗 = 𝜆𝜖𝑘𝑘𝛿𝑖𝑗 + 2𝜇𝜖𝑖𝑗 ,                                                   (3.5) 

donde λ y µ son  los parámetros de Lamé, δ es la delta de Kronecker. Para un medio 
homogéneo en donde los parámetros de Lamé son constantes en todo el dominio, se obtiene 
la ecuación   

(𝜆+2𝜇)𝑢𝑗,𝑖𝑗 − 𝜇𝑢𝑖,𝑗𝑗 + 𝑓𝑖 = 𝜌�̈�𝑖                                           (3.6) 

que relaciona el desplazamiento y el vector de fuerzas de cuerpo en cada punto del medio. 
Antes de pasar a los teoremas de reciprocidad y de representación se usara la ecuación 3.6 
para obtener las soluciones que describen la propagación de ondas sísmicas. 

3.3. Ondas de cuerpo (P y S). 

La ecuación 3.6 contiene soluciones que describen la propagación de ondas sísmicas. Estas 
ondas se propagan de manera diferente, con velocidades que dependen de las propiedades 
elásticas del material. En el caso de un medio elástico, homogéneo e isótropo, se asume que 
la región no contiene la fuente de las ondas sísmicas, las cuales, requieren una fuerza de 
cuerpo. Una vez que las ondas se propagan y se alejan de la fuente, la relación entre los 
esfuerzos y los desplazamientos está dada por la ecuación de movimiento homogénea. 

De acuerdo al teorema de Helmholtz, el campo de desplazamientos se puede escribir como 
la suma del gradiente del potencial escalar Φ y el rotacional del campo vectorial Γ, ambos 
dependientes del espacio y el tiempo, como se muestra a continuación 

𝑢(𝑥, 𝑡) = 𝛻𝛷(𝑥, 𝑡) + 𝛻𝑥𝛤(𝑥, 𝑡)                                (3.7) 

En la ecuación 3.7, al término 𝛻𝛷(𝑥, 𝑡) se le conoce como potencial escalar o campo 
irrotacional. El término 𝛻𝑥𝛤(𝑥, 𝑡) se le conoce como potencial vectorial o campo solenoidal. 
Expresar el campo de desplazamiento con la ecuación 3.7 tiene un significado importante: 
el campo irrotacional implica que no hay movimiento de cizalla y el campo solenoidal 
implica que no hay cambios de volumen. Se puede probar, empleando las ecuaciones 3.6 y 
3.7, que la solución para el potencial escalar queda de la siguiente manera 

𝛻²𝛷(𝑥, 𝑡) =
1

𝛼²

𝜕2𝛷(𝑥,𝑡)

𝜕𝑡2
                                             (3.8) 

donde la velocidad 𝛼 = [(𝜆 + 2𝜇)/𝜌]1/2, esta solución corresponde a la velocidad de las 

ondas P. De manera similar, la solución para el potencial vectorial queda 

𝛻²𝛤(𝑥, 𝑡) =
1

𝛽²

𝜕2𝛤(𝑥,𝑡)

𝜕𝑡2
                                             (3.9) 
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con su respectiva velocidad 𝛽 = (𝜇/𝜌)1/2 , la cual corresponde a la velocidad de las ondas 
S (Stein y Wysession, 2003). Al resolver las ecuaciones 3.8 y 3.9 se puede obtener el 
movimiento de partícula causado por este tipo de ondas. Para el caso de las ondas P, el 
desplazamiento ocurre en la dirección de la propagación de las ondas y causa que el material 
se comprima y se expanda de manera alternada, y por eso a estas ondas se dice que son 
compresionales (Figura 3.3, arriba). 

 

Figura 3. 3.- Desplazamiento de una onda P (abajo) y onda S (arriba) viajando horizontalmente en la dirección señalada 
(Modificada de Shearer, 2009). 

En cambio, el desplazamiento para las ondas S es completamente perpendicular a la 
dirección de propagación de las ondas y no hay cambio de volumen y se dice que el 
desplazamiento es puramente de cizalla (Figura 3.4, abajo). 

3.3.1- Ondas superficiales. 

En los sismogramas de grandes terremotos se observa un tren de ondas que resalta 
prácticamente en todo el registro, llegan después de las ondas P y S, y tiene grandes 
amplitudes. A este tipo de ondas se les conoce como ondas superficiales, ya que se propagan 
a lo largo de la superficie y pueden rodear el planeta en varias ocasiones y se usan para 
conocer la estructura somera de la Tierra. Su presencia se debe a la existencia de la superficie 
libre y se debe también a la reflexión y refracción de las ondas en las capas del interior de la 
Tierra, la conversión entre los tipos de ondas y las discontinuidades en las propiedades de 
los materiales en el interior de la Tierra, que provocan que la energía se quede atrapada en 
las capas superiores cercanas a la superficie y así se generen este tipo de ondas.  
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Figura 3. 4.Movimiento de la partícula para las ondas Love y Rayleigh (Modificada de Shearer, 2009). 

De acuerdo a su movimiento, se puede distinguir las ondas de Love y Rayleigh. El 
movimiento de partícula en las ondas Love son ondas con movimiento similar al de las 
ondas S, con partículas que vibran en una trayectoria elíptica sobre un plano horizontal 
(Figura 3.4, arriba). El desplazamiento de las ondas de Rayleigh es de un movimiento 
circular retrógrado (Figura 3.4, abajo). 

3.4.- Teorema de Reciprocidad. 

Para el cálculo de los sismogramas sintéticos se usó el esquema de los tensores de 
deformación de Green o Tensores Receptores de Green (RGT, Receiver Green Tensors, en 
inglés). Este método tiene su fundamento en el teorema de Reciprocidad y es útil para 
simular sismogramas sintéticos debido a múltiples fuentes de sismos en un sitio de interés 
en particular y se aplica a estudios en donde se necesitan simulaciones numéricas para un 
cierto número de posiciones de fuente, pero relativamente unas cuantas posiciones de 
receptor (Eisner, 2001). A continuación se dará una breve reseña acerca del teorema de 
reciprocidad, las funciones de Green y el teorema de representación que son la base de la 
técnica usada para la generación de los sismogramas sintéticos usados en este trabajo. Se 
sigue en gran parte los desarrollos matemáticos de Aki y Richards (2002). 

3.4.1- Teorema de Betti. 

El fundamento de la reciprocidad está contenida en el teorema de Betti. Considere un par 
de soluciones para el desplazamiento a través de una cuerpo elástico V rodeado por una 
superficie S. Enrico Betti (1823-1892) incidentalmente probó que si existe un campo de 
desplazamiento u(x,t) debido a una fuerza de cuerpo f, con condiciones de frontera en S y 
condiciones iniciales en el tiempo t=0, induce una tracción T(u,n). Si otro campo de 
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desplazamiento v(x,t) se genera debido a una fuerza de cuerpo g, con condiciones de 
frontera en S y condiciones iniciales en el tiempo t=0 induce una tracción T(v,n), véase la 
figura 3.5. Por lo tanto, la siguiente igualdad se cumple 

∭ (𝑓 − 𝑝�̈�)
𝑉

∙ 𝑣𝑑𝑉 +∬ 𝑇(𝑢, 𝑛) ∙ 𝑣𝑑𝑆
𝑆

=∭ (𝑔 − 𝑝�̈�) ∙ 𝑢𝑑𝑉
𝑉

+∬ 𝑇(𝑣, 𝑛) ∙ 𝑢𝑑𝑆
𝑆

       (3.10) 

La ecuación 3.10 es la primera forma del teorema de reciprocidad, la cual dice que si se 
conocen los desplazamientos debido a una fuerza, es posible escribir los desplazamientos 
en cualquier otra parte del cuerpo (Bullen y Bolt, 1999). 

          

Figura 3. 5.- Un cuerpo de volumen V rodeado por una superficie S. El campo de desplazamiento u asociado a la fuerza de 
cuerpo f y el campo v asociado a fuerzas de cuerpo g (Tomado de Bullen y Bolt, 1999). 

El teorema de Betti no involucra condiciones iniciales para u o v y es válido incluso si las 
cantidades del desplazamiento, su derivada temporal y las tracciones tanto para u como 
para v se evalúan en diferentes tiempos, es decir, en el tiempo t y τ-t. Al hacer la integral en 
el intervalo (0,τ) y asumiendo que las derivadas temporales de u y v sean cero para tiempos 
menores a t<0, se obtiene 

∫ 𝑑𝑡
+∞

−∞

∭{𝑢(𝑥, 𝑡) ∙ 𝑔(𝑥, 𝜏 − 𝑡) − 𝑣(𝑥, 𝜏 − 𝑡) ∙ 𝑓(𝑥, 𝑡)}𝑑𝑉

𝑉

= ∫ 𝑑𝑡
+∞

−∞

∭{𝑣(𝑥, 𝜏 − 𝑡) ∙ 𝑇(𝑢(𝑥, 𝑡), 𝑛 − 𝑢(𝑥, 𝑡) ∙ 𝑇(𝑣(𝑥, 𝜏 − 𝑡), 𝑛)}𝑑𝑆

𝑆

       (3.11) 

La ecuación 3.11 es el teorema de Betti en su forma integral y es un resultado muy 
importante, ya que permite la representación del desplazamiento debido a un sistema de 
fuerzas producidos por otro sistema diferente. Para obtener la relación recíproca entre 
fuente y receptor es necesario estudiar lo que se conoce como funciones de Green. 

3.4.2.- Funciones de Green. 

En 1828, el matemático británico George Green (1793-1841) introdujo el concepto del 
problema de Green, o Funciones de Green, que consiste básicamente en obtener el campo 
de desplazamiento debido a una excitación impulsiva en espacio y tiempo. Si el impulso 
unitario se aplica en la posición x=ξ y tiempo t=τ en la dirección del eje xn, se tiene que la 
fuerza de cuerpo fi es proporcional a la delta de Dirac en tres dimensiones, especificando la 
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posición espacial y el tiempo del impulso. Por lo tanto, la distribución de las fuerzas de 
cuerpo está dada por 

𝑓𝑖(𝑥, 𝑡) = 𝐴𝛿(𝑥 − 𝜉)𝛿(𝑡 − 𝜏)                                         (3.12) 

Donde A es una constante que representa la magnitud del impulso y δ la función delta de 
Dirac para valores de n=1,2,3. Las tres fuerzas (para n=1,2,3) están dirigidas a su respectivo 
eje, lo que da como resultado una función que depende de la posición y tiempo de la fuerza. 
Si se sustituyen las tres fuerzas en la ecuación 3.3, se obtienen tres ecuaciones vectoriales 
que se pueden compactar en una ecuación tensorial en la Función de Green G=G(x,t;ξ,τ) y 
que depende de las coordenadas de la fuente y de receptor y que satisfacen la siguiente 
ecuación 

𝜌
𝜕2

𝜕𝑡2
𝐺𝑖𝑛 = 𝛿𝑖𝑛𝛿(𝑥 − 𝜉)𝛿(𝑡 − 𝜏) +

𝜕

𝜕𝑥𝑗
(𝐶𝑖𝑗𝑘𝑙

𝜕𝐺𝑖𝑛

𝜕𝑥𝑘
)                      (3.13) 

La ecuación 3.13 se satisface en el volumen V, con condiciones iniciales para G(x,t;ξ,τ) y su 
respectiva derivada en tiempo ∂G(x,t;ξ,τ)/∂t para el tiempo t ≤ τ y para la posición x ≠ ξ. Si se 
impone el movimiento con un impulso en el tiempo τ con condiciones de frontera 
independientes del tiempo, G va a depender del tiempo de origen del impulso, es decir, de 
la diferencia en tiempo t-τ. Por lo tanto se puede escribir la siguiente relación 

𝐺(𝑥;  𝑡;  𝜉;  𝜏) =  𝐺(𝑥;−𝜏;  𝜉; −𝑡)                                                 (3.14) 

La ecuación anterior implica una relación recíproca para los tiempos de origen y de los 
receptores. Con esta relación se puede encontrar una relación recíproca entre las posiciones 
de la fuente y el receptor. Si se considera el teorema de Betti aplicado a la superficie libre las 
integrales en S se cancelan.  

Para un par de fuerzas impulsivas f y g análogas a la función de la fuerza fi, se tiene que para 
los campos de desplazamientos u y v generados respectivamente por f y g son ui=Gim(x,t;ξ1,τ1) 
y vi=Gin(x,t;ξ2,-τ2) para i=1,2,3. Sustituyendo ui y vi en la ecuación 3.11 

∫ 𝑑𝑡
+∞

−∞

∫𝛿(𝑥 − 𝜉1)𝛿(𝑡 − 𝑇1)𝐺𝑚𝑛(𝑥, 𝑇 − 𝑡; 𝜉2, 𝑇2)𝑑𝑉
𝑉

                                                                                 

= ∫ 𝑑𝑡
+∞

−∞

∫𝛿(𝑥 − 𝜉2 )𝛿(𝑇 − 𝑡 − 𝑇2 ) 𝐺𝑚𝑛(𝑥, 𝑡; 𝜉1, 𝑇1)𝑑𝑉
𝑉

                                 (3.15) 

Al hacer la integral en tiempo sobre V haciendo uso de las propiedades de la delta de Dirac, 
y si se impone que τ1=τ2=0 se tiene el tiempo para fuentes simultáneas y se expresa con la 
siguiente ecuación 

𝐺𝑚𝑛(𝜉2, 𝜏; 𝜉1, 0) =  𝐺𝑚𝑛(𝜉1, 𝜏; 𝜉2, 0)                                              (3.16) 

Se obtiene únicamente reciprocidad espacial. Si, por ejemplo, se hace que T sea igual a cero, 
la reciprocidad tanto en tiempo y en espacio queda expresada de la siguiente manera 

𝐺𝑚𝑛(𝜉1, −𝜏1; 𝜉2, 𝜏2) =  𝐺𝑚𝑛(𝜉2, −𝜏2; 𝜉1, 𝜏1)                                        (3.17) 
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Esta prueba de la reciprocidad es válida en cualquier parte del volumen V o en sus fronteras. 
La ecuación anterior permite que las fuentes y receptores puedan ser intercambiados y se 
obtendrán sismogramas sintéticos idénticos si las fuentes y receptores se colocan dentro del 
volumen V o en las fronteras. Además, se puede aplicar directamente para la evaluación de 
campos elásticos de una sola fuerza puntual en la fuente colocando tres fuerzas puntuales 
en el receptor y calcular la respuesta en el área de la fuente. Sin embargo, los campos 
elásticos debido a un doble par (o un solo par, o explosión) la fuente puntual requiere la 
evaluación de las derivadas de las funciones de Green 

𝑢𝑖(𝑥, 𝑥
′, 𝑡 − 𝑡′) =

𝜕𝐺𝑖𝑗(𝑥,𝑥
′,𝑡−𝑡′)

𝜕𝑥′𝑘
∗ 𝑀𝑗𝑘(𝑥

′, 𝑡′)                                       (3.18) 

Donde el símbolo * representa la operación de convolución en el dominio del tiempo y M es 
el tensor de momento el cual se definirá más adelante. La ecuación 3.18 se puede evaluar 
tomando la derivada numérica de las funciones de Green reciprocas y la ecuación 3.18 queda 
de la siguiente manera  

𝑢𝑖(𝑥, 𝑥
′, 𝑡 − 𝑡′) =

𝜕𝐺𝑗𝑖(𝑥,𝑥
′,𝑡−𝑡′)

𝜕𝑥′𝑘
∗ 𝑀𝑗𝑘(𝑥

′, 𝑡′)                                       (3.19) 

Las ecuaciones 3.18 y 3.19 permiten evaluar la respuesta debido a una fuente puntual 

arbitraria sin usar fuerzas equivalentes a las fuerzas de cuerpo (Eisner, 2001). 

3.4.3.- Teorema de Representación. 

Si se usa la ecuación 3.11 con la función de Green para uno de los campos de 
desplazamiento, se obtendrá una representación para el otro campo de desplazamiento. 
Para encontrar una expresión para el desplazamiento u debido a fuerzas de cuerpo f a través 
del volumen V y con condiciones de frontera en S, se sustituye en la ecuación 3.11 la fuerza 
de cuerpo gi(x,t)= δinδ(x-ξ)δ(t), cuya solución correspondiente es vi= G(x,t;ξ,0), se tiene 

𝑢𝑛(𝑥, 𝑡) = ∫ 𝑑𝜏
+∞

−∞

∭𝑓𝑖(𝜉, 𝜏) ∙ 𝐺𝑖𝑛(𝜉, 𝑡 − 𝜏; 𝑥, 0)𝑑𝑉(𝜉)
𝑉

 

+∫ 𝑑𝜏
+∞

−∞

∬{𝐺𝑖𝑛(𝜉, 𝑡 − 𝜏; 𝑥, 0) 𝑇𝑖(𝑢(𝜉, 𝜏), 𝑛)
𝑆

 

                                                                                  −𝑢𝑖(𝜉, 𝜏)𝑐𝑖𝑗𝑘𝑙𝑛𝑗𝐺𝑘𝑛,𝑙(𝜉, 𝑡𝜏; 𝑥, 0)}𝑑𝑆(𝜉)         (3.20) 

Esta ecuación es el primer teorema de representación y establece que el desplazamiento u 
en un punto, está dado por las contribuciones debido a la fuerza f a través del volumen V 
más las contribuciones debido a las tracciones de T(u,n) y el desplazamiento de u en S. Para 
aplicar el teorema de representación, se debe hacer que la superficie de V consista de una 
superficie externa llamada S y dos superficies internas adyacentes que se denominan Σ+ y 
Σ-, que representan las caras opuestas de una falla que se llamará Σ (figura 3.6). Este concepto 
de superficie interna representa a dos superficies que están en contacto entre ellas y que 
ocurre un deslizamiento con direcciones opuestas. La línea de contacto entre las superficies 
se le conoce como falla. 
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Figura 3. 6.- Cuerpo con volumen V, superficie S externa y la falla Σ, que divide los lados de la falla Σ+ y Σ-, v es el vector 
perpendicular a Σ. 

Si ocurre deslizamiento a través de Σ, entonces el campo de desplazamiento es discontinuo 
en la falla y la ecuación de movimiento no se satisface a través del interior de S. Sin embargo, 
solo se satisface a través de gran parte del interior de la superficie dada por la región S+ Σ++ 
Σ-. Debido a esto, se pueden aplicar los resultados anteriores. Cuando ocurre deslizamiento 
a través de Σ, implica que el desplazamiento en Σ+ será diferente que del lado de Σ-. Entonces 
el deslizamiento está dado por la diferencia de desplazamiento entre las superficies Σ+ y Σ- 
y que se representa como [u(ξ,τ)] para cualquier punto ξ en la falla Σ. Si se asume que tanto 
u como G satisfacen las mismas condiciones homogéneas de frontera en S, entonces, usando 
la expresión 3.16 y 3.20, el teorema de representación se puede rescribir como sigue 

𝑢𝑛(𝑥, 𝑡) = ∫ 𝑑𝜏
+∞

−∞

∭𝑓𝑝(𝜂, 𝜏) ∙ 𝐺(𝑥, 𝑡 − 𝜏; 𝜂, 0)𝑑𝑉(𝜂)
𝑉

 

+∫ 𝑑𝜏
+∞

−∞

∬{[𝑢𝑖(𝜉, 𝜏)𝑐𝑖𝑗𝑝𝑞𝑣𝑗𝜕𝐺𝑛𝑝(𝑥, 𝑡 − 𝜏; 𝜉, 0)
𝛴

/𝜕𝜉𝑞]  

−[𝐺𝑛𝑝(𝑥, −𝜏; 𝜉, 0)𝑇𝑝(𝑢(𝜉, 𝜏), 𝑣]} 𝑑𝛴   (3.21) 

En ausencia de fuerzas de cuerpo para u, el deslizamiento en la falla conlleva a un valor 
diferente para [u], pero la continuidad de las tracciones implica que la tracción en la falla 
sea cero, es decir [T(u,v)]=0. La forma más simple para establecer una propiedad de G en Σ, 
es hacer que Σ sea una superficie artificial a través de la cual G y sus derivadas sean 
continuas, de manera que G satisfaga la ecuación de onda incluso en Σ. Por lo tanto, se puede 
simplificar la ecuación 3.21 cancelando la integral de volumen y queda 

𝑢𝑛(𝑥, 𝑡) = ∫ 𝑑𝜏
+∞

−∞

∫[𝑢𝑖(𝜉, 𝜏)]𝑐𝑖𝑗𝑝𝑞𝑣𝑗
𝜕

𝜕𝜉𝑞
𝐺𝑛𝑝(𝑥, 𝑡 − 𝜏, 𝜉, 0)𝑑𝛴

𝛴

                     (3.22) 

La ecuación 3.22 establece que, si se conoce el desplazamiento en la falla, es decir los valores 
de u(x,t) integrados del lado derecho de la ecuación, es más que suficiente para especificar 
el desplazamiento en cualquier lugar. Además, no se necesitan condiciones de frontera en Σ 
para la función de Green. 

3.4.5.- Momento Sísmico. 

Para estudiar los tensores de Green, es necesario involucrar un parámetro conocido como 
momento sísmico, que es la representación para describir el movimiento sísmico generado 
por una falla. Para el caso de un doble par de fuerzas, la generación de sismos se puede 
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representar como una función del espacio y el tiempo. Con base en esto, se define la función 
de momento sísmico 

𝑀(𝑡) = 𝜇𝐷(𝑡)𝑆(𝑡)                                                                 (3.23) 

La función 3.23 describe el proceso de ruptura en la falla en términos de la rigidez del 
material µ, el deslizamiento D(t) y el área de ruptura de la falla S(t). Para encontrar el valor 
total de la función, se deben integrar los desplazamientos ocurridos a lo largo de la 
superficie en todos los instantes de tiempo. Para evitar esto se puede aproximar el tamaño 
y liberación de energía de un terremoto mediante el momento sísmico escalar 

𝑀𝑜 = 𝜇�̅�𝑆                                                                        (3.24) 

Donde �̅� es el deslizamiento promedio de una falla y S es el área de la falla. Si se usa un par 
de fuerza que generan un terremoto en un sistema tridimensional, se obtienen nueve pares 
de fuerzas (Figura 3.7) que se representan en una matriz cuadrada de 3x3, y que se le conoce 
como tensor de momento sísmico cuya representación es 

𝑀 = [

𝑀𝑥𝑥 𝑀𝑥𝑦 𝑀𝑥𝑧
𝑀𝑦𝑧 𝑀𝑦𝑦 𝑀𝑦𝑧
𝑀𝑧𝑥 𝑀𝑧𝑦 𝑀𝑧𝑧

]                                                              (3.25) 

El tensor de momento sísmico es una cantidad que depende de la rigidez de la fuente y la 
orientación de la falla, y caracteriza toda la información acerca de la fuente que se puede 
estudiar a partir de la observación de las ondas cuyas longitudes de onda son mucho más 
grandes que las dimensiones lineales de la falla Σ. En este caso, la fuente es, efectivamente, 
una fuente puntual asociado a patrones de radiación, y el tensor de momento se puede 
estimar para un terremoto usando datos a distancias telesísmicas  

                              

Figura 3. 7.- Los nueve pares posibles que se generan para obtener fuerzas equivalentes para una discontinuidad en el 
desplazamiento orientado en un medio anisótropo. 
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Cuando se trata con fuentes de extensión finita, se introduce la densidad del tensor de 
momento sísmico, m, el cual se puede pensar como la derivada del momento en la falla, 
dM/dΣ o bien la derivada del momento para el caso de una fuente volumétrica dM/dV. 

Para generalizar el teorema de representación visto en la sección anterior se deben hacer dos 
consideraciones. La primera es que los ejes coordenados no se toman en la dirección de la 
fuente; debido a esto, la dirección del deslizamiento y la orientación del plano de falla no se 
conocen a priori, pero se deducen de las ondas sísmicas emitidas. Y la segunda, las 
discontinuidades se deben permitir en las componentes del desplazamiento normal en el 
plano de falla, de manera que se pueda simular las expansiones o contracciones. 

Para el análisis general de las discontinuidades del desplazamiento se usa el teorema de 
representación de la ecuación 3.22, pero ahora usando el operador de convolución (*)  

𝑢(𝑥, 𝑡) = ∫∫[𝑢𝑖]𝑣𝑗𝑐𝑖𝑗𝑝𝑞 ∗
𝜕

𝜕𝜉𝑞
𝐺𝑛𝑝𝑑𝛴

𝛴

                                             (3.26) 

Para las tres componentes de la fuerza y tres posibles direcciones del brazo de palanca, 
existen nueve pares que se mostraron en la figura 3.7. Así, las fuerzas de superficie que 
corresponden a un elemento de superficie infinitesimal dΣ(ξ) se puede representar como una 
combinación de los nueve pares. 

Debido a que el integrando en la ecuación 3.26 es la n-ésima componente del campo en x 
debido a los pares en ξ, se tiene que [ui]vjcijpq es la fuerza del par (p,q). Las dimensiones de 
[ui]vjcijpq son de momento por unidad de área debido a que las contribuciones de ξ tiene que 
ser de densidad de superficie, ponderada por un elemento de área infinitesimal dΣ para 
tener la contribución del momento. Entonces, se define la siguiente expresión donde se 
muestran las componentes de la densidad del tensor de momento, m 

𝑚𝑝𝑞 = [𝑢𝑖]𝑣𝑗𝑐𝑖𝑗𝑝𝑞                                                                 (3.27) 

En términos de este tensor simétrico, que depende del tiempo, el teorema de representación 
para el desplazamiento en x debido a la discontinuidad de desplazamiento general [u(ξ,τ)] 
a través de la superficie Σ es 

𝑢𝑛(𝑥, 𝑡) = ∫∫𝑚𝑝𝑞 ∗ 𝐺𝑛𝑝,𝑞𝑑𝛴
𝛴

                                                     (3.28) 

Sin embargo, en la práctica se tienen datos que son buenos solo a periodos para el cual toda 
la superficie Σ es, efectivamente, una fuente puntual. Para estas ondas, las contribuciones 
de diferentes elementos de superficie dΣ todas están aproximadamente en fase, y toda la 
superficie Σ se puede considerar como un sistema de pares ubicados en un punto, por 
ejemplo, el centro de la superficie Σ, con tensor de momento igual a la integral de la densidad 
de momento sobre Σ. Entonces, para una fuente puntual se tiene 

𝑢𝑛(𝑥, 𝑡) = 𝑀𝑝𝑞 ∗ 𝐺𝑛𝑝,𝑞                                                       (3.29) 

La ecuación 3.29 es una ecuación importante y se verá a continuación su utilidad para el 
cálculo de los sismogramas sintéticos que se describe a continuación. 
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3.4.6.- Tensores de Deformación de Green o Receptores de Green. 

Esta sección se describe la técnica con la que se van a calcular los sismogramas sintéticos 
para llevar a cabo la inversión de la fuente. Las características del modelo de capas y los 
parámetros involucrados se discutirán en el siguiente capítulo. 

En Sismología, se usan sismogramas sintéticos para estudiar la estructura de la Tierra, la 
fuente y la propagación de ondas. El objetivo es calcular lo que se registraría en un 
sismógrafo colocado en cierto lugar en la superficie de la Tierra, dando como función de 
entrada la fuente sísmica y el modelo de Tierra en una, dos o tres dimensiones, por el cual 
las ondas sísmicas van a propagarse.  Como se discutió en la sección 3.4, la solución que 
involucra las distribuciones de fuerza en la fuente con los desplazamientos en el receptor se 
le conoce como funciones de Green y toma en cuenta todas las propiedades elásticas del 
material y las condiciones de frontera adecuadas. 

En este trabajo se usó lo que se conoce como tensores de receptor de Green que son campos 
de deformación en función del tiempo y espacio, que permiten calcular el desplazamiento 
en una estación generado por varias fuentes, debido a tres fuerzas puntuales impulsivas 
unitarias y ortogonales que actúan en la posición del receptor (Figura 3.8). Para describir 
este método, se siguió como ejemplo los trabajos de Zhao et al. (2006) y Lee et al. (2011). 

                                                                                                               

Figura 3. 8.- Cálculo de los gradientes del tensor de Green en todos los nodos. 

Los tensores de receptor toman en cuenta el teorema de representación el cual expresa el 
campo de onda como el producto interno del tensor de momento y los gradientes espaciales 
del tensor de Green (ecuación 3.29). De acuerdo a Zhao et al. (2011) y Aki y Richards (2002), 
el campo de desplazamiento para una fuente puntual ubicada en r’ con tensor de momento 
Mij se puede expresar de la siguiente manera 

𝑢𝑘(𝑟, 𝑡; 𝑟′) = 𝑀𝑖𝑗𝜕𝑗
′𝐺𝑘𝑖(𝑟, 𝑡; 𝑟

′)                                                     (3.30) 

Utilizando la notación propuesta por Lee et al. (2011), el tensor de deformación en un punto 
rs debido a una fuerza impulsiva con en dirección del eje “n” (n=1, 2,3) ubicado en rr es 

휀𝑖𝑗(𝑟𝑠, 𝑡; 𝑟𝑟) =
1

2
 [
𝜕𝐺𝑗𝑛(𝑟𝑠, 𝑡; 𝑟𝑟)

𝜕𝑥𝑖
+
𝜕𝐺𝑖𝑛(𝑟𝑠, 𝑡; 𝑟𝑟)

𝜕𝑥𝑗
]                                   (3.31) 
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donde 𝐺𝑗𝑛 y 𝐺𝑖𝑛 son las funciones de Green o desplazamiento debido a una fuerza impulsiva 

que actúa a lo largo de la dirección n. La ecuación 3.31 se puede reescribir de tal forma que, 
el tensor de la deformación ε, que es un tensor de segundo orden, pueda expresar las 
deformaciones en todas las “n” direcciones de la fuerza con un tensor de cuarto orden. 
Reescribiendo la ecuación 3.31, se tiene el tensor de deformación H 

𝐻𝑖𝑗𝑛(𝑟𝑠, 𝑡; 𝑟𝑟) =
1

2
 [
𝜕𝐺𝑗𝑛(𝑟𝑠, 𝑡; 𝑟𝑟)

𝜕𝑥𝑖
+
𝜕𝐺𝑖𝑛(𝑟𝑠 , 𝑡; 𝑟𝑟)

𝜕𝑥𝑗
]                                 (3.32) 

El tensor de momento puede ser expresado de la siguiente forma 

𝑀𝑖𝑗(𝛷, 𝛹, 𝜃, 𝑡) = 𝑚𝑖𝑗(𝛷, 𝛹, 𝜃)𝛿(𝑡)                                        (3.33) 

Donde δ(t) es la función delta de Dirac. El producto del tensor de cuarto orden H y el tensor de 
momento M queda expresado como se muestra a continuación 

𝐻𝑖𝑗𝑛(𝑟𝑠, 𝑡; 𝑟𝑟)𝑀𝑖𝑗(𝛷,𝛹, 𝜃, 𝑡) =
1

2
 [
𝜕𝐺𝑗𝑛(𝑟𝑠 , 𝑡; 𝑟𝑟)

𝜕𝑥𝑖
+
𝜕𝐺𝑖𝑛(𝑟𝑠, 𝑡; 𝑟𝑟)

𝜕𝑥𝑗
]𝑚𝑖𝑗(𝛷, 𝛹, 𝜃)𝛿(𝑡)    (3.34) 

La reciprocidad del tensor permitirá mostrar de manera explícita el campo de onda en 
términos del tensor de deformación de Green, que es un tensor de tercer orden compuesto 
de gradientes espaciales de los elementos del tensor de Green. El teorema de reciprocidad 
expresa que el sismograma que se obtiene de una fuente en un receptor es la misma que si 
se intercambian las posiciones de la fuente y el receptor. Entonces, con este principio, se 
puede demostrar que los tensores de Green proporcionan derivadas parciales exactas de las 
formas de onda en las posiciones del receptor respecto al tensor de momento en cualquier 
punto del volumen que se use. Al aplicar reciprocidad espacial, tomando en cuenta que 
existen dos índices libres, la ecuación 3.34 se puede expresar como sigue 

𝐻𝑖𝑗𝑛(𝑟𝑠, 𝑡; 𝑟𝑟)𝑀𝑖𝑗(𝛷, 𝛹, 𝜃, 𝑡)

=
1

2
 [
𝜕𝐺𝑛𝑖(𝑟𝑟, 𝑡; 𝑟𝑠)

𝜕𝑥𝑗
𝑚𝑗𝑖(𝛷, 𝛹, 𝜃) +

𝜕𝐺𝑖𝑛(𝑟𝑟, 𝑡; 𝑟𝑠)

𝜕𝑥𝑗
𝑚𝑖𝑗(𝛷, 𝛹, 𝜃)] 𝛿(𝑡)               (3.35) 

Si se toma en cuenta que el tensor de momento es simétrico, la ecuación 3.35 se puede 
reescribir de la siguiente forma 

𝐻𝑖𝑗𝑛(𝑟𝑠, 𝑡; 𝑟𝑟)𝑀𝑖𝑗(𝛷,𝛹, 𝜃, 𝑡) =
1

2
 [
𝜕𝐺𝑖𝑛(𝑟𝑟 , 𝑡; 𝑟𝑠)

𝜕𝑥𝑗
𝑚𝑗𝑖(𝛷,𝛹, 𝜃)] 𝛿(𝑡)               (3.36) 

Por lo tanto, el desplazamiento un(rr,t,rs) registrado en el receptor rr debido a una fuente 
puntual impulsiva ubicada en rS, y tensor de momento M, se puede expresar como sigue 

𝑢𝑛(𝑟𝑟, 𝑡; 𝑟𝑠) = 𝐻𝑖𝑗𝑘(𝑟𝑟, 𝑡; 𝑟𝑠)𝑀𝑖𝑗                                                 (3.37) 

Al aplicar el teorema de reciprocidad entre la fuente y receptor, usando tres fuerzas 
puntuales ortogonales en la posición del receptor, se ha demostrado que el número de 
simulaciones necesarias para calcular un sismograma sintético se puede reducir hasta tres 
veces el número de posiciones de receptor. Además, las pruebas numéricas usando la 
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implementación de diferencias finitas muestran que las simulaciones reciprocas se pueden 
desarrollar con el mismo nivel de precisión al igual que los cálculos directos (Eisner, 2001). 

3.5- Desplazamiento en el campo lejano. 

En este trabajo, se hizo el análisis del desplazamiento con un modelo tridmensional 
considerando una fuente puntual. A pesar de que el análisis no se hace estrictamente 
hablando en el campo lejano, es necesario mencionarlo debido a que los modelos teóricos 
de fuente se obtienen con estimaciones en el campo lejano. A continuación se desarrollan de 
manera sucinta algunos conceptos necesarios. 

La función de Green para el campo de desplazamiento debido a una fuente puntual, para 
un medio homogéneo, isótropo e infinito, es la solución de la ecuación de equilibrio 

𝜌�̈� = 𝑓 + (𝜆 + 2𝜇)∇(∇ ∙ 𝑢) − µ∇𝑥(∇𝑥𝑢)                                           (3.38) 

donde f es una fuerza con la forma F(t)δ(x-x0) aplicada en un punto del espacio y en 
cualquier dirección. La solución para el desplazamiento de la ecuación 3.38 se presenta en 
Aki y Richards (2002). Si se considera un doble par de fuerzas, en un sistema de coordenadas 
esféricas, el desplazamiento queda representado por la siguiente ecuación 

𝑢(𝑥, 𝑡) =
1

4𝜋𝜌
𝐴𝑁

1

𝑟4
∫ 𝜏𝑀0(𝑡 − 𝜏)𝑑𝜏

𝑟
𝛽

𝑟
∝

 

    +
1

4𝜋𝜌𝛼2
𝐴𝐼𝑃

1

𝑟2
𝑀0 (𝑡 −

𝑟

𝛼
) +

1

4𝜋𝜌𝛽2
𝐴𝐼𝑆

1

𝑟2
𝑀0 (𝑡 −

𝑟

𝛽
) 

             +
1

4𝜋𝜌𝛼3
𝐴𝐹𝑃

1

𝑟
�̇�0 (𝑡 −

𝑟

𝛼
) +

1

4𝜋𝜌𝛽3
𝐴𝐹𝑆

1

𝑟
�̇�0 (𝑡 −

𝑟

𝛽
)          (3.39) 

Donde los coeficientes AN, AIP, AIS, AFP, AFS representan los patrones de radiación para las 
ondas P y S y que se definen como 

𝐴𝑁 = 9𝑠𝑒𝑛2𝜃𝑐𝑜𝑠Φ�̂� − 6(𝑐𝑜𝑠2𝜃𝑐𝑜𝑠Φ𝜃 − 𝑐𝑜𝑠𝜃𝑠𝑒𝑛Φ�̂�) 

𝐴𝐼𝑃 = 4𝑠𝑒𝑛2𝜃𝑐𝑜𝑠Φ�̂� − 2(𝑐𝑜𝑠2𝜃𝑐𝑜𝑠Φ𝜃 − 𝑐𝑜𝑠𝜃𝑠𝑒𝑛Φ�̂�) 

𝐴𝐼𝑆 = −3𝑠𝑒𝑛2𝜃𝑐𝑜𝑠Φ�̂� + 3(𝑐𝑜𝑠2𝜃𝑐𝑜𝑠Φ𝜃 − 𝑐𝑜𝑠𝜃𝑠𝑒𝑛Φ�̂�) 

𝐴𝐹𝑃 = 𝑠𝑒𝑛2𝜃𝑐𝑜𝑠Φ�̂� 

𝐴𝐹𝑆 = 𝑐𝑜𝑠2𝜃𝑐𝑜𝑠𝛷𝜃 − 𝑐𝑜𝑠𝜃𝑠𝑒𝑛𝛷�̂� 

En la ecuación 3.39 está presente la tasa del momento sísmico �̇�(𝑡), que es la derivada 
temporal de la ecuación 3.23. Esta ecuación define el cambio de la función de fuente respecto 
al tiempo. 

Se puede analizar la ecuación 3.39 de acuerdo a los elementos que la conforman. El primer 
término, conocido como campo cercano, incluye una integral que decae como r-4 con 
respecto a la distancia y será menos significativo mientras más está un receptor alejado de 
la fuente. Los términos que contienen la distancia elevada al cuadrado son los elementos del 
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campo intermedio. En la práctica no hay una distancia que defina los límites del campo 
intermedio, el cercano o lejano. Y por último están los términos que decaen como r-1, que 
definen el campo lejano porque se hace dominante a grandes distancias de la fuente y es 
aquí donde se calculan la mayoría de los parámetros de la dinámica de la fuente con ayuda 
de los sismogramas colocados a una distancia considerable de la misma.  

Cuando se estudia la fuente sísmica en el campo lejano, se pueden observar detalles del 
proceso de ruptura desde un punto de vista macroscópico, es decir, considerando una 
fuente puntual, por lo tanto, las amplitudes espectrales son constantes a grandes longitudes 
de onda y forman un espectro plano. Por otra parte, en el campo cercano se puede observar 
con más detalle el proceso de ruptura usando registros de movimiento fuerte (Lay y 
Wallace, 1995). En el caso de un terremoto, se puede analizar la fuente dividiéndolo en 
elementos muy pequeños del proceso de ruptura, por lo que las amplitudes espectrales 
decaen rápidamente a altas frecuencias. 

Para el caso de las ondas P y S, el desplazamiento en el campo lejano está dado por: 

𝑢𝑃 =
1

4𝜋𝜌𝛼3
𝑠𝑒𝑛2𝜃cosΦ

1

𝑟
�̇�0(𝑡 −

𝑟

𝛼
) 

𝑢𝑆 =
1

4𝜋𝜌𝛽3
(𝑐𝑜𝑠2𝜃𝑐𝑜𝑠Φ − 𝑐𝑜𝑠𝜃cosΦ)

1

𝑟
�̇�0 (𝑡 −

𝑟

𝛽
)                               (3.40) 

Las ecuaciones en 3.40 tienen en común la derivada temporal de la función de momento. La 
derivada de M(t) es proporcional a la respuesta dinámica en el campo lejano (Figura 3.9, en 
medio) para las ondas P y S.  

                          

Figura 3. 9.- Las relaciones entre el campo lejano, campo lejano y velocidad para las series de tiempo (izquierda) y el 
espectro teórico (derecha) (Modificado de Shearer, 2009). 

El espectro del pulso de desplazamiento en el campo lejano tiene la forma mostrada en la 
figura 3.9 en la esquina superior derecha, en donde se observa que a bajas frecuencias el 
espectro es plano a un determinado nivel Ω0, que es igual al área debajo del pulso. El 
espectro de desplazamiento tiene un decaimiento a altas frecuencias a partir de una 
determinada frecuencia, llamada frecuencia de esquina, y que es inversamente proporcional 
al ancho del pulso, τ (Shearer, 2009). El nivel espectral a bajas frecuencias, Ω0, es 
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proporcional al momento sísmico, Mo. Para el caso de ondas de cuerpo, al integrar las 
ecuaciones en 3.40 respecto al tiempo, se obtiene 

𝑀0 =
4𝜋𝜌𝑐3𝑟Ω0
𝑈𝜑𝜃

                                                                 (3.41) 

Donde ρ es la densidad, c es la velocidad de la onda, r es la distancia a la fuente y U es el 
término para los patrones de radiación. Las ecuaciones anteriores son importantes debido a 
que muestran cómo una propiedad fundamental de la fuente de los terremotos, el momento 
escalar, se puede obtener directamente de las observaciones de ondas sísmicas a grandes 
distancias. Debido a que Ω0 se mide al nivel de frecuencias bajo, es relativamente insensible 
a los efectos de atenuación y scattering.  

3.6.- Espectro de fuente. 

En esta sección se consideran las características de los pulsos en el campo lejano en el 
dominio de la frecuencia. La figura 3.9 muestra cómo se verían las amplitudes en el espectro 
de velocidad y desplazamiento en el campo lejano para un sismo. De éstas últimas, se puede 
obtener diferentes parámetros útiles para determinar algunas características espectrales 
importantes de los terremotos, por lo cual se han hecho estudios para modelar el espectro 
de desplazamiento con base en observaciones sismológicas realizadas en el campo lejano. 
Se menciona a continuación los ejemplos más usados en la literatura, el modelo de Haskell 
(1967) y Brune (1970).  

El modelo de Haskell (1967) consiste de un plano de falla rectangular de longitud L y ancho 
W en donde la ruptura se propaga unilateralmente en una dirección. En éste modelo, en el 
tiempo t=0, se produce repentinamente una dislocación a lo largo de la falla y se propaga 
con velocidad de ruptura constante hasta que se detiene en el extremo final. Conforme la 
dislocación se mueve deja atrás una zona constante de deslizamiento (Figura 3.10).  

 

Figura 3. 10.- Modelo de fuente de Haskell (Tomado de Madariaga, 2007). 

Si se asume que la falla se encuentra en un plano coordenado (ξ1, ξ2) la función de 
deslizamiento está dada por 
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∆𝑢(ξ1, ξ2, t) = D�̇� (𝑡 −
ξ1
𝑣𝑟
)𝐻(ξ1)𝐻(𝐿 − ξ1);                  −

𝑊

2
< ξ2 <

𝑊

2
              (3.42) 

Donde �̇�(𝑡) es la función de fuente que, se supone invariante para facilitar la discusión, 
respecto a la posición de la falla. La velocidad de ruptura con la cual el frente de ruptura se 
propaga a lo largo de la falla en dirección ξ1. La radiación sísmica en este modelo muestra 
dos propiedades fundamentales: duración finita de la ruptura TM y directividad, es decir, 
que la duración y amplitud de las ondas depende del ángulo azimutal de radiación. 

En el modelo de Haskell se asume que la función de fuente �̇�(𝑡) es una función cajón (boxcar) 
de amplitud 1/Tr y duración Tr, conocida como historia del deslizamiento (rise time). En el 
dominio de la frecuencia, el espectro de fuente está definido de la siguiente manera 

𝛺𝐻(𝜃, 0, 𝑤) = 𝑀0 |sinc (
ωT𝑀

2
)| |sinc (

ωT𝑟

2
)| 𝑒−𝑖𝜔(𝑇𝑀+𝑇𝑟)/2                             (3.43) 

Como resultado de la multiplicación, 𝛺𝐻 tiene un pulso de onda trapezoidal de área Mo y 
duración Td=TM+TR. Esta función de fuente simple coincide con el modelo ω-2 para el 
espectro en el campo lejano debido a que 𝛺𝐻 es plano a bajas frecuencias y tiene un 
decaimiento de ω-2 a altas frecuencias.  

Las características de este espectro son las siguientes: presenta dos frecuencias de esquina 
asociadas con la duración del pulso TM y otra con la historia del deslizamiento Tr (Figura 
3.11). Sin embargo, esto solo es válido para la radiación emitida a lo largo de la dirección de 
la falla (φ=0 o φ=90). 

Este modelo proporciona una aproximación sencilla de primer orden para el deslizamiento 
sísmico, finitud de la falla y velocidad de ruptura finita. Sin embargo, presenta 
características físicas que no son admisibles, como por ejemplo, que en los bordes de la falla 
el deslizamiento cae súbitamente a cero y esto viola la continuidad del material, de manera 
que la ecuación de onda no es válida cerca de los bordes de la falla. Y además, la ruptura 
también se propaga en la otra dirección ξ2, por lo cual el modelo de Haskell no es válido 
(Madariaga, 2007). Madariaga (1978) estudió  la radiación sísmica completa del modelo de 
Haskell y mostró que, debido a las singularidades en el esfuerzo alrededor de los ejes, este 
modelo solo se puede considerar como una buena aproximación a bajas frecuencias para el 
espectro del desplazamiento. 

Para el espectro teórico mostrado en la figura 3.11, comúnmente se identifica una sola 
frecuencia de esquina. En la parte de bajas frecuencias del espectro se ve afectada por la 
interferencia de otras fases profundas que evitan que el espectro sea plano (Lay y Wallace, 
1999). En altas frecuencias, el espectro se ve afectado por la atenuación y otros efectos 
superficiales (Shearer, 2009).  
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Figura 3. 11.- Espectro de amplitud teórico (modificado de Stein y Wysession, 2003). 

Además del modelo de Haskell se han desarrollado otros modelos de fuente teóricos con la 
finalidad de obtener el momento sísmico, caída de esfuerzos y estimaciones de la frecuencia 
de esquina. Uno de los modelos más usados en Sismología es el modelo propuesto por 
Brune (1970) y es el modelo con el cual se comparará con los resultados de este estudio. 

El modelo de Brune (1970) es un modelo teórico que explica el mecanismo de ruptura 
basado en el esfuerzo, y corresponde a los modelos de dislocación para una falla circular. El 
modelo supone que al aplicar un esfuerzo tangencial en el interior del plano de falla, los dos 
lados de la falla se moverán en direcciones opuestas. El esfuerzo se aplica en toda la 
circunferencia donde ocurre la dislocación y la energía de las ondas S toma más del 80% de 
la energía sísmica total (Figura 3.12). 

 

Figura 3. 12.- Modelo circular de falla propuesto por Brune, 1970 (tomado de Udias, 2014). 

El modelo de Brune (1970) considera un deslizamiento de cizalla a lo largo de la falla y que 
propaga ondas S con dirección perpendicular a la superficie de la falla. Este modelo, 
estrictamente hablando, se aplica únicamente para las ondas S, pero en la práctica también 
se usa para las ondas P. El modelo predice un decaimiento en el espectro que tiene 
comportamiento ω-2 (Figura 3.13). 
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Figura 3. 13.- Curvas de densidad espectral promedio para el campo lejano para las ondas S (Brune, 1970). 

Con lo anterior, se puede decir que el espectro de desplazamiento en el campo lejano para 
el modelo de Brune está caracterizado por tres parámetros: 1) El nivel plano a bajas 
frecuencias, es cual es proporcional al momento sísmico, 2) la frecuencia de esquina y 3) la 
potencia con que decae la asíntota en altas frecuencias. Además, a bajas frecuencias, el 
espectro se reduce a un espectro para una fuente puntual de doble par con el momento 
apropiado. Por lo tanto, de este modelo, se puede estimar el esfuerzo en la falla, caída de 
esfuerzos y dimensiones de la fuente y se puede comparar con el espectro sísmico 
observado. 

3.6.1.- La frecuencia de esquina. 

En el espectro de amplitud de Fourier para el desplazamiento de las ondas sísmicas, la 
frecuencia de esquina es la frecuencia a partir de la cual un sismograma, representado en 
escala logarítmica, tiene un cambio abrupto en su pendiente. Las amplitudes son casi 
constantes a bajas frecuencias, es decir, a frecuencias menores a la frecuencia de esquina. A 
frecuencias mayores que la frecuencia de esquina, las amplitudes comienzan a disminuir, o 
bien se dice que el campo espectral comienza a decaer. 

La frecuencia de esquina se ha usado para diferentes aplicaciones como por ejemplo calcular 
la caída de esfuerzos usando el ya mencionado modelo de Brune (1970) para sismos 
intraplaca e interplaca, dimensiones de la falla, velocidad de ruptura, entre otros. Sin 
embargo, la frecuencia de esquina no es fácil de calcular ya que el espectro se puede ver 
afectado por ruido en los registros, por corrección de la atenuación, o por efectos 
superficiales, lo que provoca que el espectro se distorsione sobre todo a altas frecuencias y 
en escala logarítmica el error aumenta.  

La frecuencia de esquina ha sido objeto de muchos estudios en Sismología y se le ha 
relacionado con propiedades de la fuente y dependencia con otros parámetros de los 
terremotos. Uno de los primeros estudios fue el de Brune (1970) en donde determina que la 
frecuencia de esquina es inversamente proporcional al radio de la falla, utilizando un 
modelo para estimar la caída de esfuerzos en una falla circular; a altas frecuencias, el 
espectro decae inversamente proporcional al cuadrado de la frecuencia.  
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Madariaga (1976) fue el primero que usó cálculos dinámicos con diferencias finitas para una 
falla circular. Asumiendo una caída de esfuerzos constante, obtuvo el espectro de ondas P 
y S para un amplio rango de valores del momento sísmico. Aquí es donde se observa que la 
frecuencia de esquina es también inversamente proporcional al cubo del momento sísmico, 
es decir, conforme aumenta la magnitud del sismo, la frecuencia de esquina tiende a 
disminuir, y se mueve a bajas frecuencias. Para una caída de esfuerzos constante, las 
dimensiones de la falla y la duración de la ruptura son proporcionales a Mo-1/3 y la 
frecuencia de esquina es inversamente proporcional a la duración de la ruptura, y 
proporcional a Mo-1/3. La parte de altas frecuencias decaerá inversamente proporcional al 
cubo de la frecuencia (Figura 3.14).  

  

Figura 3. 14.- Gráfico que muestra la relación de la frecuencia de esquina con el momento sísmico. Los círculos indican la 
frecuencia de esquina. Note como disminuye la freuencia de esquina para sismos más grandes, según el modelo de 

Madariaga (1996) con caída de esfuerzos constante de 3 MPa (Tomado de Shearer, 2009). 

Con base en lo anterior se puede decir que mientras más grande es un terremoto y mientras 
más lenta es la ruptura asociada a un terremoto, la frecuencia de esquina tiende a disminuir 
(Sheriff, 2002; Matzner, 2001; Stein y Wysession, 2001). Además, se puede decir que si 
existen cambios en la velocidad de la ruptura en la falla, esto provocara un ajuste en la 
frecuencia de esquina incluso si la caída de esfuerzos se mantiene constante (Shearer, 2009). 

Como ya se pudo observar, el espectro depende del momento sísmico y del proceso de 
ruptura en la falla. El momento sísmico es el factor de escala para el espectro en bajas 
frecuencias. El incremento del momento se reduce o se satura por completo para frecuencias 
mayores a la frecuencia de esquina y esto hace que cambie el balance en el contenido entre 
altas y bajas frecuencias en el espectro de fuente emitido en función del tamaño del 
terremoto.  

Por último, el momento sísmico es una medida de la energía sísmica liberada por los 
terremotos y depende en gran medida de la posición de la frecuencia de esquina en el 
espectro. Es por esto que se cree que la liberación de energía sísmica máxima ocurre 
alrededor de la frecuencia de esquina del espectro de desplazamiento porque se relaciona 
con el valor máximo del espectro de velocidad del terreno, es decir, la derivada del espectro 
de desplazamiento (Bormann et al., 2002). 
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3.7.- La función de fuente. 

La herramienta de estudio principal de los sismólogos es la obtención de registros del 
movimiento del terreno, es decir, sismogramas, que son útiles para estudiar el interior de la 
Tierra y cómo se propagan las ondas a través de las diferentes capas que existen a grandes 
profundidades. Sin embargo, cuando se quiere estudiar la fuente sísmica, no se conoce de 
antemano la función de entrada que ocasiona la liberación de energía que se ha ido 
almacenando entre bloques adyacentes en una falla. Esta función de entrada es la función 
de fuente o bien tasa de momento sísmico.  

La función de fuente es la señal que genera el desplazamiento en la falla y representa la 
evolución temporal del momento sísmico o energía liberada durante el terremoto. Se le 
llama tasa de momento sísmico porque esta escalado con el momento sísmico y se observan 
sus variaciones a lo largo del tiempo. Lo anterior se puede mostrar en la siguiente expresión 

𝑀(𝑡) = 𝑀0𝑥(𝑡)                                                        (3.43) 

Donde x(t) se define como la función de fuente, función de razón de momento sísmico o 
función de tasa deslizamiento escalada (slip-rate). Es la derivada de la función de momento 
dada en la ecuación 3.23. Si se integra la ecuación anterior, se obtendrá el valor del momento 
sísmico acumulado. La ecuación 3.43 es útil ya que se pueden observar los cambios en la 
geometría de la falla durante la ruptura, así como posibles rupturas adicionales que ocurran 
por heterogeneidades presentes en la falla. 

En el caso más simple, la función se puede representar mediante un impulso unitario, una 
caja o un triángulo, una vez que genera las ondas estas se propaga en la Tierra, utilizando 
modelos 1D, 2D o 3D, se obtienen los sismogramas sintéticos para uno o varios puntos en 
particular en el modelo de Tierra.  

A fin de demostrar el comportamiento de la función de fuente, se usa la función gaussiana 
con diferentes características, como las tres funciones mostradas en la figura 3.15. Estos son, 
en un inicio, funciones de fuente ideales, ya que al inicio de la ruptura, ésta va liberando 
momento conforme pasa el tiempo, llega a un punto máximo, y comienza a decaer hasta 
detenerse por completo.  



44 
 

              
Figura 3. 15.- Funciones de fuente teóricas. 

En la figura 3.15b se muestra una función gaussiana que presenta un sesgo a la izquierda. 
Esto quiere decir que la máxima liberación de momento ocurre al inicio de la ruptura. Sin 
embargo, al final de la ruptura pueden surgir otros pulsos o post-eventos. La figura 3.15c 
muestra la misma función pero sesgada a la derecha, lo que significa que la liberación de 
energía ocurre al final de la ruptura. La función 3.15a sería el caso de una ruptura ideal en 
la cual el momento se va liberando gradualmente conforme pasa el tiempo, llega a un punto 
máximo y empieza a decaer gradualmente hasta llegar a cero. 

 Sin embargo, los sismos reales normalmente generan funciones mucho más complicadas, 
ya que toda la falla no rompe al mismo tiempo y existen irregularidades a lo largo del plano 
de falla y los primeros arribos vienen del punto inicial de ruptura, y después de otros puntos 
más alejados a lo largo de la falla.  

Por ejemplo, el sismo del 19 de septiembre de 1985 ocurrido en Michoacán y el sismo de 
Tecomán, Jalisco, ocurrido en 2003, tienen funciones de fuente muy diferentes y muestran 
irregularidades durante el proceso de ruptura (Figura 3.16 a y b, respectivamente). 

Las funciones de fuente en la figura 3.16 son mucho más irregulares que se muestran en las 
figura 3.15 a y c, e incluso pueden separar pulsos más grandes, como se observa en la figura 
3.16b. Estas irregularidades en la función se cree están asociadas con asperezas presentes en 
el plano de falla de la ruptura.  
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Figura 3. 16.- Funciones de fuente para el sismo de a) Jalisco en el año 2003 con M=7.8 (Modificado de Gómez-González, 
et al., 2010). La línea azul es la función de momento sísmico. b) Sismo del 19 de septiembre de 1985, con magnitud 

M=8.5. Unidades del eje vertical están en Nm/s  (Modificado de Singh y Mortera, 2003). 

El modelo de asperezas, propuesto por Kanamori y Stewart (1978) asume que en la falla de 
los terremotos existen varias regiones rígidas y de gran esfuerzo, rodeados por un área que 
está, esencialmente, libre de esfuerzos. La ruptura de esas asperezas resulta en varios sub-
pulsos, cada uno con una duración aproximadamente igual a la razón del diámetro de la 
aspereza con la velocidad de onda de corte del medio. Lo anterior significa que el plano de 
falla presenta rugosidades que hacen que detengan el deslizamiento, acumule esfuerzo y 
éste se libere repentinamente.  

Las funciones de fuente en México son muy irregulares, excepto en Oaxaca, lo cual puede 
deberse a que la batimetría del suelo marino que subduce no es tan irregular como las zonas 
de Jalisco, Michoacán y Guerrero, lo cual explica la función irregular el sismo de 1985, junto 
con otras características como la edad de la placa, diferencias en la densidad y convergencia 
entre placas que se considera afectan el modo de ruptura (Singh y Mortera, 1993).  

Desafortunadamente, no existe forma de predecir o estimar la función de fuente que genere 
el terremoto de manera directa. Una forma de poder estimar la función de fuente es usar 
funciones rectangulares o triangulares, siendo éste último más usado para discretizar la 
función de fuente, para así hacer la inversión de un sismo teórico comparado con la de un 
sismo real. Esta idea se implementó en este trabajo para la función triangular en el campo 
lejano, aunque los sismogramas son insensibles a la forma de la función de fuente a 
distancias mucho mayores que la longitud de la falla, por lo que usar otra función sería 
correcto también. La función de fuente s(t) se requiere para el modelado de la forma de onda 
e inversión del tensor de momento. 

De manera general, la función de fuente se puede representar como sigue 

𝑠(𝑡) = ∑ 𝐵𝑗
𝑁
𝑗=1 𝑏(𝑡 − 𝜏𝑗)                                                 (3.44)  

La función de fuente se puede representar como un impulso unitario o bien sobreponiendo 
cajas de diferentes amplitudes o triángulos (Figura 3.17) y se pueden utilizar para hacer 
inversión de la fuente para obtener la función que generó el terremoto. El desarrollo 
matemático para obtener la frecuencia de esquina mediante la discretización con triángulos 
de la función de fuente se explica en el siguiente capítulo. 



46 
 

 

Figura 3. 17.- Función de fuente triangular, con la cual se puede generar un sismograma sintético. 

3.8. Métodos numéricos. El método de los elementos finitos. 

Los métodos numéricos han sido herramientas muy utilizadas en la Sismología para 
modelar la propagación de ondas y conocer la cinemática y dinámica del proceso de ruptura 
que ocurre en la falla. Si se imponen las leyes de fricción adecuadas y el estado de esfuerzos 
en la falla y en los alrededores, se puede obtener una buena aproximación del 
comportamiento de la dinámica de la falla y de cómo se propagan las ondas si éstas 
presentan irregularidades en su geometría. El más conocido en Sismología es el de 
diferencias finitas que ha sido utilizado debido a que es relativamente fácil de implementar. 
Sin embargo, presenta desventajas respecto a otros como el de elemento finito, como son la 
capacidad de manejar geometrías complejas y mejores condiciones de frontera naturales que 
permiten simular tracciones libres de manera automática. 

La técnica numérica que se usó en este trabajo fue el método de elementos finitos. Esta 
técnica discretiza el dominio en elementos que no se traslapan, los cuales pueden tener 
forma triangular, rectangular o una combinación de ellas. Ésto permite tener una mejor 
representación casi en su totalidad del cuerpo que se está estudiando y la solución será más 
precisa dependiendo del tamaño y número de elementos que se usen en el análisis.  

En general, el método de elementos finitos es una técnica que construye soluciones 
aproximadas a problemas de valores en la frontera para resolver problemas físicos. En éste 
método, se considera a los cuerpos como un conjunto de elementos discretos finitos 
interconectados en puntos nodales en las fronteras de los elementos. Se puede desarrollar 
una solución aproximada de las ecuaciones diferenciales parciales para cada uno de estos 
elementos. Mediante aproximación, la incógnita dentro de un elemento se interpola de los 
valores en los nodos de los elementos usando funciones de interpolación. La solución total 
se genera uniendo las soluciones individuales de cada nodo del dominio, teniendo cuidado 
de asegurar la continuidad de las fronteras entre los elementos.  

Además de que es capaz de resolver reologías complejas, la formulación del elemento finito 
maneja las condiciones de frontera de Neumann o tracciones libres de manera natural, 
permitiendo que se representen aproximadamente las superficies libres.  
 
En este trabajo se usa la representación débil con el método del residual ponderado de 
Galerkin como sentencia a resolver usando elementos finitos (Ramírez Guzmán, 2008) . De 
este método se puede obtener de ecuaciones discretas del sistema dinámico que gobiernan 
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el problema a resolver. El procedimiento para este método es multiplicar una función 
residual A por alguna función de peso V y se integran las ecuaciones en todo el dominio e 
iguala el resultado a cero. De los residuales ponderados, el de Galerkin se considera que es 
el mejor ya que no requiere las posiciones específicas de los nodos. Por otro lado, requiere 
menos memoria para los cálculos y proporciona matrices simétricas de elementos finitos 
para la mayoría de los problemas. 
 
La función residual que está dada de la ecuación de Navier es 

𝐴𝑖 = 𝜎𝑖𝑗,𝑗 + 𝑓𝑖 − 𝜌𝑢𝑖,𝑡𝑡 , ∀ 𝛺                                             (3.45)  

 
donde 𝛺 es el dominio de interés. Si la ecuación 3.45 es igual a cero, el residual se convierte 
en la ecuación de momento lineal. Ahora se añade un peso al residual Ai en el dominio de 
interés con una función 𝑣𝑖, es decir 
  

∫ 𝑣𝑖𝛺
𝐴𝑖𝑑𝑉 = ∫𝑣𝑖(𝜎𝑖𝑗,𝑗 + 𝑓𝑖 − 𝜌𝑢𝑖,𝑡𝑡)𝑑𝑉                                    (3.46) 

 
Si se proporcionan los valores adecuados para los esfuerzos, desplazamientos y fuerzas de 
cuerpo para cada vi, la ecuación 3.46 se hace cero. A la inversa, si la ecuación 3.46 se hace 
cero para cada prueba posible de la función vi entonces el residual es igual a cero.  
 
Después de igualar a cero la ecuación 3.46 y usando el teorema de Green se puede reescribir 
la ecuación de la siguiente manera 
 

∫ 𝑣𝑖𝛺
𝐴𝑖𝑑𝑉 = ∫ 𝑣𝑖(𝑓𝑖 − 𝜌𝑢𝑖,𝑡𝑡) − 𝑣𝑖𝜎𝑖𝑗,𝑗𝑑𝑉𝛺

+ ∫ 𝑣𝑖𝑡𝑖𝑑𝛤𝛿𝛺
= 0                     (3.47) 

 
Donde ti=σijnj es el vector tracción. Al considerar la ley de Hooke, se puede probar que los 
desplazamientos y las funciones de prueba tienen que ser aproximadas con funciones 
cuadráticas integrables a trozos continuos. Si se selecciona la ecuación 3.45 para igualarla a 
cero, la formulación se le denomina fuerte; mientras que si se escoge 3.46, al método se le 
conoce como débil (weak). La denominación es adoptada basada en los requerimientos de 
continuidad de la aproximación de los desplazamientos. 
 
La forma usada aquí es la forma discreta de 3.47, suponiendo una aproximación de los 
desplazamientos y funciones de prueba con un espacio dimensional finito de funciones en 
la forma de combinación lineal 
 

𝑢𝑖(𝑥1, 𝑥2, 𝑥3) = 𝑢𝑖
𝑗
𝛷𝑗(𝑥1, 𝑥2, 𝑥3) 

(3.48) 

𝑣𝑖(𝑥1, 𝑥2, 𝑥3) = 𝑣𝑖
𝑗
𝛷𝑗(𝑥1, 𝑥2, 𝑥3) 

 

Donde 𝑢𝑖
𝑗
 y 𝑣𝑖

𝑗
 son los coeficientes de las funciones 𝛷𝑗.  Sustituyendo las ecuaciones 3.48 en 

3.47 se puede mostrar que la solución al problema es equivalente a resolver 
 

𝑀�̈� + 𝐾𝑢 = 𝐹                                                                          (3.49) 
 
Donde M es la masa y K es la matriz de rigidez.  
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4.- Metodología. 
4.1.- Introducción. 

En este capítulo se describe, el pre-procesamiento de datos de aceleración y velocidad, las 
complicaciones al momento de realizar la corrección de la línea base y el uso de filtros de 
polarización para mejorar la calidad de los registros y hacer el picado automático de la onda 
P. Además, se explica el esquema de inversión de mínimos cuadrados para la función de 
fuente; se hace una validación con un modelo de una capa sobre un semi-espacio como 
preámbulo al caso 3D. A partir de la función de fuente que se obtiene como resultado de la 
inversión, se hace el análisis en frecuencia para obtener la frecuencia de esquina. 

4.2.- Pre-Procesamiento de datos.  

Para este estudio se cuenta con una base de 80 sismos de magnitud Mw > 5.5 ocurridos a lo 
largo de la trinchera mexicana entre los años de 1972 al 2012, con sus respectivas fechas, 
epicentros, profundidad, magnitud, mecanismo focal y el momento sísmico; los tres últimos 
parámetros se obtuvieron del catálogo de Harvard Global Centroid Moment Tensor (ver 
Anexos, tabla 10).  

Los datos obtenidos de la Red Acelerográfica del Instituto de Ingeniería de la UNAM son 
registros de aceleración en formato ASA. Algunos registros de aceleración del Servicio 
Sismológico Nacional (SSN) se obtuvieron de la Base Mexicana de Datos de Sismos Fuertes. 
La información de todos los datos utilizados se muestran en la tabla 1 en el anexos 1.  

A los registros de aceleración tanto del SSN como del IINGEN se aplicó la corrección de la 
respuesta instrumental, se les aplico una integral numérica para obtener velocidad y se 
corrigió la línea base de los registros de velocidad utilizando el método de Wang et al. (2011). 

Desafortunadamente muchos registros tanto antiguos como actuales presentan niveles de 
ruido alto que no permiten corregir adecuadamente los registros de velocidad. En lugar de 
descartarlos, se buscó una forma de poder rescatar la mayor cantidad de registros, ya que si 
se descartan, solo quedarían alrededor de 10 sismos (Figura 4.1).  

En la figura 4.1 se puede apreciar que el registro de aceleración es bueno y no parece tener 
perturbación alguna antes del movimiento fuerte y sin embargo, el registro de velocidad, 
obtenido de integrar el registro de aceleración, se ve muy distorsionado. 
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Figura 4. 1.- Corrección de la línea base implementada para un registro de aceleración de la componente vertical del sismo 
del 16 de Junio de 2013 en la estación de Huamuxtitlan, Guerrero (HMTT). La gráfica superior (a) es la traza de 

aceleración y la gráfica inferior (b) el registro de velocidad corregido por línea base muy distorsionado. 

Los factores que provocan desajustes en las señales de velocidad y de desplazamiento 
mediante integración del registro de aceleración pueden ser los siguientes: uno de ellos 
puede ser a errores numéricos en el procedimiento de integración, histéresis mecánica, 
sensibilidad de ejes cruzados (cross-axis sensitivity) o movimientos rotacionales no 
resueltos, siendo este último el más relevante, además del ruido antropogénico y ambiental. 
(Melgar et al., 2013).  

A pesar de que hay registros en los que la corrección de la línea base es adecuada, sucede 
en muy pocos como se muestra en la figura 4.2. Como se mencionó anteriormente, se pensó 
en eliminar la mayoría de los registros que tuvieran un registro de velocidad muy 
distorsionado. Para evitar descartar más registros, se recurrió a un pre-procesamiento 
adicional de los datos antes de hacer la corrección por la línea base. Se utilizaron los 
algoritmos de picado de onda P y S propuestos por Ross y Ben-Zion (2014). Su trabajo 
consiste en la implementación de un algoritmo que se basa en el análisis de la polarización 
para el picado de la onda P y S para facilitar su separación dentro de los registros. Además, 
esta implementación permitió automatizar el picado de onda P para la corrección de la línea 
base. 

El análisis se hace con una matriz de covarianzas. La covarianza es el grado de linealidad 
entre dos variables y en una matriz, los elementos de la diagonal principal son las varianzas 
de las variables y los elementos fuera de la diagonal principal contienen las covarianzas 
entre todos los pares posibles de variables. 
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Figura 4. 2.- Corrección de la línea base para  un registro de aceleración de la componente vertical del sismo del 20 de 
marzo de 2012 en la estación ACP2, en Acapulco, Guerrero. La gráfica superior (a) es la traza de aceleración. La gráfica 

inferior (b) el registro de velocidad corregido por línea base. 

Para separar las fases correspondientes a las ondas P y S, se calcula la matriz de covarianzas 
de los registros para una ventana móvil de 3 segundos. Posteriormente se calculan los 
valores y vectores característicos de la matriz de covazrianzas que pueden utilizarse para 
calcular algunos aspectos del movimiento de la partícula. Una de ellas es la rectilinealidad 

𝑟 = 1 − (
𝜆2+𝜆3

2𝜆1
)                                                                     (4.1) 

El rango de r en la ecuación 4.1 es de [0,1]. Para las ondas de cuerpo, r debe ser 
aproximadamente igual a 1. El ángulo de incidencia vertical aparente, φ, es 

cos(𝜑) = |𝑢11|                                                             (4.2) 

Para terremotos locales, cos(φ) debe ser casi cero para las ondas P y cercano a cero para el 
caso de las ondas S. A partir de las ecuaciones 4.1 y 4.2, se construyen los filtros de 
polarización que a continuación se muestran 

𝑝 = 𝑟 𝑐𝑜𝑠(𝜑)                                                               (4.3) 

𝑠 = 𝑟[1 − 𝑐𝑜𝑠(𝜑)]                                                           (4.4) 

Estos filtros se usan para modular los datos de las tres componentes únicamente 
multiplicando cada filtro por la componente correspondiente. Normalmente el valor de p se 
usa para modular la componente vertical y s se usa para modular las componentes 
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horizontales. Las señales obtenidas se conocen como trazas polarizadas debido a que 
eliminan energía que presenta una polarización en particular.  

Con las trazas polarizadas se retoma la metodología de Wang et al. (2011) para realizar la 
corrección de la línea base la cual consiste básicamente en lo siguiente: en el registro de 
desplazamiento, el cual se obtiene de integrar dos veces el registro de aceleración, se busca 
el último cruce de la señal con cero. La parte de la señal después del último cruce, se debe 
ajustar a una función escalón utilizando polinomios de segundo o tercer orden; se selecciona 
la traza que mejor se ajuste a la función escalón. 

Una vez realizada la corrección la línea base, se procede a implementar el esquema de 
inversión. Se presenta el esquema matemático para la inversión de la función de fuente. 
Posteriormente, se hace una validación con un modelo unidimensional para finalmente usar 
datos sintéticos en un modelo 3D.  

4.3- Inversión de la función de fuente.  

Una vez expuesto el pre-procesamiento de los registros de aceleración y de velocidad, se 
muestra a continuación el esquema matemático para la inversión de la función de fuente 
mediante mínimos cuadrados. Como se mencionó en el capítulo 2, la función de la fuente 
no se puede obtener de manera directa con los datos observados, por lo que la opción más 
viable es hacer inversión imponiendo una función de fuente traslapando figuras 
geométricas con módulo variable en un intervalo de tiempo. Las dos formas más comunes 
para discretizar la función de fuente son mediante una serie de rectángulos o triángulos, 
como se muestra en la figura 4.3. 

Figura 4. 3.- Alternativas para discretizar la función de fuente, Δt es el intervalo de tiempo (Tomado de Lay y Wallace, 
1995). 

En este trabajo se utilizó función triangular como base para construir el slip-rate debido a 
que los triángulos tienen mejor representación, en términos de interpolación, de una 
hipotética función de fuente. A partir del slip-rate base, el triángulo, se va a formular una 
función “sintética” para hacer la inversión con la función de fuente, la cual se puede 
imaginar como una sucesión de triángulos sobrepuestos y desfasados un determinado 
periodo Δt, y cada triángulo modulado por un cierto valor dado por el valor absoluto del 
momento sísmico. Partiendo de esto, la inversión del slip-rate consiste en minimizar una 
función objetivo, en donde se denomina a V* al dato observado y V el sismograma sintético 
o bien, la respuesta con base en el slip-rate discretizado con triángulos, que se define de esta 
manera 
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𝑉𝑖𝑠,𝑖𝑐 =∑𝑀0
𝑘̇ ∗

𝑁𝑤

𝑘=1

𝜃𝑖𝑠,𝑖𝑐 [𝑡 −
𝑇𝑟

2
(𝑘 − 1)]                                         (4.5) 

 Nw es el número de triángulos o ventanas 

 𝑀0
𝑘̇  son las variaciones en la tasa de momento sísmico. La incógnita. 

 θ la respuesta a cada uno de los triángulos 

 is el número de estaciones 

 ic el número de canales en cada estación 

 t el tiempo 

 Tr el periodo de discretización. 

Se muestra un ejemplo en la figura 4.4, la función está normalizada.  

 

Figura 4. 4.- Ejemplo de una función de fuente discretizada. 

Entonces, se define la función a minimizar para la inversión utilizando la norma L2 

𝑓 = ∑ ∑∫(𝑉𝑖𝑠,𝑖𝑐
∗ − 𝑉𝑖𝑠,𝑖𝑐)

2
𝑑𝑡 + 𝛾∫ (

𝜕𝑀0
𝑘̇

𝜕𝑡
)

2
∞

0

𝑑𝑡 

𝑁𝑐

𝑖𝑐=1

𝑁𝑒𝑠𝑡

𝑖𝑠=1

          (4.6) 

Nest y Nc es el número de estaciones y número de canales en total para cada suma, 
respectivamente. El segundo miembro de la ecuación 4.6 se conoce como regularizador de 
Tikhonov, el cual hace que al momento de hacer la derivada, la función de fuente no tenga 
cambios bruscos, es decir, suaviza la función. Al sustituir la ecuación 4.5 en 4.6 se tiene 

𝑓 = ∑∑∫(𝑉𝑖𝑠,𝑖𝑐
∗ −∑𝑀0

𝑘̇ ∗

𝑁𝑤

𝑘=1

𝜃𝑖𝑠,𝑖𝑐 [𝑡 −
𝑇𝑟

2
(𝑘 − 1)])

2

𝑑𝑡

𝑁𝑐

𝑖𝑐

𝑁𝑒𝑠𝑡

𝑖𝑠

+  𝛾∫ (
𝜕𝑀0

𝑘̇

𝜕𝑡
)

2

 
∞

0
   (4.7) 

Si se hace la diferencia del dato observado con el dato sintético en el primer miembro de la 

ecuación 4.7, y éste se aproxima a cero, se obtienen los valores 𝑀0
𝑘̇  que definen la función 

de fuente, es decir, el resultado de la inversión. Para obtener el valor mínimo de la resta, se 

hace la derivada respecto a 𝑀0
𝜆̇  y se iguala a cero, es decir 
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𝜕𝑓

𝜕𝑀0̇
𝜆
= 0                                                                     (4.8) 

Donde λ representa el número de ecuaciones de nuestro sistema para cada valor de 𝑀0
𝜆̇ , 

λ=1,2,3…Nw. Primero se obtiene la derivada de la expresión 4.7 la cual queda como sigue 

𝜕𝑓

𝜕𝑀0
𝜆̇
= ∑ ∑ 2∫(𝑉𝑖𝑠,𝑖𝑐

∗ −∑𝑀0
𝑘̇ ∗

𝑁𝑤

𝑘=1

𝜃𝑖𝑠,𝑖𝑐 [𝑡 −
𝑇𝑟

2
(𝑘 − 1)]) (− 𝜃𝑖𝑠,𝑖𝑐 [𝑡 −

𝑇𝑟

2
(𝜆 − 1)]) 𝑑𝑡

𝑁𝑐

𝑖𝑐=1

𝑁𝑒𝑠𝑡

𝑖𝑠=1

+  𝛾∫
𝜕

𝜕𝑀0
𝜆
(
𝜕

𝜕𝑡
∑𝑀0̇

𝑘
𝑁𝑤

𝑘=1

∅
𝑘
(𝑡))

2

𝑑𝑡
∞

0
                                                                   (4.9) 

Reescribiendo la ecuación 4.9 se tiene 

𝜕𝑓

𝜕𝑀0
𝜆̇
= ∑ ∑ 2∫(𝑉𝑖𝑠,𝑖𝑐

∗ −∑𝑀0
𝑘̇ ∗

𝑁𝑤

𝑘=1

𝜃𝑖𝑠,𝑖𝑐 [𝑡 −
𝑇𝑟

2
(𝑘 − 1)]) (− 𝜃𝑖𝑠,𝑖𝑐 [𝑡 −

𝑇𝑟

2
(𝜆 − 1)]) 𝑑𝑡

𝑁𝑐

𝑖𝑐=1

𝑁𝑒𝑠𝑡

𝑖𝑠=1

+ 𝛾∫ 2 [
𝜕

𝜕𝑡
∑𝑀0̇

𝑘
𝑁𝑤

𝑘=1

∅𝑘(𝑡)]
𝜕

𝜕𝑡
∅𝜆(𝑡)𝑑𝑡

∞

0

                                                                (4.10) 

A continuación, se muestra el desarrollo por separado de la expresión que involucra al 
regularizador para poder visualizar la importancia de este parámetro. Se define entonces la 

función ∅𝑘(𝑡) como el triángulo que se utiliza para discretizar la función de fuente, pero 
para construir esta función, se empieza definiendo la función  

𝐻0(𝑡 − 𝑡0) = {

0, 𝑥 < 𝑡0
1/2, 𝑥 = 𝑡0
     1,         𝑥 ≥ 𝑡0

                                          (4.11) 

Empleando 4.11, la función caja se puede definir de la siguiente manera  

𝐵0(𝑡, 𝑡0, 𝑡𝑓) = 𝐻0(𝑡 − 𝑡𝑜) − 𝐻0(𝑡 − 𝑡𝑓)                                  (4.12) 

Será útil más adelante conocer la derivada de la ecuación 4.12, de la cual se obtiene dos 
deltas de Dirac 

𝑑𝐵0(𝑡, 𝑡0, 𝑡𝑓)

𝑑𝑡
= 𝛿(𝑡 − 𝑡0) − 𝛿(𝑡 − 𝑡0)                                   (4.13) 

Por lo tanto, el triángulo queda definido de la siguiente forma 

∅𝑘(𝑡) =
2

𝑇𝑟
[(𝑡 − 𝑡𝑘−1)𝐵0(𝑡, 𝑡𝑘−1, 𝑡𝑘) − (𝑡 − 𝑡𝑘+1)𝐵0(𝑡, 𝑡𝑘 , 𝑡𝑘+1)]           (4.14) 

Las rectas (𝑡 − 𝑡𝑘±1) en 4.14 dan las pendientes de los lados del triángulo. Haciendo las 

operaciones, se obtiene el triángulo, la función ∅𝑘(𝑡). Ahora, para continuar con el 

desarrollo de la función objetivo para la inversión, hace falta conocer la derivada de la 
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ecuación 4.14 que se necesita continuar el desarrollo de la ecuación 4.10. Entonces, la 

derivada de la función ∅𝑘(𝑡) respecto al tiempo y usando la ecuación 4.13 se tiene 

𝜕

𝜕𝑡
∅𝑘(𝑡) =

2

𝑇𝑟
{𝐵(𝑡, 𝑡𝑘−1, 𝑡𝑘) + (𝑡 − 𝑡𝑘−1)[𝛿(𝑡 − 𝑡𝑘−1) − 𝛿(𝑡 − 𝑡𝑘)] − 

𝐵(𝑡, 𝑡𝑘 , 𝑡𝑘+1) − (𝑡 − 𝑡𝑘+1)[𝛿(𝑡 − 𝑡𝑘) − 𝛿(𝑡 − 𝑡𝑘+1)]}             (4.15) 

Al reacomodar los términos de la ecuación 4.15, se obtiene 

𝜕

𝜕𝑡
∅𝑘(𝑡) =

2

𝑇𝑟
{𝐵(𝑡, 𝑡𝑘−1, 𝑡𝑘) − 𝐵(𝑡, 𝑡𝑘, 𝑡𝑘+1) − 2𝛿(𝑡 − 𝑡𝑘)(𝑡 − 𝑡𝑘) + 𝛿 

(𝑡 − 𝑡𝑘−1)(𝑡 − 𝑡𝑘−1) +  𝛿(𝑡 − 𝑡𝑘+1)(𝑡 − 𝑡𝑘+1)}     (4.17) 

Si se revisa la ecuación 4.10, la derivada de ∅ es respecto a k y respecto a λ. Ésto implica que 
se debe hacer una multiplicación de la ecuación 4.15 consigo misma, pero una en términos 
de k y la otra en términos de λ. Se muestra a continuación el resultado de la multiplicación 

2∑𝑀0̇
𝑘

𝑁𝑤

𝑘=1

∫
𝜕

𝜕𝑡
∅𝑘(𝑡)

𝜕

𝜕𝑡
∅𝜆(𝑡)𝑑𝑡 =

∞

0

 

4

𝑇𝑟2
{𝐵(𝑡, 𝑡𝑘−1, 𝑡𝑘) − 𝐵(𝑡, 𝑡𝑘, 𝑡𝑘+1) − 2𝛿(𝑡 − 𝑡𝑘)(𝑡 − 𝑡𝑘) + 𝛿(𝑡 − 𝑡𝑘−1)(𝑡 − 𝑡𝑘−1) 

+𝛿(𝑡 − 𝑡𝑘+1)(𝑡 − 𝑡𝑘+1)} ∗ {𝐵(𝑡, 𝑡𝜆−1, 𝑡𝜆) − 𝐵(𝑡, 𝑡𝜆 , 𝑡𝜆+1) − 2𝛿(𝑡 − 𝑡𝜆)(𝑡 − 𝑡𝜆) 

+𝛿(𝑡 − 𝑡𝜆−1)(𝑡 − 𝑡𝜆−1) + 𝛿(𝑡 − 𝑡𝜆+1)(𝑡 − 𝑡𝜆+1)}                       (4.18) 

Se asigna a la función del lado izquierdo como la función del regularizador T. Al realizar la 
multiplicación de la ecuación 4.18, se debe tener en cuenta lo siguiente: todos los términos 
tendrán una integral, y en primer lugar se debe observar que al realizar las operaciones, la 
función delta de Dirac quedara multiplicada por las funciones caja tanto en términos de k 
como en  términos de λ; en la expresión también quedan multiplicaciones entre deltas de 
Dirac.  

Por propiedades de la integral de una función delta de Dirac multiplicada por una función 
el valor será el de la función evaluada en un punto, que en este caso, al multiplicar por las 
cajas y las demás deltas, estas se hacen cero. Los únicos términos que quedan son 
multiplicaciones entre cajas, dos en fase y dos desfasadas, dos cuando k=λ, una cuando 
k=λ+1, y otra cuando k=λ-1. Al hacer la integral de estas expresiones, se obtiene Tr/2 

multiplicado por el valor del momento sísmico 𝑀0̇  como se muestra en la siguiente ecuación 

𝑇(𝜆) =
4

𝑇𝑟2
[𝑀0̇

𝜆
(
𝑇𝑟

2
) −𝑀0̇

𝜆+1
(
𝑇𝑟

2
) −𝑀0̇

𝜆−1
(
𝑇𝑟

2
) +𝑀0̇

𝜆
(
𝑇𝑟

2
)]        (4.19) 

Simplificando la ecuación 4.19, se obtiene la expresión final que corresponde al 
regularizador y que se muestra a continuación 
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2∑𝑀0̇
𝑘

𝑁𝑤

𝑘=1

∫
𝜕

𝜕𝑡
∅𝑘(𝑡)

𝜕

𝜕𝑡
∅𝜆(𝑡)𝑑𝑡

∞

0

= (
2

𝑇𝑟
) [−𝑀0̇

𝜆−1
+ 2𝑀0̇

𝜆
−𝑀0̇

𝜆+1
]      (4.20) 

Ahora se puede seguir con el desarrollo de la expresión para la inversión de la fuente. 

Sustituyendo la última ecuación en la ecuación 4.10, se tiene 

𝜕𝑓

𝜕𝑀0
𝜆̇
= −2 ∑ ∑ ∫(𝑉𝑖𝑠,𝑖𝑐

∗ −∑𝑀0
𝑘̇ ∗

𝑁𝑤

𝑘=1

𝜃𝑖𝑠,𝑖𝑐 [𝑡 −
𝑇𝑟

2
(𝑘 − 1)]) ( 𝜃𝑖𝑠,𝑖𝑐 [𝑡 −

𝑇𝑟

2
(𝜆 − 1)]) 𝑑𝑡

𝑁𝑐

𝑖𝑐=1

𝑁𝑒𝑠𝑡

𝑖𝑠=1

 

+𝛾 (
2

𝑇𝑟
) [−𝑀0̇

𝜆−1
+ 2𝑀0̇

𝜆
−𝑀0̇

𝜆+1
]  (4.21) 

Se iguala a cero la ecuación anterior, para que obtener el valor mínimo de la función y así 

se tiene 

0 = −2 ∑ ∑{∫(𝑉𝑖𝑠,𝑖𝑐
∗ −∑𝑀0

𝑘̇ ∗

𝑁𝑤

𝑘=1

𝜃𝑖𝑠,𝑖𝑐 [𝑡 −
𝑇𝑟

2
(𝑘 − 1)]) ( 𝜃𝑖𝑠,𝑖𝑐 [𝑡 −

𝑇𝑟

2
(𝜆 − 1)]) 𝑑𝑡

𝑁𝑐

𝑖𝑐=1

𝑁𝑒𝑠𝑡

𝑖𝑠=1

 

−𝛾(
2

𝑇𝑟
)[−𝑀0̇

𝜆−1
+ 2𝑀0̇

𝜆
−𝑀0̇

𝜆+1
]}                           (4.22) 

Reacomodando términos y simplificando 

∑ ∑{∫(𝑉𝑖𝑠,𝑖𝑐
∗ 𝜃𝑖𝑠,𝑖𝑐 [𝑡 −

𝑇𝑟

2
(𝜆 − 1)] −∑𝑀0

𝑘̇
𝑁𝑤

𝑘=1

∫𝜃𝑖𝑠,𝑖𝑐 [𝑡 −
𝑇𝑟

2
(𝑘 − 1)] ∗ 𝜃𝑖𝑠,𝑖𝑐 [𝑡 −

𝑇𝑟

2
(𝜆 − 1)] 𝑑𝑡

𝑁𝑐

𝑖𝑐=1

𝑁𝑒𝑠𝑡

𝑖𝑠=1

} 

−(
𝛾

𝑇𝑟
) [−𝑀0̇

𝜆−1
+ 2𝑀0̇

𝜆
−𝑀0̇

𝜆+1
] = 0               (4.23) 

Agrupando términos de la ecuación 4.23 

∑𝑀0
𝑘̇

𝑁𝑤

𝑘=1

∑ ∑∫ 𝜃𝑖𝑠,𝑖𝑐 [𝑡 −
𝑇𝑟

2
(𝑘 − 1)]

𝑇

𝑜

𝑁𝑐

𝑖𝑐=1

𝑁𝑒𝑠𝑡

𝑖𝑠=1

∗ 𝜃𝑖𝑠,𝑖𝑐 [𝑡 −
𝑇𝑟

2
(𝜆 − 1)] + (

𝛾

𝑇𝑟
) [−𝑀0̇

𝜆−1
+ 2𝑀0̇

𝜆
−𝑀0̇

𝜆+1
] 

= ∑ ∑(𝑉𝑖𝑠,𝑖𝑐
∗ 𝜃𝑖𝑠,𝑖𝑐 [𝑡 −

𝑇𝑟

2
(𝜆 − 1)]

𝑁𝑐

𝑖𝑐=1

𝑁𝑒𝑠𝑡

𝑖𝑠=1

                  (4.24) 

La ecuación 4.24 se puede expresar de otra forma más sencilla, en una ecuación matricial, 

la cual quedará de la siguiente manera. 

𝑀(𝑘, 𝜆) = ∫𝜃𝑖𝑠,𝑖𝑐 [𝑡 −
𝑇𝑟

2
(𝑘 − 1)] 𝜃𝑖𝑠,𝑖𝑐 [𝑡 −

𝑇𝑟

2
(𝜆 − 1)]𝑑𝑡                         (4.25) 

𝑅(𝜆) =   ∫𝑉𝑖𝑠,𝑖𝑐
∗ 𝜃𝑖𝑠,𝑖𝑐 [𝑡 −

𝑇𝑟

2
(𝜆 − 1)] 𝑑𝑡                                               (4.26) 
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𝑇(𝜆) = (
𝛾

𝑇𝑟
) [−𝑀0̇

𝜆−1
+ 2𝑀0̇

𝜆
−𝑀0̇

𝜆+1
]                                               (4.27) 

O bien 

∑( 𝑀0
𝑘)̇ ∑ ∑{𝑀(𝑘, 𝜆) }

𝑁𝑐

𝑖𝑐=1

𝑁𝑒𝑠𝑡

𝑖𝑠=1

𝑁𝑤

𝑘=1

  +   𝑇(𝜆)  =   ∑ ∑ 𝑅(𝜆)

𝑁𝑐

𝑖𝑐=1

𝑁𝑒𝑠𝑡

𝑖𝑠=1

                             (4.28) 

En la expresión anterior se muetsra la matriz cuadrada M de k x 𝜆 (filas x columnas) para 

los sismogramas sintéticos, un vector de incógnitas 𝑀0̇
𝑘

  de orden k x 1, cuyos elementos 
son las amplitudes del momento para cada ventana, del lado derecho de la ecuación se 
tienen la matriz R con las integrales de los datos observados por la respuesta debida a un 
triángulo y T(𝜆) es la matriz del regularizador que queda definida de la siguiente manera 

𝑇(𝜆) = (
𝛾

𝑇𝑟
)

(

 
 
 

−2 1 0 0 0 0 …
−1 −2 1 0 0 0 …
0 −1 −2 1 0 0 …
0 0 −1 −2 1 0 …
0 0 0 −1 −2 1 …
⋮ ⋮ ⋮ ⋮ ⋮ ⋮ ⋱)

 
 
 
                                 (4.29) 

Sin embargo, el valor de γ es el que va a dominar en esta expresión. A dicha variable se le 
asignan valores aleatorios de tal forma que reduzca cambios abruptos en la función de 
fuente en caso de tenerlos, pero tratando de no alterar la frecuencia de esquina, pues la 
ecuación 4.29 se puede considerar como un filtro pasa bajas. 

4.4.- Validación del método de inversión. 

Para probar que la inversión funciona, se validó el método usando un modelo de una capa 
sobre un semi-espacio (Figura 4.5), junto con los parámetros de velocidades de ondas P y S, 
densidad, espesor, Qp y Qs mostrados en la tabla 1 (Day et al., 2001). 

Vp (km/s) Vs (km/s) rho Espesor 
(Km) 

Qp Qs 

4.0 2.0 2.6 1 6000 5500 

6.0 3.464 2.7 0 6000 5500 
Tabla 1.-Datos del modelo de velocidades para una capa sobre un semiespacio usado para la validación (Day et al., 2001). 

                                                                                                                             
Figura 4. 5.- Modelo de una capa sobre un semiespacio (Modificada de Day et al., 2001). 
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Los datos de entrada que se utilizaron para implementar la validación son los que se 
muestran en la tabla 1 (Petersson y Sjögreen, 2011). Primero, las coordenadas del epicentro 
del sismo y su profundidad, que son x=15000m, y=15000m, z=2000m, el momento sísmico 
es Mo=1e18 N.m/s y la función de fuente es una función gaussiana con esparcimiento de 
0.06 (Figura 4.6). El tiempo de duración de la simulación es de 9 segundos con un tiempo 
inicial to=0.36 y la frecuencia máxima de resolución es f=16.6667 Hz que corresponde al 
esparcimiento gaussiano definido anteriormente y el intervalo de muestreo para la historia 
de tiempo es de 0.1 segundos.  

El mecanismo focal corresponde a una falla strike-slip, por lo que los parámetros son 
strike=0, dip=90 y rake=0. Los datos de las estaciones se muestran en la tabla 2. Las 
estaciones están a intervalos de 1000 metros a lo largo de una línea orientada a un ángulo 
de 53.13 grados (tan-1(4/3)) respecto al eje x (como en la figura 4.5). 

 Lon (m) Lat (m) 

Estación 1 15600 15800 

Estación 2 16200 16600 

Estación 3 16800 17400 

Estación 4 17400 18200 

Estación 5 18000 19000 

Estación 6 18600 19800 

Estación 7 19200 20600 

Estación 8 19800 21400 

Estación 9 20400 222000 

Estación 10 21000 23000 
Tabla 2.- Coordenadas de las estaciones para la validación (Petersson y Sjögreen, 2011). 

 

Figura 4. 6.-Función de tipo gaussiana empleada en la validación. 

En la figura 4.6, la función esta discretizada por triángulos. Este es el slip rate base que tiene 
una discretización de 0.1. Con los datos definidos anteriormente, se calcularon los 
sismogramas sintéticos con el método de frecuencia-número de onda discreto 
implementado por Zhu y Rivera (2000), y se obtienen los resultados que se muestran en la 
figura 4.7 
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Figura 4. 7.- Sismogramas sintéticos obtenidos con la validación utilizando la estación 10 (derecha). Al comparar con los 
resultados teóricos obtenidos por Zhu y Rivera, 2002 (en rojo) el resultado es similar. 

De la figura 4.7, se puede observar que el resultado de la validación es similar al obtenido 
por Zhu y Rivera (200). En la figura 4.8 se muestra los sismogramas sintéticos para las diez 
estaciones para la componente radial. Las señales de velocidad están normalizadas. 

Figura 4. 8.- Sismogramas sintéticos para las diez estaciones (componente radial). Obsérvese la forma del primer arribo, 
similar a la función gaussiana. 

Se implementó la inversión con las trazas generadas con el método de Zhu y Rivera (2002) 
de la siguiente manera: primero, se usaron como “datos” los sismogramas sintéticos 
generados con la función gaussiana, es decir, las series de tiempo de la figura 4.8; 
posteriormente, se generan nuevos sintéticos con una función triangular. Las trazas 
generadas por la función gaussiana (que fungen como dato observado) y las trazas 
generadas por la función triangular (sintéticos), se utilizan para probar el esquema de 
inversión descrito en la sección 4.3 y se obtiene el resultado que se muestra en la figura 4.9. 
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Figura 4. 9.- Resultado de la validación para la inversión usando mínimos cuadrados. 

Se obtiene el mismo resultado, es decir, la función de fuente de entrada es la misma que la 
función de deslizamiento de salida, por lo que la implementación de la inversión es 
adecuada. 

4.5- Modelo de capas 3D. Cálculo de sismogramas sintéticos. 

Una vez realizado la validación con los sintéticos para la inversión de la función de fuente 
usando un modelo de una capa sobre un semi-espacio, ahora se calculan datos sintéticos 
usando el modelo en tres dimensiones del centro de México propuesto por Ramirez-
Guzman, et al. (2016*, en preparación).  

La propagación de las ondas elásticas se llevó a cabo con la herramienta Hércules (Tu et al., 
2006). La herramienta Hércules construye y particiona una malla basada en octaedros 
semiestructurados con resolución variable que depende de la velocidad local de las ondas 
S. Los elementos tienen la misma forma que los elementos de la matriz de rigidez, escaladas 
simplemente por el tamaño de los elementos y propiedades del material, por lo que no 
requiere almacenamiento de una matriz adicional. Lo anterior resulta en un decremento 
sustancial en la memoria requerida comparado con otros enfoques estructurados 
tradicionales como las diferencias finitas y mallas no estructuradas que se usan en 
implementaciones estándar de elementos finitos. Tu et al. (2006), usaron el método del 
elemento finito de Galerkin asumiendo una aproximación tri-lineal de los desplazamientos 
con las funciones de aproximación adecuadas. Los tensores de deformación se calcularon 
para las 51 estaciones dentro del rectángulo que se muestra en la figura 4.10. Las estaciones 
usadas en el modelo se muestran en la tabla 11 en el anexo 1. 

Los tensores de deformación se calcularon en una malla a cada 20 kilómetros en dirección 
horizontal y cada 5 kilómetros en dirección vertical. Se usaron 14 niveles a profundidades 
de entre 5 y 70 kilómetros. La resolución de las simulaciones es de 0.75 Hz y de 5 puntos por 
longitud de onda. El número de puntos por longitud de ondas necesariamente inducirá 
dispersión alrededor de 0.75 Hz. Sin embargo se considera suficiente para determinar la 
frecuencia de esquina. El tiempo de la simulación es de 300 segundos, con una velocidad 
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mínima para la velocidad de ondas S de 1000 m/s y no se incluyen cuencas. La función de 
fuente usada para generar los sintéticos fue un triángulo de 1 segundo. 

 

Figura 4. 10.- Modelo que abarca este estudio para el centro de México en el cuadro azul.  Los triángulos representan 
estaciones de la red sísmica mexicana. Los triángulos azules son estaciones del Instituto de Ingeniería y triángulos 

amarillos del Instituto de Geofísica. 

Los triángulos azules y amarillos de la figura 4.11 son estaciones de aceleración y de 
velocidad de la Red Sísmica Mexicana. Para estas estaciones se calculó el sintético para un 
sismo ya definido en las listas, con su respectivo mecanismo focal y momento sísmico, 
respectivamente. La Red Sísmica Mexicana tiene más de 150 estaciones de aceleración y de 
velocidad en todo el territorio nacional. 70 estaciones transmiten datos en tiempo real. Para 
este trabajo se toma ventaja de la gran cobertura de la red, con la finalidad de obtener 
mejores estimaciones de los tensores de deformación, inversión de la fuente y frecuencia de 
esquina. 

En total, los datos de aceleración que se usaron en la inversión son: 2 sismos en el estado de 
Jalisco, 10 en Michoacán, en Guerrero 7 y en Oaxaca 7. Por último, se ubicaron cada uno de 
los sismos representativos de la región correspondiente, es decir, los que ocurrieron en la 
zona de Jalisco, Michoacán, Guerrero y Oaxaca. Se muestran los datos en la tabla 10 en el 
anexo 1. 

  



61 
 

5.- Aplicación de la metodología y análisis de 
resultados. 
5.1.- Funciones de fuente obtenidas, comparación de los espectros obtenidos 

con el modelo de Brune (1970) y cálculo de la frecuencia de esquina. 

 

Con los datos de velocidad reales y los sismogramas sintéticos obtenidos del modelo 
tridimensional, se obtuvieron funciones de fuente; se analizaron en el dominio de la 
frecuencia para obtener el espectro de fuente; a partir del espectro se ubicó el valor más 
cercano a la frecuencia de esquina, el cual se obtuvo haciendo un ajuste al modelo propuesto 
por Brune (1970), definido como 

𝐴(𝑓) =
𝛺𝑜

1 + (
𝑓
𝑓𝑐
)
2                                                                   (5.1) 

Donde fc es la frecuencia de esquina y 𝛺𝑜 es el momento sísmico. Para cada valor del 
regularizador de Thikonov se obtuvo la función de fuente resultado de la inversión, se 
aplicó la transformada de Fourier y se mostró el espectro de desplazamiento en escala 
logarítmica. Por último, estos espectros se compararon con una familia de curvas de la 
ecuación 5.1 y se obtuvo el espectro que mejor ajusta al espectro teórico de Brune (1970) y 
se localizó la frecuencia de esquina en el eje de las frecuencias. 

La implementación del esquema de inversión requiere como datos de entrada las 
coordenadas de las estaciones del Instituto de Ingeniería y de Geofísica, las coordenadas de 
los epicentros de cada sismo, su mecanismo focal (es decir, strike, dip, rake), profundidad y 
el tiempo de origen. Los mecanismos focales se obtuvieron del catálogo Global Centroid 
Moment Tensor de Harvard.  

Los sismogramas sintéticos, al igual que los datos, se filtraron de acuerdo a la magnitud de 
los sismos y que en general será un filtro pasa bandas que para los sismos menores a 6 será 
en un rango entre f0=0.1 Hz y f1=1 Hz; para sismos entre magnitud 6 y 7 el rango del filtro 
será de f0=0.05 Hz y f1=0.5 Hz y para sismos mayores a 7, el rango será entre f0=0.01 Hz y 
f1=0.25 Hz. Los filtros se fueron ajustando dentro de estos rangos de manera que no afecten 
la frecuencia de esquina. También los rangos son variables y se van modificando conforme 
se va mostrando los resultados de la inversión.  

El criterio que se siguió para los rangos mostrados de los filtros se basó en estimaciones 
previas que se han realizado con modelos teóricos para obtener la frecuencia de esquina en 
términos del momento sísmico, la caída de esfuerzos y la energía emitida (e.g. Boore, 1983). 
Para el número de ventanas (o triángulos) utilizados para definir las funciones de fuente, se 
tomó como referencia los trabajos que se mencionan a continuación.  

Por último, se hace la convolución de los datos sintéticos debido a una función triangular 
con la finalidad de comparar con los datos reales de velocidad.  
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5.2.- Espectros de fuente para cada región. 

5.2.1.- Jalisco. 

En la Figura 5.1 se muestra los límites geográficos y tectónicos del bloque Jalisco junto con 
los mecanismos focales para los sismos utilizados en esta región. En la tabla 3 se muestra la 
lista de sismos usados para la región de Jalisco y el valor de la frecuencia de esquina. En la 
figura 5.2 y 5.3 se muestran las funciones de fuente obtenidas de la inversión y su respectivo 
espectro de Fourier. Por último, se muestran los ajustes de los datos sintéticos con los datos 
reales en el anexo 2, junto con un mapa que muestra la distribución de las estaciones usadas 
para la inversión. 

                   
Figura 5.1.-  Sismos utlizados en este trabajo para la región de Jalisco con su respectivo mecanismo focal. 

El formato de las tablas 3 a 9 es el siguiente: la columna a la izquierda indica el sismo 
mostrado en el mapa con su mecanismo focal para cada zona; el tamaño de los mecanismos 
focales aumentan de acuerdo a la magnitud. La fecha del sismo está en formato día, mes y 
año, se muestra la latitud y longitud, profundidad, magnitud de momento Mw y mecanismo 
focal (S: strike, D: dip y R: rake); se añade una columna para el valor de la frecuencia de 
esquina obtenido de otros estudios con su respectiva referencia y una columna más para el 
valor de la frecuencia de esquina obtenido en este trabajo.  

Tabla 3.- Sismos de la región de Jalisco usados en este estudio con su respectivo valor obtenido de la frecuencia de esquina 
(S: strike, D: Dip, R: Rake). 

No. 
Sismo 

Fecha del 
Sismo 

Lat(°) Lon(°) Depth 
(km) 

Mw (S°,D°,R°) Fc 
(Hz)  

1 09-10-1995 18.74 -104.67 15 8 (302,9,92) 0.025 

2 22-01-2003 18.6 -104.22 26 7.5 (308,12,110) 0.0481 
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Para estos sismos, no se encontraron estimaciones de la frecuencia de esquina para poder 
compararla con el valor estimado en este estudio. Sin embargo, Singh et al. (2008) hacen una 
estimación rápida de los parámetros de fuente del sismo de Colima en 1995 y calculan el 
espectro de fuente correspondiente, pero no reportan el valor de la frecuencia de esquina. 
Al apreciar el espectro que obtuvieron (Singh et al., 2008, figura 5) se puede intersectar dos 
rectas, una paralela a la parte plana y otra a la parte que decae al inverso de la frecuencia al 
cuadrado. De manera visual, se puede tener una idea del valor aproximado de la frecuencia 
de esquina, que se encuentra en un rango entre  0.02 < fc < 0.03 Hz, lo cual concuerda con el 
valor obtenido en este trabajo para el sismo de 1995, que es de 0.025 Hz. 

 

Figura 5. 2.- Inversión de la función de fuente y su correspondiente espectro de Fourier para el sismo ocurrido el 9 de 
octubre de 1995. 

 

Figura 5. 3.- Inversión de la función de fuente y su correspondiente espectro de Fourier para el sismo ocurrido el 22 de 
enero de 2003. Se muestra en la tabla los datos del sismo, momento sísmico y frecuencia de esquina estimados. 

Para la región de Jalisco, la ocurrencia de sismos de magnitud mayor a 5.5 es escasa. Ocurren 
sismos a grandes distancias de las costas de Jalisco y Colima. Sin embargo esos sismos ya 
no son de utilidad debido a la lejanía respecto al continente. Aunado a esto, el despliegue 
de estaciones para antes del año 2005 era muy pobre, y las pocas estaciones que existían 
tienen registros muy distorsionados, los cuales son más difíciles de procesar. A pesar de lo 
anterior, fue posible obtener una estimación de la función de fuente y de la frecuencia de 
esquina con las estaciones disponibles. 
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La función de fuente para el sismo de 1995 (Figura 5.2) que se estimó en este trabajo es 
diferente a la obtenida por Singh et al. (2000) y Courboulex et al. (1997). La función obtenida 
muestra que la ruptura inicia con un pulso con amplitud considerable en los primeros 50 
segundos. Es donde se libera la mayor parte de la energía y finaliza con un pulso más suave 
a poco después de los 50 segundos. 

Para el sismo del año 2003 (Figura 5.3) se obtuvo una función de fuente similar a la que 
estimaron Yagi et al. (2005) y Gómez-González et al. (2010). La ruptura inicia casi 
instantáneamente, liberando la mayor parte de la energía al inicio del terremoto con un 
pulso muy grande que tiene una duración aproximada de 20 a 30 segundos y después 
termina con pulsos más suaves que van decayendo poco a poco en amplitud. 

Se comparó el espectro obtenido con diversos espectros teóricos utilizando la ecuación 5.1 
como se muestra en los espectros de las figuras 5.2 y 5.3. Los valores de la frecuencia 
obtenidos para ambos sismos del bloque Jalisco son consistentes para sismos de magnitud 
mayor a 7.5. 

De estos sismos se debe destacar, como se muestra en los mapas (anexo 2), que los sismos 
están muy alejados de las estaciones de donde se obtuvieron los registros y las estaciones 
donde se calcularon los sismogramas sintéticos.  

Para futuros trabajos, se pretende calcular sismogramas sintéticos usando la red de 
estaciones que estén más cerca de las zonas donde ocurrieron estos sismos, pues no se debe 
olvidar que en esta región han ocurrido sismos muy grandes como el sismo de 1932 de 
magnitud Mw=8.2. La región de Jalisco es una zona con un gran potencial sismogénico y 
debe existir una red de estaciones mucho más amplia para estudiar la sismicidad de la zona 
y mejorar las estimaciones de peligro sísmico para los estados de Jalisco y Colima. 

5.2.2.- Michoacán. 

Para el estado de Michoacán se muestra en la figura 5.4 los límites geográficos y tectónicos 
para este estudio, al igual que los mecanismos focales. Se muestran las funciones de fuente 
obtenidas de la inversión con su respectivo espectro de fuente, y la línea correspondiente 
que indica la posición de la frecuencia de esquina, en las figuras 5.5 a 5.13.  

En la tabla 4 se muestran los valores de la frecuencia de esquina y se compararon con los 
valores obtenidos en otros trabajos indicados con un superíndice que indica la referencia. 
En la tabla 5, se muestran los valores numéricos de la frecuencia de esquina para sismos que 
no se tiene estimado este valor. 
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Figura 5. 4.- Sismos utilizados en este trabajo para la región de Michoacán. Se muestran los mecanismos focales para 
cada sismo. 

En el anexo 3 se muestran los ajustes entre los sismogramas sintéticos y los datos reales, 
junto con un mapa que indica las estaciones que se usaron en la inversión para cada sismo. 

Tabla 4.- Comparación de los valores de la frecuencia de esquina para 5 sismos ocurridos en la zona de Guerrero. 1.- 
García et al., 2004. (S: strike, D: Dip, R: Rake). 

No. 
Sismo 

Sismos Lat Lon Depth 
(km) 

Mw (S,D,R) Fc (Hz) 

5 25-10-1981 18.28 -102.15 31.8 7.2 287,20,82 0.112 

6 19-09-1985 18.081 -102.942 21.3 8.1 301,18,105 0.033 

7 21-09-1985 18.021 -101.479 20.8 7.5 296,17,85 0.098 

8 11-08-2006 18.32 -101.27 57.8 6 97,33,-94 0.343 

9 11-04-2012 17.9 -103.06 20.5 6.7 282,25,77 0.075 

10 21-04-2013 17.87 -102.19 26.6 6.1 113,29,77 0.33 
Tabla 5.- Valores de la frecuencia de esquina para el resto de los sismos ocurrido en Michoacán (S: strike, D: Dip, R: 

Rake). 

No. 
Sismo 

Sismo Lat Lon Depth  
(km) 

Mw (S,D,R) Fc (Hz)1 Fc (Hz)  

1 11-01-1997 17.91 -103.04 40 7.1 175,18,-28 0.174 0.084 

2 22-05-1997 18.41 -101.81 55.5 6.5 102,28,-78 0.345 0.17 

3 21-06-1999 17.99 -101.72 48 6.3 254,27,-141 0.49 0.251 

4 28-12-1999 18.1 -101.68 50 5.9 260,22,-129 0.572 0.304 
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Figura 5. 5.- Inversión de la función de fuente y su correspondiente espectro de Fourier para el sismo ocurrido el 25 de 
octubre de 1981. 

 

Figura 5. 6.- Inversión de la función de fuente y su correspondiente espectro de Fourier para el sismo ocurrido el 19 de 
septiembre de 1985. 

 

Figura 5. 7.- Inversión de la función de fuente y su correspondiente espectro de Fourier para el sismo ocurrido el 21 de 
septiembre de 1985. 
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Figura 5. 8.- Inversión de la función de fuente y su correspondiente espectro de Fourier para el sismo ocurrido el 11 de 
enero de 1997. 

 

Figura 5. 9.- Inversión de la función de fuente y su correspondiente espectro de Fourier para el sismo ocurrido el 22 de 
mayo de 1997. 

 

Figura 5. 10.- Inversión de la función de fuente y su correspondiente espectro de Fourier para el sismo ocurrido el 21 de 
junio de 1999. 
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Figura 5. 11.- Inversión de la función de fuente y su correspondiente espectro de Fourier para el sismo ocurrido el 28 de 
diciembre de 1999. 

 

Figura 5. 12.- Inversión de la función de fuente y su correspondiente espectro de Fourier para el sismo ocurrido el 11 de 
agosto de 2006. 

 

Figura 5. 13.- Inversión de la función de fuente y su correspondiente espectro de Fourier para el sismo ocurrido el 11 de 
abril de 2012. 

En la región de Michoacán, el despliegue de estaciones es un poco mayor, pero al igual que 
en la región de Jalisco, la cobertura no era suficiente para antes del año 2000, por lo cual, un 
sismo importante como el de 1985, no contienen trazas completas o presentan demasiado 
ruido. A pesar de lo anterior, fue posible obtener las funciones de fuente y frecuencias de 
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esquina correspondientes a cada sismo de la región aunque los ajustes entre datos sintéticos 
y reales no son buenos. 

La función de fuente del sismo de 1985 muestra un pulso de gran amplitud con duración de 
50 segundos y pulsos menores después de los 50 segundos (Figura 5.6). Los pulsos no son 
similares en amplitud, como mostraron, por ejemplo, Singh y Mortera (1991). Solo se 
utilizaron dos estaciones que contienen registros de buena calidad. 

Para el caso del sismo que ocurrió dos días después, el 21 de septiembre de 1985 (Figura 5.7) 
un pulso de gran amplitud que dura aproximadamente 40 segundos. Singh y Mortera (1991) 
y Singh et al. (2000) solo muestran un pulso de baja amplitud seguido de uno de mayor 
amplitud. Para este último sismo se utilizaron tres estaciones ubicados en 3 direcciones 
diferentes, por lo que la función de fuente obtenida en este estudio es razonable.  

La función de fuente del sismo de 1981 (Figura 5.5) muestra dos pulsos, el de mayor 
amplitud dura aproximadamente 30 segundos y el otro pulso dura alrededor de 20 
segundos. Singh y Mortera (1991) muestran también dos pulsos, pero a diferencia del 
obtenido en este trabajo, los pulsos se muestran invertidos. El resultado que se obtuvo fue 
solo utilizando las tres componentes de la estación SXPU, en Puebla. La frecuencia de 
esquina obtenido para este sismo en particular (magnitud Mw=7.2) es razonable, al igual 
que los sismos de 1985, que, si se ordenan por magnitud en orden ascendente, se podrá notar 
la tendencia de la frecuencia de esquina a bajas frecuencias (Tabla 5). 

Para el sismo de enero de 1997 (Figura 5.8), la función de fuente es bastante irregular. La 
energía se libera principalmente a los primeros 20 segundos y se muestran pulsos de menor 
amplitud a los 20, 40 y 50 segundos. El valor de la frecuencia de esquina fue de 0.084 Hz. 
Comparado con el valor obtenido por García et al. (2001) cuyo valor es 0.174 Hz.  

Para el resto de los sismos que se usaron para la inversión, no hay trabajos en donde se tenga 
una estimación de la función de fuente. Sin embargo, García et al. (2004) estima la frecuencia 
de esquina obteniendo para el caso del sismo del 22 de mayo de 1997 (Figura 5.9), cuya 
magnitud es de 6.5, un valor de 0.345 Hz en tanto que en este estudio se obtiene 0.17. La 
función de fuente muestra un pulso de gran amplitud que dura aproximadamente 15 
segundos. 

Para el sismo del año 1999-06-21 (Figura 5.10) de magnitud 6.3, García et al. (2004) obtiene 
un valor de 0.49 Hz, en tanto que en este trabajo se obtiene un valor de 0.251 Hz. La función 
de fuente muestra dos pulsos con amplitud considerable, cada uno con una duración 
aproximada de 10 segundos. 

El sismo del 28 de diciembre de 1999 (Figura 5.11) cuya magnitud fue de 5.9, García et al. 
(2004) obtuvieron un valor de frecuencia de esquina de 0.572 y en este trabajo se obtuvo un 
valor de 0.304 Hz. La función de fuente muestra un pulso de gran amplitud en los primeros 
5 segundos y muestra pulsos menores poco después de los 6 segundos. 

El sismo del año 2006  (Figura 5.12) cuya magnitud fue de 6, muestra una función de fuente 
irregular, con un pulso de gran amplitud que dura aproximadamente 10 segundos, seguido 
de pulsos mucho menores a los 12, 15 y 20 segundos. La frecuencia de esquina para este 
sismo es de 0.343 Hz 
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Por último, para el sismo del año 2012 (Figura 5.13) cuya magnitud fue de 6.7, se tiene una 
buena estimación de la función de fuente y la frecuencia de esquina considerando las 
estaciones usadas. La función de fuente muestra dos pulsos con amplitud considerable, la 
primera que dura 16 segundos, seguida inmediatamente por el segundo pulso que dura 
aproximadamente 12 segundos. El valor de la frecuencia de esquina que se estimó para este 
sismo fue de 0.075 Hz.  

5.2.3.- Guerrero. 

En la figura 5.14 se muestran los sismos con sus mecanismos focales para el estado de 
Guerrero. Se muestran sus límites geográficos y tectónicos. 

 

Figura 5. 14.- Sismos utilizados en este trabajo para la región de Guerrero. Se muestran los mecanismos focales para 
cada sismo. 

En la Tabla 6, se muestra los valores de frecuencias de esquina obtenidos en este estudio y 
obtenidos pos los trabajos Singh et al. (2014) y García et al. (2004) para los sismos de la región.  

Tabla 6.- Comparación de valores de la frecuencia de esquina para 6 sismos ocurridos en la zona de Guerrero. 1.- Singh et 
al. 2014, 2.- García et al. 2004. 

 

No. 
Sismo 

Sismo Lat Lon Depth 
(km) 

Mw Fc (Hz) Fc este 
estudio 

(Hz) 

1 21-07-20001 18.25 -98.46 56 5.8 0.8121, 0.7622 0.4 

2 16-06-20131 18.04 -99.25 52 5.9 0.803 0.23 
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En la tabla 7, se muestran el resto de los sismos con su respectiva frecuencia de esquina y 
que no han sido estimadas en otros estudios. En las figuras 5.15 a 5.22 se presentan las 
funciones de fuente y su respectivo espectro de Fourier obtenidos de la inversión. En el 
espectro se señala con una línea de color magenta, la posición de la frecuencia de esquina y 
se reportó el valor numérico en las tablas 6 y 7. Los ajustes entre sismogramas sintéticos y 
datos se encuentran en el anexo 4, junto con un mapa y las estaciones usadas en la inversión 
para cada sismo.  

Tabla 7.- Frecuencias de esquina calculadas para el resto de los sismos de Guerrero. 

 

Figura 5. 15.- Inversión de la función de fuente y su correspondiente espectro de Fourier para el sismo del 24 de octubre 
de 1993. 

 

Figura 5. 16.- Inversión de la función de fuente y su correspondiente espectro de Fourier para el sismo del 14 de agosto de 
1995. 

No. 
Sismo 

Sismo Lat Lon Depth 
(Km) 

Mw Fc (Hz) 

3 24-10-1993 16.54 -98.98 21.8 6.6 0.119 

4 14-09-1995 16.31 -98.98 21.8 7.3 0.063 

5 15-07-1996 17.45 -101.16 22.4 6.6 0.265 

6 20-03-2012 16.6 -98.39 15.4 7.5 0.035 

7 18-04-2014 17.375 -101.055 18 7.2 0.051 
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Figura 5. 17.- Inversión de la función de fuente y su correspondiente espectro de Fourier para el sismo del 15 de julio de 
1996. 

 

Figura 5. 18.- Inversión de la función de fuente y su correspondiente espectro de Fourier para el sismo del 21 de julio del 
año 2000. 

 

Figura 5. 19.- Inversión de la función de fuente y su correspondiente espectro de Fourier para el sismo del 20 de marzo de 
2012. 
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Figura 5. 20.- Inversión de la función de fuente y su correspondiente espectro de Fourier para el sismo del 16 de junio de 
2013. 

 

Figura 5. 21.- Inversión de la función de fuente y su correspondiente espectro de Fourier para el sismo del 18 de abril de 
2014. 

La función de fuente del sismo del 21 de julio del año 2000, cuya magnitud fue de 5.8 (Figura 
5.18), muestra un pulso de gran amplitud en los primeros 30 segundos. La frecuencia de 
esquina que se obtuvo en este trabajo fue de 0.4 Hz. Para un sismo de magnitud 5.8 podría 
esperarse un valor más alto, tal como lo obtuvieron Singh et al. (2014) y García et al. (2004), 
donde obtuvieron un valor de 0.812 Hz y 0.76 Hz, aunque en ambas metodologías, es posible 
que exista gran incertidumbre, como se discutió en el capítulo 2. 

Otros sismos que se analizaron fueron los sismos de 1993-10-24 de magnitud Mw=6.6 
(Figura 5.15), el sismo de 1995-09-14 con magnitud Mw=7.3 (Figura 5.16) y el sismo del año 
1996-07-15, cuya magnitud fue de Mw=6.6 (Figura 5.17). Singh et al. (2000) estimaron las 
funciones de fuente de estos tres sismos. Para el sismo de 1993 (Figura 5.15), la función de 
fuente se muestra con un pulso de gran amplitud que dura aproximadamente 10 segundos 
y decae conforme pasa el tiempo. La función de fuente obtenida por Singh et al. (2000) solo 
muestra un pulso que dura aproximadamente 10 segundos. La frecuencia de esquina 
estimada es de 0.119 Hz. 

El sismo de 1995 (Figura 5.16) muestra una función de fuente obtenida con un pulso de gran 
amplitud en los primeros 20 segundos, seguido de un pulso de amplitud moderada que 



74 
 

dura aproximadamente 20 segundos. Singh et al. (2000) obtiene un único pulso que tiene 
una duración aproximada de 20 segundos. La frecuencia de esquina obtenida para el sismo 
de 7.3 fue de 0.063 Hz. 

Para el sismo de 1996 cuya magnitud fue Mw=6.6 (Figura 5.17), la función de fuente 
obtenida en este trabajo solo muestra un pulso que dura 30 segundos y que aparentemente, 
podría existir un pulso de menor amplitud alrededor de los 25 segundos. Singh et al. (2000) 
obtiene una función de fuente bastante irregular. La frecuencia de esquina obtenida es de 
0.265 Hz, que probablemente sea muy baja por la magnitud del sismo.  

Recientemente, han ocurrido tres sismos importantes en la región de Guerrero y que se 
incluyen en este estudio por la relevancia que tuvieron, dos por su magnitud y uno por su 
cercanía con la Ciudad de México. El primero de esos sismos, comenzando por el más 
antiguo, fue el que ocurrió en Ometepec en el año 2012 cuya magnitud fue Mw=7.5 según 
el GCMT (Figura 5.19). La función de fuente obtenida en esta tesis muestra un pulso de baja 
amplitud con duración de 10 segundos y que inmediatamente le sigue un pulso de mayor 
amplitud que dura aproximadamente 30 segundos. Mendoza (2014) también estima la 
función de fuente y muestra una función diferente al obtenido en este trabajo. La frecuencia 
de esquina obtenida para este sismo fue de 0.035 Hz. 

Otro sismo que fue importante, no por su magnitud, sino por su cercanía a la Ciudad de 
México, fue el que ocurrió el 16 de junio del año 2013 de magnitud Mw=5.9 con epicentro 
en Huitzuco, Guerrero, a pocos kilómetros de los límites con el estado de Morelos (Figura 
5.20). La función de fuente del sismo de Huitzuco muestra un pulso de gran amplitud en 
los 15 segundos, tiempo en el cual libera la mayor parte de la energía. En el espectro de 
Fourier se calculó el valor de la frecuencia de esquina de 0.23 Hz. Es un valor mucho menor 
al que estima Singh et al. (2014) en donde estiman un valor de 0.803 Hz. Pero como se 
mencionó en este trabajo, la forma en que estiman la frecuencia de esquina tiene una 
incertidumbre muy grande, por lo tanto, es posible que el valor de la frecuencia de esquina 
sea menor (o mayor) de lo que estimaron. Debido a que se trató de un sismo intraplaca, se 
esperaría que la frecuencia de esquina fuera ligeramente mayor.  

Por último, el sismo más reciente y relevante en la región de Guerrero fue el que ocurrió 
cerca de Papanoa, Guerrero, el 18 de abril de 2014, cuya magnitud fue M=7.3 según el SSN 
y de Mw=7.19 según el GCMT (Figura 5.21). Para la inversión se usó la magnitud estimada 
por el SSN. El grupo de sismología de la UNAM (2015) estimaron la función de fuente de 
este sismo en el cual muestra dos grandes pulsos irregulares entre 0 y 10 segundos y 10 y 20 
segundos, seguido de un pulso mucho menor que ocurre después de los 30 segundos. El 
primer pulso es ligeramente mayor en amplitud que el segundo. En este trabajo se obtiene 
una función de fuente muy similar a la que obtuvo el grupo de sismología de la UNAM. A 
diferencia de cómo lo calculó el grupo de Sismología, el pulso de mayor amplitud es el 
segundo, y tiene una duración de 20 segundos, al igual que el primer pulso, y comienza a 
decaer. En el espectro de Fourier, la frecuencia de esquina estimada para este sismo fue de 
0.05 Hz. 

5.2.4.- Oaxaca. 

En la figura 5.22 se muestran los límites tectónicos y geográficos para la región de Oaxaca. 

En 1999 ocurrió un sismo de magnitud 7.5 en las costas de Oaxaca, cerca de Puerto 
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Escondido. Ha sido uno de los pocos que han sido estudiados a detalle en la zona a pesar 

de no contar aún en esas fechas con una gran cobertura de redes sísmicas. Para este sismo 

Singh et al. (2000) y García et al. (2004) calcularon frecuencia de esquina que se muestra en 

la tabla 8 y también se calculó para este estudio. 

 

Figura 5. 22.- Sismos utilizados en este trabajo para la región de Oaxaca. Se muestran los mecanismos focales para cada 
sismo. 

Se observa que ambos estudios previos, la frecuencia de esquina que obtuvieron es muy 
similar, y para este estudio el valor es casi la mitad de lo que estimaron.  

Tabla 8.- Comparación del valor estimado de la frecuencia de esquina para el sismo ocurrido en la zona de Oaxaca 1.- 
Singh et al. 2000, García et al. 2004. 

En la tabla 9, se muestran los valores de la frecuencia de esquina calculados para el resto de 
los sismos en Oaxaca para los cuales no se han reportado valores de frecuencia de esquina. 
En el anexo 5 se muestran los ajustes entre los sismogramas sintéticos y los datos, junto con 
un mapa para cada sismo que muestra las estaciones usadas para la inversión. De las figuras 
5.24 a 5.30 se muestran las funciones de fuente obtenidas de la inversión, su espectro de 
Fourier y la posición de la frecuencia de esquina señalada con una línea magenta proyectada 
al eje de las frecuencias. Los valores numéricos se reportan en la tabla 8 y 9 para la región 
de Oaxaca. 

No. 
Sismo 

Sismo Lat (°) Lon (°) Depth 
(km) 

Mw Fc (Hz) Fc para 
estudio 

(Hz) 

1 30-09-19991 16.2 -96.96 46.8 7.5 0.111, 0.162 0.095 



76 
 

Tabla 9.- Valores estimados de la frecuencia de esquina para el resto de los sismos en Oaxaca. 

 

Figura 5. 23.- Inversión de la función de fuente y su correspondiente espectro de Fourier para el sismo del 29 de 
noviembre de 1978. 

 

Figura 5. 24.- Inversión de la función de fuente y su correspondiente espectro de Fourier para el sismo del 25 de febrero 
de 1996. 

No. 
Sismo 

Sismo Lat (°) Lon (°) Depth 
(Km) 

Mw Fc (Hz) 

2 29-11-1978 15.74 -96.83 16.1 7.7 0.066 

3 25-02-1996 15.88 -97.98 15 7.1 0.095 

4 03-02-1998 15.92 -96.22 24 6.8 0.48 

5 19-08-2006 16.26 -97.27 26.6 5.6 0.496 

6 09-02-2010 15.9 -96.86 30.3 5.7 0.405 

7 30-06-2010 16.22 -98.03 17.8 6.3 0.065 
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Figura 5. 25.- Inversión de la función de fuente y su correspondiente espectro de Fourier para el sismo del 3 de febrero de 
1998. 

 

Figura 5. 26.- Inversión de la función de fuente y su correspondiente espectro de Fourier para el sismo 30 de septiembre 
de 1999. 

 

Figura 5. 27.- Inversión de la función de fuente y su correspondiente espectro de Fourier para el sismo del 19 de agosto de 
2006. 



78 
 

 

Figura 5. 28.- Inversión de la función de fuente y su correspondiente espectro de Fourier para el sismo del 9 de febrero de 
2010. 

 

Figura 5. 29.- Inversión de la función de fuente y su correspondiente espectro de Fourier para el sismo del 30 de junio de 
2010. 

El sismo más antiguo fue el del 29 de noviembre del año 1978 (Figura 5.23) y en el cual se 
utilizó la única estación disponible, como se muestra en el mapa del anexo 5. La función de 
fuente obtenida muestra un pulso de gran amplitud que dura aproximadamente 30 
segundos. Es muy similar a la que estiman Singh y Mortera (1991) y Singh et al. (2000) en 
donde solo se muestra un pulso que tiene una duración de 15 a 20 segundos, 
respectivamente. El espectro de Fourier de la función de fuente indica una frecuencia de 
esquina de 0.066 Hz, un valor que se considera razonable considerando que el sismo tuvo 
una magnitud 7.7. 

Un sismo importante que ocurrió en las costas de Oaxaca fue el del 30 de septiembre de 1999 
cerca de Puerto Escondido y tuvo una magnitud Mw=7.4 (Figura 5.26). Hernández et al. 
(2001) y Singh et al. (2000) estimaron la función de fuente para este sismo. En el primer 
trabajo, mostraron una función bastante regular con un solo pulso en donde se puede 
observar que la máxima liberación de energía ocurre en los primeros 15 segundos y después 
decae suavemente hasta concluir entre los 25 y 30 segundos. En ese estudio, se usaron 
registros de movimientos fuertes. La inversión de la fuente se muestra una función con un 
solo pulso que dura aproximadamente 30 segundos y tienen una amplitud grande, y decae 
suavemente conforme pasa el tiempo. La función de fuente obtenida es similar a la que 
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obtuvieron Hernández et al. (2001). En lo que respecta a la frecuencia de esquina, Singh et 
al. (2000) obtuvo un valor de frecuencia de esquina de 0.11 Hz, mientras que García et al. 
(2004) obtiene un valor de 0.16 Hz, que es ligeramente mayor al estimado en este trabajo en 
el cual se obtiene una frecuencia de esquina de 0.095 Hz, pero se encuentra en un rango 
razonable por la magnitud del sismo.  

Otros sismos que se analizaron en esta tesis no tienen estimada la función de fuente ni 
frecuencia de esquina en otros trabajos; a continuación se mencionan por el más antiguo al 
más reciente. El sismo que ocurrió el 25 de febrero de 1996 tuvo una magnitud Mw=7.1 y la 
función de fuente estimada muestra un pulso de gran amplitud que dura aproximadamente 
23 segundos (Figura 5.24). En el caso de la frecuencia de esquina, se obtuvo un valor de 0.095 
Hz, que se encuentra en un rango aceptable para sismos de magnitud similar. 

El sismo del 3 de febrero de 1998 (Figura 5.25) ocurrió en la parte central de la costa de 
Oaxaca, un poco alejado de las estaciones que se usaron para la inversión. Se obtuvo una 
estimación de la función de fuente, en la cual se observan dos pulsos que duran 
aproximadamente 15 segundos y el primero es de mayor amplitud. El valor de la frecuencia 
de esquina fue de 0.48 Hz que se encuentra en un rango razonable del valor teórico de la 
frecuencia de esquina para un sismo de magnitud 6.3.  

Para el sismo del 19 de agosto del año 2006, que tuvo una magnitud Mw=5.6, se muestra la 
función de fuente en la que se observa un pulso de gran amplitud donde se libera 
prácticamente toda la energía del sismo y solo ocurre en los primeros 10 segundos y 
comienza a decaer (Figura 5.27). Esta es la característica común de los sismos de baja 
magnitud aunque en algunos casos puede mostrar otro pulso de menor amplitud y de corta 
duración. En el espectro de Fourier, el valor de la frecuencia de esquina que se obtuvo fue 
de 0.496 Hz, un valor razonable para el valor de la magnitud del sismo. 

Otro sismo de baja magnitud fue el ocurrido el 9 de febrero en el año 2010 y que tuvo una 
magnitud Mw=5.7, para el cual se obtuvo la función de fuente en la que se observa un pulso 
de gran amplitud cuya duración es de aproximadamente 10 segundos y después decae 
súbitamente pero mostrando pulsos mucho menores conforme pasa el tiempo. La frecuencia 
de esquina obtenida es de 0.405 Hz, muy similar a la frecuencia de esquina del sismo 
anterior que fue de menor magnitud (Figura 5.28).  

Por último, el 30 de junio del 2010 ocurrió un sismo de magnitud Mw=6.3 cerca de los límites 
entre los estados de Oaxaca y Guerrero. La función de fuente que se obtuvo en este trabajo 
muestra un único pulso que dura aproximadamente 25 segundos y decae súbitamente 
(Figura 5.29). Algunos sismos presentan esta característica, con los pulsos alargados. La 
frecuencia de esquina obtenida es de 0.065 Hz, que puede ser un poco mayor por la 
magnitud del sismo, y quizá deba tener un valor cercano a 0.1 Hz. 
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5.3.- Comparación del comportamiento de la frecuencia de esquina entre las 

cuatro regiones. 

 

Los resultados obtenidos en la sección anterior permitieron estimar la frecuencia de esquina 
con un esquema de inversión de mínimos cuadrados. El objetivo, es investigar el posible 
efecto que tenga la geometría de la placa subducida a lo largo de la zona del Pacífico en la 
ruptura de grandes sismos. Por ejemplo, la inclinación de la placa de Rivera es muy marcada 
en la región de Jalisco, a diferencia de la subducción en Guerrero, donde la placa es 
horizontal. La ruptura de sismos en esta región podría ser diferente, o bien, la energía 
sísmica puede quedar atrapada entre la superficie libre y la parte de la placa horizontal.  

Con la función de Brune 5.1, se generaron las curvas con los valores de la frecuencia de 
esquina, que se obtuvieron del espectro obtenido en la inversión para cada región. Se 
muestran los espectros en la figura 5.30. Además, se muestra la dispersión generada por los 
valores de la frecuencia de esquina y su tendencia, junto con la dispersión de los valores de 
la frecuencia de esquina en rojo.  

Para mostrar que las pendientes son diferentes, se juntaron las líneas trazadas de cada 
región, las cuales se presentan en la figura 5.31 junto con el valor de la pendiente 
correspondiente. Con base en los resultados observados en la figura 5.31, se puede 
interpretar lo siguiente: 

1. Los valores de la frecuencia de esquina para los sismos del 9 de octubre de 1995 y el 22 

de enero de 2003 son consistentes considerando que mientras más grande sea el 

terremoto, y por tanto el momento sísmico, la frecuencia de esquina se moverá a bajas 

frecuencias. Sin embargo, no fue posible determinar que tanto varía la frecuencia de 

esquina en la región de Jalisco al comparar con las otras tres regiones, debido a que 

ambos sismos son de gran magnitud y no se incluyeron sismos de menor magnitud. Con 

solo dos sismos no es posible correlacionar el comportamiento de la pendiente con las 

demás regiones. 

2. Para la región de Michoacán, en general se muestran resultados aceptables si se 

considera la relación inversa que existe entre la frecuencia de esquina y la magnitud de 

los terremotos. Para los sismos de la tabla 4, los valores de fc son muy cercanos a los que 

obtuvo García et al., 2004. Sin embargo, se puede apreciar que los valores obtenidos en 

este trabajo son ligeramente menores, en algunos casos, es la mitad del valor que reportó 

García et al., 2004. La pendiente de las frecuencias de esquina en la figura 5.31 tiene un 

valor cercano a 3, la proporción estimada por Madariaga (1976) respecto al momento 

sísmico. Además, es la región que tiene menor pendiente, lo cual sugiere que para un 

valor de frecuencia de esquina entre 0.1 y 1 Hz, el valor del momento sísmico será menor 

respecto a las otras regiones. 
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Figura 5. 30.- Espectros de Fourier obtenidos con las frecuencias de esquina estimadas con la inversión, para cada región 
incluida en este estudio. La figura 5.30 a) corresponde a la región de Jalisco; en b) se muestra la zona de Michoacán; c) el 

bloque Guerrero y d) se muestra el estado de Oaxaca. Los círculos rojos son los valores de la frecuencia de esquina. 
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Esto significa que la energía liberada por los sismos que ocurren en esta región es menor 

en por los menos dos regiones, Guerrero y Oaxaca. En la región de Michoacán, el ángulo 

de inclinación comienza a decrecer pero aún tiene pendiente muy marcada 

(aproximadamente 40°). Es posible que la región de Jalisco muestre un comportamiento 

similar en la relación frecuencia de esquina-momento sísmico por la similitud en la 

geometría de la placa subducida en Michoacán. 

 

Figura 5. 31.- Líneas trazadas con los valores de la frecuencia de esquina. Se muestra la pendiente para cada una de 
ellas. Obsérvese la diferencia entre Michoacán (verde) y Oaxaca (rojo). 

3. En la región de Guerrero, los valores de la frecuencia de esquina son consistentes con la 

magnitud de los sismos. A excepción de los sismos de la tabla 6, los valores obtenidos 

en este trabajo son mucho menores a los estimados por Singh et al. (2014) y García et al. 

(2004) para el sismo del año 2013 y el año 2000, respectivamente. Al comparar con otras 

regiones, se observa en la figura 5.31 que la tendencia de la frecuencia de esquina en 

Guerrero cambia más rápido, es decir, a frecuencias mayores (o sismos de menor 

magnitud) tendrán un momento sísmico mayor respecto a la zona de Michoacán y 

ligeramente mayor respecto a Oaxaca y Jalisco cercano a 1 Hz, lo cual significa que la 

liberación de energía sísmica es ligeramente mayor para sismos menores en Guerrero 

que en las demás zonas. Lo anterior probablemente se deba a la geometría plana de la 

placa subducida, que provoca reflexión de ondas sísmicas en la superficie y estas se 

queden atrapadas entre la placa y la superficie. La energía sísmica atrapada entre la 

placa y la superficie podría disminuir o aumentar la ruptura. Lo anterior se vería 

reflejado en el espectro con un ajuste en el valor de la frecuencia de esquina. Sin 

embargo, el comportamiento descrito en altas frecuencias no se observa en bajas 

frecuencias. Probablemente, los sismos de gran magnitud de la zona de Jalisco (1995) de 

magnitud 8, el sismo de magnitud 8 ocurrido en Michoacán (1985) y el sismo de Oaxaca 
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de magnitud 7.7 (1978) provocan que las pendientes en esas 3 regiones tengan un valor 

más alto a bajas frecuencias. 

 

4. Las frecuencias de esquina obtenidas para los sismos en Oaxaca muestran buena 

correlación respecto al momento sísmico. Una característica que se observa en la figura 

5.31 es la pendiente correspondiente a la región de Oaxaca principalmente a bajas 

frecuencias, en donde se observa una importante diferencia en el momento sísmico 

comparado con las otras tres regiones. Esto significa que los sismos grandes en Oaxaca 

liberan mayor contenido de energía sísmica respecto a Jalisco, Michoacán y Guerrero. 

De manera similar, en altas frecuencias, el momento sísmico sigue siendo mayor 

respecto a las otras regiones. Se debe tomar en cuenta que, en Oaxaca, la placa subducida 

aumenta ligeramente su ángulo de inclinación respecto a la superficie de la Tierra, por 

lo que la geometría de la placa podría tener influencia en la ruptura y propagación de 

ondas sísmicas para los sismos que ocurren en esta zona. Por lo tanto, se esperaría ver 

un comportamiento similar entre las pendientes de Oaxaca y Guerrero, y una diferencia 

importante entre las zonas mencionadas y la región de Michoacán y Jalisco. 

 

Para poder reforzar la idea de que la geometría es un factor que influye en los mecanismos 

de ruptura de los terremotos, es necesario utilizar otros métodos para tener una mejor 

correlación entre datos observados y sintéticos para estimar la función de fuente y su 

espectro, cómo por ejemplo, proponer un modelo de falla finita, debido a que en este trabajo, 

los sismogramas sintéticos se generaron considerando una fuente puntual, lo cual no es 

correcto si se toma en cuenta que las fallas, en general, representan un plano de falla. O bien, 

utilizar métodos numéricos para poder representar la ruptura de una falla con diferentes 

inclinaciones y obtener el resultado en términos de la función de deslizamiento. En trabajos 

futuros, se pretende profundizar en los métodos mencionados con miras a fortalecer la idea 

propuesta en este trabajo. 

 

 

 

 

 

 

 

 



84 
 

6.- Conclusiones. 
 

Se obtuvo la función de fuente para sismos ocurridos en la región de Jalisco, Michoacán, 

Guerrero y Oaxaca con la finalidad de obtener el espectro de fuente y determinar si existen 

variaciones de la frecuencia de esquina entre las cuatro regiones. A pesar de la dificultad de 

obtener registros de velocidad a partir de la integración de registros de aceleración mediante 

la corrección de la línea base, el esquema de inversión propuesto en este trabajo mostró 

resultados satisfactorios para la estimación de las funciones y los valores correspondientes 

de las frecuencias de esquina.  

La metodología propuesta presenta limitaciones. Una de ellas, es que los sintéticos se 

calcularon para una fuente puntual, lo cual afecta la correlación entre sintéticos y datos 

observados en algunos registros (véase, por ejemplo, figura 11.1 en anexo 5). Lo anterior 

puede generar incertidumbre en los resultados de la inversión. Además, se debe tener muy 

en cuenta las estaciones que se seleccionen para la inversión, de forma que no estén muy 

cerca del epicentro debido a los efectos de falla finita y atenuación, y que no coincida con 

los planos nodales de los mecanismos focales en donde, en teoría, las amplitudes de las fases 

sísmicas son mucho menores. Se requiere tener una distribución homogénea en la 

distribución de las magnitudes de los sismos, es decir, que se seleccionen cierta cantidad de 

sismos con la misma magnitud, misma profundidad y distribución homogénea del 

epicentro a lo largo de la costa entre las cuatro regiones. Sin embargo, es muy difícil 

encontrar magnitudes similares entre las cuatro regiones, en especial si se trata de sismos 

con magnitud mayor a 6.5. Además, la localización, tiempos de origen, mecanismo focal y 

magnitud son parámetros que no están muy bien determinados y varían dependiendo del 

esquema que usen el GCMT, SSN y USGS para obtener el tensor de momento sísmico. 

A pesar de las limitaciones, los valores de la frecuencia de esquina obtenidos con el esquema 

de inversión son consistentes considerando la relación que se observa respecto a la 

magnitud de los sismos que se utilizaron en este trabajo y con los valores obtenidos 

registrados en las tablas 3 a 9. Se observa una clara diferencia en la pendiente que define las 

frecuencias de esquina entre las regiones de estudio (figura 5.31), sin dejar de lado que en la 

región de Jalisco no se incluyeron sismos con magnitudes menores a 7, por lo que no es 

posible comparar su tendencia con las otras regiones. 

Además, al comparar los espectros entre las regiones, es claro que existen diferentes 

comportamientos de la ruptura entre las cuatro regiones y la frecuencia de esquina podría 

ser un parámetro indicador de algún proceso en la ruptura que no se conoce aún y se cree 

que la variación en la inclinación de la placa subducida juega un papel importante en las 

características de la ruptura en las fallas y la propagación de ondas, sobretodo en la placa 

horizontal debajo de Guerrero.  
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Los resultados sirven para sentar las bases sobre lo que se pretende demostrar: que la 

geometría de la placa subducida influye en el mecanismo de ruptura de las fallas y en la 

propagación de la energía elástica. Para poder sustentar lo anterior, que queda para trabajo 

futuro, es posible construir modelos de la placa subducida con su respectiva inclinación, 

imponiendo las condiciones en la falla, la superficie libre, y en los alrededores, usando 

métodos numéricos para modelar la propagación de ondas y obtener el resultado en 

términos de la función de fuente y finalmente comparar los espectros entre las regiones. O 

bien, implementando un esquema de inversión de falla finita, es decir, con varias fuentes 

puntuales e imponiendo velocidad de ruptura, lo que ayudaría a mejorar en primera 

instancia, las observaciones con los sismogramas sintéticos. 

Se espera que las estimaciones de los valores de frecuencia de esquina obtenidos en este 

trabajo sean de utilidad en la generación de sismogramas sintéticos, con el objetivo de 

mejorar las estimaciones de peligro sísmico para el centro de México y otras regiones del 

país.  
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8.- Anexos 1. Sismos utilizados en la inversión. 
Estaciones donde se generaron sintéticos. 
 

Tabla 10.- Sismos usados en este trabajo. El número de sismo (No.) es el número con el cual se identifican lo sismos en los 
mapas que se muestran en el capítulo 5 para las cuatro regiones, Jalisco, Michoacán, Guerrero y Oaxaca. Se incluye la 

fecha del sismo, la hora de ocurrencia en GMT. La magnitud, profundidad (H) en kilómetros, momento sísmico y 
mecanismo focal se obtuvieron del cátalogo de Harvard GCMT. Para algunos sismos, se obtuvo el momento sísmico con 

base en el cálculo de la fase W y que se señalan en la tabla con un asterisco (*). 

 

 

 

Sismos de Jalisco 
No. Fecha Hora Mw H 

(km) 
Lon (°) Lat (°) Mo 

(Nm/s) 
Strike 

(°) 
Dip 
(°) 

Rake 
(°) 

1 1995-10-09 15:35:51 8 15 -104.67 18.74 7.84E20* 302 9 92 

2 2003-01-22 02:06:34 7.5 26 -104.07 18.81 1.06E18 286 23 70 

Sismos de Michoacán 

1 1981-10-25 03-22-13 7.2 31.8 -102.15 18.28 7.01E19 287 20 82 

2 1985-09-19 13:17:42 8 21.3 -102.94 18.08 1.10E21 301 18 105 

3 1985-09-21 01:37:18 7.5 20.8 -101.48 18.02 2.50E20 296 17 85 

4 1997-01-11 20:28:27 7.1 40 -103.04 17.91 7.09E19 175 18 -28 

5 1997-05-22 07:50:55 6.5 55.5 -101.81 18.41 6.53E18 102 28 -78 

6 1999-06-21 17:43:05 6.3 48 -101.72 17.99 3.11E18 254 27 -141 

7 1999-12-28 05:19:47 5.9 50 -101.68 18.1 8.39E17 260 22 -129 

8 2006-08-11 14:30:41 6 57.8 -101.27 18.32 1.26E18 97 33 -94 

9 2012-04-11 22:55:10 6.7 20.5 -103.06 17.9 1.20E19 282 25 77 

10 2013-04-21 01:16:34 6.1 26.6 -102.19 17.87 1.60E18 113 29 77 

Sismos de Guerrero 

1 1993-10-24 07:52:18 6.6 21.8 -98.98 16.54 6.78E18 278 30 71 

2 1995-09-14 14:04:30 7.3 21.8 -98.88 16.31 1.31E20 289 15 85 

3 1996-07-15 21:23:38 6.6 22.4 -101.16 17.45 9.96E18 297 21 93 

4 2000-07-21 06:13:39 5.8 56 -98.46 18.25 7.2E17 289 33 -81 

5 2012-03-20 18:02:50 7.5 15.4 -98.39 16.6 1.19E20 296 10 95 

6 2013-06-16 05:19:03 5.9 52* -99.25 18.04 7.98E17 108 58 -104 

7 2014-04-18 14:27:23 7.2 18* -101.19 17.18 7.72E19 312 23 114 

Sismos de Oaxaca 

1 1978-11-29 19:52:47 7.7 16.1 -96.83 15.74 5.27E20 274 7 57 

2 1996-02-25 03:08:13 7.1 15 -97.98 15.88 2.79E17 280 16 74 

3 1998-02-03 03:02:01 6.3 24 -96.22 15.92 3.72E18 288 42 104 

4 1999-09-30 16:31:14 7.4 46.8 -96.96 16.2 1.51E20 102 42 -103 

5 2006-08-19 05:41:30 5.6 26.6 -97.27 16.26 2.78E17 277 16 72 

6 2010-02-09 00:47:40 5.7 30.3 -96.86 15.9 4.30E17 219 58 5 

7 2010-06-30 07:22:27 6.3 17.8 -98.03 16.22 3.06E18 286 12 72 
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Estación Nombre Latitud (°) Longitud (°) 

1 ACAM 20.043186 -100.716780 

2 ACP2 16.874294 -99.886505 

3 ATYC 17.213360 -100.432300 

4 BHPP 19.109719 -98.227619 

5 CHFL 17.969493 -97.865638 

6 COYC 16.997790 -100.090000 

7 COMD 18.122359 -100.523804 

8 COPL 16.610810 -98.983990 

9 CUP5 19.330240 -99.181080 

10 GALE 15.976950 -96.490739 

11 HMTT 17.798341 -98.559717 

12 LMPP 19.001470 -98.182270 

13 OCLL 17.036585 -99.878515 

14 OXBJ 17.067337 -96.723804 

15 OXLC 17.065039 -96.703157 

16 OZST 18.860758 -97.094119 

17 PBP2 19.045439 -98.208468 

18 PBPP 19.047000 -98.209000 

19 PHPU 19.044223 -98.168466 

20 POZU 17.090080 -99.597540 

21 RABO 18.569078 -98.445409 

22 SCT2 19.394694 -99.148678 

23 SLPA 19.928698 -99.833027 

24 SXPU 19.055316 -98.226951 

25 TEJU 18.904051 -100.159651 

26 THEZ 18.477554 -97.383184 

27 TNLP 18.095563 -99.560805 

28 TOTO 19.330241 -98.256828 

29 UNIO 17.987620 -101.810623 

30 URUA 19.421758 -102.074059 

31 VIGA 16.758703 -99.233268 

32 VNTA 16.914260 -99.818850 

33 XALA 19.529875 -96.901973 

34 ARIG 18.280491 -100.347494 

35 DHIG 20.300361 -99.035492 

36 CAIG 17.048500 -100.267275 

37 PZIG 19.329677 -99.178100 

38 HLIG 17.829966 -97.803575 

39 IGIG 20.753000 -101.327800 

40 JRIG 20.703700 -100.447100 

41 MMIG 18.288500 -103.345600 

42 MEIG 17.924900 -99.619700 

43 MOIG 19.646700 -101.227300 

44 OXIG 17.072600 -96.733000 
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45 PNIG 16.392800 -98.127400 

46 PLIG 18.392000 -99.502500 

47 PPIG 19.067100 -98.628100 

48 TLIG 17.562700 -98.566500 

49 UNM 19.175833 -99.175917 

50 YAIG 18.862469 -99.067031 

51 ZIIG 17.606823 -101.465092 
Tabla 11.- Estaciones usadas para el modelo. Sismogramas sintéticos. 
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9.- Anexos 2. Sismogramas sintéticos, Jalisco. 

 

 

Figura 9. 1.- Sismo del 9 de octubre del año 1995. Se muestra el mapa con el mecanismo focal correspondiente al sismo y 
las estaciones utilizadas para la inversión. Se muestran las comparaciones entre sismogramas sintéticos y datos. 
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Figura 9. 2.- Sismo del 22 de enero del año 2003. Se muestra el mapa con el mecanismo focal correspondiente al sismo y 
las estaciones utilizadas para la inversión. Se muestran las comparaciones entre sismogramas sintéticos y datos. 
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10.- Anexos 3. Sismogramas sintéticos, 
Michoacán. 

 

 

Figura 10. 1.- Sismo del 25 de octubre de 1981. Se muestra el mapa con el mecanismo focal correspondiente al sismo y 
las estaciones utilizadas para la inversión. Se muestran las comparaciones entre sismogramas sintéticos y datos. 
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Figura 10. 2.- Sismo del 19 de septiembre de 1985. Se muestra el mapa con el mecanismo focal correspondiente al sismo 
y las estaciones utilizadas para la inversión. Se muestran las comparaciones entre sismogramas sintéticos y datos. 
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Figura 10. 3.- Sismo del 21 de septiembre de 1985. Se muestra el mapa con el mecanismo focal correspondiente al sismo 
y las estaciones utilizadas para la inversión. Se muestran las comparaciones entre sismogramas sintéticos y datos. 
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Figura 10. 4.- Sismo del 11 de enero de 1997. Se muestra el mapa con el mecanismo focal correspondiente al sismo y las 
estaciones utilizadas para la inversión. Se muestran las comparaciones entre sismogramas sintéticos y datos. 
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Figura 10. 5.- Sismo del 22 de mayo de 1997. Se muestra el mapa con el mecanismo focal correspondiente al sismo y las 
estaciones utilizadas para la inversión. Se muestran las comparaciones entre sismogramas sintéticos y datos. 
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Figura 10. 6.- Sismo del 21 de junio de 1999. Se muestra el mapa con el mecanismo focal correspondiente al sismo y las 
estaciones utilizadas para la inversión. Se muestran las comparaciones entre sismogramas sintéticos y datos. 
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Figura 10. 7.- Sismo del 28 de diciembre de 1999. Se muestra el mapa con el mecanismo focal correspondiente al sismo y 
las estaciones utilizadas para la inversión. Se muestran las comparaciones entre sismogramas sintéticos y datos. 
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Figura 10. 8.- Sismo del 11 de agosto de 2006. Se muestra el mapa con el mecanismo focal correspondiente al sismo y las 
estaciones utilizadas para la inversión. Se muestran las comparaciones entre sismogramas sintéticos y datos. 
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Figura 10. 9.- Sismo del 11 de abril del año 2012. Se muestra el mapa con el mecanismo focal correspondiente al sismo y 
las estaciones utilizadas para la inversión. Se muestran las comparaciones entre sismogramas sintéticos y datos. 
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11.- Anexos 4. Sismogramas sintéticos, Guerrero. 

 

  

Figura 11. 1.- Sismo del 24 de octubre de 1993. Se muestra el mapa con el mecanismo focal correspondiente al sismo y 
las estaciones utilizadas para la inversión. Se muestran las comparaciones entre sismogramas sintéticos y datos. 
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Figura 11. 2.- Sismo del 14 de septiembre de 1995. Se muestra el mapa con el mecanismo focal correspondiente al sismo 
y las estaciones utilizadas para la inversión. Se muestran las comparaciones entre sismogramas sintéticos y datos. 
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Figura 11. 3.- Sismo del 15 de julio de 1996. Se muestra el mapa con el mecanismo focal correspondiente al sismo y las 
estaciones utilizadas para la inversión. Se muestran las comparaciones entre sismogramas sintéticos y datos. 
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Figura 11. 4.- Sismo del 21 de julio del año 2000. Se muestra el mapa con el mecanismo focal correspondiente al sismo y 
las estaciones utilizadas para la inversión. Se muestran las comparaciones entre sismogramas sintéticos y datos. 
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Figura 11. 5.- Sismo del 20 de marzo de 2012. Se muestra el mapa con el mecanismo focal correspondiente al sismo y las 
estaciones utilizadas para la inversión. Se muestran las comparaciones entre sismogramas sintéticos y datos. 
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Figura 11. 6.- Sismo del 16 de junio de 2013. Se muestra el mapa con el mecanismo focal correspondiente al sismo y las 
estaciones utilizadas para la inversión. Se muestran las comparaciones entre sismogramas sintéticos y datos. 
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Figura 11. 7.- Sismo del 18 de abril de 2014. Se muestra el mapa con el mecanismo focal correspondiente al sismo y las 
estaciones utilizadas para la inversión. Se muestran las comparaciones entre sismogramas sintéticos y datos. 
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11.- Anexos 5. Sismogramas sintéticos, Oaxaca. 

 

 

Figura 12. 1.- Sismo del 29 de noviembre de 1978. Se muestra el mapa con el mecanismo focal correspondiente al sismo y 
las estaciones utilizadas para la inversión. Se muestran las comparaciones entre sismogramas sintéticos y datos. 
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Figura 12. 2.- Sismo del 25 de febrero de 1996. Se muestra el mapa con el mecanismo focal correspondiente al sismo y las 
estaciones utlizadas para la inversión. Se muestran las comparaciones entre sismogramas sintéticos y datos. 
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Figura 12. 3.- Sismo del 3 de febrero de 1998. Se muestra el mapa con el mecanismo focal correspondiente al sismo y las 
estaciones utilizadas para la inversión. Se muestran las comparaciones entre sismogramas sintéticos y datos. 
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Figura 12. 4.- Sismo del 30 de septiembre de 1999. Se muestra el mapa con el mecanismo focal correspondiente al sismo 
y las estaciones utilizadas para la inversión. Se muestran las comparaciones entre sismogramas sintéticos y datos. 
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Figura 12. 5.- Sismo del 19 de agosto de 2006. Se muestra el mapa con el mecanismo focal correspondiente al sismo y las 
estaciones utilizadas para la inversión. Se muestran las comparaciones entre sismogramas sintéticos y datos. 
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Figura 12. 6.- Sismo del 9 de febrero del año 2010. Se muestra el mapa con el mecanismo focal correspondiente al sismo 
y las estaciones utilizadas para la inversión. Se muestran las comparaciones entre sismogramas sintéticos y datos. 
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Figura 12. 7.- Sismo del 30 de junio de 2010. Se muestra el mapa con el mecanismo focal correspondiente al sismo y las 
estaciones utilizadas para la inversión. Se muestran las comparaciones entre sismogramas sintéticos y datos. 


