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A mi familia: por brindarme los conocimientos mas utiles
y valiosos que ninguna escuela podra ensefiarme jamas.

A mis profesores: por que unos me mostraron como hacer las cosas
y otros como no hacerlas.

Al tiempo: que de alguna manera, nos pone donde merecemos estar...



.. hoy la casa de mi infancia ya no existe ni hace falta
yo la llevo bien adentro en mis entrafias

toda llena de colores y de desapariciones

muy tempranas, muy profundas, muy amargas.

Nada ha desaparecido ni la casa con diez pinos

ni mi amor, ni la zamba de mi esperanza,

es que el mundo es muy cretino

pero puede ser divino, si yo quiero,

porgque nada en este mundo me hace falta:

Nada mas que algunos trucos,

un conejo, una galera, un colchoén, un tocadisco y una mesa.

Y es posible que los hijos puedan cambiar lo que hicimos
Y la casa nunca mas desaparezca...”

-La casa desaparecida. Fito Paez-
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INTRODUCCION

En ingenieria sismica es crucial conocer los efectos de la geologia y topografia locales en la
respuesta de un sitio para propositos de evaluacion del riesgo sismico. Para efectos de esta tesis,
el término geologia superficial se aplica a las condiciones del subsuelo en los primeros 100
metros de profundidad, tanto en geometria como en estratigrafia.

Los efectos de sitio pueden producir variaciones espaciales muy grandes del movimiento sismico

del suelo y concentrar el dafio en ciertas zonas. La gran importancia de la amplificacion local se
ha confirmado por el dafio producido en varios sismos grandes: Cd. de México en 1985, San
Francisco en 1989, Kobe en 1995, por mencionar algunos casos. El problema méas conocido para
nosotros es el de la Ciudad de México, dadas las peculiares caracteristicas de las estructuras
geoldgicas y topograficas sobre las cuales se construyé.

Las bases fisicas del problema de la amplificacién son bien conocidas en la actualidad. El
problema se ha estudiado mediante modelos matematicos sencillos y soluciones analiticas. Sin
embargo, los casos de interés requieren con frecuencia de técnicas y aproximaciones numéricas.
Estas tienen rasgos de aplicacion restringidos.

Los trabajos iniciales mas importantes se concentraron en el problema bidimensional. Sin
embargo, una mas adecuada modelacion debe considerar la naturaleza tridimensional del
problema, situacién que queda fuera de los alcances de esta tesis

Se han propuesto varios métodos para estudiar la propagacién de ondas sismicas en valles
aluviales. Estos métodos permiten la solucién de problemas cada vez mas realistas como lo
muestran los trabajos sobre teoria de rayos, diferencias finitas y elementos finitos. Dentro de la
misma clase de aproximaciones se han desarrollado técnicas de frontera como los métodos
hibridos.

En cualquier caso, las simulaciones exactas pueden resultar muy dificiles ain con el empleo de
supercomputadoras. Por ello deben tomarse en cuenta procedimientos mas sencillos para el
calculo de los efectos de sitio. En este trabajo se revisaran diversos métodos simplificados que
puedan tener interés practico y se buscara aplicarlos a topografias y estratigrafias particulares.



|.- ELEMENTOS DE_ELASTICIDAD DINAMICA

La sismologia analiza los movimientos de la tierra con base en el estudio de la generacion y la
propagacion de ondas sismicas. Estas son producidas en la tierra por la accién de fuerzas
externas aplicadas a una porcion limitada (por ejemplo una explosion), o como resultado de un
cambio repentino en los esfuerzos (como el caso de un sismo). Para simplificar el problema,
suele considerarse a la tierra como un medio elastico continuo. En algunas aplicaciones se
supondra que los medios son homogéneos pero en muchas circunstancias pueden considerarse
medios homogéneos por tramos o incluso heterogéneos.

En este contexto, la estructura granular asi como las naturalezas tanto atomica como molecular
de los materiales de la tierra no se consideran y el término “particula” se utiliza de manera
geométrica para referirse a un punto sin dimensiones. La densidad y propiedades mecanicas se
suponen funciones continuas del espacio y el tiempo y constantes para medios homogéneos como
los que aqui se estudian.

Los principios para estudiar el movimiento producido en un medio elastico se remontan a las
matematicas comprendidas entre el siglo XVIl y XIX, a las teorias de Newton, Hooke, Kelvin,
Cauchy, Lamé, entre otros.



Efectos de la geologia superficial en el movimiento sismico

1.1 Deformacién y Esfuerzo

1.1.1 Estado de esfuerzo

Las fuerzas que actlan en un instante en una cierta porcion de cuerpo libre dentro de un medio
continuo se clasifican en dos clases: fuerzas de cuerpo y fuerzas de superficie.

Las primeras actlan sobre elementos de masa o de volumen dentro del cuerpo (por ejemplo, la
accion de la gravedad). Estas son fuerzas de accion a distancia, usualmente se consideran por
unidad de masa o por unidad de volumen.

Las fuerzas de superficie son fuerzas de contacto. Estas fuerzas suelen estudiarse empleando un

diagrama de cuerpo libre, sobre superficies (por ejemplo las cargas distribuidas). Usualmente se
consideran por unidad de area de la region sobre la cual acttan.

1.1.2 Tensor esfuerzo

Consideremos un cuerpo cualquiera que define una superficie cerrada S, sometido a un sistema
de fuerzas, si queremos conocer la interaccion de fuerzas entre la parte exterior e interior de S
debemos saber que dicha interaccion esta compuesta por las fuerzas de cuerpo y las fuerzas de
superficie

Si separamos una porcion del cuerpo y hacemos su diagrama de cuerpo libre definiremos una

fuerza F que es la resultante de las fuerzas exteriores que actlan en la otra porcion. Dividiendo
la fuerza F entre la magnitud del area cortada se obtiene el esfuerzo promedio en el area A.

F

a) b)

Figura 1.1 a) Cuerpo sometido a un estado de fuerzas,
b) Diagrama de cuerpo libre de la porcién B. Fuente: Fundamentos
de Mecanica del medio continuo, R. Magafia Del Toro Facultad de ingenieria, 2001
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De la definicion anterior pueden concluirse dos cosas: que la magnitud del esfuerzo depende de
la magnitud del area donde actla la fuerza y que el esfuerzo es un vector dado definido como el
cociente de un vector (Fuerza) entre un escalar (Area). Si la fuerza F se descompone en una
componente normal al plano de corte (N) y una componente paralela (T). Puede definirse
entonces al esfuerzo normal medio como el cociente de N entre A. El esfuerzo cortante medio se
define como el cociente de T entre A.

Estas definiciones de esfuerzos son aplicables a un plano, sin embargo, es posible extender el
estado de esfuerzo a todos los puntos de un cuerpo, llevando la definicion al limite y representar
asi dichos estados de esfuerzos en una diferencial de volumen. Asi, se tienen esfuerzos normales
en tres direcciones perpendiculares entre si asi como seis esfuerzos tangenciales

A
Z
A
Gzz
(e} Gzy
i"/ T
(e)
Xz (jyy y
Oxy >
yX
GOxx

Figura 1.2 Representacion de esfuerzos en una diferencial de volumen, el primer subindice indica la
cara del paralepipedo rectangular en la que actia el esfuerzo y el segundo la direccion de dicho
esfuerzo. Las caras indicadas son positivas y los esfuerzos representados tienen direcciones positivas.
En las caras negativas, los esfuerzos positivos tendran direcciones contrarias. Fuente: Fundamentos
de Mecénica del medio continuo, R. Magafa Del Toro, Facultad de ingenieria, 2001

Estos esfuerzos pueden agruparse en un arreglo matricial conocido como tensor de esfuerzos, el
cual representa el estado de esfuerzos del medio y es especialmente Util ya que cualquier tipo de
esfuerzos en cualquier direccion queda representado en la matriz.

En el tensor de esfuerzos, los esfuerzos normales estan contenidos en la diagonal principal,
mientras que en la triangular superior e inferior se localizan los esfuerzos de cortante asi, se
tiene
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O-xx O-xy O-xz
[O'ij]= Oy Oy, Oy (1.1).
O i o-zy 0,

En la literatura de la mecanica de los medios continuos es comUn encontrar a los esfuerzos
tangenciales denominados con la letra .

A los esfuerzos que actlan donde los esfuerzos cortantes son nulos se les denominan esfuerzos

principales estos son esfuerzos normales y los planos donde actUan se les denomina planos
principales.

1.1.3 Estado de deformacion

Los cuerpos se pueden clasificar en cuanto a su deformabilidad en cuerpo rigido y cuerpo
deformable. El analisis de cuerpo rigido trata los efectos exteriores de las fuerzas sobre el
cuerpo, al mismo tiempo que estudia el cambio de lugar de este. El analisis de cuerpo
deformable trata los efectos internos de las fuerzas al actuar sobre el cuerpo.

Cuando a un cuerpo real se le somete a la accién de un sistema de fuerzas puede sufrir un
cambio de forma, de volumen o de posicion. Si la intensidad de fuerzas aumenta puede ocurrir la
ruptura total o parcial del cuerpo y por lo tanto el desequilibrio del sistema de fuerzas que
acttan en él, produciéndose un nuevo sistema en equilibrio dinamico; estas deformaciones
dependen de las caracteristicas del sistema de fuerzas, y de las propiedades del cuerpo mismo.

Normalmente, se le llama deformacion al cambio de longitud entre dos puntos (AL) de un cuerpo
cuando se somete a un estado de esfuerzos, sin embargo, este cambio de longitud no es una
medida propia de la deformacion, ya que es dependiente de la longitud misma. Para eliminar
esta dependencia debe normalizarse a AL en funcién de la longitud inicial, es decir

e=— " (1.2).

Donde L; es la longitud final, L; es la longitud inicial y e es la deformacion unitaria. Esta ultima

es una medida de la deformacion independiente de la magnitud de la recta que une a los dos
puntos en estudio, es adimensional y generalmente se expresa en %.

1.1.4 Tensor deformacion

El tensor de deformacion es una matriz que al igual que el tensor esfuerzo sus elementos
representan las deformaciones unitarias tanto lineales como angulares de un cuerpo referido a un
sistema de ejes coordenados.
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El tensor deformacion se define como

1( éu, Ou;
€ :Eij ==+ (1.3),
2( ox;  oX
ésta representacion se conoce como de deformaciones infinitesimales de Cauchy y sus elementos

representan tanto las deformaciones longitudinales como angulares en un medio continuo.

1.2 Ecuacién de movimiento y Ecuacién de Navier

En pocas palabras y de una manera burda, la segunda ley de Newton establece que

Fuerza = masa x aceleracion

expresada de manera vectorial por unidad de volumen

00y o%u
- T fi :p 2
0% ot (1.4),

O . . .
donde — X es la divergencia del tensor de esfuerzos, p es la densidad de masa, X, son las

xk
coordenadas espaciales, f; es la fuerza de cuerpo y u; es el desplazamiento (generalmente se

emplea U para referirse al movimiento en el eje X, v para el movimiento en el eje y,y W
para el movimiento en el eje z).

La segunda ley de Newton puede ser escrita en términos de los desplazamientos utilizando la ley
de Hooke que establece que las deformaciones son proporcionales a los esfuerzos que las
producen, esto es

O-ij = /’iekké‘ij + Zﬂeu (15),

donde A y p son las constantes de Lamé, especificamente p es el modulo de rigidez cortante del
suelo (en la literatura geotécnica se le denomina con la letra G), §; es la delta de Kronecker y

vale 1si i=jyO0siizj; eij es el tensor de deformaciones infinitesimales.

Al sustituir la definicion del tensor de deformaciones en la ley de Hooke se obtiene

o 2/1%5“' + U o, +aui
OX, oX;  0X

(1.6),
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reacomodando los indices

au; ou, o,
=L u —E+— 1.7),
Uk . 'u[ ox, axk] 1.7

al sustituir esta expresion en la segunda ley de Newton tenemos

o, o’u, o oy,
O + 1 + +fi=p—3
OX 6K, XX, XX, ot (1.8)

que puede escribirse como

o°u. 2 2.
P =+ (A+ ) 0L +fi=P6l:I
Xy an aXian ot (1 9)

Y7,

Esta Gltima ecuacion se conoce como la ecuacidon de Navier y representa el equilibrio dinamico
en un solido elastico, lineal, homogéneo e is6tropo en términos de los desplazamientos.

A partir de la ecuacidon de Navier, y mediante algunas condiciones iniciales, se deducen las

ecuaciones que gobiernan al fenomeno de propagacion de ondas, sin embargo, hasta ahora no
hemos definido propiamente lo que es una onda, los tipos que existen o sus caracteristicas.

1.3 Ondas Sismicas

Si tomamos una barra de algun material elastico (metal, madera, piedra, etc.) por un extremo y
la golpeamos en el otro extremo, sentiremos que la energia del golpe se transmite a través del
material y llega a nuestra mano. Esto sucede porque cada parte de la barra se deforma y luego
vuelve a su forma original; al deformarse “jala” o “empuja” a las partes vecinas, las cuales, a su
vez, mueven a sus propias partes vecinas, y asi sucesivamente, lo que hace que la deformacion
viaje a lo largo de la barra. Notese que es la deformacion la que viaja y no las particulas o
pedazos de la barra, los cuales sélo se desplazan un poco de su posicion original y luego vuelven
a ella.

Una deformacion que viaja a través de un medio elastico se llama onda elastica; y cuando el
medio a través del cual se desplaza es la Tierra, se llama onda sismica. Al conjunto de todos los
puntos en el espacio que son alcanzados simultaneamente por una onda se le llama frente de
onda.

Un ejemplo familiar es el de las ondas formadas en un espejo de agua al dejar caer en el algin
objeto; los frentes de onda son los circulos concéntricos que viajan alejandose de la fuente, es
decir, del lugar donde se origind el disturbio.

Si trazamos lineas imaginarias perpendiculares a los frentes de onda, veremos que indican la
direccién en la que viajan las ondas. Estas lineas son llamadas rayos, y describen las trayectorias
de la energia sismica (trayectoria de propagacion).
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Frente de onda

Figura 1.3 Frentes de onda propagandose hacia fuera de la fuente. Las lineas perpendiculares a los
frentes de onda se denominan rayos, e indican la trayectoria de propagacion. Fuente: Autor.

La onda sismica deforma el terreno a través del cual pasa, lo cual indica que puede hacer
trabajo, y, por lo tanto, corresponde a energia elastica que se desplaza. En el caso de ondas
generadas por explosiones, el movimiento es producto de las reacciones quimicas o nucleares
que causaron la explosion; en el caso de ondas generadas por sismos, el movimiento es
consecuencia de la energia que estaba almacenada como deformacion en las rocas.

Existen tres casos principales de propagacion de ondas: planas, cilindricas y esféricas; cada caso
requiere soluciones especificas de las ecuaciones que representen su propagacion, con el objeto
de conocer la respuesta dinamica en la superficie de un medio. En sismologia por lo general se
estudian ondas planas ya que la onda se encuentra a una distancia muy grande de la fuente que
la genera, y la curvatura de la tierra puede considerarse minima.

1.3.1 Tipos de ondas sismicas

En un medio elastico con extension ilimitada pueden propagarse dos tipos de ondas elasticas,
conocidas como ondas de cuerpo u ondas internas, las cuales pueden ser ondas P primarias o de
compresion y las ondas S secundarias o de cortante. Las primeras se propagan con mayor
velocidad en el medio (de ahi su nombre de primarias), presentando ademas la caracteristica de
poder propagarse por cualquier tipo de material, sea sélido o liquido. Las ondas S viajan a una
velocidad algo menor (secundarias) y no se propagan por los liquidos ya que estos no soportan
esfuerzos de cortante. Usualmente la onda S tiene mayor amplitud que la onda P, y se siente mas
fuerte que ésta.
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Figura 1.4 Formas de las Ondas de cuerpo. Fuente: Movimiento sismico en,depc’)sitos
aluviales ante incidencia de ondas planas SH, Jorge Alfredo Esquivel Avila,
Tesis profesional, Facultad de Ingenieria, 1979

El desplazamiento de las particulas en el terreno durante el paso de la onda puede ser en
cualquier direccion perpendicular a la de propagacion; sin embargo , en la practica la onda S se
descompone en dos direcciones normales entre si, estudiando asi los movimientos en una sola
direccion, en este caso se dice que las ondas estan polarizadas.

El componente vertical de la onda S que esta alojado en un plano vertical se le llama
componente SV, mientras que el componente horizontal se le conoce como componente SH,
ademas, la onda S se aloja en un plano que forma un cierto angulo respecto al plano horizontal,
este angulo se conoce como angulo de incidencia y se define en el plano x-z
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incidencia

Figura 1.5 La onda S y sus componentes SV y SH, el angulo y es el &ngulo de incidencia y esta definido

en el plano x-z, el angulo @ queda comprendido entre la componente SH y la onda plana S.
Fuente: Autor

Aunado a esto la onda S y sus planos de polarizacién pueden estar referidos a un sistema de
coordenadas diferente al que hemos elegido para conocer la respuesta del medio, en este caso se
define el angulo azimutal o azimut, que es el angulo que forma la direccion x del sistema de

referencia geografico (por ejemplo la direccion N) con la direccion X' (o radial) del sistema de
referencia de la onda medido en direccidén positiva de giro del eje z.
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Angulo azimutal

Figura 1.6 Definicion del &ngulo azimutal. Fuente: Autor

Ademas de las ondas que viajan a través del terreno, existen otras denominadas superficiales que
lo hacen por la superficie. Estas ondas tienen amplitudes maximas en la superficie del terreno y
decrecen con la profundidad en funcion de la frecuencia (la atenuacion con la profundidad es
mayor para altas frecuencias).

Las ondas superficiales pueden explicarse como producto de la interferencia de las ondas de
cuerpo (ondas P y S), ademas de que su velocidad es mas lenta que éstas. En el caso de los
telesismos (los que ocurren a mas de 1000 km de distancia del observador), las ondas
superficiales llegan mucho después que las de cuerpo, y presentan dispersion; esto quiere decir
que las ondas viajan con diferentes velocidades que dependen de la frecuencia.

Las ondas superficiales pueden agruparse en dos tipos principales: ondas de Rayleigh y ondas de
Love.

10
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Las ondas de Rayleigh, denotadas usualmente por R, o LR cuando son de periodo muy largo, se
deben a la interaccion entre las ondas P y las SV, el movimiento de cada particula de la
superficie del terreno al paso de la onda se da en forma de elipse retrograda. Son las ondas mas
lentas con velocidades de grupo (la velocidad con que viaja la energia).

Las ondas de Love se denotan usualmente por L, o G o LG si son de periodo muy largo. Se
comportan de manera muy parecida a la descrita para las ondas de Rayleigh, pero se deben a la
interferencia constructiva de ondas SH solamente, por lo que no pueden existir en un
semiespacio, sino que requieren al menos una capa sobre un semiespacio, donde pueda quedar
atrapada parte de la energia sismica. Estas son polarizadas horizontalmente (como las SH) y, por
lo tanto, no se registran en los sensores verticales.
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Figura 1.7 Forma de las ondas Superficiales. Fuente: Movimiento sismico en depositos
aluviales ante incidencia de ondas planas SH, Jorge Alfredo Esquivel Avila,
Tesis profesional, Facultad de Ingenieria, 1979

11
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1.4 Ecuacién de onda

Para simplificar la descripcion del fenomeno de propagacion de ondas elasticas se considera la
ecuacion de Navier sin fuerzas de cuerpo, f, =0, en este contexto se tiene

2
,uV2u+(/1+,u)VV-u=pZtl: (1.10).

Si escribimos esta ecuacion de manera no vectorial tenemos

2 2 2 2 2 2
(}L+2,u)a lj+,u 0 u+6 uj+(i+y{a v,o W]:pgt;"

+
OX oy® ozt OXoy  oxoz

o%v o*v 0% o’u  o*w o%v
(A+2u)—+y —+— |+(A+u + =p—
oy ox° o0z oxoy oyoz ot (1.11).

o*w o*w  o*w o’u 0% o*w
(/1+2,u) st Ut +(/1+,u + =P
0z OX oy oXxo0z  oyoz ot

A partir de estas pueden encontrarse ecuaciones que describan el movimiento en diferentes
direcciones, para ello habra que establecer algunas condiciones iniciales sobre la fisica del
problema tales como esfuerzos ¢ desplazamientos conocidos en alguna seccion del medio, dichas
condiciones se conocen como condiciones de frontera.

Por ejemplo, supongamos que W=0 y que u=v=0. Ademas w=w(z,t). Bajo estas
condiciones la ecuacion de Navier se reduce a

o*w o°u
A+2 +=p—
(+24) a2 P (1.12).

Una solucion particular de esta ecuacion se debe a D’ Alembert y tiene la forma

W= f(t—%)+g(t+%) (1.13),

12
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donde a = M es la velocidad de propagacion de las ondas P. Este tipo de ondas se asocian
\p

solo con el cambio de volumen de las particulas (compresion) ya que el rotacional es nulo
(Vxw=0), f y g son funciones de una sola variable que pueden describir una forma de onda
arbitraria.

Un analisis de los argumentos de f y g permite establecer que f(t —%) representa una onda que

viaja en la direccién positiva del eje z mientras que g(t +%) describe una onda en la direccion

negativa.

Ahora bien, supongamos un movimiento en v el cual ocurre sin cambio de volumen, es decir

V.v=0 , ademas el movimiento el otras dos direcciones es nulo, bajo estas condiciones, la
ecuacion de Navier queda

ov o
—=p— 1.14).
Ho7 =P oo (1.14)
La ecuacion anterior admite soluciones de la misma forma que las soluciones para las ondas P

pero con velocidad de onda ﬂ:\/;. Puede verificarse que la divergencia del campo de
o,

desplazamientos es nula (V-w=0) por lo que se trata de ondas sin cambio de volumen. Esta

ecuacion gobierna la propagacién de las ondas S, cuya caracteristica principal es que ocurre un

movimiento de las particulas perpendicular a la direccidon de propagacion del frente de onda.

Notese que, la velocidad de propagacion de las ondas P es mayor que la de las ondas S.

1.5 Atenuacion

En los materiales reales existen procesos de friccion interna que disipan parte de la energia
ligada al movimiento. Para tomar en cuenta este fendmeno, se modela el comportamiento
viscoelastico del medio introduciendo un término correctivo en los parametros elasticos. El
modelo mas sencillo para modelar un sistema dinamico es el cuerpo de Hooke que consiste en
una masa sujeta a un resorte. Si a este sistema le agregamos un elemento amortiguante,
tenemos lo que se conoce como cuerpo de Kelvin. Este modelo es el mas comun en el analisis de
la respuesta sismica en medios; comUnmente se usan valores complejos de las velocidades de
propagacion

@ =aly
2Q,
(1.15),

« i
B = 'B(:HZQS
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donde Q, y Qs son los factores de calidad para las ondas P y S respectivamente. Este parametro
de Q, se ha determinado mediante trabajos experimentales como constante en un amplio rango
de frecuencias.

Hasta ahora, hemos definido a la ecuacion de onda como una funciéon que depende del espacio y
el tiempo, sin embargo en ocasiones resulta practico cambiar de variable vy trabajar en el
dominio espacio-frecuencia, para ello, nos basamos en la hipotesis de que cualquier serie en el
tiempo puede descomponerse en la suma o la integral de ondas armonicas con diferentes
frecuencias, decimos entonces que aplicamos el analisis de Fourier.

1.6 Analisis de Fourier

En sismologia se utilizan varias técnicas para estudiar el campo de desplazamientos como una
funcion de la posicion y del tiempo, asociadas a las ondas sismicas en la tierra asi como para
darnos una idea de la naturaleza de las fuentes sismicas en ella.

Aunque algunas técnicas dependen de aspectos especificos de las ondas sismicas, otras se basan
en las propiedades generales de las funciones del espacio y el tiempo.

El analisis de Fourier nos permite descomponer la sefal, originalmente en el dominio del tiempo,
en una serie de ondas armonicas, considerar cada onda armédnica por separado y luego
recombinarlas. Esta metodologia se usa para analizar los casos donde los efectos de la tierra o de
un sismograma pueden ser explicados al filtrar los datos. Este analisis se utiliza también para
filtrar una sefal cuando la parte que nos interesa, en el dominio del tiempo o el espacio, se
traslapa con otra parte que no interesa.

1.6.1 La transformada de Fourier

La transformada de Fourier representa a la senal en el tiempo como una integral sobre un
intervalo continuo de frecuencias angulares, matematicamente se define como:

F(o)= J'f(t)e"'”tdt (1.16),
donde F(w) es la transformada de Fourier de la funcion f(t). La transformada inversa se define
como

f(t)zzl”TF(a))ei”‘da) (1.17).

Para comprender mejor la importancia de la transformada de Fourier dentro del analisis debemos
hacer un analisis de los argumentos de ambas funciones, F () y f (t).

14



Elementos de elasticidad dinamica

Habiamos dicho que la ecuacién de onda plana admite soluciones de la forma f(t—%), si

aplicamos este corrimiento en el tiempo a la definicion de la transformada inversa de Fourier se
tiene

X

f(t - XJ - b TF(a))eiw(tCJda}
c) 27, (1.18).

. X
Iw(tffj 4(05 .
El término € * °/ se descompone en el producto € ¢ -e'*.

7ia)£ , ,
Donde € ¢ es un propagador conocido como funcién de transferencia o ley de atenuacion si se
considera la velocidad compleja. La funcion de transferencia es un ente matematico que propaga
la solucién matematica a través del medio. La funcion F(w) es la transformada de Fourier de la

sefial que perturba el medio.

Generalmente, la funcion de transferencia se ve afectada por factores que contienen
informacion sobre las amplitudes que sufre la onda cuando incide en el medio. Cabe mencionar
que la funcion de transferencia no es una propiedad del medio sino un operador que permite
conocer la solucién en la posicion de interés. Graficamente se representa comparando su modulo
contra la frecuencia.

De todo lo anterior puede decirse que si bien no existe un método de solucion universal para
resolver el problema de propagacion de ondas planas en medios homogéneos e isotropos, si
existe una metodologia que seguir para encontrar el campo de aceleraciones o desplazamientos
en el medio.

Una vez que se tiene la funcion de transferencia, ésta debe convolucionarse con la excitacion
(representada en el dominio de la frecuencia). La convolucion de funciones es un concepto
matematico que se define como

h(t)™* f (t) = Th(f)f(t—r)dz' (1.19).

Si aplicamos este teorema a la definicion de la transformada de Fourier, encontraremos que si
F(o) y H(w) son las transformadas de Fourier de f(t) y h(t) respectivamente, entonces la
convolucion de ambas funciones tiene como transformada de Fourier al producto F(o) H(w), es
decir, la convolucion de dos funciones en el dominio del tiempo se transforma en una
multiplicacion (en nUmeros complejos) punto a punto en el dominio de la frecuencia.

Una vez hecha la convolucion entre la funcidon de transferencia y la sefal de excitacion, basta
con aplicar a dicho producto la transformada inversa de Fourier, la funcion que se obtenga sera
la respuesta del medio en el punto de estudio, a este resultado se le conoce como sismograma
sintético y representa la respuesta del medio en el dominio del tiempo.
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1.6.2 La Transformada Discreta de Fourier

Debido a que en la practica los calculos numéricos se hacen a través de programas que se
escriben, es necesario discretizar las expresiones de la transformada de Fourier y de la
transformada inversa. Asi, definimos respectivamente a la transformada discreta de Fourier como

N-1
—iwnAt
F()= Atnz_;) f(nat)e (1.20),
donde At es la resolucion del muestreo y N es el numero de puntos que tiene la sefal excitante.

La transformada inversa discreta de Fourier se define como

1 N-1 .
f (t) — 72 f (kAa)>e—|kn2;r/N
NAt = (1.21).

La representacion grafica de la transformada de Fourier se hace comparando el médulo de cada
uno de los valores de la funcion F(w), contra las frecuencias en donde se evalua ésta, es decir,
|[F(w)| vs o, a dicha grafica se le llama espectro de Fourier e indica la manera en que la energia
en varia respecto a la frecuencia.

1.6.3 La Transformada Rapida de Fourier

La Transformada Rapida de Fourier (FFT por sus siglas en inglés) es un algoritmo desarrollado en

1965 por Cooley y Turkey. Para su uso, es necesario que el nUmero de puntos de nuestra senal

sea potencia de 2, es decir N = 2™, m=1,2,3, etc.

Ademas, cualquier numero enteron, 0<n< N, puede ser expresado como un nimero binario
n=n,+n-2+.+n_,-2"",

donde k toma el valor de cero o uno.

De manera similar, un entero j, 0< j <2", puede expresarse como

m-1

j=jo+j1’2+---+jm71'2 ’

partiendo de estas ideas, se sustituyen estas expresiones en la definicion de la transformada
discreta de Fourier y se encuentra una expresion en términos de sumas y multiplicaciones en
términos de los indices ny j.
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La ventaja de la FFT es el de reducir el tiempo de cdmputo de manera radical en comparacion a
usar la transformada discreta. Para mas informacion, el lector puede referirse al capitulo 11 del
libro de Aki y Richards.

1.7 El Pulso de Ricker

Cuando se calcula la respuesta dinamica de sistemas, se utilizan como excitacion, funciones
analiticas que dependen del tiempo, generalmente dichas funciones son de forma sencilla y
requieren de pocos parametros para su graficacion. En particular, en este trabajo se trabajara
con el Pulso de Ricker, cuya utilidad se basa en tener un control directo sobre la eficiencia del
muestreo confrontando duracion del pulso y paso de muestreo en el tiempo, ademas, se puede
identificar de manera sencilla el pulso apropiado para excitar un modelo en una determinada
frecuencia de resonancia.

Analiticamente el pulso de Ricker se define de la forma

r(t) = (82 —%) e (1.22),

t—t
donde a:u, tp es el periodo caracteristico del pulso y ts es un parametro que

t

traslada el pulso a lo largo del eje del tiempo. La duracion de la parte central del pulso es igual a

%t/

T tp\/gt/

20 40

Figura 1.8 Representacion grafica del Pulso de Ricker en el dominio del tiempo. Fuente: Autor.
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En el domino de la frecuencia, el pulso de Ricker se expresa con la siguiente ecuacion

t 2
R(w)=——L-b% e (1.23),

Iz

donde b=~ , @, =27 fp = 2% ; fp es la frecuencia de energia maxima conocida como
0] P

p
frecuencia caracteristica. Para que la respuesta de un sistema sea significativa, es necesario que
la funcion de transferencia del modelo y el pulso que lo excita presenten energia en el mismo

intervalo de frecuencias.

e

-

0 125 25 375 5

21

Figura 1.9 Representacion grafica del Pulso de Ricker en el dominio de la frecuencia, el pulso presenta
energia significativa hasta una frecuencia aproximadamente igual a dos veces la frecuencia
caracteristica. Fuente: Autor.
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Il.- MODELO UNIDIMENSIONAL

En este capitulo se presenta uno de los modelos mas elementales en el estudio de la
propagacion de ondas sismicas: un estrato de espesor constante apoyado sobre una base rigida.
Este modelo ha sido utilizado para ilustrar las propiedades del movimiento sismico dentro de un
medio homogéneo, asi como el significado de las funciones de transferencia y los sintéticos.



Modelo unidimensional

2.1 Estrato apoyado sobre una base rigida

El siguiente sistema representa un estrato uniforme de espesor H con extension infinita, apoyado
sobre una base rigida con movimiento preescrito en la direccion x, bajo estas condiciones se
tienequev=w=0 y u=u(zt)

A
v

u=u,e o

Figura 2.1 Estrato apoyado sobre una base rigida. Fuente: Autor

La condicion de frontera para este problema es la de tracciones (esfuerzos) nulas en z=0 por

L . ou , . -
ser superficie libre, teniéndose o =0 , ademas, la base se encuentra sujeta a un movimiento
z

arménico de la forma u=uge"*.

Al hacer las sustituciones correspondientes en la ecuaciéon de Navier se tiene la siguiente forma

de la ecuaciéon de onda
o%u o%u
— = 2.1),
2 e P o (2.1)

esta ecuacion puede resolverse mediante el método de separacién de variables, en donde
primero suponemos que u puede expresarse como el producto de dos funciones, esto es

u(z,t)=2(2)T(t) (2.2),
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donde Z y T son funciones que dependen exclusivamente de zy t respectivamente; si calculamos
la segunda derivada de u respecto a z y t obtenemos

o%u
—=Z2"()Tt)=2"T
o ()T (1)
(2.3),
o%u
——=Z2()T"(t) =2ZT"
e ()T (1)
sustituyendo estas expresiones en la ecuacién de onda tenemos
" 1 "
Z2'T="1ZT (2.4),
'BZ
dividiendo entre ZT
le 1 TII
s _ -1 2.5),
Z 2 T @5)

para que se describa un movimiento arménico, debe cumplirse que 77 <0, haciendo 7 =-k” el
sistema de ecuaciones que resulta es

Z"=-k’Z
T"=—(kB)’T (2.6),

cuyas soluciones estan dadas por

Z = Acos(kz) + Bsen(kz)

(2.7),
T =Ccos(kpt) + Dsen(kpt)
sustituyendo en u(z,t) se tiene
u(z,t) = (Acos(kz) + Bsen(kz))(C cos(kpt) + Dsen(kft)) (2.8),
aplicando condiciones de frontera
Zl: = (—Aksen(0) + Bk cos(0))(C cos(kpt) + Dsen(kst)) =0
7=0
(2.9),
Bk(C cos(kst) + Dsen(kft)) =0
de donde puede verse que B=0, ademas, en z=H,u= uoei’”t
u(H,t) = Acos(kH)(C cos(kpt) + Dsen(kft) = u e' (2.10)
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Modelo unidimensional

Haciendo que k=w/f, C=1y D=i queda

u(H,t) = Acos(kH )(cos(at) + isen(awt) = u,e'"

(2.11),
donde e'* =cos(wt)+isen(at) , despejando A se tiene
u
=—9° 2.12),
cos(kH) (2-12)
rescribiendo la funcién u(z,t) resulta
u .
u(z,t) = ——2°>——cos(kz)(cos(awt) + isen(wt
(z,1) cos(kH) (kz)(cos(«t) (1))
u(z,t)=uoL(kz)e“"t (2.13),
cos(kH)

la cual es solucion de la ecuacién de onda. La funcién de transferencia para este modelo sera

u(z,t)  cos(kz) im
u,  cos(kH)

(2.14).

0

Por ejemplo, consideremos el siguiente estrato para dos casos distintos donde solo se hizo variar
el espesor, asi, las propiedades mecanicas para cada caso son las mismas

L —.

H1=50 m 8=50m/s
H2=100 m p=13kg/m’
Q=500
;ég!!!i22222222222222222222222222EEEE/EE22222222222222222222222222222222222222222222222!!! direccién del
movimiento
' Z

Figura 2.2 Modelo de estrato estudiado. Fuente: Autor.
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Las funciones de transferencia para cada estrato valuadas en la superficie libre se muestran en

las siguientes graficas:

H=50 m

20T

Moédulo de la FDT
e

10T

Modulo de la FDT

5+

Frecuencia, Htz

Frecuencia, Htz

Figura 2.3 Funciones de transferencia para un estrato
horizontal apoyado sobre una base rigida. Fuente: Autor.
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Modelo unidimensional

Las siguientes graficas corresponden a los sismogramas sintéticos calculados a diferentes
profundidades en el estrato, se estudiaron 20 estaciones de registro equidistantes entre si, la
primera de ellas se ubica en la base rigida y la altima en la superficie libre. Los parametros del
pulso de Ricker son tp=4s y ts=5 s.

=R
=

(T
0]
<l

i

=/
1100

([

tiempo, (s)

Figura 2.4 Sismogramas sintéticos para un estrato horizontal
apoyado sobre una base rigida. Fuente: Autor.
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Como hemos visto, en un modelo como este, la energia queda atrapada dentro del estrato,
produciéndose asi, multiples reflexiones entre la base rigida y la superficie libre que se atentan
con el tiempo.

En las graficas de los simogramas puede observarse el tiempo que le toma a la onda trasladarse
de la base rigida a la superficie libre asi como los cambios o conservacién de la fase de la onda
plana.

Se observa también que en la superficie libre la magnitud del pulso es el doble del pulso original,
esto se debe al principio de la conservacion de la energia: cuando la onda llega a la superficie
libre, la energia no tiene a donde transmitirse por lo que en el punto donde llega la energia
sismica se tienen dos ondas de igual magnitud, una que sube y otra que baja, ambas con igual
fase lo que hace que se sumen sus efectos.
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111.- DIFRACCION DE ONDAS SIMICAS

EI estudio de la respuesta sismica en la superficie libre permite construir mapas de
regionalizacion sismica en donde se asignan probabilidades de recurrencia de sismos con una
cierta magnitud.

Entre los datos necesarios para construir estos mapas se requiere conocer las leyes de
amplificacion en el movimiento del terreno ante la incidencia de diferentes tipos de ondas
sismicas.

El origen de los temblores esta relacionado con la tectdnica de placas: La idea central de esta
teoria se basa en que la corteza terrestre se encuentra dividida en placas, las cuales se
desplazan horizontalmente sobre una capa de material mas blando llamada astenésfera que en
parte estd fundida. Los diferentes tipos de movimiento relativo entre las placas dan lugar a
grandes concentraciones de deformaciones en sus bordes, generandose asi esfuerzos, los cuales,
al ser mayores que los que puede soportar la roca, producen la falla, liberandose grandes
cantidades de energia en forma de movimiento, provocando sacudidas en ciertas zonas de la
superficie de la tierra.



Difraccién de ondas sismicas

En su trayecto del epicentro del sismo a la superficie de la tierra, las ondas sismicas sufren
multiples reflexiones y refracciones provocadas por las irregularidades geoldgicas. Cerca de la
superficie del terreno, éstas se hacen mas severas. Asi, las condiciones locales, influyen en las
caracteristicas del movimiento y deben de considerarse en los anélisis de riesgo sismico.

La experiencia que se tiene de varios sismos alrededor del mundo, es que en ocasiones, las
condiciones locales (topografia, geologia, estratigrafia, etc.) modifican el movimiento de manera
desfavorable para las construcciones del sitio. Presentandose respuestas simicas totalmente
diferentes en sitios relativamente cercanos, pero con naturalezas geolégicas diferentes entre si.

La necesidad de contar con parametros de disefio confiables, ha reforzado el interés en el
estudio del problema de efectos de sitio. El tema se aborda en la literatura como un problema de
difraccion de ondas sismicas. En algunas ocasiones el empleo de modelos unidimensionales de
ondas de corte da resultados favorables especialmente donde la estratificacion del sitio es
practicamente horizontal. Sin embargo, a medida que la estratificacion se vuelve irregular, es
necesario recurrir a modelos que tomen en cuenta la naturaleza espacial del fenémeno.

Las matematicas para abordar el problema de difraccion de ondas sismicas requieren del manejo

de funciones especiales ademas de un mayor tiempo para su comprension, asi, el analisis a
detalle de los procesos matematicos queda fuera de los alcances de esta tesis.
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IV.- METODOS DE SOLUCION

Existe una gran variedad de técnicas para encontrar la respuesta sismica de un sistema, los
métodos de solucion pueden ser tan costosos y sofisticados como se desee. Actualmente, existe
software especializado en determinados problemas, sin embargo su uso requiere de
computadoras con una gran capacidad de procesamiento de datos ademas de que los medios para
tener acceso a dichos programas pueden estar lejos del alcance de estudiantes o de instituciones
académicas.

En este capitulo se presentan métodos de solucién para diferentes configuraciones topograficas y
estratigraficas sometidas a una excitacioén; comenzando con métodos que de cierta manera son
adecuados para un caso particular de topografia: se estudia el caso de una cufia que no es sino
un estrato apoyado sobre una base rigida inclinada, la solucién exacta se encuentra a través de
una metodologia conocida como teoria de rayos. Después se ve la propagacion de ondas a través
de medios estratificados para lo cual se hace uso del método de Haskell.

Por ultimo se da una introduccién a un método para resolver problemas mas complejos conocido
como el Método Indirecto de Elementos de Frontera, IBEM, por sus siglas en inglés, este modelo
toma en cuenta condiciones que los modelos unidimensionales no consideran.



Métodos de solucion

4.1 Estrato apoyado sobre base rigida inclinada

Se trata de un estrato que descansa sobre una base rigida inclinada, este tipo de configuraciones
se conocen con el nombre de cufias y la solucién exacta se encuentra a través de una
metodologia conocida como teoria de rayos. En la figura 4.1 se muestra un esquema tipo de una
cufa.

e,

///

Figura 4.1 Estrato apoyado sobre una base rigida inclinada, Cufia. Fuente: Autor.

Debido a la inclinacion de la base, resulta dificil encontrar una solucion analitica que represente
la fisica del sistema. La teoria de rayos consiste en encontrar el campo de desplazamientos a
partir del trazado de los rayos que parten de la base y de las multiples interacciones con las
fronteras y la soluciéon numérica exacta se determina sumando las contribuciones de cada rayo.

Ahora bien, la solucién exacta para estas configuraciones existe, si la base de la cufia tiene
valores de angulo de inclinacion de la forma

g="_
2N

donde @ es el &ngulo de inclinacion en radianes de la base y N es cualquier nUmero impar.

Bajo estas condiciones, se trazan las trayectorias de los rayos que parten de la base al momento
de iniciarse el movimiento, para lo cual debe irse encontrando los angulos de incidencia en la
superficie libre asi como los angulos de incidencia en la base rigida debidos a las reflexiones del
frente de onda. Estos &ngulos se calculan de acuerdo a la geometria del modelo y siguiendo en
cada reflexién de la onda la ley de Snell.

Si el angulo de inclinacion de la base cumple con las condiciones antes descritas, encontraremos
gue el ultimo rayo que se refleja en la base es paralelo a la superficie libre y cumple con las
condiciones de frontera (tracciones nulas en superficie libre), entonces habremos trazado todas
las posibles trayectorias del frente de onda asi como cubierto el campo de desplazamientos en la
cufa.
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Para ilustrar la manera de proceder al utilizar la teoria de rayos, comenzaremos con una cufia
cuyo valor de N es tres, para este valor, el angulo de inclinacién de la cufia resulta de & =30°.

Cuando inicia el movimiento, el primer rayo parte perpendicular a la base e incide en la
superficie libre formando un angulo 6, =90° -6 =60°

X

/ —

[
©

30°

Figura 4.2 Primer rayo que incide en la superficie libre, los dngulos de
incidencia y reflexion son los mismos. Fuente: Autor.

De acuerdo con la ley de Snell, el angulo de reflexidon es igual al angulo de incidencia de esta
manera se forma la siguiente familia de trayectorias

X

/ —

[
%

30°

S0

\j

30°-]

Figura 4.3 Familia completa de trayectorias para la cufia con 30° de inclinacion,
el andlisis se detiene cuando se encuentra el rayo paralelo a la superficie libre. Fuente: Autor.
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puede verse que el ultimo rayo que se refleja en la base es paralelo a la superficie libre, con lo
que se han cubierto todas las posibles trayectorias que sigue el frente de ondas.

Se puede demostrar que el angulo entre cualquier rayo y la base de la cufia tiene la forma
0, =[N -(2j+1))/2N, donde j= 0, 1, 2.M y M =(N-1)/2 es el nimero de trayectorias
posibles que sigue el frente de ondas.

Para encontrar la solucion numérica partimos de la idea de que cada rayo representa un eje

donde se desplaza una coordenada que llamaremos S, cuya representacion en el plano X —Z
sera

S =xsend + zcoséd (4.1),

donde el signo positivo en z indica que la onda se propaga en direccién positiva del eje z, para
el caso contrario el signo sera negativo.

El desplazamiento V que induce la onda armonica al trasladarse sobre su rayo tiene la forma

v=e'®’ (4.2),

y el campo de desplazamientos totales estara dado por la suma de los desplazamientos
provocados por la onda incidente mas los desplazamientos provocados por la onda reflejada, esto
es

V=V, +V, (4.3).

Cuando una onda incide sobre una frontera rigida el angulo de incidencia es igual al &ngulo de
reflexion sin embargo, la condicion de frontera rigida establece que la deformacion en la cara de
la base debe ser cero, no asi los esfuerzos. El desplazamiento de la onda incidente es igual al
desplazamiento de la onda reflejada tanto en magnitud como en signo ya que la condicion de
frontera rigida induce un salto en la fase y los desplazamientos tanto de la onda incidente como
de la onda reflejada seran respectivamente

V. = e—ia)Sllﬂ
|

r

donde S, =Xsend—1zcosd y S, =xsend+zcosé indican el sentido del rayo en direccion del
eje 7.
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b
b

Figura 4.4 Onda que incide en una base rigida. Fuente: Fundamentals of elastic wave propagation for
site amplification studies: The seismic response of alluvial valleys, SGnchez-Sesma et. al., en Wave
motion in Earthquake Engineering, Kausel E. y Manolis G (editores), Inglaterra, 1999

Por otro lado, si la onda incide en la superficie libre, toda la energia es reflejada sin que ocurra
un cambio de fase, es decir, que la condicién de superficie libre implica tracciones nulas en ésta,

asi, los esfuerzos Oy calculados mediante la ecuacion de Cauchy se igualan a cero, esto es

ov

“ =0
Y7, P (4.4),

superficie_libre
donde nes una coordenada normal a la superficie libre.

El desplazamiento de la onda reflejada es igual al desplazamiento de la onda incidente tanto en
magnitud como en signo.

. S1

v=e 7 (4.5).
. S2

v.=e 7/
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Aunado a esto, la familia de rayos puede agruparse en el origen formando un “abanico” de rayos
y la solucion estar4d dada por la suma de las contribuciones de cada rayo. El campo de
desplazamientos valuado en la superficie estara dado por la expresion

i ><cos€j
—iw

m-1 .
V=V Ye, (-1)e 7 (4.6),
j=0

donde 5M_j es el factor de Neumann y vale 1 si M-j=0y 2 si M-j >0

el término (—1)j permite los cambios de fase de los rayos que se reflejan en la base rigida y cada

término de la suma proporciona el campo de desplazamientos asociado a una onda incidente asi
como su reflexién en la superficie libre.

Del analisis geométrico, puede concluirse que la cufia es un sistema autosemejante, es decir,
carece de escala, ya que las incidencias en cualquier punto de la superficie seran las mismas en
namero, aunque con diferente magnitud (dependiendo del factor de calidad) asi como del
tiempo que tardan en llegar los rayos a la superficie.

Si se realiza el trazado de rayos para cufias cuyo valor de angulo de inclinacién no cumple con las
condiciones mencionadas, aparece una zona de sombra entre la base rigida y el Gltimo rayo la
cual no es cubierta por el trazado de los rayos.

35
o
55,

Figura 4.5 Cuando el &ngulo de inclinacién de la cufia es diferente a n/2N, se forma
una zona de sombra entre la base y el ultimo frente de onda. Fuente: Autor.
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4.2 Respuesta sismica de una cuia

En los siguientes parrafos se estudian tres casos de cufia con diferentes angulos de inclinacion,
las propiedades mecénicas son las mismas en todos los casos, los valores de N analizados fueron
N=3, 7 y 15 que corresponden a valores de &angulo de 30°, 13° y 6° respectivamente. Los
parametros del pulso de Ricker son tp=4sy ts=10 s

/_\.x’(_=,‘50 m x
% 6 =n/2N
8=100m/s
. %

Figura 4.6 Modelo de cufia estudiado. Fuente: Autor.

A continuacion, se muestran algunas funciones de transferencia valuadas en la superficie a
diferentes distancias de el vértice de la cufa, asi como los sismogramas sintéticos

correspondientes, se colocaron 50 estaciones en la superficie libre separadas un Ax =50m cada
una.
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Moidulo de b FDT

Midul de h FDT

Miduls de la FDT

Xx=50m

i 1 g 3 4 5
f en Hiz
w4
x= 100
5_.
i 1 3 3 4 5
f en Hiz
104
x=200m
5_.
i 1 2 3 4 '
f en Hiz

Figura 4.7 Funciones de transferencia de una cufia para
N=3, 30° de inclinacion. Fuente: Autor.
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Modulo de a FDT

Midub de h FDT

Midulo de h FDT

Efectos de la geologia superficial en el movimiento sismico

" x=50m
o
o
1
0 1 2 I3 4 5
f, en Hiz
277 x=100
ol
o
1
; ' 5 5 4 5
f en Hix
87T x=200m
6l
o
51
f 1 5 5 h ;
f en Hix

Figura 4.8 Funciones de transferencia de una cufia para
N=7, 13° de inclinacion. Fuente: Autor.
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Midulo de la FDT

Midulo de a FDT

Midub de la FDT

127
x=50m

10T
g1
Fas
4+
71

. . } . |

0 1 2 3 4 5

f en Hiz
127
x=100
1071
. . ; . |
0 1 2 3 4 5
f en Hix
2T x=200m

107
g+
&+
4t
24

0 1 2 I3 4 5

f, en Hiz

Figura 4.9 Funciones de transferencia de una cufia para
N=15, 6° de inclinacion. Fuente: Autor.

37



Efectos de la geologia superficial en el movimiento sismico

Como puede verse, las funciones de transferencia nos dicen que la cufia es un sistema
autosemejante que carece de escala, es decir, ocurre lo mismo en cualquier punto de la cufia,
pero con diferentes tiempos de arribo de las ondas incidente y reflejadas.

Ocurre también un fen6meno interesante: debido a la base inclinada, la energia puede
propagarse sobre el eje X, es decir, la misma base contribuye a la propagacién de la energia,
caso contrario a lo observado en el estrato horizontal.

En las siguientes figuras se muestran los simogramas sintéticos de las cufias estudiadas, ndtese
que en las primeras estaciones se reproduce el pulso de Ricker casi en su forma original, sin
embargo, a medida que nos alejamos del vertice de la cufia, aparecen las reflexiones del frente
de ondas, lo que indica una acumulacion de la fase de la funcién solucion.

RESPUESTA EN CADA ESTACION

Figura 4.10 Sismogramas sintéticos de una cufia para
N=3, 30° de inclinacion. Fuente: Autor.
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RESPUESTA EN CADA ESTACION

RESPUESTA EN CADA ESTACION

Figura 4.11 Sismogramas sintéticos de una cufia para
N=7, 13° de inclinacién. Fuente: Autor.

30

Figura 4.12 Sismogramas sintéticos de una cufia para
N=15, 6° de inclinacién. Fuente: Autor.
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4.3 Medios estratificados

El célculo de la respuesta sismica en medios estratificados verticalmente es un problema
demasiado complejo si se piensa en resolverlo de manera analitica. Por esta razén, autores como
Thomson (Ref. 14) y Haskell (Ref. 6) entre otros, se dedicaron a la tarea de desarrollar técnicas
numeéricas 6ptimas que no solo resuelven el problema de la propagacion de ondas planas en
medios estratificados, sino que a su vez son practicos y dan la pauta para el tratamiento de
medios heterogéneos mas complejos. En los parrafos siguientes se describe el método de Haskell
también llamado de Thomson-Haskell aplicado a la propagacion de ondas planas SH.

Para un sistema de referencia X,Y,Z, si tenemos un elemento diferencial de volumen en un

medio continuo al cual aplicamos un esfuerzo en la direccién V (onda SH) y si la ecuacién de
equilibrio dindmico que rige en el medio es la Ecuacion de Navier, entonces puede escribirse a la
ecuacion de movimiento en coordenadas cartesianas de la siguiente forma:

80'Xy+8axy A
x Lo

4.7),

donde V es el desplazamiento en direccion del eje Y, p es la densidad de masa, X,Y,Z son

las coordenadas cartesianas, Oy, el esfuerzo cortante, y t el tiempo.
En el dominio de la frecuencia, la ecuacién reducida de onda puede expresarse en la forma:

Vv+-2v=0 (4.8),

una solucion para esta ecuacién es

V= El(k, z,a)ei("x‘“’") (4.9),

@ , .
donde k=-— se le llama nimero de onda, @ es la frecuencia angular, f=-/ulp es la

velocidad de propagacion de las ondas S, X es el modulo de elasticidad en cortante, i = ~/—-1 vy

£, es una funcion que se definira mas adelante.
De la teoria de la elasticidad, los esfuerzos cortantes asociados al desplazamiento anterior son
ov d 61 ei(kx—a)t)

O™ H o ™ 4

(4.10),

_ a\/_. i(kx—at)
O-yz_'u&_lk'ugle

ycomo U=W=0y V=(X,2), los esfuerzos restantes (cx, oy, G;, T ) son nulos.
Si se define a
dr,

fgzﬂa (4.11)
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sustituyendo las ecuaciones 4.8 y 4.10 en la ecuacion 4.7, y haciendo las operaciones indicadas,
se tiene que

ds
=K u-' ), (4.12),

gue junto con la ecuacion 4.11, puede escribirse en forma matricial como
0 1/
dz| 7, k =@ pr O /,

d
—f =Af ;
d& (4.13%),

o también

El resolver la ecuacion 4.13 es equivalente a resolver la ecuacion de movimiento. Esto muestra
que, con las sustituciones indicadas se ha transformado una ecuacién diferencial parcial de
segundo orden en un par de ecuaciones diferenciales ordinarias de primer orden; al vector

(¢,,£,) comunmente se le conoce como vector desplazamiento-esfuerzo para ondas SH.

Una solucion de la ecuacion 4.13 esta dada por

lI—’J-(Z—Zo)
fi=v,e (4.14),

donde ‘PJ— es el valor caracteristico de la matriz A, Vj es el Vector caracteristico

correspondiente al valor ‘PJ— ,conj=1,2.

Calculando y sustituyendo los valores caracteristicos anteriores en la ecuacion 4.14, se obtienen
sus vectores correspondientes, que en combinacion forman la solucion general del tipo

f =EAW (4.15),

donde Wes un vector de peso que representa las amplitudes de las ondas ascendentes y

descendentes denominadas “S y S* respectivamente, A es una matriz que representa los
factores verticales de fase.

Esta formulacién resulta muy conveniente para el tratamiento de ondas planas, como por

ejemplo al expresar el nimero de onda en términos del angulo de incidencia 0, esto es k=—
c

o B
sen(d)

con y 6 se mide desde la vertical.

Para conocer las amplitudes de los campos incidente y reflejado en términos del vector

desplazamiento-esfuerzo, debe invertirse la matriz f=EA , la matriz F'lqueda
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) 1 n(z-2p) _e—U(Z—Zo)
Fl—{nﬂe (4.16),

- 277# Ulueﬂ(Z*ZO) _eU(Z*ZO)

quedando entonces la expresion para los campos de desplazamientos como:

w=F'f (4.17).

Por otra parte, se define a la matriz propagadora como

z z &
P(z,20) = 1 + [ AL + [ A&) [ AS)AE,E + ... (4.18),

donde z, es el nivel de referencia. La matriz propagadora. Satisface también la ecuacion 4.13,
esto es

d
EP(Z’ZO) = A(Z)P(Z!ZO) (419)1
z
y de la ecuacion 12 P(z0, z0) = I; de aqui, se obtiene la propiedad fundamental de la matriz
propagadora, que es
f(z)=P(z,2,)T(z,) (4.20),

Como P(z,z,)f(z,) satisface la ecuacion 4.13, P(z,z,)genera el vector desplazamiento-
esfuerzo en la profundidad z al operar sobre dicho vector en la profundidad z,

Cuando A(z) es consistente en un intervalo de profundidad, como se supone dentro de un estrato,
al evaluar las integrales en la expresién 4.18, la matriz propagadora toma la forma

P(z,2,)=1+(z- zO)A+;(z, 2,)2 AA+.. = (4.21).
Aki y Richards (Ref. 1), obtienen la matriz propagadora para el I-ésimo estrato, esto es:

senhn,(z-z,)
coshn, (z-12 — A 0
P(z,2,) = m(2=2) _— (4.22),

nsenhn, (z—z,) coshn,(z-z,)

1
donde 7 :{kz _2’2}2 , k :ﬁsen g, ﬂE es la velocidad de propagacion de las ondas S en el
E

semiespacio.
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A partir de la ecuacion (4.22), puede obtenerse el vector desplazamiento esfuerzo en cada
estrato, de esta manera se tiene

{(}2 :[P]z{l}l, en L1517,

Conocida la amplitud de onda incidente es posible conocer el campo de desplazamientos en
cualquier punto de la estratigrafia aplicando las condiciones de frontera correspondientes.

Sabemos que en superficie libre los esfuerzos son nulos, entonces, el vector desplazamiento-
esfuerzo, para ondas SH en la base de los estratos estara dado por

{i } CP(H.2. P(z..2.). Pl z){é} 4.29)
teniendo en cuenta que {K}E - {g}" ,en z=H definimos
B=M"'P(H,z,,)..P(z,2,) (4.24),
de donde se obtiene
{,S} = B{gl} (4.25),
S 0 -
de esta manera, el desplazamiento en la superficie libre es
(¢1),., =S(By)" (4.26),

Si se define a la funcién de transferencia como el cociente del desplazamiento de punto entre el
desplazamiento que se tendria en la base de la formacion si no existieran los estratos, podemos
entonces expresar la funcién de transferencia para las ondas SH como
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14 1 _
HSH(a)’k’ZO): ; :7(811)1 (4.27),

donde k = Zseny , 7 es el angulo de incidencia de la onda SH.

La solucidn para el caso de ondas P y SV se obtiene de manera similar, si bien es méas laboriosa;
el lector interesado puede consultar el capitulo 7 del libro de Aki y Richards (Ref. 1).

4.4 Respuesta sismica en medios estratificados

En el siguiente ejemplo, analizaremos la respuesta sismica en un medio con 5 estratos,
calculando la respuesta en la superficie libre y haciendo variar el angulo de incidencia tal como
se indica en la siguiente figura.

Y=0, 10,30 °

Figura 4.13 Medio con cinco estratos. Fuente: Autor.
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Tabla 4.1 Propiedades de los estratos para el modelo de la figura 4.13

ESTRATO | Espesor[m] | p[tm® | o[km/is] | B [kmis] Q
1 10.0 1.5 80.0 40.0 500.0
2 15.0 1.2 50.0 30.0 600.0
3 30.0 1.3 40.0 25.0 500.0
4 10.0 1.7 60.0 30.0 550.0
5 20.0 1.6 55.0 35.0 500.0
semiespacio QO 10.0 300.0 100.0 600.0

En las siguientes graficas se muestran las funciones de transferencia para cada angulo de la onda
incidente.

20 COMPONENTE SV
|
15 4 |
© |
> h
=S
2 101 Co oo
5 0 A A

N ‘J\ I I | [ I ! T I i !

C T T T T T T T O A
"IVUJUUJVUUVIUUUY
0 T T T T T 1

0 05 1 1.5 2 25 3
o, hz

20 | COMPONENTE SH

RN
(&)
|

amplitud
=

Figura 4.14 Funciones de transferencia para un angulo de incidencia y =0°,
la componente vertical es nula. Fuente: Autor.
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amplitud

amplitud

amplitud

COMPONENTE SV

| ! ? J
;3 ) (; | ;o }T ‘“‘ H\ n
oo Lo h i e i g
3 lU lUul\ ‘J‘\ \N[ ‘1 “ :J‘\ U :‘ :J ‘1 ‘!‘ \U U ! ‘1 r‘! U’ﬂl }‘ :\ rﬂ\
0 0.5 1 15 2 25 3
o, hz
| COMPONENTE SH
0 0.5 1 1.5 2 2.5 3
o, hz
COMPONENTE VERTICAL
0.5 1 15 2 25 3

Figura 4.15 Funciones de transferencia para un angulo de
incidencia ¥ =10° . Fuente: Autor.
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amplitud

amplitud

amplitud

20 -

15 4

10 -

COMPONENTE SV

®] l\ | H ﬁ ‘[‘\ | :} ‘j \ ;; Lo f: :: i
L : ‘\ ” ‘t I :‘\ h :i : l}‘ :: \ " :}\
j V\j \/\_/U\J\)‘ \ / y, S \ H]} ‘/ \\uﬂj\"‘/ \ "u \
0 ! : : : ‘ W ‘ : |
0 0.5 1 15 2 25 3
o, hz
20 | COMPONENTE SH
15
10 ~
5
0 T , : : : ‘
o, hz
20 COMPONENTE VERTICAL
15
10 +
) M
0 T ; ‘ ‘ : ‘
0 0.5 1 1.5 2 25 3

o, hz

Figura 4.16 Funciones de transferencia para un angulo de
incidencia ¥ = 30°. Fuente: Autor.
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Como puede verse, a medida de que el angulo de incidencia, y, crece, crece también el
movimiento en direccién vertical, en realidad la magnitud del movimiento en esta direccion
depende también del angulo de polaridad, que en este ejemplo se ha mantenido constante (40°).

Se observa también un decremento en el movimiento en direccion u (sobre el ejex,
componente SV) cuando el angulo de incidencia es de 30° respecto a un angulo de incidencia de
10°, mientras que el movimiento en direccion v (eje Yy, componente SH) permanece casi igual,
esto es porque la onda SH viaja desacoplada del movimiento, produciendo un movimiento
antiplano independiente del angulo de incidencia, no asi del angulo de polaridad (0): a medida
que 6 aumenta, la componente SV va aumentando también y el componente SH se va haciendo
cada vez mas pequefio. Es por esto que cuando se tiene una onda con angulo de polaridad cero se
habla de ondas SH puras y viceversa, cuando el angulo de polaridad es de 90° se tienen ondas
puramente SV y si ademas el angulo de incidencia es mayor que cero, se tendrd también una
componente vertical de la onda incidente.

En las figuras 4.17 a 4.19 se muestran los sismogramas sintéticos calculados en la superficie para
las tres componentes, los pardmetros del pulso de Ricker fueron tp=3s, ts=10s, At=0.1s

Componente SV

0951
¥=30°
1009,
v=10°
1024 | ...
v=0°
0 20 40 60 80 100

tiempo, s

Figura 4.17 Sismogramas sintéticos en la direccién U, para diferentes angulos de incidencia, se
indican las aceleraciones maximas de cada sintético. Fuente: Autor.
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Componente SH

1Ay r};=30°
121 oo

vw—=10°
122

0 20 40 60 80 100

tiempo,s

Figura 4.18 Sismogramas sintéticos en la direccién V, para diferentes angulos de incidencia, se
indican las aceleraciones maximas de cada sintético. Fuente: Autor.

Componente vertical
0895 |--------- -

v=30°

0.232

0 20 40 60 80 100
tiempo, s

Figura 4.19 Sismogramas sintéticos en la direccién W, para diferentes angulos de incidencia, se
indican las aceleraciones maximas de cada sintético. Fuente: Autor.
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4.5 Introduccion al método indirecto de elementos de frontera

El método indirecto de elementos de frontera (IBEM por sus siglas en inglés) se basa en la
representacion integral de las ondas difractadas y refractadas empleando para ello fuentes en las
interfases; se llama indirecto por que las fuerzas de la fuente se obtienen como un paso
intermedio. Las condiciones de frontera derivan en un sistema de ecuaciones integrales para
encontrar las fuentes en la frontera y para su solucion se utiliza una discretizacion basada en la
integracioén numérica y analitica de la funcién de Green para desplazamientos y tracciones.

El IBEM puede verse como la representacion matematica del principio de Huygens: Para

reconstruir un frente de onda, todo punto de la superficie de discontinuidad actia como fuente
e irradia energia.

4.5.1 La funcion de Green

La funcién de Green, G(x,&), es por si misma solucién de la ecuacién de onda, y proporciona el
campo de desplazamiento en el punto X cuando se aplica una fuerza unitaria en el punto & a
una distancia r del punto X, esto es

~i

2
E

-l

Figura 4.20 Representacion de la funcién de Green. Fuente: Autor.
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Analiticamente, la funcion de Green tiene la forma

Gij =47iﬂr{f1747,- +f2(5“- =iV )} (4.28),

Donde y; y y; son los cosenos directores de la fuerza Fj y representan sus componentes

transversales y longitudinales, x es el médulo de rigidez en cortante del medio, 5.j es la delta

de kronecker, f; y f, valen, para el caso estético

)i (4.29),
f2 = %(14‘ 6¥2j

y para el caso dinamico la funcién de Green se define como

1 HP(wr/p)
4 5

G,, = (4.30),

donde ng) es la funcién de Hankell de segunda especie y de orden cero. La funcion de Green es
singular en el punto de aplicacion de la fuerza (x=¢&).

Supongamos que el volumen V estd sujeto a una densidad de fuerzas desconocida ¢(¢&), el
desplazamiento de cualquier punto dentro del volumen se calcula sumando las contribuciones de
¢ alo largo de toda la frontera S la cual puede ser cerrada o abierta , esto es

U, (x) = [ 4,(£)G; (x. £)ds, (4.31),

las tracciones se obtienen mediante la ley de hooke

(%) =4, (x) + [ ¢ ()T (x, £)dS, (4.32),

donde C es el coeficiente de término libre; cuando S es plana en X, | C |= %. La existencia de
singularidades que requieren tratamiento analitico de la integral implica inestabilidad numérica
para distancias pequefias entre X y &.
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Ademas, para que se cumpla la condicién de irradiacion al infinito, las ecuaciones (4.31) y (4.32)
no pueden aplicarse al campo incidente sino al reflejado y difractado. Entonces, se descompone
el campo total en dos términos

u=u®+u®
(4.33),

t=t@+t©

donde u® y t® son los campos de referencia, que estan dados por desplazamientos y
esfuerzos asociados a la excitacion (campo incidente).

Para la solucion del problema, se imponen las condiciones de frontera correspondientes, y se
obtiene un sistema de ecuaciones integrales donde las incognitas son las densidades de fuerza ¢ .
Al resolver dicho sistema su sustituye la distribuciéon de densidades de fuerza en la ecuacion 4.31

y se determina el campo de desplazamientos reflejado y difractado el cual debe sumarse a la
solucion de referencia.

4.6 Respuesta sismica de valles aluviales

La siguiente figura corresponde al modelo de un valle aluvial inmerso en un semiespacio, su
forma es trapezoidal, tiene 1 Km de profundidad y 10 Km de longitud en la superficie los taludes
son de 26.6° (1:2).

Se ubicaron 51 estaciones sobre la superficie libre a una distancia de 0.25 km entre si. Las
propiedades del valle se muestran en la figura 4.21.

10 km

(1 =1kmis

B2 = 2.5 km/s

Figura 4.21 Modelo de valle aluvial inmerso en un semiespacio. Fuente: Effects of Topography and
Subsurface Irregularities on Strong Ground Motion, Hiroshi Kawasee, 1990.
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Este mismo modelo fue estudiado y publicado en 1990 por Hiroshi Kawasee (Ref. 7), y se resolvio
mediante el Método Directo de Elementos de Frontera, BEM.

En las figuras 4.22 y 4.23 se hace la comparacion entre la respuesta del valle calculada con dos
métodos diferentes: el BEM, método usado por Kawase y el IBEM, método usado en esta tesis. Los
calculos se hicieron para dos frecuencias caracteristicas del pulso de Ricker, 0.25 Hz (4 segundos)
y 0.5 Hz (2 segundos) para incidencia vertical de ondas SH. Notese la correspondencia que existe
entre las gréficas.

Figura 4.22 (a) Resultados del BEM. Fuente: Effects of Topography and Subsurface Irregularities on
Strong Ground Motion, Hiroshi Kawasee, 1990.

RESPUESTA EN CADA ESTACION

20 24 28 32 36 40
TIEMPO, s

Figura 4.22 (b) Resultados del IBEM. Fuente: Autor.

Figura 4.22 Sismogramas correspondientes al valle de la figura 4.21
para un pulso de Ricker con frecuencia caracteristica de 0.4 Hz
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Figura 4.23 (a) Resultados del BEM. Fuente: Effects of Topography and Subsurface Irregularities on
Strong Ground Motion, Hiroshi Kawasee,1990.

RESPUESTA EN CADA ESTACION

TIEMPO, s

Figura 4.23 (b) Resultados del BEM. Fuente: Autor.

Figura 4.23 Sismogramas correspondientes al valle de la figura 4.21
para un pulso de Ricker con frecuencia caracteristica de 0.4 Hz
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Métodos de solucién

Con objeto de identificar las caracteristicas modales de la propagacion a veces es conveniente
hacer uso de diagramas en el plano frecuencia-espacio (f-x). Este tipo de diagramas permite ver
la respuesta del modelo en el dominio de la frecuencia a lo largo de la superficie libre,
mostrando la manera en que la energia se canaliza cuando es excitado con diferentes
frecuencias.

En las siguientes graficas se muestran los diagramas f-x del valle estudiado para incidencia de
ondas SH verticales y con 30 y 60° de incidencia. En los diagramas se identifica la respuesta
unidimensional del valle cuando se unen puntos con la misma amplitud.
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0 l 1 0
-1.2 -04 0.4 1.2
Superficie libre del valle
Figura 4.24 (a) Incidencia vertical
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>
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0 ‘ ‘ 0
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superficie libre del valle

Figura 4.24 (b) Incidencia de 30°
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o
T

frecuencia, Hz

superficie libre del valle
Figura 4.24 (c) Incidencia de 60°

Figura 4.24 Mapa de contornos de la funcién de transferencia en el plano
frecuencia-espacio para ondas SH con diferentes angulos de incidencia. Fuente: Autor.

Se observa que a menudo las amplitudes maximas ocurren cerca de los bordes y dentro de una
porcién que crece con la frecuencia. Este limite local corresponde a la resonancia local de un
modelo unidimensional. Asi, cuando la propagacién de las ondas es dirigida hacia las zonas mas
profundas, las amplificaciones son también controladas por las ondas superficiales,
preferentemente hacia las zonas mas profundas.

El efecto que el angulo de incidencia produce en la respuesta sismica es el de disminuir la
amplitud en el lado donde incide la onda e incrementarla en el lado opuesto. Esto evidencia el
efecto del angulo de incidencia en la conversion de ondas de cuerpo a modos superiores de
propagacion de ondas superficiales.

A continuaciéon se muestran los sismogramas sintéticos para incidencia oblicua de ondas SH,

primero con 30° y luego con 60° de incidencia, la frecuencia caracteristica del pulso de Ricker
fue de 0.25 Hz.
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RESPUESTA EN CADA ESTACION

0 5 10 15 20 25 30 35 40 45 50
TIEMPO, s

Figura 4.25 (a) Incidencia 30°

RESPUESTA EN CADA ESTACION

0 5 10 15 20 25 30 35 40 45 50
TIEMPO, s

Figura 4.25 (b) Incidencia de 60°
Figura 4.25 Sismogramas correspondientes al valle de la figura 4.21

para ondas SH con diferentes angulos de incidencia. Fuente: Autor.

Como hemos visto, los sismogramas resultantes para un modelo 2D contienen mas informacion
que los sismogramas calculados con modelos unidimensionales. A diferencia de un modelo
unidimensional, en los sismogramas del valle se identifican los efectos laterales, asi como los
grupos de ondas que van y vienen sobre la superficie libre.
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V.- EJEMPLOS DE APLICACION

Hasta ahora, hemos visto diferentes métodos para calcular la respuesta sismica de topografias

sencillas, si bien no son los Unicos métodos, si ejemplifican la manera de proceder,
conceptualmente hablando, ante problemas de esta rama de la ingenieria.

En este capitulo se hace un estudio de lo que fue el sismo del 19 de septiembre de 1985, en la
ciudad de México. Primero se hablard de los registros en dos zonas diferentes, indicando las
limitaciones que pueden presentarse cuando se hace un analisis unidimensional para calcular la
respuesta en medios estratificados ante un sismo de tales dimensiones. Posteriormente se
estudia el mismo valle del capitulo 3 ante incidencia de ondas planas SH, mediante una sefial
mas compleja como es el registro de CU para el sismo de 1985.

Es evidente que, como ingenieros civiles, el objetivo real al estudiar el problema de propagacion
de ondas sismicas es encontrar los espectros de respuesta de un sitio determinado, para asi llegar
a construir su espectro de disefio. No obstante que existe software especializado, tal es el caso
de los programas Zeta y Degtra, ambos desarrollados en el Instituto de Ingenieria de la UNAM. Es
importante tener los elementos para poder partir de cero, es decir calcular espectros de
respuesta donde los registros sismicos sean pocos o simplemente no existan.



Ejemplos de aplicacion

5.1 El sismo de 1985

Han pasado dos décadas desde su ocurrencia, y aun hoy, el sismo del 19 de septiembre de 1985
sigue siendo objeto de estudio en diferentes instituciones no s6lo de México sino de otras partes
del mundo, en parte porque a la fecha no existe un consenso general sobre los mecanismos
precisos de la catastrofe que permita unificar los trabajos cientificos que se han realizado sobre
€él. La magnitud del sismo lo coloca entre los mayores en la historia de México, sin embargo se
tienen registros de sismos con magnitudes similares sin haber ocasionado una catastrofe similar a
la vivida en 1985. Se sabia que la zona blanda del centro de la ciudad de México era mas
susceptible de dafarse, y que por tal motivo requeria normas mas estrictas; esta mayor
severidad habia sido la politica normativa desde 1957. Las normas de 1976 se basaban
principalmente en la experiencia del sismo de 1957, cuyas amplitudes fueron rebasadas
considerablemente en 1985, 28 afios después.

Figura 5.1 Red acelerométrica de la Ciudad de México. Fuente: Autor.

59



Efectos de la geologia superficial en el movimiento sismico

El sismo de 1985 fue extensamente registrado en el valle de México por la red acelerografica de
ese entonces y con el paso de los afios, a través del estudio de estos registros se han encontrado
particularidades en la respuesta sismica del valle de México.

5.2 Geologia del Valle de México

Gran parte de la ciudad se encuentra construida en la orilla del lecho de un lago, el cual se ha
ido secando desde que fue drenado en tiempos de la Colonia. Los sedimentos depositados por el
lago produjeron un perfil de capas dispuestas horizontalmente en el subsuelo: una capa
relativamente firme de grava y relleno en la superficie de 5 a 10 m de espesor con una velocidad
de onda de corte efectiva de aproximadamente 90 m/s; una capa subyacente de arcilla suave de
25 a 35 m de espesor con velocidad de onda de corte de 57 m/s, y debajo de esta se encuentra
una capa de arena firme de 2 a 5 m de espesor, con un valor de velocidad de onda de corte de
150 m/s. A partir de esta profundidad se localizan capas mas profundas de arcilla y arena. En la
figura 5.1 se muestra un corte geolégico aproximado en direccion SW-NE de la cuenca de México.

Mucho se ha hablado de que el principal factor de dafio en el sismo del 85 fue la amplificacion
del movimiento en la zona de terreno blando. Se ha comprobado que el subsuelo blando de la
Laguna de México produce amplitudes sismicas varias veces superiores a las observadas en el
subsuelo firme de los alrededores, el cual, es a la vez el mismo sobre el cual se asienta la laguna,
por lo tanto, la amplificacion se debe necesariamente a la capa de suelo blando.

La amplificacion que sufren las ondas sismicas en este tipo de materiales (Limos o Lodos
organicos) se explica en primera linea por el contraste entre rigideces. La velocidad de
propagacion de una onda elastica depende aproximadamente de la raiz cuadrada de la rigidez.
Cuando la onda pasa de un medio con cierta rigidez a uno con una menor, la onda se refracta y
se frena. Por el principio de la conservacion de la energia, la amplitud tiene que aumentar.

Los efectos de la geologia superficial en el movimiento sismico se han reconocido con el tiempo,
luego de contemplar los dafios que los sismos han ocasionado en diferentes partes del mundo asi
como las notables diferencias en la respuesta de sitios relativamente cercanos. En el caso del
sismo del 85, las areas dafiadas de la ciudad sufrieron la combinacién de los efectos de sitio de la
cuenca misma con un flujo anémalo de la energia debido a la heterogeneidad de materiales a
través de ella.
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Figura 5.2 Corte geoldgica de la cuenca de México en direccion NE-SW. Fuente: La sismologia en México: 10 afios después del temblor de
Michoacan del 19 de septiembre de 1985, Varios autores, Unidén Geofisica Mexicana, 1995

61



Efectos de la geologia superficial en el movimiento sismico

A nuestra ciudad se le ha dado el nombre de “valle de México” por ser un antiplano rodeado por
volcanes. En el principio, fue mar somero, luego planicie costera de una zona de subduccién y
finalmente una cuenca lacustre confinada en un altiplano, producto de la actividad volcanica y
superficial (Figura 5.2). Los datos que hasta ahora se tienen indican una sucesion de capas

eruptivas mas o menos horizontales con un espesor total de 2 km antes de encontrar el
basamento, es decir, las calizas del cretacico.

C.del
ajusco

Figura 5.3 Vista aérea de la Cuenca de México, se observa el sistema montafioso que delimita el
espacio en el que se asenté la ciudad. Fuente: www.arquinauta.com
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5.3 Respuesta sismica en dos sitios cercanos en la Ciudad de México

Los cocientes espectrales del movimiento para puntos en terreno suave respecto a un sitio en
terreno firme, muestran amplificaciones que difieren en varios aspectos de lo que se esperaria
de un andlisis unidimensional de ondas de corte (tipo S).

Por ejemplo, pensemos en dos sitios de la ciudad de México, Viveros y Central de Abastos,
relativamente cercanos entre si, pero ubicados en zonas geotécnicas diferentes (por un lado
Viveros en zona de transicion y por otro Central de Abastos ubicada en zona de lago); calculemos
entonces la respuesta en superficie de uno de los dos puntos a partir de los registros
acelerogréficos en el otro. Para ello se hace la suposicion de que la onda que llegé al sitio 1 es la
misma que gener6 el movimiento en el sitio 2. En este caso, la estacién Viveros sera identificada
como el Sitio 1 y la estacion Central de Abastos como el Sitio 2.

Los parametros de la onda (y,6,¢) se obtuvieron a partir de prueba y error, y se escogieron los

valores de angulo que mejor reprodujera las sefial registrada en Central de Abastos. Para obtener
la respuesta se hizo un analisis unidimensional con el método de Haskell. A continuacion se
explica el procedimiento de analisis.

1.- Se tienen dos sitios con estratigrafias distintas y para cada sitio se tiene el registro de un
sismo en particular.

SITIO 2

Registro de sismo

SITIO 1

Registro de sismo

SEMIESPACIO

SEMIESPACIO

Fig 5.4 Registros sismicos en dos sitios diferentes. Fuente: Autor.
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2.- Se proponen los parametros de la onda incidente (y,0,¢) y se calcula la funcién de

transferencia para el sitio 1, una vez hecho esto, la sefial original (la del registro sismico) se
deconvoluciona con la funcion de transferencia para obtener la sefial en la base del sitio 1.

\
} Ondaincidente 7

(Y, 69 ¢) Seflal deconvolucionada

Fig 5.5 Obtencién de la sefial de entrada en la base del sitio 1. Fuente: Autor.

3.- Con los parametros de la onda incidente propuestos, se calcula la funcion de transferencia en
el sitio 2, luego, con la sefial en la base del sitio 1 se calcula la respuesta sismica en el sitio 2.

SITIO 2

Respuesta calculada

(1,6, 0)

Fig 5.6 Obtencidn de la respuesta sismica en el sitio 2. Fuente: Autor.
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4.- Finalmente, se comparan las sefiales calculada y registrada en el sitio 2, si existe una gran
diferencia entre ambas sefiales, se proponen nuevos paradmetros de la onda incidente y se repite
el procedimiento.

Registro del sismo

Respuesta calculada

il — bii—

Fig 5.7 Comparacion entre las sefiales calculada
y registrada en el sitio 2. Fuente: Autor.

Debe tenerse en cuenta que los registros acelerograficos contienen mucha mas informacion de la
que un modelo unidimensional puede representar, por lo que para efectos de esta tesis, se
aceptaron aquellos resultados que lograron reproducir al menos los primeros segundos de los
registros observados. En la figura 5.8 se muestra la ubicacién de los sitios Viveros y Central de
Abastos y en la figura 5.9 se muestra la estratigrafia de cada sitio asi como sus propiedades
mecanicas.

Para cada sitio se cuenta con los registros del 19 de septiembre de 1985, los cuales fueron
filtrados en un ancho de banda de 0.4 hz (Figuras 5.10 y 5.11).

Los parametros de la onda incidente que mejor reproducia la respuesta en Central de Abasto
fueron: y=40°, ¢=10° y €=50°. En figura 5.10 a 5.12, se muestran los sismogramas

sintéticos contra la sefal real, debe notarse que durante los primeros segundos del movimiento,
la sefial calculada es muy similar a los registros del 85.
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Figura 5.8 Ubicacion de los sitios Viveros y Central de Abasto. Fuente: Autor.

SITIO VIVEROS
ESTRATO H [m] plolem | o mis]| B [mis]
Relleno artificial . i : 20 2 1 820 240
Toba arenosa ; 6 2.3 550 | 120
Lente arnoso 3 2.2 940 330
Toba arenosa > 5 22 900 230
\
SEMIESPACIO | 00 5.0 |3000| 2000
\

SITIO CENTRAL DE ABASTOS

Estrato H[m] plglem’] o misl| B mis)

R

Costra superficial / // 9 1.9 | 1400| 70

Serie arcillosa

superior 32 20 1260 75

Toba arenosa
\ >5 2.1 1470 | 220

\
\
SEMIESPACIO | (00) 5.0 | 3000|2000
\
\

Figura 5.9 Propiedades del sitio CU y Viveros. Fuente: La sismologia en México: 10 afos después del
temblor de Michoacan del 19 de septiembre de 1985, Varios autores, Unién Geofisica Mexicana, 1995.
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aceleracion, en cm/s2 aceleracion, en cm/s2

aceleracion, en cm/s2

direccion EW

60 T

direccion NS
60 T

30 T

—30 +

direccion Vertical

tiempo, en s

Fig. 5.10 (a) Registros originales en la estacion Viveros,
19 de septiembre de 1985. Fuente: Base Mexicana de Sismos Fuertes.

direccion EW
30T

15 T

—30 +—

direccion NS
30 T

—30 +—

direccion Vertical
30 T

—-30 +

Fig. 5.10 (b) Aceleraciones de la estacion Viveros filtradas
en un ancho de banda de 0.4 Hz. Fuente: Base Mexicana de Sismos Fuertes.
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aceleracion, en cm/s2

aceleracion, en cm/s2

aceleracion, en cm/s2

direcciéon EW

60
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—60
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Fig. 5.11 (a) Registros originales en la estacion Central de Abasto,
19 de septiembre de 1985 Fuente: Base Mexicana de Sismos Fuertes.

direccion EW

tiempo, en s

direccion NS

—20 -

Fig. 5.11 (b) Aceleraciones de la estacion Viveros filtradas
en un ancho de banda de 0.4 Hz. Fuente: Base Mexicana de Sismos Fuertes.
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aceleracion, en cm/s2

aceleracion, en cm/s2

aceleracion, en cm/s2

aceleracion, en cm/s2

Registro de 1985, direccion EW

60 T

30

—30 -

—60 -

tiempo, en s

Fig. 5.12 Aceleraciones registradas y calculadas en
Central de Abastos. Direccion EW. Fuente: Autor.

Registro de 1985, direccion NS
60T

307

-30

-60

Respuesta calculada

60T
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Fig. 5.13 Aceleraciones registradas y calculadas
en Central de Abastos. Direccion NS. Fuente: Autor.
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Registro de 1985, direccién Vertical

20T

10

-101

aceleracién, en cm/s2

—20-

207

10

-10

aceleracioén, en cm/s2
]

-0+

tiempo, en s

Fig. 5.14 Aceleraciones registradas y calculadas
en Central de Abastos. Direccion Vertical. Fuente: Autor.

Puede verse que, al menos en los primeros segundos del movimiento se alcanza a reproducir la
respuesta registrada en 1985, aunque para tiempos mayores, el analisis unidimensional no
alcanza a reproducir la dltima parte del sismograma (o que en sismologia se conoce con el
nombre de coda); en parte por que comienzan a aparecer efectos que este modelo no considera.

En general, en los primeros segundos de registro, se tiene la llegada de las ondas de cuerpo (P y
S) y posteriormente se registra el movimiento generado por las ondas superficiales ademas de los
efectos laterales que puede inducir la topografia misma.

Aunado a esto, las incertidumbres en la estratigrafia local pueden llevar a utilizar propiedades de
los suelos diferentes a las reales.

En la siguiente figura se muestran los espectros de respuesta calculados y los observados durante
el sismo de 1985, se aprecia que los espectros registrados rebasan en buena medida a los
calculados lo cual era de esperarse debido a que los sismogramas calculados no contienen la
coda, cuyas aceleraciones en algunos casos, llegan a superar a las aceleraciones durante los
primeros segundos de movimiento.

70



Ejemplos de aplicacion
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Figura 5.15 Espectros de respuesta para los acelerogramas calculados y los registrados en Central de
Abasto durante el sismo de 1985. Direcciones NS y EW. Fuente: Autor.
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Figura 5.15 (continuacion) Espectros de respuesta para los acelerogramas calculados y los registrados
en Central de Abasto durante el sismo de 1985. Direccion Vertical. Fuente: Autor.

5.4 Espectros de respuesta de un valle aluvial

A continuacion, se estudia el mismo valle de la figura 4.21 pero ahora bajo la excitacion de la
sefial del acelerograma registrado en CU durante el sismo de 1985 para incidencia de ondas SH.
En la Figura 5.17 se presenta la sefial, filtrada en un ancho de banda de 0.4 Hz y en las figuras
5.18, 5.19 y 5.20 se muestra la respuesta del valle en su totalidad para angulos de incidencia de
0° 30° y 60° respectivamente.

10~ ]

aceleracién en cm/s2

| | | | | | | |
0 20 40 60 80 100 120 140 160 180
tiempo, en s

Figura 5.16 Sismograma registrado en CU durante el sismo de 1985,
filtrado en un ancho de banda de 0.4 Hz. Fuente: Base Mexicana de Sismos Fuertes..
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Figura 5.17 Respuesta del valle, incidencia vertical
de ondas SH. Fuente: Autor.
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Figura 5.18 Respuesta del valle, incidencia de
ondas SH con 30° de incidencia. Fuente: Autor.
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Figura 5.19 Respuesta del valle, incidencia de
ondas SH con 60° de incidencia. Fuente: Autor.

ientes figuras se muestra un detalle de los acelerogramas calculados en algunas

estaciones del valle ante incidencia vertical y de 60°.
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Fig. 5.20 Respuesta sismica en superficie para algunas estaciones del valle
Incidencia de onda vertical. Fuente: Autor.
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5.20 (continuacion) Respuesta sismica en superficie para algunas estaciones del valle
Incidencia de onda vertical. Fuente: Autor.

ESTACION 1

tiempo, s

Fig. 5.21 Respuesta sismica en superficie para algunas estaciones del valle
Incidencia de onda de 60°. Fuente: Autor.

75



Efectos de la geologia superficial en el movimiento sismico
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Fig. 5.21 (continuacién) Respuesta sismica en superficie para algunas estaciones del valle
Incidencia de onda de 60°. Fuente: Autor.

Como puede verse, el movimiento evoluciona de tal manera que la duracién es mayor respecto a
la sefial de entrada: mientras que en el sismograma de la figura 5.16, el movimiento tiene una
duracién de 75 s aproximadamente, la respuesta del valle tiene una duracion de 100 s en
promedio, ademas, se alcanza a reproducir un paquete de ondas superficiales que aparece
alrededor del tiempo t=100 s. También resulta evidente, que el movimiento se torna mas cadtico
cuando el angulo de incidencia es de 60°, basta comparar los sismogramas en la estacion 26
ubicada en el centro del valle.

En las siguientes graficas se presentan los espectros de respuesta para las estaciones analizadas.
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Ejemplos de aplicacion

.z 2
aceleraciéon, cm/s

aceleracién, cm/s ?

ESTACION 1

0 T T T 1
0 5 10 15 20
Periodo, s
— - -gama=0° gama=60°
ESTACION 12
250 -
200 -
150 -
100 -
50 -
0 T T T ‘_\
0 5 10 15 20
Periodo, s
— - = gama=0° gama=60°

Fig. 5.22 Espectro de respuesta para las estaciones 1y 12
para angulos de incidencia de 0 y 60 °. Fuente: Autor.
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aceleracién, cm/s 2

aceleracién, cm/s ?

Efectos de la geologia superficial en el movimiento sismico

ESTACION 26

350 +

300 +

250 +

200 +

150

100 -

50

Periodo, s

— - - gama=0°

gama=60°

ESTACION 40
350 +

300 -

250 -

200 -

150 +

100 +

50

Periodo, s

— - = gama=0°

gama=60°

Fig. 5.23 Espectro de respuesta para las estaciones 26 y 40
para angulos de incidencia de 0 y 60 °. Fuente: Autor.
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Ejemplos de aplicacion

Se observa que la estacion 1 ubicada fuera del valle no presenta variacion entre un angulo de
incidencia de 0° y otro de 60°. En cambio, la estacion 40 si se muestra sensible al cambio de
angulo de incidencia: mientras que para incidencia vertical los valores del espectro de respuesta
alcanzan 2Ios 230 cm/s®, cuando el angulo de incidencia es de 60° las aceleraciones alcanzan los
350 cm/s°.

Por altimo debe notarse que, aunque en la estacién 26 no se presenta tanta variacién entre un
angulo de incidencia y otro, sus valores de aceleracion si son bastante elevados, alcanzando los
300 cm/s? en ambos casos.
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CONCLUSIONES

Se han presentado métodos para encontrar la respuesta sismica en diferentes medios, si bien no
son los Unicos métodos, muestran la manera conceptual de proceder ante los problemas de
propagacion de ondas sismicas. Los modelos aqui presentados son didacticos y es poco probable
qgue en la realidad se encuentren topografias tan definidas como las aqui estudiadas, sin
embargo, dan pie a discutir sobre los efectos que las topografias, la estratigrafia y las
propiedades mecanicas de los materiales tienen sobre la amplificacién del movimiento sismico.

Las condiciones locales (regiones en el subsuelo) juegan un rol importante en la respuesta
sismica, si bien no son los Unicos factores que intervienen, si son, en gran medida, la causa de las
amplificaciones del movimiento en la superficie del terreno.

En el disefio estructural, los andlisis sismicos de los sitios juegan un rol importante, ya que como
hemos visto, la respuesta no solo depende de si el terreno estd o no dentro de una zona
potencialmente sismica, a veces las modificaciones hechas por el hombre (cortes, taludes,
excavaciones, etc.) pueden alterar las propiedades y topografias de los suelos de manera que se
presenten comportamientos fuera de lo esperado.

Como ingenieros civiles, el objetivo de estudiar la propagacion de ondas sismicas es encontrar los
espectros de respuesta para un sitio en particular, no obstante que existe software
especializado, tal es el caso de los programas Zeta y Degtra, ambos desarrollados en el Instituto
de Ingenieria de la UNAM. Es importante contar con los elementos para poder partir de cero, es
decir calcular espectros de respuesta donde los registros sismicos sean pocos o simplemente no
existan.
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“...ta representas a todo ese horror que enferma y mata el planeta, al condenarme
abortaste también tu perddn, yo soy el aire, la brisa y el mar y el amazonas que herido,
sangra por vuestra ambicion, yo soy parte de él: Todo mal que me hagas, a ti te lo
haréds, pues la tierra es tu hogar y al igual que amar también se castigar, la venganza de
Gaia tendras...”

-M. Oz.-
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