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Resumen

El efecto de sitio es uno de los factores del movimiento sismico que mas interesa predecir usando
simulaciones numéricas, no obstante, los resultados dependen de la eleccién del modelo. Se simula la
respuesta sismica de la cuenca sobre la que yace la ciudad de Concepcién, Chile usando modelos 1D
y 3D. El analisis de las simulaciones en los dominios de la frecuencia y del tiempo permite distinguir
el efecto de sitio 1D del 3D. Se emplea un cédigo de diferencias finitas para simular la propagacion
de ondas sismicas en la cuenca ante la incidencia vertical de ondas planas P y S. En los modelos se
consideran dos medios homogéneos: los sedimentos y el basamento. Adicionalmente, los modelos
3D incluyen la geometria de la interface que separa los dos medios, la cual se obtuvo de la inversién
de datos gravimétricos. Debido a la carencia de informacion de las caracteristicas mecéanicas de los
sedimentos y el basamento, los modelos buscan reflejar las contribuciones de la estructura geoldgica
en la respuesta del sitio, considerando la importancia de dos factores que influyen en el efecto de
sitio: la geometria 3D del contacto sedimento-basamento y el constraste de impedancia entre los
sedimentos y el lecho de roca subyacente. Se emplearon tres contrastes de impedancia diferentes
en los modelos, los cuales se infirieron de informacion geofisica. La superficie libre se considera
plana y no se incluye la atenuacién en los calculos. Los resultados en ambos dominios (frecuencia
y tiempo) sugieren que la forma 3D de la estructura de la cuenca puede ser més importante en la
prediccion del efecto de sitio, que conocer con certitud las propiedades mecanicas del subsuelo. El
analisis de secciones sismicas permite validar los resultados de las simulaciones y confirmar que el
efecto principal que domina la respuesta sismica es la generacion local de ondas superficiales. Los
resultados obtenidos en el dominio de la frecuencia muestran que las heterogeneidades laterales
de la cuenca amplifican el movimiento del terreno entre 2.6 y 3.8 veces mas de lo esperado en
los modelos 1D. Los cocientes de velocidad pico normalizados con respecto a la zona de roca
presentan un factor 3D/1D adicional entre 1.1 y 2.4. Los mapas de la distribucién espacial de
los parametros del movimiento muestran que sus valores maximos tienden a presentarse sobre las
regiones cercanas a las zonas profundas de la cuenca. Una correcta estimacion de la amplificacion
en el dominio de la frecuencia requiere conocer el contraste de impedancia real de lo contrario toda
estimacion sera erronea. Aunque los resultados deben considerarse como preliminares, indican que
una correcta prediccién del efecto de sitio debe tomar en cuenta el andlisis de la respuesta sismica
en los dominios de la frecuencia y del tiempo.






A bstract

Site effects are one of the factors of destructive earthquake ground motion that is mostly predic-
ted using numerical simulations but the results depend of the type of model chosen. Seismic response
1s stmulated in the basin of Concepcion, Chile, using 1D and 3D models. We use a 3-D, finite dif-
ference code and compute ground motion for the vertical incidence of planes waves P and S. In the
models, two homogeneous media are considered: sediments and underlying bedrock. Additionally,
3D models include the 3-D shape of Concepcion basin that separates the two media, which was ob-
tained from gravity values. Due to the lack of information about the subsoil mechanical properties,
our model wants to reflect the contributions of the geological structure in the site response, consi-
dering the importance of two factors that influence site effects: a large impedance contrast between
sediments and underlying bedrock and the geometry of the sediment-bedrock interface. We use three
several impedance contrast in our models, which were determined of geophysical characterization.
The free surface is considered flat and the attenuation is not included. Our results in both domains
(frequency and time) suggest that the 3-D shape of the basin may be more important in predicting
ground response than a detailed knowledge of the subsoil mechanical properties. The analysis of our
synthetics seismograms confirms that ground motion in Concepcion basin is dominated by locally
generated surface waves. The results in the frequency domain (in terms of transfer functions) show
that the lateral variations of the basin gave a maximum amplification by a factor of between 2.6
and 3.8, additional to the amplification factor due to impedance contrast. We use ratios of peak
particle velocity relative to the measured value on rock that show a factor of between 1.1 and 2.4
times larger that the computed for a standard 1-D model. The largest values of all ground motion
parameters generally occur near the deepest parts of the basin. A correct estimate of the absolute
amplification level in the frequency domain requires a correct estimate of the impedance contrast
so 1-D models will also fail to predict the correct amplification. Although our results should be con-
sidered like preliminary, they indicate that a correct prediction site effects must take into account
the analysis of the site response in the frequency and time domains.
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Capitulo 1

Introduccion

La ocurrencia de sismos es un fenémeno natural que ha provocado fuertes danos, de distintas
indoles, a lo largo de la historia de la humanidad. En las ultimas décadas, el crecimiento poblacio-
nal de la urbes y la construccion de infraestructura, cuya destruccién pueden generar catastrofes
(e.g., centrales nucleares, presas hidroeléctricas), requieren que se conozca, cada vez con mayor
precision, el movimiento sismico esperado. El estudio de los movimientos fuertes ha contribuido
en la creacion de normas de construccion y de proteccion civil que buscan mitigar en lo posible, el
impacto de los sismos en la sociedad.

La ciudad de Concepcién se localiza en la Republica de Chile, uno de los paises con mayor
actividad sismica del mundo, por lo cual estd expuesta a una constante amenaza, particularmente
de terremotos de gran tamano y con un alto potencial destructivo. Por citar algunos ejemplos,
el terremoto de Valparaiso de 1985 de magnitud 8 M, generd 178 decesos, 2575 heridos graves
y considerables pérdidas econémicas (Mardones y Vidal, 2001); mdas recientemente, el sismo de
Maule del 2010 de magnitud 8.8 M, provocd también fuertes danos estructurales en la ciudad
(Lorito et al., 2011; Moltalva et al., 2016).

El estudio de los movimientos fuertes esta usualmente dividido en términos de la contribucion
de tres grupos de factores: la fuente sismica, el trayecto y el efecto de sitio. La fuente sismica juega
un rol decisivo principalmente cuando se considera campo cercano. Las caracteristicas de la tra-
yectoria pueden contribuir en la generacién de amplificacion regional que no se puede despreciar.
Por otro lado, los efectos de sitio son un componente importante de la destrucciéon causada por los
terremotos, puesto que en lugares lejanos a la fuente sismica, se ha observado que las caracteristicas
geolodgicas de la estructura condicionan fuertemente la respuesta sismica del sitio. Por consiguien-
te, para predecir el movimiento sismico esperado de sismos futuros, de alguna manera, se deben
conocer las aportaciones de cada uno de estos tres grupos de factores. En algunos trabajos de
modelacién numérica ha sido posible, gracias a la vasta informacién geofisica, realizar simulaciones
de la respuesta sismica considerando los tres grupos de factores del movimiento. Un ejemplo muy
claro se encuentra en el trabajo de Olsen et al. (2008), estos autores simulan la respuesta sismica
de la cuenca de los Angeles, Estados Unidos, ante la ocurrencia de un terremoto de magnitud
7.7 M, al sur de la falla de San Andrés. Las simulaciones consideran los patrones de irradiacién
de la fuente, las caracteristicas de la estructura regional y de la estructura 3D de la cuenca. No
obtante, los resultados dependen mucho de los detalles estructurales (locales y regionales) y de los
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parametros de la fuente, lo cual dificulta extrapolar los resultados a otros sitios y predecir, por
ejemplo, parametros de la fuente como la funciéon temporal para sismos futuros.

Las simulaciones que consideran los tres grupos de factores son la solucién mas apta para pre-
decir el movimiento sismico de un determinado lugar. Sin embargo, en la mayoria de los casos no
se cuenta con informacién detallada de la estructura del subsuelo a escala local y regional. Ante
la falta de informacién precisa, lo mas viable es descomponer el movimiento sismico en las partes
que lo conforman y estudiarlas por separado. Una de estas partes es el efecto de sitio. El efecto
de sitio es la amplificacién local debida a las condiciones geoldgicas (caracteristicas mecénicas y
forma de la interfaz) o las irregularidades geométricas de la superficie libre. En realidad ambas
estdn combinadas, sin embargo, en algunos casos domina la amplificacion debida al contraste de
impedancia y en otros, la amplificacién debida a la forma irregular de la superficie libre. Asi pues,
los efectos de sitio suelen diferenciarse en efectos de sitio debido al contraste de impedancia y a la
topografia. Las contribuciones de la topografia a la respuesta sismica se consideran como modera-
das pues las observaciones empiricas muestran que el factor de amplificacion no excede el valor de
3, por otra parte, los contrastes de impedancia son capaces de producir factores de amplificacién
mayores a 10 (Chavez-Garcia, 2011). Por otro lado, a partir de los trabajos de Bard y Bouchon
(1980a, 1980b), se ha mostrado que también las variaciones laterales de la interface influyen en la
amplificacién y el incremento de la duracién del movimiento.

Si se desea predecir el movimiento sismico esperado para sismos futuros, lo mas acertado es
basar el trabajo de investigacion en el andlisis de registros sismicos (Chavez-Garcia y Montalva,
2014). Actualmente, las técnicas mas empleadas en el estudio de efecto de sitio usando registros de
sismos son: cocientes espectrales con respecto a un sitio de referencia (SSR) por las siglas en inglés
de Standard Spectral Ratios, cocientes espectrales de los componentes horizontales con respecto al
componente vertical registrados en el mismo sitio (HVSR) por las siglas en inglés de Horizontal to
Vertical Spectral Ratios y la inversién pardametrica del espectro de amplitud de ondas S (GIS) por
las siglas en inglés de Generalized Inversion Scheme. La técnica SSR se considera muy confiable
puesto que evaltia la definicién del efecto de sitio: la amplificacién del movimiento observada en
suelo blando con respecto al movimiento registrado para el mismo sismo en un sitio de roca cercano
(e.g., Borcherdt, 1970; Tucker y King, 1984). La técnica HVSR se ha vuelto muy popular porque
permite obtener resultados sin la necesidad de una estacién de referencia (Nakamura, 1989). En el
método GIS, se aisla el efecto de sitio del registro a traves de la inversion del espectro de amplitud,
con base en un modelo, que solo contiene la contribucién al movimiento de la fuente y el trayecto
(e.g., Field y Jacob, 1995; Chavez-Garcia y Montalva, 2014). No siempre es posible contar con
registros de sismos, ya sea porque la sismicidad es baja; no hay una red sismica adecuada o en el
peor de los casos, no hay ningtn instrumento de medicién. En esos casos es factible usar registros
de vibraciéon ambiental o modelacion numérica. Con respecto a la primera alternativa, la técnica
HVSR es la que ha mostrado resultados ttiles. En caso de conocerse la estructura, la otra solucion
es la modelacion numérica. Se han realizado trabajos muy completos sobre los efectos de sitio, que
usan varias de las técnicas mencionadas anteriormente, asi como los distintos enfoques de estudio.
Algunos ejemplos son los trabajos basados en observaciones y modelacién numérica del valle de
Parkway, Nueva Zelanda (e.g., Chévez-Garcia et al., 1999; Chavez-Garcia, 2003) y de la cuenca
de Santiago, Chile (Pilz et al., 2009, 2010, 2011).
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Actualmente, no existen antecedentes sobre trabajos relacionados con la estimacion de efectos
de sitio basados en simulaciéon numérica para la ciudad de Concepcion. El estudio del efecto de
sitio mediante registros de sismos es poco viable puesto que no hay mucha informacién. Algunos
trabajos han basado sus resultados en registros de ruido sismico (e.g., Montalva et al., 2016) me-
diante la aplicacién de la técnica HVSR. El conocimiento de la geometria de la cuenca permite
usar la modelacion numérica. Se considera que la modelaciéon 3D por medio de diferencias finitas
es viable por las siguientes razones: la topografia de la cuenca es casi plana; el enfoque heterogéneo
del esquema de diferencias finitas del cédigo utilizado es muy flexible en la inclusién de un me-
dio 3D; se emplean modelos 1D y 3D con diferentes contrastes de impedancia para comparar la
respuesta del sitio, puesto que se desconoce la estructura real de velocidades. Las carencias de los
modelos que repercuten en las simulaciones son: considerar que los materiales son homogéneos e
isotropos; la falta de atenuacion y el uso de incidencia vertical de ondas planas como excitacién
del campo de ondas. No se considera la atenuacién por dos razones: la carencia de informacion
in situ de los factores de calidad () y que el efecto de la atenuacién es menor en el rango de
frecuencias de nuestro interés (bajas frecuencias). La respuesta sismica de una estructura 3D es
muy sensible a los parametros relacionados con la fuente. Por ejemplo, la ubicacién de la fuente o
el angulo de incidencia del campo de ondas incidente condicionan el efecto de la estructura irre-
gular de la cuenca en el movimiento sismico (Makra y Chéavez-Garcia, 2016). Por ello, el uso de
incidencia vertical de ondas planas definiendo la direccién de polarizacion (en el caso de las ondas
S) permite comparar las diferencias en la respuesta sismica de los modelos 1D y 3D utilizados.
Claramente, la simplicidad de las simulaciones implica que se considera campo lejano, por lo cual
es viable aceptar que el frente de onda incidente es casi plano y que el angulo de incidencia es
cercano a la vertical, ya que la velocidad de la onda S decrece cuando decrece la profundidad.
El propésito del presente trabajo es aportar una primera estimacién de la respuesta del sitio por
medio de la simulacion numérica. En este sentido, nuestros resultados son preliminares puesto que
una correcta prediccién del movimiento esperado para sismos futuros debe considerar mas facto-
res que influyen en el movimiento como: la atenuacion y las propiedades espaciales de la excitacion.

Esta tesis esta compuesta de dos partes. La primera parte de la tesis engloba los capitulos dos,
tres y cuatro. En el capitulo dos se presenta un breve resumen de la relaciéon de los modelos 1D,
2D y 3D con la respuesta sismica y del método de diferencias finitas. El capitulo tres presenta las
bases tedricas que sustentan el algoritmo del cédigo de diferencias finitas 3D utilizado. Por ltimo,
el capitulo cuatro es un compendio de la informacion geolégica, geotécnica y geofisica de la zona
de estudio. La segunda parte de la tesis esta formada por los capitulos cinco, seis y siete. Es la
parte medular de nuestro trabajo ya que contiene los resultados y las conclusiones. El capitulo
cinco presenta la simulaciéon de un modelo 1D y la preparacion del modelo 3D. El capitulo seis
contienen los resultados y el andlisis de nuestras simulaciones en el dominio del tiempo y de la
frecuencia. Finalmente, el capitulo siete presenta las conclusiones del trabajo.
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Capitulo 2

Marco teorico

2.1 Modelado de la respuesta sismica

En muchos casos no es posible conocer la respuesta sismica porque en la regién de interés no
existe una red sismica adecuada o simplemente no existe ningtin instrumento para medir el mo-
vimiento del terreno. Sin embargo, puede estimarse si se tiene informacién de la estructura del
subsuelo. La modelacién numérica tiene ventajas que no ofrecen las observaciones como evaluar la
influencia de los distintos factores que influyen en el efecto de sitio (e.g., estructura, parametros
reoldgicos del medio) y estimar la incertidumbre en las estimaciones dadas las incertidumbres en
los pardametros (Chavez-Garcia y Montalva, 2014). Por otro lado, la comparacion de la respuesta
sismica simulada con las observaciones permite validar resultados empiricos poco confiables o hacer
patentes las deficiencias del modelo (e.g., incertidumbre en los pardmetros del medio).

El primer paso es decidir qué variables se van a modelar. Usualmente es la heterogeneidad
vertical. Los modelos unidimensionales estan compuestos de una capa o un conjunto de capas
homogéneas horizontales sobre un semiespacio homogéneo. En el andlisis de la respuesta 1D, la
extensién de la capa y el basamento se considera infinita en la direccién horizontal. El modelo 1D
es el modelo mas simple que permite evaluar el efecto de sitio debido a las variaciones verticales
de los parametros mecanicos del medio. Un pionero del uso de modelos 1D en la simulacién de
la respuesta sismica fue Norman A. Haskell. Haskell (1960, 1962) estudié la respuesta sismica por
medio de modelos 1D ante la incidencia de ondas planas SH y el sistema P-SV, donde evalua
el efecto del dngulo de incidencia y el contraste de impedancia en el movimiento calculado en la
superficie libre. El método Thomson-Haskell es un método matricial que simula la propagacion de
ondas planas en un medio estratificado. Este método es un caso particular del método de matriz
propagadora introducido por Gilbert y Backus en 1966. Otro uso simple de los modelos 1D es el
enfoque utilizado en la ingenieria geotécnica. En los estudios de la interacciéon dinamica del suelo
con las estructuras es comin suponer, que la respuesta sismica es causada predominantemente por
la incidencia vertical de ondas planas SH (Kramer, 1996). La incidencia vertical estd fundada en
la ley de Snell ya que la velocidad de propagacién es menor cuanto mas somero es el horizonte de
la estratificacion. La herramienta mas tutil es el andlisis de la respuesta sismica en el dominio de
Fourier mediante el cociente espectral del movimiento de la superficie libre con respecto al movi-
miento asociado a la senal incidente (Hisada y Yamamoto, 1996). Con ello se obtiene la funcién
de transferencia tedrica para incidencia vertical de ondas SH. Las conclusiones bésicas del efecto
de sitio 1D son: la amplificacion del movimiento es producto del contraste de impedancia entre los
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sedimentos y el lecho de roca subyacente; la duracion del movimiento se debe a la onda directa y
el arribo subsecuente de multiples; la interferencia constructiva entre las ondas que se propagan en
la direccién vertical produce el fendmeno conocido como resonancia 1D (e.g., Hisada y Yamamoto,
1996). Despues de los 70’s, varios trabajos tedricos y observacionales han reportado las limitaciones
de la modelacién 1D. Trifunac y Brune (1970) observaron en los registros el aumento de la duracién
del movimiento debido a la presencia de ondas superficiales durante el sismo de Imperial Valley
en 1940. Trifunac y Udwadia (1974) encontraron que el movimiento observado en la cuenca de los
Angeles estaba condicionado principalmente por los efectos de fuente y trayecto mas que por el
efecto de sitio.

La tendencia dominante de los estudios de efecto de sitio provenientes de observaciones esta
en la evaluacion de las funciones de transferencia empiricas. En muchos casos, las caracteristicas
mecanicas de la cuenca o valle sugieren que el efecto de sitio puede ser explicado por un modelo
unidimensional. El auge que han tenido los modelos 1D se debe a el buen acuerdo de la respuesta
sismica simulada con los resultados observacionales en el dominio de la frecuencia (en términos de
las funciones de transferencia). Sin embargo, estos modelos fallan cuando se analiza el efecto de sitio
en el dominio del tiempo. En algunos casos, los modelos 1D no reflejan el aumento de la duracién del
movimiento fuerte observado en los registros (e.g., Chévez-Garcia y Bard, 1994; Yegian et al., 1994).
Aunque muchas veces sea posible encontrar un buen acuerdo, entre la funcién de transferencia
sintética 1D con la empirica (e.g., por medio de la variacién del angulo de incidencia), se puede
llegar a conclusiones equivocas cuando el efecto de las variaciones laterales no es despreciable.
Las simulaciones numéricas del campo de ondas generado en un modelo 2D (una capa sobre un
semiespacio con una interfaz irregular) ante la incidencia vertical de ondas planas SH de Aki y
Larner (1970) fue el primer trabajo tedrico que mostré la importancia de las variaciones laterales en
la respuesta sismica. Su trabajo tedrico dio inicio al estudio de las ondas superficiales inducidas por
los bordes de las cuencas. En los modelos 2D, se considera que el campo de ondas es independiente
de una direccion. Por ello, es posible estudiar el campo de ondas separado por el sistema SH
y el sistema P-SV. Por tanto, cuando se anade una direccion extra a la vertical no se puede
despreciar, como en el caso 1D, la conversion de ondas. La incidencia de ondas SH en modelos
2D genera ondas de Love. Ante la incidencia de ondas SV, las variaciones laterales provocan
que parte de su energia se convierta en ondas P y se originen ondas de Rayleigh (Chavez-Garcia y
Montalva, 2014). La aplicacién del método de Aki-Larner (Aki y Larner, 1970) por Bard y Bouchon
(1980a,1980b) permiti6 estudiar con detalle la respuesta sismica de valles aluviales genéricos en
los dominios de la frecuencia y del tiempo. Estos autores demostraron que la interaccion del frente
de onda plano con los bordes de la cuenca suscita que se generen ondas superficiales localmente
que viajan hacia el centro de la cuenca. Variables como el contraste de impedancia y el angulo de
incidencia influyen en la cantidad de energia que queda atrapada en la cuenca y la transmitida hacia
la roca circundante. Posteriormente, Bard y Bouchon (1985) realizaron un estudio pardmetrico,
donde clasifican valles aluviales genéricos en términos de su comportamiento esperado, usando
como variables las dimensiones y contrastes de velocidad. La figura (2.1) muestra la relacién de
las dimensiones y los contrastes de velocidad de los modelos 2D que se deben cumplir para la
existencia de resonancia 2D. Si la relacién de los pardmetros del modelo esta por debajo de la
curva, la respuesta sismica esta condicionada por la propagacién lateral de ondas superficiales y
la resonancia 1D. En los valles someros, el principal fenémeno sera la generacién local de ondas
superficiales, mientras en los valles profundos sera la resonancia 2D. En resumen, las aportaciones
de los trabajos de Bard y Bouchon (1980a,1980b,1985) son: la respuesta sismica de valles someros
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estd dominada por la resonancia 1D y la generacién local de ondas superficiales; el aumento del
angulo de incidencia favorece el aumento de la amplitud del movimiento en la superficie; cuando el
contraste de impedancia es grande, se favorece la reflexién de las ondas superficiales con los bordes
del valle, esto genera que la duracién del movimiento se incremente notoriamente; en los valles
profundos, las ondas superficiales se interfieren en fase originandose modos de resonancia 2D.

2
L
/N
@
(=]
g
s 20 RESONANCE
0
(=1 o
S 3
T
¢ 3
L]
o o
éé': ° 1D RESONANCE +
2l LATERAL PROPAGATION
) ~

(] 1 2 3 4 5 6 7 < Cv
Velocity contrast

Figura 2.1: Curva que describe el comportamiento de la respuesta sismica de valles genéricos 2D en funcion del
cociente (%) y el contraste de velocidad. h es la profundidad y I el ancho de la cuenca (Tomada de Bard y Bouchon,
1985).

Después del trabajo de Bard y Bouchon (1985) se presentaron mas trabajos que estudiaron el
efecto de otras variables en el comportamiento esperado de las cuencas cerradas. En el trabajo de
Bard y Gariel (1986) se continuaron los trabajos tedricos de los valles genéricos 2D evaluando si se
presentaban fenémenos distintos a los observados en valles homogéneos 2D, al imponer gradientes
de velocidad en los sedimentos. Sus resultados mostraron que la presencia de un gradiente de ve-
locidad en los sedimentos no cambia de forma cualitativa la respuesta sismica del valle 2D. Otros
trabajos se centraron en mostrar el efecto de variar la pendiente del borde en la generacion local
de ondas superficiales (e.g., Hill et al., 1990). Por otro lado, también la focalizacién de los rayos
sismicos por los bordes y la variacion de la profundidad de la interfaz influyen en la respuesta
sismica (e.g., Graves et al., 1988). La inclusién de las heterogeineidades laterales en los modelos
2D y 3D mostroé el rol importante que tienen en la respuesta del sitio. Por ejemplo, Kawase (1996)
demostré que la inclusion de las ondas superficiales generadas localmente por las variaciones late-
rales en el andlisis de la respuesta sismica permitié tener una mejor comprension de la distribucién
del dano producido por el terremoto de Kobe en 1995. Otro ejemplo se encuentra en el trabajo de
Yegian at al (1994), donde demostraron que el andlisis 1D resulta insuficiente pues no es capaz de
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explicar la distribucion del dano observado en la ciudad de Kirovakan producido por el terremoto
de 1988 en Armenia.

El uso de modelos 3D mas realistas ha sido posible gracias a los avances tecnoldgicos en el
area de la computacion. No obstante, los trabajos tedricos de modelacion 3D indican que no se
generan fendmenos distintos a los observados en los modelos 2D sino que la respuesta sismica solo
se modifica de forma cuantitativa (e.g., Jiang y Kuribayashi, 1988; Rial, 1989; Ohori et al., 1992).
Los resultados sugieren que la respuesta 3D en los dominios de la frecuencia y del tiempo presenta
amplitudes mas grandes y frecuencias dominantes mas altas que las estimadas en los modelos 2D
y 1D. Por otra parte, la complejidad de la respuesta sismica se incrementa considerablemente y
varia mucho mas en funcion de los distintos pardametros del modelo, en especial, los asociados al
campo de ondas incidente (Chavez-Garcia y Montalva, 2014; Makra y Chévez-Garcia, 2016). Dada
la simplicidad es comtun usar incidencia vertical de ondas planas como excitacién del campo de
ondas. Alin asi es necesario especificar la direccién de polarizacién. En el caso de los modelos 3D, los
detalles de la estructura adquieren relevancia, por lo cual no es posible extrapolar los resultados.
Por tltimo, hacer un modelo confiable 3D solo ha sido posible en casos muy particulares. Por
ejemplo, los trabajos de modelacién 2D y 3D que se hicieron en la cuenca de Salt Lake, Utah (Hill
et al., 1990; Olsen et al., 1995) y en la cuenca de los Angeles (Olsen et al., 2000) contaron con un
conocimiento detallado de la geometria y de las propiedades mecanicas de la estructura.

2.2 El método de diferencias finitas

El método de diferencias finitas es uno de los métodos numéricos méas importantes en Sis-
mologia. Esto se debe a su robustez, su flexibilidad en el uso de modelos complejos, su relativa
precision y eficiencia computacional, la accesibilidad en la codificacién y que permite implemen-
tarse en paralelo (e.g., Aoi y Fujiwara, 1999; Moczo et al., 2002). Los métodos analiticos no
pueden proporcionar soluciones vélidas en regiones de la Tierra que tienen estructuras geoldgicas
complejas. Por ello, para obtener una aproximacion razonable del comportamiento fisico de las
estructuras reales de la Tierra se requieren modelos que reflejen dicha complejidad. Una solucién
viable es la aplicaciéon de métodos numeéricos. Los métodos numéricos transforman la formulacion
integral o diferencial de un problema en un sistema finito de ecuaciones algebraicas. La ventaja
de este procedimiento radica en el hecho de que la implementacion de operaciones algebraicas es
muy eficiente usando computadoras (Moczo et al., 2004b). El método de diferencias finitas utiliza
esquemas numeéricos que permiten resolver ecuaciones diferenciales de forma discreta. Este método
se basa en un dominio discreto espacio-tiempo ()? ,t) de una malla en cuyos nodos se desconoce el
valor de la funcién f(io,t). Las féormulas de diferencias finitas permiten aproximar los operadores
diferenciales mediante los valores de la funcion discreta en los nodos de la malla. En principio, la
distribucion espacio-tiempo de los nodos de la malla puede ser arbitraria, no obstante, ello puede
afectar significativamente la precisiéon de la aproximacion.

Moczo et al. (2004b) describen los siguientes pasos para la aplicacién del método de diferencias
finitas en la solucién de un problema diferencial particular: la construccién de un modelo discreto
del problema; la aproximacién de las derivadas, de las condiciones iniciales y de frontera en todos
los nodos de la malla; construccién de un sistema de ecuaciones de diferencias finitas (e.g., alge-
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braicas). Por tltimo, verificar que el esquema de aproximacién por diferencias finitas de la ecuacién
diferencial, en funcién del orden de aproximacién elegido, cumple las condiciones de consistencia,
estabilidad y convergencia. Mas adelante, se presentan los detalles de todos los pasos mencionados
anteriormente.

2.3 Creacidon de la malla

Considerando un dominio espacio-tiempo continuo de cuatro dimensiones (x,y, z,t), la cover-
tura de la malla de forma discreta esta dado por los nodos (z7,yx,2r,t,) de la forma:

13[:$0+[Ax, yK:yo—i—KAy, ZL:ZO—FLAZ, tm:to—f—mAt,
ILK,L=0,%1,+2, .., (2.1)
m=1,23,..,

donde Az, Ay, Az es el espaciamiento de la malla y At es el paso de tiempo (time step). Si z,
y, z son coordenadas cartesianas, la malla forma un paralelepipedo. En muchas aplicaciones, la
creacion de una malla uniforme Axr=Ay=Az=h es una eleccién razonable. Otros tipos de malla
incluyendo las mallas no-uniformes, por ejemplo, mallas que varian la magnitud del espaciamiento
en una o mas dirrecciones permiten reducir la cantidad de memoria de cémputo requerida y ser muy
eficientes. Por otro lado, el uso de una malla uniforme requiere de grandes cantidades de memoria y
tiempo computacional. Debido a estas limitaciones, la aplicacion de una malla uniforme se restringe
a grandes longitudes de onda. Otro enfoque consiste en crear una malla discontinua formada por
una malla fina (modela velocidades bajas) y una malla gruesa (modela velocidades altas). Esto
permite mitigar los requerimientos de memoria, tiempo computacional y aumentar la eficiencia
del calculo. La interaccion entre las regiones de una malla discontinua, donde se ensamblan las
mallas de diferente espaciamiento, se modela por medio de la interpolacién del campo de ondas en
la vecindad de la discontinuidad (Moczo, 1989).

2.4 Aproximacion del operador diferencial por diferencias
finitas

Considere la funcién continua ®(x) derivable en el dominio z. Las siguientes tres expresiones
de la primera derivada generan el mismo valor de la derivada evaluada en el punto xg:

Ao, B(xg+ h) — (xo)

d—(ﬂﬁo) N flLl—m h ’

il — 2.2
() = Jim S 20 (22)
4P _ D(zo+h) — Bz — )

g (7o) = Jim oh

Sin embargo, en la malla el tamano de h estd limitado por el espaciamiento que se asigna (en
este caso, la distancia entre los nodos en la direccién z). Los limites no pueden ser evaluados en
los extremos de la malla y las diferencias finitas (las diferencias entre los valores de la funcién ®(x)
evaluada entre dos nodos vecinos y dividida entre la distancia que separa los nodos) son solamente



Facultad de Ingenieria, UNAM

una aproximacion de la derivada. En general, las tres formulas de diferencias finitas pueden diferir
en el valor de aproximacion para la misma derivada. Cabe senalar que cada formula de diferencias
finitas conduce a diferentes ecuaciones (algebraicas) de diferencias finitas.

Formula de diferencia hacia delante:

(2.3)
d_(ID(x )= O(xg+ h) — P(xg)
de " h ‘
Formula de diferencia hacia atrés:
(2.4)
@<x ) N (I)(ZEQ) — (I)(l'o — h)
dz % h '
Formula de diferencia centrada:
(2.5)
d—(I)(I )_ (I)(Qf()—i-h)—q)(l‘o—h)
de Y 2h '

Las formulas de diferencia hacia adelante y hacia atras tienen un primer orden de aproximacion
mientras la formula de diferencia centrada tiene un segundo orden de aproximacion. Las tres
férmulas se pueden deducir de la expansion de las series de Taylor de la funcién ®(xg + h) y
& (g — h) alrededor del punto xq. El orden de aproximacién de la derivada estd determinado por el
error de truncamiento de la expansion en series de Taylor. Es posible determinar ordenes superiores
de aproximacion de las derivadas. Moczo et al. (2004b) describen el siguiente procedimiento:

1. Elegir el operador derivada (e.g., la primera derivada).

2. Elegir el grupo de nodos en la vencidad del nodo zy donde se aproxima la derivada, por ejemplo,
xo — 2Ax, rg — Ax, x9 + Az, 09 + 2AL.

3. Elegir el orden de aproximacién (e.g., cuarto orden de aproximacién). El operador se aproxima
mediante una combinacion lineal de los valores de la funcién en los nodos elegidos.

P (z9) = a®(zo +2Az) +bP (o + Az) + P (o) + dP(z9 — Az) + P (z9 — 2Az) + O [(Az)*] . (2.6)

4. Desarrollar la serie de Taylor para la vecindad de nodos elegida alrededor de xq con los
diferentes valores elegidos de incremento h.

h? h3 h*
Oz + h) = ®(xg) + hd'(x0) + a<1>”(:z;0) + yé"'(xo) + Ecb””(xo) + O(R®). (2.7)

5. Se evaluan los valores de h (2Az, Az, 0, —Ax, —2Ax) en la expansién de la serie de Taylor
y se construye una tabla.

Coeficiente Valor de h A° h! %2 % ’f_g
a 2Ax 1 2 4 8 16,
b Az 1 1 1 1 1,
C 0 1 0 0 0 0,

10
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—Ax 1 1 1 1 1,
e —2Ax 1 2 4 8 16.

6. Se genera un sistema de ecuaciones, con base en el exponente del incremento h para determinar
el valor de los coeficientes.

R :a4+b+c+d+e=0,

1
hl':2a+b—d—2e=—,
Az
h?:da+b+d+4e=0, (28)
h:8a+b—d—8 =0,
h* : 16a + b+ d + 16e = 0.
7. La solucion del sistema de ecuaciones en este caso es:
1 2 2 1
“T T oA 3AzL’ c= 3AL’ T 1Az (2.9)

8. La formula de diferencias finitas de cuarto orden de aproximacién en funcién de los coefi-
cientes es:

' () = 1 { * [D(z9 + 2Az) — (z9 — 2Ax)] + g [D(zo + Azx) — D(zg — A:U)]} +0 [(Az)'].

12

(2.10)
El nimero de nodos utilizado para calcular numéricamente las derivadas esta relacionado direc-
tamente con la precision en la aproximacion de la derivada. Sin embargo, se debe tomar en cuenta
la relacion costo-beneficio de emplear varios nodos ya que aumentar el orden de aproximacion im-
plica que se deben realizar mas operaciones. En los pasos anteriores se obtuvo la aproximacion de
la primera derivada ®’(x() usando un cuarto orden de aproximacion de diferencias finitas. La figura
(2.2) muestra una representacién gréfica de la aproximacién de la primera derivada ®'(xg) utilizan-
do un segundo, cuarto y sexto orden de aproximacién de diferencias finitas. Se puede observar que
los pesos de los coeficientes pertenecientes a los nodos adyacentes mas alejados del nodo 6, donde
estd centrada la derivada, disminuyen. Esto significa que la aportacion de los nodos méas alejados
del nodo central, donde se evaliia la derivada, no es significativa en la convergencia del operador
de diferencias finitas hacia el valor real de la derivada. Para determinar el peso de los coeficientes
del sexto orden de aproximacion se puede seguir el procedimiento descrito anteriormente para la

cuarto orden de aproximacién (Moczo et al., 2004b).

El desarrollo de las derivadas parciales en 3 dimensiones usando la formula de diferencia centrada
en el n-ésimo nodo X; =(z7,yx,21) tienen la forma:

8(19(96 Z): @(:EI—I-hl,yK,zL)—@(x;—hl,yK,zL)
am 7y7 th s
0P . q)(xfayK + h27 ZL) — q)(xfayK - h27 ZL)
- = 2.11
5y @.2) i , 211)
0P N q)<x17 Yr, 2L + h3) - q)<1717 Yi, 2L + h3)
(xaywz) - 5
0z 2]13
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SEXTO ORDEN

CUARTO ORDEN

l SEGUNDO ORDEN

PESO DEL COEFICIENTE RESPECTO A LA HORIZONTAL

NODO

Figura 2.2: Representacidn grdfica de la aprozimacion de la primera derivada espacial ®'(x¢) centrada en el nodo
6 (indicado por la flecha) usando el sequndo, cuarto y sexto orden de diferencias finitas. En el eje vertical se
expresa el peso del coeficiente (circulos vacios) con respecto a la linea horizontal discontinua como referencia (peso
del coeficiente igual a cero). El peso de los coeficientes se obtiene de la solucidn del sistema de ecuaciones (e.g.,
ecuacidn 2.8) mediante la expansion de la serie de Taylor de la funcién ® en los nodos empleados (segin sea el
orden) para la aprozimacion de la derivada. El coeficiente correspondiente al nodo central (nodo 6) no contribuye en
la aproximacion. Notese que cuanto mds alejado este el nodo adyacente del nodo central su peso tiende a disminuir.

para mayor detalle sobre los desarrollos matematicos de las férmulas de diferencias finitas para
ordenes superiores de aproximacién, se recomienda consultar la literatura existente sobre el méto-
do de diferencias finitas (e.g., Moczo et al., 2004a,b; Moczo et al., 2007). El grado de precisién
deseado depende de la naturaleza del problema y la configuracién del conjunto de nodos de la
malla empleada. El uso de las series de Taylor es una alternativa muy facil de implementar en la
aproximacién de la derivada. En trabajos anteriores, los esquemas de aproximacién de segundo
orden para las derivadas espaciales y temporales eran muy utilizados porque ofrecian una pre-
cision y un requerimiento de memoria aceptable en modelos 1D. La implementacion de ordenes
superiores de aproximacién de los operadores diferenciales (e.g., cuarto orden de aproximacién)
se ha desarrollado para el andlisis de la respuesta sismica de modelos 2D y 3D, con el objetivo
de mitigar el efecto de la dispersién numérica (Graves, 1996; Moczo et al., 2000; Virieux, 1986).
Moczo et al. (2000) demuestraron que la dispersién de la malla en un esquema de cuarto orden de
aproximacién de diferencias finitas aplicado en las derivadas espaciales con un muestreo de 6 Ah
por longitud de onda minima es mas pequena, en contraste, a la dispersiéon de la malla generada
por los esquemas de segundo orden de aproximacion, con muestreos de 10 y 12 Ah por longitud
de onda respectivamente.

2.5 Propiedades de la ecuacién de diferencias finitas

El objetivo del método de diferencias finitas para resolver una Ecuacion Diferencial Ordinaria
(EDO) o una Ecuacién Diferencial Parcial (EDP) es transformar la EDO o EDP en una ecuacién
de diferencias finitas (EDF). Se denomina ecuacién de diferencias finitas al esquema de diferen-
cias finitas utilizado o al sistema de ecuaciones usado en la aproximacion. Las propiedades mas
importantes de la EDF son la consistencia, la estabilidad y la convergencia. Ahora bien, estas
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caracteristicas presentan diferentes matices en los aspectos de la relaciéon entre la EDP y la EDF,
asi mismo, en la solucién exacta y numérica de la EDP. Primero, el concepto de consistencia dado
que la EDF es solamente una aproximaciéon de la EDP. La EDF es consistente con la EDP, si la
diferencia entre la EDF y la EDP (e.g., el error de truncamiento) disminuye su valor si el paso de
tiempo At y el espaciamiento espacial h tienden a cero independientemente.

|[EDP — EDF| = 0, si At — 0, h — 0. (2.12)

En algunos casos se debe cumplir una relacion especifica entre el tamano de paso de tiempo At
y el espaciamiento espacial h. Si es el caso, la EDF es condicionalmente consistente. El siguiente
concepto es la estabilidad. Si la solucién exacta de la EDP es finita, es razonable considerar que
la soluciéon numérica también lo sea. Por ende, el concepto de estabilidad se puede definir de la
siguiente forma: La EDF es estable si produce una solucién finita cuando la soluciéon exacta de la
EDP es finita (es decir, la solucién no se indetermina) y es inestable si la solucién de la EDF se
indetermina cuando la solucién exacta de la EDP es finita. Se ha observado que la mayoria de los
problemas fisicos tienen una solucion finita, en otras palabras, no se genera una indeterminacién
en la solucion. Esto se puede probar analiticamente en casos particulares. El andlisis de la esta-
bilidad se puede tnicamente implementar en las EDF’s lineales. Por lo cual, una EDP no-lineal
debe ser previamente linealizada en la regién de interés. Asi pues, la EDF obtenida a partir de la
linealizacion de la EDP se puede someter al analisis de estabilidad. El método mas popular en el
andlisis de la estabilidad es el método de Von Neumann (1943).

La ultima propiedad a considerar es la convergencia de la EDF. La EDF converge si su solucion
numérica tiende al valor de la solucién exacta si el paso de tiempo At y el espaciamiento espacial
h tienden a cero independientemente. Si la soluciéon exacta de la EDP la denotamos ugpp, v la
solucion numérica de la EDF como ugpr. La propiedad se puede expresar mediante la siguiente
ecuacion:

|UEDP — UEDF| = 07 si At — 07 h — 0. (213)

En funcién de las definiciones de las propiedades anteriormente descritas, se pueden apreciar
dos diferencias fundamentales entre la consistencia con la estabilidad y la convergencia. En primer
lugar, la consistencia es una propiedad de la EDF que describe la relacién de la EDF con la EDP.
Caso contrario a la estabilidad y la convergencia que son propiedades de la soluciéon numérica de
la EDF. Esta es una diferencia vital para entender la consistencia, la estabilidad y la convergencia
junto al rol que ocupan en la codificacién del método de diferencias finitas. Por ende, las tltimas
dos propiedades son vitales en el desarrollo del método empleado para la obtencién de la solucién
numérica. En general, la demostracion de la convergencia no es un problema trivial y simple.
Afortunadamente, la convergencia esta relacionada con la estabilidad y la consistencia. El Teorema
de Equivalencia de Lax (Moczo et al., 2004b) indica que si la EDF es consistente y estable,
implica que el método de diferencias finitas es convergente. Esto permite que la comprobacién
de la condicién de estabilidad y consistencia sea suficiente para que la solucién de la EDF sea
convergente.
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Capitulo 3

Simulaciéon de propagacion de ondas
sismicas en un medio elastico 3D

3.1 Consideraciones generales

En general, el esquema de diferencias finitas para resolver la ecuacién del movimiento puede
ser implicito o explicito. En el esquema explicito, el campo de ondas de cada nodo de la malla
se calcula inicamente con base en el campo de ondas obtenido de niveles previos de tiempo y los
respectivos parametros fisicos asignados en la celda de diferencias finitas (Virieux, 1984, 1986). En
el caso del esquema implicito, el campo de ondas se calcula simultaneamente en todos los nodos de
la malla a partir del campo de ondas de niveles previos de tiempo y los pardmetros fisicos asignados
en el modelo por medio de una matriz inversa (Moczo et al., 2004b). Los esquemas explicitos son
mas sencillos de codificar desde la perspectiva del manejo computacional (Moczo et al., 2002), por
lo cual, el esquema explicito es el esquema de diferencias finitas mas popular y empleado en la
simulacion de propagacién de ondas sismicas.

El movimiento generado por la propagacion de un campo de ondas en un medio homogéneo
elastico o visco-eldstico continuo, se describe por medio de la ecuacién del movimiento. Asi pues,
la ecuacion del movimiento se puede resolver en funcién de un esquema de diferencias finitas deter-
minado. Por otra parte, los modelos usados para modelar la estructura del interior de la Tierra y
las estructuras geolégicas de la superficie incluyen estratos o estructuras compuestas de diferentes
materiales, asi como las interfaces que los delimitan. Si el medio contiene discontinuidades mate-
riales, por ejemplo, la interfaz entre dos medios homogéneos en una o mas direcciones donde la
densidad y los moédulos elasticos no son continuos, la ecuacién del movimiento describe el movi-
miento en el exterior de la discontinuidad, por lo cual, se deben aplicar condiciones de frontera para
satisfacer las condiciones de continuidad del movimiento en dicha discontinuidad. Esto se conoce
como el esquema homogéneo o enfoque clasico (Kelly et al., 1976). El enfoque homogéneo expresa
explicitamente las condiciones de continuidad del movimiento de particula y de los esfuerzos en
la interfaz que separa dos medios con diferentes pardmetros fisicos. Este esquema de diferencias
finitas se aplica mediante una discretizacion apropiada de las condiciones de frontera en los no-
dos de la malla cercanos o ubicados en la discontinuidad. Una limitante de este enfoque es que
se requiere un esquema de diferencias finitas especifico para resolver un problema particular, en
otras palabras, su aplicacion en modelos con estructuras geoldgicas complejas con altos grados de
curvatura resulta practicamente imposible (Moczo et al., 2004b).
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La opcién mas viable es emplear el enfoque heterogéneo que resuelve la ecuacién del movimien-
to en un medio heterogéneo, donde los pardmetros fisicos varian espacialmente (Virieux, 1984,
1986). El esquema de diferencias finitas heterogéneo trata todos los puntos interiores de la malla
(pertenecientes o no a las discontinuidades) de la misma forma, es decir, sin importar su posiciéon
respecto a la discontinuidad. Asi pues, la discontinuidad se hace presente mediante el contraste en
los valores de los pardmetros fisicos. Graves (1996) present6 una formulacién matematica que de-
nominé parametros efectivos del medio, en la cual, muestra que al emplear un promedio aritmético
para la densidad y un promedio armonico de los médulos elasticos, se proporciona en las regiones
cercanas a las interfaces una representaciéon conveniente de los pardmetros reales, que satisface
apropiadamente las condiciones de continuidad del movimiento en las discontinuidades. El uso de
promedios en los parametros fisicos permite asegurar la estabilidad numérica en las regiones cerca-
nas asi como en las discontinuidades para medios con fuertes contrastes en los valores de velocidad
de propagacion (Graves, 1996). Mas adelante, Moczo et al. (2002) desarrollaron una formulacién
de la ecuaciéon del movimiento y la ley de Hooke generalizada que es valida en los nodos cercanos
a la discontinuidad o ubicados en ella. Por otra parte, considerar que los pardmetros son funcion
del espacio provoca mayores demandas de memoria y de tiempo computacional (Moczo, 1989). En
la actualidad, el esquema de diferencias finitas heterogéneo es el mas utilizado en la solucion de
la ecuacion del movimiento, debido a la relativa facilidad de su implementacion en paralelo y la
flexibilidad del enfoque en la inclusion de modelos geologicos complejos.

3.2 Relacién entre la formulacién de las ecuaciones, la ma-
lla y el esquema de diferencias finitas

La relacion entre estos factores es la base de cualquier algoritmo de diferencias finitas empleado
en la simulacién de ondas sismicas. Dicha relacion tiene implicaciones en la forma de codificar el
esquema de diferencias finitas, en la robustez de la solucién, en las condicion de estabilidad, en
los requerimientos de memoria, en la eficiencia computacional, entre otros (Moczo et al., 2004b).
La ecuacién de la elastodinamica y la ley de Hooke, en conjunto con las condiciones iniciales y de
frontera describen el fenémeno de la propagacién de ondas sismicas y el movimiento de particula.
Usando por separado la ley de Hooke de la ecuacién del movimiento, se plantea la formulacion
desplazamiento-esfuerzo. Si se introduce la velocidad de la particula en la ecuacion de movimiento,
se utiliza la ley de Hooke en términos del desplazamiento y se anade la definicién de la velocidad
de particula, se tiene la formulacién desplazamiento-velocidad-esfuerzo. Por otro lado, al aplicar
la derivada con respecto al tiempo en la ley de Hooke, se anade implicitamente la definicion de
la velocidad de particula y se obtiene la formulacién velocidad-esfuerzo. Una cuarta alternativa
es eliminar las componentes del tensor esfuerzo-deformacién (o — €) insertando la ley de Hooke
en la ecuacion de movimiento, de esta manera, se habla de una formulacién de desplazamiento
(Graves, 1996; Moczo et al., 2004b). Para apreciar las diferencias entre las distintas formulaciones,
se desarrollan para el caso 1D. Mds adelante, se presenta la formulacién velocidad-esfuerzo (v — o)
para el caso 3D.

Si se considera un medio elastico e isdtropo con densidad p, donde los coeficientes elésticos de
Lamé A\ y p son funcién de z, la propagacion de una onda plana en la direccién x esta descrita por
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la ecuacién del movimiento y la ley de Hooke. Las formulaciones de los esquemas son :

Formulacién desplazamiento-esfuerzo

pd.:T@—f—f, .7 =0Cd,, (3.1)
Formulacién desplazamiento-velocidad-esfuerzo
pPUo=Ty+ f, v= d, 7= Cd ,, (3.2)
Formulacién velocidad-esfuerzo
po =74+ f, T=Cu,, (3.3)
Formulacién de desplazamiento

pd=(Cd,), + f, (3.4)

donde la variable d(x,t) es la componente del desplazamiento u(d,0,0) en el eje x, T es la com-
ponente 7., del tensor de esfuerzos, f(z,t) es la fuerza de cuerpo por unidad de volumen y
C(z) = Mx) + 2u(x) en el caso de la onda P. El punto sobre la variable significa la derivada
con respecto al tiempo y el subindice ,x con respecto a la direccién z. Virieux (1986) senalé que
la formulacion de desplazamiento (ecuacion 3.4) presenta problemas de inestabilidad con valores
altos en la relaciéon de Poisson, en comparacion al esquema velocidad-esfuerzo que es mas estable.
De forma similar, Kristek et al. (2006) observaron que la formulacién de desplazamiento presenta
problemas de inestabilidad en modelos con altos constrastes en los valores de velocidad de propa-
gacién. No obstante, la principal ventaja de la formulacién de desplazamiento es que require menor
cantidad de memoria computacional respecto a la requerida por la formulacién velocidad-esfuerzo
(Moczo et al., 1999).

La eleccion més usada de la malla para la formulacién de desplazamiento es una malla uniforme,
donde todas las componentes del desplazamiento y de las fuerzas de cuerpo se localizan en cada
nodo de la malla, en otras palabras, todas las funciones se aproximan en las mismas posiciones de
la malla (Moczo et al., 2004b; Moczo et al., 2007). Ello se debe a que la férmula de diferencias
finitas en esta formulacion es un operador simétrico. Por tanto, se requiere conocer la informacion
del nodo donde se aproxima el operador diferencial. En el caso de las formulaciones restantes se
utiliza una malla alternada. Asi cada componente del desplazamiento o velocidad de particula
junto a cada componente tangencial del tensor de esfuerzos tiene su propia posicién en la malla
(Moczo et al., 2004b). La tnica excepcion son las componentes normales del tensor de esfuerzos que
comparten la misma ubicacion en la malla. La distribucién alternada en el espacio esta relacionada
con la distribucién alternada en el tiempo. Los operadores de diferencias finitas de segundo y cuarto
orden son antisimétricos, por lo cual, la aproximacién de la derivada en un determinado nodo no
requiere la informacién contenida en esa localizacién (Igel, 2017). En algunas aplicaciones, por
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ejemplo, un medio anisotropico, se generan problemas si las componentes del tensor de esfuerzos
se encuentran en diferentes posiciones de la malla, por lo cual, se emplea una malla parcialmente
alternada (Moczo et al., 2004b). En este tipo de malla todas las componentes del desplazamiento
se localizan en una misma ubicacion y las componentes del tensor de esfuerzos en otra posicién.
La figura (3.1) muestra los distintos tipos de celdas de diferencias finitas correspondientes a las
mallas mencionadas anteriormente.

Conventional Grid I+L LK
LI+1K
® U VW
I+1.0 E+1
LI+, K+1 I+1, 741, K+1
* h
Partly-staggered Grid I+1,1K
LI+LK
® U VW '
O 1™ T T% 17 T% T*=
I+1, 0 K+1
LI+l K+I I+1,J+1.K+1
, s 1
Staggered Grid LILK I+30.K
LI+3K
mU O 7r9%=17*
YV Vrrer”
@ W Or==r* 1+5 1K +}
® T T T# Li+}K+; el rel K+l

Figura 3.1: Celdas de una malla uniforme (conventional grid), parcialmente alternada (partly-staggered-grid) y
alternada (staggered-grid). En una malla uniforme todas las componentes del vector de desplazamiento U, V y W
estan ubicadas en cada vértice de la celda. En el caso de una malla parcialmente alternada, las componentes del
vector de desplazamiento o velocidad de particula comparten la misma posicion en la celda mientras las componentes
del tensor de esfuerzos se encuentran en otra posicion. En una malla alternada, las componentes del desplazamiento
o de velocidad de particula se localizan en diferentes posiciones, de igual forma, las componentes tangenciales del
tensor de esfuerzos. En el caso de las componentes normales del tensor de esfuerzos, estas se determinan por
las mismas derivadas espaciales que las componentes del desplazamiento, lo que permite asignarlas en una misma
posicion (Tomada de Moczo et al., 2007).

El error de aproximacion del esquema de diferencias finitas depende del tamano del espaciamien-
to (distancia entre nodos) usado en la aproximacién de la derivada. Al disminuir el espaciamiento
se acelera la convergencia del operador de diferencias finitas. Esto significa que la aproximacién se
acerca mas al valor correcto de la derivada cuanto méas pequeno es el espaciamiento. El esquema
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de diferencias finitas de la malla alternada permite aprovechar esta ventaja ya que se aproxima la
derivada temporal y espacial con la mitad del espaciamiento (%) requerido en una malla regular
(ver figura 3.1). La informacién del nodo central del operador de diferencias finitas no contribuye a
la aproximacién de la derivada puesto que el coeficiente es cero (e.g., cuarto orden de aproximacion
de la primera derivada, ver ecuacién 2.9). Por consiguiente, el cuarto orden de aproximacién de
la primera derivada espacial en una malla alternada usando un esquema de diferencias finitas se

espresa como:

do 1 1 3 3 9 1 1

. (z0) = ~{—5 5 + §[¢($0 + §h) — ¢(wo — §h)]}7 (3.5)

la deduccién de los coeficientes —i y g es similar a la mostrada en la seccion 2.4. Notese que no
se require la informacién del nodo xy donde esté definida la derivada (el coeficiente es cero).

2
=
&
o
+
|
=
|
=
8
o
|
|
=

3.3 Implementacién del esquema heterogéneo de formula-
cién (v-0) en una malla alternada con un cuarto orden
de aproximacion de diferencias finitas

3.3.1 Inclusién de la formulacién velocidad-esfuerzo (v-0) en la ecua-
cion del movimiento y la ley de Hooke

El siguiente conjunto de ecuaciones describen la propagacion de las ondas sismicas en un medio
elastico 3D, lineal e isotrépico. En 3D, las ecuaciones de la conservaciéon del momento son:

)Oattux = OpTyz + amiy + asz + fx;
POutly = OpTyy + OyTyy + 0Ty, + [y,

(3.6)
/Oattuz = axsz + aysz + aTzz + fz

La ley de Hooke en el caso 3D tienen la forma:

Taw = (A + 20)0zuy + A(9yuy + 0zus),

Tyy = (A + 20)9yuy, + N(Opuy + Ozus),

Tor = (A4 20)0u, + AN(Opuy + Oyuy),

Tay = Otz + Opty), D
Tez = p(0xuy + Oput,),

Tyz = (0:uy + Oyuz),

en el conjunto de ecuaciones (3.6 y 3.7), uy, u,, u, son las componentes del vector desplazamiento;
(Twws Tyys Tozs Tay, Tuzs Tyz) SON las componentes del tensor de esfuerzos; (f, fy, f.) son las compo-
nentes de la fuerza de cuerpo por unidad de volumen; p es la densidad; A\ y u son las constantes

de Lamé y los simbolos 0,, d,, 0, y Oy es la representacion corta de los operadores diferenciales

o 9 0

2 .
b5 oy 55 Y 25 respectivamente.

19



Facultad de Ingenieria, UNAM

La formulacién velocidad-esfuerzo se obtiene al aplicar la derivada parcial con respecto al
tiempo al conjunto de ecuaciones (3.7). Sustituyendo las componentes del vector de velocidad
(vg, vy, v,) por las primeras derivadas parciales temporales de las componentes del desplazamiento
en el conjunto de ecuaciones (3.6), se obtiene la formulacién velocidad-esfuerzo en 3D. La forma
del conjunto de ecuaciones de la ecuacién del movimiento y la ley de Hooke son:

patvz = 8x7—$x + aysz + 8TLUZ + f;t)
POUy = OyTyy + OyTyy + 0Ty + foy,
patvz = 8:1:7-2':(: + ay7-zy + aTzz + fza

= (A +24)0pvz + A(Oyvy + 0.v2),
Ty = (A +20)0yvy + N0y, + 0,02),
Tz = (A +20) 00, + N(Opvy + Oy,
OiTey = W(Oyv, + Opvy), (3.9)
NiTez = p(0:0z + Opv2),
Oy 1y, = (0,0, + Oyvs).

at Trx

3.3.2 Inclusion de las diferencias finitas en la ecuacion del movimiento
y la ley de Hooke con la formulacién velocidad esfuerzo (v-o)

El sistema de ecuaciones (3.8 y 3.9) con la formulacién velocidad-esfuerzo se puede resolver fcil-
mente utilizando la técnica de diferencias finitas (e.g., Virieux, 1986; Graves, 1996). A continuacién
se muestran los sistemas de ecuaciones resultantes al aplicar el cuarto orden de aproximacién de
las primeras derivadas espaciales en las ecuaciones (3.8 y 3.9). La primera derivada respecto al
tiempo en las ecuaciones (3.8 y 3.9) se aproximan mediante la férmula de diferencia centrada de
segundo orden. El algoritmo matematico mostrado a continuacion se tomé del trabajo de Moczo
et al. (2007).

Uer% o Umf% + At2 F:c,m + AtQ 1
ILK+3,L+3  TILK+3L+3 P4 IK+3,L+3 h pA
IK+1,1+3 LK+, L+3
I, XTI, Mm XTI, XTI,
CLT’S 1 =T B 1 1+bT’1 1 =1 1 1)+
[a( I+3 K+1 041 I—§,K+§,L+§) ( I+i k4104l I—§,K+§,L+§) (3.10)
TY,m _xy,m TY,m _ay,m 2T,m __zT,m
a(TI,K+2,L+% TI,K—I,L-&-%) + b(TI,K+1,L+% TI,K,L—;—%) + a(TI,K+%,L+2 TI,K-&-%,L—I)—'_
Zxr,m _ RT,m
b(TI,K—f—%,L-H TI,K—}—%,L)]’
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2 2
1 1 1 Lt 1t A
I+1 K41 I+ KLtg ' I+1, K041 hop
I+1 K, L+3 I+1 K, L+1
yy,m yy,m yy,m yy,m
a T 1 3 1 T 1 3 1 + b T 1 1 1 T 1 1 1 +
[a( I+ k43,041 I+§,K—§,L+§) ( I+ k41041 I+§,K75,L+§) (3.11)
TY,m _ TY,m zY,m _ rY,m Yyz,m _ Yyz,m
a(TI+2,K,L+% Tlfl,K,L+%) + b<TI+1,K,L+% TI,K,L+%> + a(TIJr%,K,LJrZ I+%,K,L71)+
Yyz,m _ Yyz,m
b(TI+%,K,L+1 TI+§,K,L)]’
2 2
s A pem AT
I+ K+i 0 = I+l K+iL pA I+1 K+1iL L pA
I+i k41D I+1 K+1L
ZZ, M ZZ, M ZZ, ZZ, M
a 1 1 3 — 1 1 5) + (177 1 e 1 1)+
[a( I+ K+1,043 I+5,K+§,L—§) ( I+i K+d oyl I+§,K+§,L—§) (3.12)
zZx,m _ pzz,m 2T,m _ zz,m YzZ,m _ yzm
a(TI+2,K+§,L 171,K+§,L) + b<TI+1,K+%,L I,K+%,L> + a(TI+§,K+2,L I+%,K71,L)+
Yyz,m _ Yyz,m
b(TH-%,K—&-LL TI+§,K,L>]’
XX, m+1 XX,m At H 4y
T 7 =T" 7 —{(K -
iR e T ik e Ty K ey tgy T 3“I+§,K+%,L+§)
m+% m+% m+% m+%
[G(UI+2,K+5,L+% UI—17K+%,L+%) + b<UI+1,K+§,L+§ I,K+§,L+§)]
2 1 1
H H m+3 _ 3.13
+ (K1+§,K+§,L+% + 3MI+%,K+%,L+%)[a(‘/}—F%,K-&-Q,L-i-% VI-‘,—%,K—I,L-&-%) (3.13)
m+3 m+3 m+3 m+3
+ b<v]+%,K+1,L+% VI+%,K,L+%> - a(WI+%,K+%,L+2 WI+%,K+%,L—1)
m—i—% m—i—%
+ b<WI+%,K+%,L+1 o WI+%,K+%,L)]}’
YY,m+1 _ mYYm + g{(KH + Z_l H )
I+ K+l 0+l I+ik+i L+l Ty i K+ ol T3Pl kel oyl
1 1 1 1
m+3 m+3 m+3 m+3
[G(VH%,KH,L% VI+§,K—1,L+§) T b(VI+§,K+LL+§ ‘/I+é,K,L+§)]
2 1 1
H H m+3 _ it 3.14
+ (KI+%,K+%,L+% + 3MI+%,K+%,L+%)[a(UI+2,K+%,L+% U1—1,K+%,L+%> (3.14)
m—o—% m—o—% m—&—% m—o—%
+ b<UI+1,K+%,L+% I,K+%,L+%) - a<W1+%,K+%,L+2 WI+%,K+%,L71)
m+% m+%
+ b(WI+§,K+%,L+1 o WI+§,K+%,L)]}’
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ZZm+1 ZZm At H 4y
T2 =T + —{(K; 1 1 1+ = 1 1 1
I+ K41 0+1 I+ K+1 041 h {( I+5,K+5,L+5 3MI+§,K+§,L+§)
m+% m+% m+% m+%
[a(WI+l,K+l,L+2 WI+1,K+l,L—1) + b(WI+l,K+l,L+1 WI+1,K+l,L)]
2 2 2 2 2 2 2 2
2 1 1
H H ™ty ™ty 3.15
+ (KI+%,K+%,L+% + 3 I+%,K+%,L+%)[a(UI+2,K+%,L+% U1—1,K+§,L+§) ( )
m—&—% m—&—% m—i—% m+%
+ b<Uz+1,K+§,L+% 1,K+§,L+%) - a<v]+%,K+2,L+% VI+%,K—1,L+%)
m+% m—&—%
+ b<vl+%,1<+1,L+§ VI+%,K,L+%>]}’
XY,m+1 XY,m At o m+3i m+3
T =T+ — DialU, .25, 1 — 3 7.1
LKL+ LKL+ h I,K7L+5)[ ( IK+3,L+1 I,K75,L+§>
m+% m+% m+% m+% 3.16
+ b<UI,K+%,L+% UI,K—%,L—%%) + a(VH—%,K,L-i-% v—%,KL-&-%) (3.16)
m+% m+%
+ b(VIJr%,K,LJr% VI—%,K,L%)]’
ZXm+1 _ pZX,m Aty m+3 m+3
TI K+irp ™ TI,K+1,L + “I,K+l,L)[a(U1,K+l,L+§ UI,K+1,L—§)
’ 27 2 h 2 2 2 2 2
m—&—% m—&—% m—i—% m—&—% 3.17
Oy e fa ey ~Unfan ) HoWiale = Wishe ) (3.17)
m-{—% m—l—%
+ b(WI+%,K+%,L -W 7%,K+%,L)]’
YZm+1 _ pYZm Aty m+L mtL
Ty v, =Tkt “I+1,K,L)[a(v}+l,K,L+§ VI#,K,LJ)
2 2 h 2 2 2 2 2
m+% m+% m+% m+% 3.18
+ b(VI-&-%,K,L—i-% VI+§,K,L—%) + a(WI+§,K+%7L WI+%,K—%,L) (3.18)
m+2 m+
bW |2 —W_ 2 .
+b( I+3,K+3,L I+%,K—%,L)]

En este caso, (U, V, W) son las componentes del vector de velocidad de particula, los subindices
I, J, K indican la posiciéon donde se aplican las formulas de aproximacion de diferencias finitas
para una malla alternada; el superindice m indica el nivel de tiempo; F' es la componente de la
fuerza de cuerpo por unidad de volumen; h es el espaciamiento entre nodos; At es el paso de
tiempo (step time); k, p son las constantes elasticas de Lamé que se calculan por medio de un
promedio arménico; p es la densidad obtenida a partir de un promedio aritmético; los superindices
(XX,YY, ZZ XY, ZX,YZ) indican la componente del tensor de esfuerzos. En suma, la ecuacion
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del movimiento en 3D con la formulacién velocidad-esfuerzo aplicando un esquema de cuarto grado
de aproximacion de las derivadas espaciales y una aproximacién de segundo orden de las deriva-
das temporales de diferencias finitas queda descrita en las ecuaciones (3.10, 3.11, 3.12). La ley de
Hooke esta descrita por las ecuaciones (3.13, 3.14, 3.15, 3.16, 3.17, 3.18). Los coeficientes a y b
pertenecientes a la aproximacion de cuarto orden de las derivadas espaciales tienen un valor de
—2—14 y % respectivamente.

3.3.3 Implementaciéon del esquema heterogéneo en las interfaces

El uso de pardmetros efectivos del medio con base en promedios (aritméticos y armoénicos)
para la densidad y los médulos elasticos en un esquema heterogéneo asegura la estabilidad de la
solucion en las regiones cercanas a una discontinuidad que separa dos medios con altos contras-
tes de impedancia (Graves, 1996). La aplicacién de esta estrategia busca resolver dos problemas
fundamentales: el primero es el problema de inestabilidad que presenta el campo de ondas en los
casos donde las interfaces (e.g., las discontinuidades entre materiales) no concuerdan con los ejes
coordenados, de tal forma que la geometria de la interface no se modela correctamente; el segundo
relacionado a los requerimientos de memoria y el uso de mallas discontinuas como alternativa para
incluir modelos fuertemente heterogéneos (Igel, 2017). Moczo et al. (2002) definieron los médu-
los eldsticos efectivos como una integral de volumen de promedio armonico (superindice H) y la
densidad efectiva con una integral de volumen de promedio aritmético (superindice A) de la forma:

1

- 1 Xi+1 Y+l pZp+1 1 -

K = | —dx,dy, d 3.19
I+%7K+%7L+% |:h3 /);I Yic /Z‘L K €T, ay, Z:| 3 ( )
. 1 X+l (Y4l pZi+1 g -1

Prvl el ol = [ﬁ /Xz . /ZL ;dm,dy,dz] , (3.20)

N 1 Xr+1 Yr+1 Zr+1
Pred Kedliil = ﬁ/ / / pdx,dy,dz. (3.21)
X7 Yi ZL
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Figura 3.2: Ilustracidn de una celda de diferencias finitas (FD cell) en una malla alternada con las posiciones de
las componentes de la velocidad y los pardmetros efectivos del medio. El simbolo (H) denota el promedio armdnico
y (A) el promedio aritmético (Tomada de Moczo et al., 2002).

La figura (3.2) presenta la ubicacién de los componentes de la velocidad y de los pardmetros
efectivos en una celda de diferencias finitas. Dependiendo como se aproxime el promedio de las de-
rivadas de las componentes del tensor de esfuerzo, se puede tener el mismo esquema de diferencias
finitas para los nodos alejados de la interface y los ubicados en ella (Moczo et al., 2002). Al no
considerarse las discontinuidades de los materiales explicitamente como fronteras en el esquema
de diferencias finitas, la interfaz se hace presente por los valores de los parametros efectivos del
medio. Como la formulaciéon heterogénea resuelve directamente la ecuacion del movimiento en la
discontinuidad, las interfaces internas no se consideran explicitamente condiciones de frontera por-
que naturalmente representan cambios en los valores de los pardmetros fisicos (Virieux, 1984). A
continuacion, se presenta la descripcion matematica del tratamiento de una interfaz en un medio
3D aplicando un esquema heterogéneo.

Considere una superficie S descrita por el vector normal 77 que define la geometria de la interfaz
del material en la que los médulos elasticos K y p tienen una discontinuidad de primer order. Las
condiciones de frontera que se deben cumplir en la interfaz es la continuidad del desplazamiento
u(7) y las tracciones T'(77,7) a través de la superficie.

i =at, T " =T " (322)
u, ur, T y T+ son los desplazamientos y las tracciones en la vecindad de la interfaz respec-
tivamente. La ecuacién (3.22) tiene una configuracién més simple si se considera a la superficie
S como un plano paralelo al plano cartesiano zy descrita por el vector normal 7 = (0,0, 1). Las
condiciones de frontera se reducen a las siguientes expresiones:

- _ -+ - _ -+ - _ -+
O = Oy Ozy - O-zyv O = Oz
(3.23)
€ =¢€ € =€ e =€
xzx — Czxo vy~ yy? xy o txye
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Al mismo tiempo, las componentes 0, 0yy, Ozy, €22, €2y, €. Pueden ser discontinuas a través de
la discontinuidad. Se define la ley de Hooke para un medio 3D eléstico e isétropo.

G = EE, (3.24)

donde los vectores de esfuerzo &, deformacion € y E describe las constantes eldsticas del material,
se definen como:

= [sza Oyys Ozzy Oxyy Oyzs sz]7

™y Qy

= {C’El’? €yyy €225 €y, Eyz,y sz]7

k+5p k—%u k—2u 0 0 0
k—%u k+3su /{:—%,u 0O 0 0
g | k—3n ktgn 00 0
- 0 0 0 2u 0 0]’
0 0 0 0 2u 0
0 0 0 0 0 2u

ahora se define la ley de Hooke para los nodos ubicados en la interfaz. Los vectores promedio (A
significa promedio aritmético) del esfuerzo (&) y la deformacién (€) en la interfaz tienen la forma:

1 1
g4 = 5(5*+5+), e = §(€*+€+), (3.25)

considerando las condiciones de frontera de la ecuacién (3.23) y su relacién con las ecuaciones
(3.25) se obtiene:

SA A A A

o = [Uxx7 Jyy7 02z, Uzyv Oyz;s Uz:c];
A A A A

€ = [€ams €y €1zs Eays €y En]-

La formulacion de la ley de Hooke para los nodos pertenecientes a la discontinuidad se expresa:

g4 = Bé, (3.26)

donde la matriz de elasticidad promedio E se define:

A+3pt A v 0o 0 0
A A+t v 0 0 0
P ] ] k+3zu” 0 0 0
0 0 0 2040 0 |’
0 0 0 0 2u™ 0
0 0 0 0 0 2uf

con los modulos elésticos efectivos definidos como:
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A7 2 A
k—2u 4 \" (k— Zp)p
k—2pu 4 4\
U = ( 2 ) (k: + —u) :

Los superindices A y H denotan el promedio aritmético y arménico respectivamente. Asi pues,
la ley de Hooke (3.26) se puede interpretar como la ley de Hooke para un medio con variaciones
suaves de los pardmetros fisicos. La matriz de elasticidad promedio (E) asegura la consistencia
de las condiciones de continuidad de las tracciones en la interfaz (Moczo et al., 2002). Para mas

detalles de la implementacion del esquema heterogéneo se recomienda consultar los articulos de
Moczo et al. (2002, 2007).

A:

3.4 Estabilidad y dispersién de la malla

En el analisis de estabilidad del esquema de diferencias finitas se aplica el método de Von
Neumann (1943) que investiga la descomposicién arménica de los errores en un tiempo dado. El
método considera la solucién discreta de la serie de Fourier finita (en el tiempo ¢ = mAt) en el nodo
x =1Ih,y= Kh, z= Lhy examina la estabilidad de las componentes de la serie de Fourier (Moczo
et al., 2000, 2004b). Sin embargo, la solucién es estable solo si todas las componentes de la serie de
Fourier son estables. El andlisis de Von Neumann es aplicable en las EDF lineales con coeficientes
constantes. Si se suponen errores en las variables U, V., W, Txx,Tyy,T77, Txy,Tzx,Tyz de las
ecuaciones (3.10, 3.11, 3.12, 3.13, 3.14, 3.15, 3.16, 3.17, 3.18) en la posicién (Ih, Kh, Lh) y en el
tiempo t = mAt de la forma:

e(U) = AE, e(V) = BE, e(W) =CE,
6(TXX) = DlEv e(TYY) = D2E, G(Tzz) = DgE,
e(Txy) = D4FE, e(Tzx) = DsE, e(Tyz) = D E, (3.27)

E = expli(—wmAt + k,Ih + k,Kh + k,Lh)],

donde w es la frecuencia angular, k;, k, y k. son las componentes del vector de nimero de onda
k. Se investiga la propagacién de los errores (3.27) en los nodos de la malla mediante la insercién
del esquema de diferencias finitas en las ecuaciones (3.27), con lo cual se obtiene el sistema de
ecuaciones:

A £2X72% 1+ 32y XY X7 A
Bl~vy= £XYy £2Y? + 322 ey 7z B,
C X7 ey z E7°+ 52| | C
donde
S? 1 At
V= AD S = sin <§wAt> , A= 7
52 _ )‘ + M BZ _ H
p p’
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1
X = asinkx;h + bsinkx§h,

3 1
Y = asink:y§h + bsz’nkyﬁh,
.3 o1
Z = asink,—h + bsink,—h,
2 2
y
Y=X24+Y%4+ 272

A, i son las constantes elasticas de Lamé, p es la densidad y (3 es la velocidad de la onda S. La
ecuacion matricial anterior puede reordenarse como:

A1 o
(M —~I] |B| = |0],
¢l o

donde M denota la matriz del sistema de ecuaciones anterior e I representa la matriz identidad. A
partir de la solucién no trivial de la ecuacion matricial y la solucién de la ecuacion caracteristica
se obtiene:

S? = ANP(XP+ Y2+ 27,
82 — A252<X2 —|—Y2 4 ZZ),
sustituyendo las variables restantes, el sistema de ecuaciones se expresa:
1 At
singwAt = £--a(X? + Y2 + 72z,

2 K (3.28)
S’mﬁwAt = ifﬁ(XQ +Y?+ Z%)2.

=

El analisis del sistema de ecuaciones muestra que tnicamente se tienen soluciones reales cuando
el valor del paso de tiempo At cumple la condicién de estabilidad. Esta se determina con base en
el valor de velocidad mas grande de la onda P que se quiere propagar en la malla y el respectivo
valor de espaciamiento h. De las expresiones (3.28), la condicién de estabilidad del esquema de
diferencias finitas es:

6
At < —T, (3.29)

V3
donde T es el minimo valor del cociente Vip. La solucion del esquema de diferencias finitas en
un problema diferencial es una aproximaciéon discreta de la solucion verdadera. Por lo cual, los
criterios de estabilidad son conceptos fundamentales para entender la relacion de la velocidad de
propagacién de las ondas y la velocidad modelada en la malla. Es importante distinguir entre la
dispersion fisica, es decir, la relacionada propiamente al fenémeno de la propagacién de ondas (la
variacién de la velocidad de propagacion respecto a la frecuencia) y la dispersiéon de la malla o
numérica, la cual es funcion del niimero de nodos por longitud de onda. Las velocidades de fase de
las ondas propagadas en la malla se distorsionan menos conforme se aumenta el nimero de nodos
por longitud de onda. Esto permite modelar de forma mas precisa las velocidades reales del medio
impuestas en el modelo, con base en un nimero finito 6ptimo de nodos por longitud de onda,
que aseguren estabilidad y requerimientos de memoria accesibles. También se puede describir la
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dispersion de la malla con respecto a relacion de muestreo s = %, donde A es la longitud de onda
que se quiere propagar y h el espaciamiento entre los nodos de la malla. Sin embargo, el nimero
optimo de nodos empleados por longitud de onda no resuelve completamente el problema suscita-
do por la dispersién de la malla. Esto se debe a que la dispersién de la malla es un efecto que es
acumulativo durante la propagacién de ondas sismicas, pues para trayectorias de viaje grandes se
generan diferencias significativas entre la velocidad real y la modelada en la malla. En la mayoria
de los casos, la dispersién de la malla genera retrasos en el arribo de la onda S (Virieux, 1986),
dado que a la misma frecuencia, la longitud de la onda S es menor a la de la onda P, por lo
tanto, la onda P estd mejor modelada por el esquema de diferencias finitas. Por consiguiente, la
restriccion s = % queda determinada por la longitud de onda minima de la onda S impuesta en
el modelo. Moczo et al. (2000) recomiendan en un esquema de diferencias finitas de cuarto orden
de aproximacién un muestreo de al menos 6 Ah por longitud de onda S minima, pues senalan que
aplicando un muestreo de 5 Ah, la velocidad de fase de las ondas S puede diferir en un 5% de la
velocidad real. A continuacién, se muestra el andlisis de la dispersién de la malla a partir de los
resultados del anélisis de Von Neumann expuesto anteriormente.

Considerando las expresiones (3.28) y tomando el término positivo

1 At )
iwAt = arcsin TC(X2 + Y24+ 292, (3.30)
donde ¢ puede ser la velocidad de la onda P o la velocidad de la onda S. La frecuencia angular w
en la malla se define:

Cmalla

w =21 )\malla’

(3.31)

¢malla v ymalla ¢on ]a velocidad de fase y la longitud de onda en la malla. La ecuacién (3.30)

representa las relaciones de dispersion de la malla para la propagacion de ondas P y S. Se define
la relacion de muestreo de la onda P y S en una determinada frecuencia como:

. _ h
s \malla’
Sh (3.32)
Sy = ——.
p Ag’balla

Sin embargo, como en la malla se propagan ambos tipos de onda (P y S), se debe adoptar
un muestreo espacial conjunto que permita comparar la dispersion de la onda P y S. Si a una
frecuencia dada, la onda S tiene una longitud de onda A méas pequena en comparacién a la onda
P, implica que la relacién de muestreo espacial para la onda S debe ser tomada como argumento
en las relaciones de dipersién para las ondas P y S.

Ss

= 3.33
=2 (333)

donde 1 es el cociente de velocidad §. Dividiendo la ecuacion (3.30) por la velocidad de la onda P

(o) y S (B) e incluyendo las relaciones de muestreo, se obtienen las relaciones de dispersion de la
malla para la onda P y S normalizadas de la forma:
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ajae 3oy o < 1 )
— =q— arcsin | —=pkF, |,
o T p*s q\/§

1

3.34
e 3 r < ) .
arcsin | —=pkF, |,
q\/§

15} qﬂp*s
At
p:\/§7a7

F, ={[asin(3(cospsind) + b(m(cospsind)]*+
[asin(3n¢singsind) + b(r(sinpsind)]*+
[asin(3mCcosd) + b(nlcosd)]?*},

0> ¢ <2,
0>0<m,

donde p es el pardmetro de estabilidad (p < 1), ¢ = %, a, b dependen del orden de aproximacion
de diferencias finitas, por ejemplo, para un segundo orden de aproximacién a = 0,0 =1. ( = 2 si
n=ao(=ssin=p. Notese que ambas relaciones de dispersiones de la malla, es decir, respecto
a la onda P y S dependen del cociente de velocidad r descrito en la ecuacion (3.33), de ahi se
deduce que estdn en funcién de la relacién de Poisson o = (2 — 72)/[2(1 — r?)]. La existencia del
efecto de dispersion de la malla para la velocidad de fase implica la dispersién de la velocidad de
grupo U = %—‘;’. La deduccién es mas complicada, por lo cual, si se desea conocer los detalles del
desarrollo matematico, se recomienda consultar el articulo de Moczo et al. (2000). Moczo et al.
(2000) determinaron que la dispersién de la malla (en un esquema de cuarto orden de aproximacién
de diferencias finitas) con un muestreo de 6 Ah por longitud de onda minima es menor, que en
los esquemas de segundo orden de aproximacion de diferencias finitas, con un muestreo de 10 y 12
Ah por longitud de onda minima. Si se elije una tasa de muestreo de 6 Ah, el limite superior de
la banda de frecuencias fac que el esquema de diferencias finitas de cuarto orden de aproximacién
puede modelar correctamente esta dado por:

1 Umin
Jac = 6 h (3.35)
la variable v,,;, es el valor minimo de la velocidad de propagacién impuesto en el modelo. La
ecuacién (3.35) es vital en la modelacién por el método de diferencias finitas pues permite saber
el limite del rango de frecuencias donde el calculo es preciso.

3.5 Condiciones iniciales y de frontera

Independientemente del tipo de solucién de un problema diferencial (es decir, una solucién
analitica o una solucién a partir de la aplicaciéon de un método numérico), la solucién particular de
la ecuacién diferencial depende tanto de condiciones iniciales como de frontera. Considerando que
el fenomeno de propagacion de ondas sismicas descrito por la ecuacion del movimiento empleando
la formulacién velocidad-esfuerzo (3.6) es causal, el campo de velocidad se denota:

7(X,t) =0, t <0,
suponiendo (3.36)
f(X.n=0, <o,
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esto implica que el campo de velocidad es cero (para todo ¢ < 0) en todos los nodos de la malla
pues la fuente se activa para valores del tiempo ¢ > 0.

Considerando que la simulacién de propagacion de ondas sismicas se realiza en un modelo de
extension finita (e.g., volcanes, cuencas sedimentarias, valles aluviales, fallas geoldgicas), resulta
imprescindible implementar condiciones de frontera artificiales en los bordes del modelo. Estas
fronteras artificiales del modelo son las responsables de la interaccion del campo de ondas dentro
del dominio computacional representado por la malla y en el medio exterior a ésta. Esto sugiere
que las fronteras pueden ser completamente reflejantes o transparentes (la onda incidente no sufre
ninguna perturbacién). En el caso del método de diferencias finitas la frontera transparente puede
tnicamente aproximarse (Moczo et al., 2004b). Por esa razén, uno de los problemas persistentes en
la simulacién numérica son las reflexiones artificiales que se generan. Normalmente, se puede elegir
usar condiciones de frontera en el perimetro de la malla que atentien las ondas que se propagan
hacia afuera, o bien, emplear fronteras rigidas o planos de simetria, las cuales obligan a extender
el dominio de la malla para evitar la contaminacién (Clayton et al., 1977). Clayton et al. (1977)
observaron que si la incidencia de la onda es de 90 grados, las fronteras absorbentes (no-reflejantes)
no son eficientes pues la onda viaja de forma paralela a los bordes. Por otro lado, las fronteras
absorbentes solo atentian una determinada banda de frecuencias (la eficiencia depende del angulo
de incidencia). Moczo et al., (2004b) separan en dos grupos a las fronteras absorbentes: el primero
contempla aquellas fronteras formadas por una region finita donde las ondas incidentes son atenua-
das gradualmente y el segundo, es un enfoque que manipula la ecuacién de la onda para permitir la
propagacion de la energia en un rango limitado de angulos de incidencia. En este ultimo grupo, se
encuentran las fronteras absorbentes desarrolladas, por ejemplo, por Higdon (1991), Penz y Toksoz
(1995) y Clayton et al., (1977). La aproximacion de la ecuacién de onda en los bordes del dominio
de la malla con este enfoque, depende del esquema de diferencias finitas implantado.

Si la excitacion de la malla es una onda plana, se deben utilizar condiciones de frontera simétri-
cas o rigidas (condiciones de desplazamiento igual a cero o en el caso de la formulacién velocidad-
esfuerzo, condiciones de velocidad igual a cero) conocidas como condiciones de Dirichlet en los
bordes laterales de la malla (Moczo, 1989). Sin embargo, al usar este tipo de frontera se tienen
reflexiones espurias que pueden contaminar las regiones de interés. La solucién més simple es
aumentar el dominio de la malla para excluir estas reflexiones de la ventana de tiempo de los
sismogramas sintéticos. Esto repercute negativamente en la simulacién pues se incrementan los
requerimientos de memoria y el tiempo de computo del calculo.

En los problemas de simulacién que involucran la superficie libre, la correcta aproximacién de
la condicion de superficie libre es crucial porque su implementacién en los esquemas heterogéneos
esta relacionada fuertemente con la estabilidad numérica (Graves, 1996). Para resolver el problema
se han implementado varias técnicas en las tiltimas décadas, por ejemplo, la técnica stress imaging.
En este enfoque se considera que las tracciones son nulas, lo cual implica que las componentes del
esfuerzo son cero. La condicién de frontera de esfuerzos nulos se puede implementar numéricamente
anadiendo un dominio artificial externo al medio y aplicando condiciones simétricas en los esfuerzos
y la velocidad de particula como se muestra en la figura (3.3) para una malla alternada.
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Condicién de superficie libre

T’i = T;Nn; = 0. (337)
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' . / Zero-stress
| . free-surface
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Figura 3.3: Implementacion de la técnica stress imaging en el plano xz empleando una malla alternada. Los
pardmetros del medio \, i y p tienen la misma ubicacion que las componentes normales del esfuerzo (circulos vacios).
Para modelos heterogéneos la linea discontinua es la frontera entre regiones con medios diferentes. La localizacion
de la frontera de superficie libre representada por la linea continua coincide con la localizacion de los nodos de las
componentes normales del esfuerzo. El circulo relleno representa la componente de velocidad de particula v,, el
cuadrado la componente v, y el tridngulo invertido la componente del esfuerzo 7., (Tomada de Graves, 1996).

3.6 Excitacion del campo de ondas

Para evaluar el efecto de sitio, la excitacion que se utiliza es la incidencia vertical de una onda
plana, dejando de lado, la contribucion al movimiento de la fuente y de la trayectoria. En la simu-
lacién de la onda plana incidente, se emplea el enfoque desarrollado originalmente por Alterman
y Karal (1968) para evitar la singularidad generada por una fuente puntual. Si se considera que §
es el campo de ondas total, este se puede descomponer como:

UTotal = S + UResidual (338>

donde UResiguar €8 €l campo de ondas residual o scattered wavefield. El campo residual se genera
por la implementacién de la fuente que genera reflexiones artificiales que no son despreciables. Si
se consideran dos rectdngulos en una malla rectangular convencional (ver figura 3.4) y que existe
una fuente dentro del rectangulo b, se puede utilizar la ecuacién (3.38) para calcular el campo de
ondas total afuera del rectangulo b sin introducir una fuente (término de la fuerza de cuerpo) en el
esquema de diferencias finitas usado dentro del rectangulo b. Asi el enfoque de Alterman y Karal
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(1968) permite insertar la solucién analitica de la fuente deseada. El campo residual dentro y sobre
el rectangulo b se calcula con el esquema de diferencias finitas (e.g., segundo orden o cuarto orden).
El campo residual en el rectangulo a se calcula como:

UResidual (@) = U(a) — 5(a), (3.39)

el campo de ondas total en el rectdngulo b se calcula como:

ﬁ(b) = §<b) + ﬁResidual(b)' (340)

De igual forma, el campo de ondas total afuera del rectangulo b se calcula mediante el esquema
de diferencias finitas usado en el algoritmo. Para un mayor detalle del modelado de la fuente se
recomienda consultar los articulos de Alterman y Karal (1968), Viriuex (1984, 1986) y Moczo
(1989).

u total wavefield

U, residual wavefield

Figura 3.4: Rectdngulos usados en una malla uniforme para la descomposicion del campo de ondas generado por
la fuente ubicada dentro del rectdngulo b (Tomada de Moczo et al. 2007).

Esta excitacién indirecta de la malla propuesta por Alterman y Karal (1968) tiene un trata-
miento especial cuando se usa como excitacion del campo de ondas, una onda plana (e.g., Moczo,
1989). En la figura (3.5) se ilustra la aplicaciéon del método de Alterman y Karal (1968) para el
caso especial de la onda plana. El campo de ondas residual en el plano a se calcula mediante la
ecuacién (3.39) mientras el campo de ondas total en el plano b con la ecuacién (3.40). El campo
de ondas total en el plano a y sobre él, se calcula mediante el esquema de diferencias finitas.

u
S S
S - plane of symmetry/antisymmetry
a
NB - nonreflecting boundary
b i
NB

Figura 3.5: llustracion de la excitacion de los planos a y b, en este caso, para la descomposicion del campo
de ondas total u. Para la correcta propagacion de la onda plana se implementan planos de simetria en los bordes
laterales de la malla (Tomada de Moczo et al. 2007).
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La propagacion del frente de onda plano se describe mediante el Principio de Huygens (figura
3.6). En el caso de una onda plana, cada punto del frente de onda se considera una fuente puntual
que genera un frente de onda circular. La secuencia continua de frentes de onda circulares genera
una interferencia constructiva creando asi el posterior frente de onda en la linea tangente a los
frentes de onda circulares. En cualquier otra region los frentes de onda circulares presentan una
interferencia destructiva.

TO —_— G G f——— —— Y —————

Figura 3.6: Principio de Huygens que muestra la generacion de frentes de onda planos en distintos intervalos de
tiempo T; por medio de la interferencia constructiva y destructiva (Tomada de Stein y Wysession, 2003).

Para entender la relacién de la excitacién de la malla con la respuesta sismica que genera, se
debe conocer su funciéon temporal. En el esquema de diferencias finitas la eleccién de la fuente no
es algo arbitrario, pues no en todos los casos, es posible cumplir las condiciones de estabilidad.
Primero se analiza el caso de la delta de Dirac. La funcién de Green describe la respuesta del medio
a un impulso unitario en una determinada posicion (y y en un tiempo 7y como:

S(X,t) = 6(X — ¢o)d(t — 1), (3.41)

donde 0(.) corresponde a la funcién delta de Dirac. La funcién delta de Dirac permite la insercién
de una fuente puntual. Sin embargo, en el dominio de la frecuencia, la delta de Dirac contiene
todas las frecuencias, las cuales tienen la misma contribucién en amplitud. Por tanto, al método
de diferencias finitas le resulta imposible simular el campo de ondas generado por la delta de Dirac
(ver ecuacién 3.35). Por esa razdn, se debe implementar una funcién temporal de fuente s(t) con
una banda limitada de frecuencias en su espectro.

S(X, 1) = 6(X — ¢o)s(t). (3.42)

Para el caso de la incidencia de una onda plana, s(t) es la funcién temporal de la onda plana.
Esta se puede describir, por ejemplo, con los pulsos de Kiipper, Ricker, Gabor y Berlage. En este
trabajo se emplea la senal de Gabor definida como:

B _(27rfp<zfts>)2
s(t)=e v cos(2m f,(t —ts) + V), (3.43)
donde f, es (para ciertos valores de v y ¥) la frecuencia dominante, vy controla la longitud de la
ventana de la envolvente de la senal. La senal estd definida en el intervalo (0,2¢;). En las figuras
(3.7 y 3.8) se muestra el pulso de gabor en los dominios del tiempo y de la frecuencia usando
U =1.5, v =1.0, f, =0.45 y t, =1.0. Més adelante, se presentan las senales de entrada usadas como
excitaciones de la malla en los modelos 1D y 3D.
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Figura 3.7: Pulso de Gabor en el dominio del tiempo.
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Figura 3.8: Espectro de amplitud del pulso de Gabor (figura 3.7).
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Capitulo 4

Informacién geoldgica, geotécnica,
geofisica y sismotectonica de la zona de
estudio

4.1 Zona de estudio

La Provincia de Concepcion es una de las cuatro provincias que conforman la regién del Bio
Bio que se localiza en el limite sur de la zona central de Chile, especificamente entre los 36°00” y
los 38°30 de latitud sur (ver mapa 4.1). La ciudad de Concepcidn se desarrolla a lo largo de un
eje litoral de 60 km con centro en la desembocadura del rio Bio Bio, sobre los espacios litorales
que se estrechan en el margen occidental de la Cordillera de la Costa.

-7400 -73730 7300 -T230 -7200r
—36°00 r —36°00
—36°30 _36°30°
=37 -37°00
—37an 3730

—38°00" ¢ -
-74'00 —73'a0 -73'o0" —TZan -72o0r

B co0c i s matie

Figura 4.1: Mapa generado en GMT del drea de estudio (cuadro rojo) de la ciudad de Concepcion, Chile.
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Limita al norte con la region del Maule, al sur con la region de la Araucania, al oeste con el
Océano Pacifico y al este con Argentina. Consta con una superficie de 37.068,70 km? representando
el 4.9% del territorio nacional. En la Provincia de Concepcién se encuentra uno de los polos
industriales mas importantes del pais que comprende desde la empresa siderturgica a la alimentaria,
pasando por la refinacion de petroleo, petroquimica, pesquera, plantas de celulosa, aserraderos e
industrias afines: textil, vidrio, metaldrgica, astilleros, ceramica, entre otros.

4.2 Geologia de la ciudad de Concepcién

La ciudad de Concepcién presenta alturas promedio de 12 m.s.n.m en la zona plana de la
ciudad y 80 m.s.n.m en las laderas de la Cordillera de la Costa. La ciudad se ubica sobre una
cuenca aluvial emplazada en el margen interno de una fosa tecténica de sedimentos del rio Bio
Bio acarreados desde la Coordillera de los Andes (Poblete y Dobry, 1968). Limitada al oeste por
la peninsula de Tumbes y los cerros Tetas, por el norte y noroeste con las bahias de Concepcion y
San Vicente, por el sur el rio Bio Bio.

Mardones y Vidal (2001) senalan que la tecténica de falla del Plioceno superior ha configurado
tres unidades morfoestructurales. Al este, la cordillera de la Costa compuesta por granito del Pa-
leozoico intensamente meteorizado que se eleva a méas de 100 m.s.n.m a través del escarpe de una
falla orientada NO-SE. Al oeste, una cadena de plataformas de estructura monoclinal y fallada
constituida por roca sedimentaria de edad Terciaria y altitud media de 70 m.s.n.m enmarca la ciu-
dad en direccién SO-NE, entre ambas unidades se crea una llanura fluvial y deltaica conformada
por depdsitos de arenas negras basalticas de espesores cercanos a los 130 m. La zona de Concepcion
al estar estrechamente ligada a la cordillera de la Costa ha sufrido profundas modificaciones, por
lo cual estd surcada de fallas verticales (Poblete y Dobry, 1968). Las principales son la falla de
Concepcién y la falla San Vicente debido a su importancia estructural. La falla de Concepcion esta
situada a unos 10 km al este de la ciudad de Concepcién, ubicada al oeste del bloque tecténico de
la cordillera de la Costa. La ciudad de Concepcién esta edificada sobre una depresién cuyas fallas
limitantes son Lo Pequén, Caracol y La Pélvora (centro de la ciudad), otras fallas subparalelas en
la zona urbana son las fallas Chepe y Chacabuco (Poblete y Dobry, 1968).

Poblete y Dobry (1968) con base en el estudio geoldgico de Galli (1967) describen cuatro
unidades geoldgicas fundamentales: rocas metamoérficas que constituyen el basamento cristalino
del area de edad Precambrica presentadose unicamente algunos afloramientos reducidos; rocas
intrusivas que forman parte de una gran masa pluténica (batolito) de edad Paleozoica con una
distribucién continua solamente en los alrededores de la ciudad de Concepcién, particularmente
en las faldas de la cordillera de la Costa (cerro Lo Pequén y Caracol) y en afloramientos aislados
como los cerros La Pélvora, Chepe, Chacabuco y Lo Galindo. El batolito presenta como roca
predominante el granito, en estado fresco esta roca es dura y tenaz pero normalmente esta cubierta
por un manto muy meteorizado, el cual puede alcanzar hasta unos 50 m de espesor en partes donde
no ha habido una erosiéon muy activa. La meteorizacién del granito ha dado origen a un material
poco cohesivo y muy sensible a la accién erosiva de las lluvias que se conoce con el nombre de
maicillo. Otra unidad geoldgica la conforman rocas sedimentarias de edad Cretacica a Cuaternaria
que yacen sobre las unidades anteriores. La mas reciente de ellas (Formacién Huachipato) es la
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méas importante, desde el punto de vista geotécnico, ya que en los horizontes superiores de ésta
formacién se han construido estructuras (edificios, puentes, etc.). Los sedimentos conocidos como
sedimentos Bio Bio consisten fundamentalmente de arenas basalticas, en general, limosas con una
estratificacion alternada de limo y arcilla (Montalva et al., 2016). La procedencia principal de los
fragmentos es la cordillera de los Andes, y en mucho menor medida, de las unidades litoldgicas
atravesadas por el rio Bio Bio en el Valle Central y la cordillera de la Costa. El espesor maximo
reconocido de la formacién es de 107 m en el centro de la ciudad de Concepcién conformada
por depdsitos superficiales que incluyen; arenas de dunas y limo asociado a ellas, barro, turba,
materiales pobremente drenados, arena de playa, material coluvial, fragmentos de roca, materiales
derrumbados, arena Andalién depositada por el rio del mismo nombre y relleno artificial. La figura
(4.2) muestra las principales unidades geolégicas de la ciudad de Concepcion.
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St o B Late Paleozoic Metasediments

Figura 4.2: Ilustracion del drea de estudio (CONCEPCION DOWNTOWN, black box) y las unidades geoldgicas
predominantes (Tomada de Montalva et al., 2016).

4.3 Informacién geotécnica del area de estudio

La descripcién geotécnica del area de estudio se basa en el estudio de Microzonificacion sismica
para la ciudad de Concepcién-Chile publicado por Ramirez y Vivallos (2009). El estudio tuvé el
proposito de determinar el espesor del relleno sedimentario de la cuenca de Concepcién, la forma
del relieve del basamento y otros aspectos geoldgicos por medio de un estudio gravimétrico a
detalle (mismo que se utiliza en el presente trabajo), el andlisis de registros de ruido y ensayos
de penetracién estdndar (EPE). La caracterizacién geotécnica presentada por Ramirez y Vivallos
(2009) consta de seis zonas (ver figura 4.3):

37



Facultad de Ingenieria, UNAM

s Zona |

Formada por arenas limosas de los depositos fluviales del rio Bio Bio y por sedimentos de
origen edlico hacia el NE, hacia el sur muestra un aumento en contenido de limos. Con una
potencia media del relleno sedimentario de 50 a 130 m. Los indices EPE en sondajes de
este sector indican que en promedio a los 6 m de profundidad se alcanza una resistencia 40
golpes/30 cm. El periodo predominante de vibracién del terreno tiene un rango de 1.0-1.4 s
y una amplitud relativa de 6 a 8.

s Zona Il

Corresponde a depdsitos fluviales de los rios Bio Bio y Andalién formados por arenas finas
con abundante limo, intercaladas con niveles de arcillas y limos de origen coluvial. Estos
depositos tienen una profundidad media de 50 m siendo mas someros en el valle del rio
Andalién. En esta zona la resistencia al EPE alcanza a los 6,5 m 40 golpes/30 cm, aunque
los 5 m més superficiales pueden tener muy baja resistencia a la compactacién (10 golpes/30
cm). El periodo predominante de vibracién del terreno es del rango 0.7-0.9 s con amplitud
relativa de 3 a 8.

n Zona III

Corresponde a suelos arcillosos formados por meteorizacién de rocas sedimentarias y depési-
tos coluviales en el pie de las laderas, intercalados con arenas fluviales y edlicas con abun-
dantes limos. En el primer caso presentan un relieve positivo con alturas méximas cercanas
a los 100 m.s.n.m mientras que los depositos de laderas llegan hasta aproximadamente 20 m
b.n.m. Los indices EPE en los sectores con antecedentes de sondajes indican que la resisten-
cia a la compactacion es baja, y hasta los 10 m de profundidad sélo alcanza resistencias de
30 golpes/30 cm. El periodo predominante de vibracién del terreno es del rango 0.5-0.6 s y
la amplitud relativa varia de 3 a 8.

n Zona IV

Formada por roca granitica y sedimentaria fuertemente meteorizada en superficie y descom-
puesta principalmente a arcilla y limos, conforman relieves positivos con alturas méaximas
superiores a los 200 m s.n.m. Son suelos altamente compresibles, la resistencia al EPE alcanza
a los 8 m.b.n.s 40 golpes/30cm, en algunos casos, a los 14 m no superan los 10 golpes/30 cm.
El periodo predominante es del rango 0.3-0.5 s; la amplitud relativa es variable con valores
cercanos a 8 en taludes de pendiente mayores a 35° y laderas fuertemente meteorizadas; de
3 a 4 en sectores puntuales con depdsitos de coluvio granitico; entre 1 y 3 en zonas de roca
mas competente.

s Zona indeterminada

Corresponde a depdsitos dunarios y fluviales de arenas del rio Bio Bio en las cercanias de los
cerros Lo Galindo y Lomas de San Andrés, asi como el lecho actual del rio. En estos sectores
no se dispone de sondajes con registros de resistencia al EPE. Los periodos de vibracion del
terreno varfan de 0.4 a 0.8 s con los valores mas altos en las cercanias a afloramientos de roca.
La amplitud relativa varia entre 2 y 6. La variacién de periodos en distancias estrechas y sin
un parametro claro que la justifique, impide clasificar esta zona de acuerdo a los criterios
establecidos.
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= Zona de relleno artificial y humedales

Se definieron en una misma unidad los rellenos artificiales con potencias mayores o cercanas a
los 4 m de profundidad constituidos por una mezcla heterogénea de restos orgdnicos, arcillas,
escombros, basura con diversos grados de compactacion y aquellos suelos finos con abundante
materia organica de nivel fredtico muy somero. El periodo predominante de vibracion del
terreno esta en el rango de 0.5-1.0 s y las amplitudes relativas varian entre 2 y 7.
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Figura 4.3: Mapa de microzonificacion sismica de la cuenca de Concepcion obtenido de la integracion de carac-

teristicas geotécnicas, geoldgicas, datos gravimétricos y periodos predominantes (Tomada de Ramirez y Vivallos,
2009).
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4.4 Informacion geofisica del area de estudio

Se han aplicado distintas metodologias para determinar las propiedades mecéanicas y la geo-
metria de la cuenca. La estimacién del espesor del relleno sedimentario de la cuenca lo obtuvo
Montalva et al. (2016) a partir de la inversién de datos gravimétricos adquiridos por medio de
levantamientos a detalle (figura 4.4).

H (m)
40
75
105
GS

® Borehole

Figura 4.4: llustracion del drea urbana de Concepcidn en un mapa de contorno de la profundidad del contacto
sedimento-roca obtenido de la inversion gravimétrica. Los simbolos GS indican las estaciones gravimétricas. La
estrella roja indica la posicion de una estacion para medir movimientos fuertes (Tomada de Montalva et al., 2016).

La campana de levantamiento consistié en 459 estaciones gravimétricas ubicadas a lo largo
de la ciudad con un espaciamiento promedio de 100 m (ver imagen 4.4). Las coordenadas de los
puntos de observacién se obtuvo por medio de un GPS diferencial. Los valores de gravedad fueron
enlazados a la estacién de gravedad absoluta (TIGO) y los de topografia a la base GPS 303,
ambas pertenecientes al observatorio Geodésico Integrado Transportable (TIGO), Universidad de
Concepcién. Respecto al procesamiento de los datos, con el propédsito de aislar la estructura somera
asociada al espesor de la cuenca, se eliminé el efecto de las fuentes profundas con la sustraccién
de la andémalia regional. Asi pues, se emplea la anémalia residual de Bouguer para estimar el
contacto sedimento-roca a partir del contraste de densidad. La informacion presentada pertenece
a los trabajos de Montalva et al. (2016) y Ramirez y Vivallos (2009). Los resultados finales para
modelar la estructura 3D de la cuenca empleados en este trabajo, se muestran en la figura (4.5).
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Figura 4.5: Ilustracion de la geometria de la interfaz obtenida de la inversion de datos gravimétricos.

Para elegir las velocidades de propagacion que se imponen en el modelo, se consideran los resul-
tados obtenidos por Montalva et al. (2016). La figura (4.6) muestra la correlacién que obtuvieron
los autores entre el espesor de la cuenca H y el periodo dominante. La regresion lineal de los datos
arroja un valor promedio para la onda de corte de 300 *, el cual concuerda con las mediciones
que hicieron de Vgsg, cuyos valores estdn entre 190-290 . Asf pues, sus resultados sugieren que se
puede considerar relativamente constante el valor de velocidad de la onda S en la regién ocupada
por los sedimentos.
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Figura 4.6: Correlacion (r?> = 0,64) entre el periodo del sitio Ty y el espesor de los sedimentos obtenido de la
inversidn de datos gravimétricos (Tomada de Montalva et al., 2016)
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4.5 Ambiente sismotectonico de Chile Central

Chile es uno de los paises con mayor actividad sismica del planeta, por ende, se encuentra
expuesto a una amenaza constante, particularmente de terremotos de gran tamano y con un alto
potencial destructivo. Los terremotos que afectan a la ciudad de Concepcién son provocados prin-
cipalmente por el desplazamiento de la placa de Nazca por debajo de la placa Sudaméricana. La
morfologia de la subduccién de la placa de Nazca bajo el continente Sudamericano se caracteriza
por cambios en su inclinacién a lo largo del rumbo (Cahill y Isacks, 1992; Araujo y Sudrez, 1994).
En la region de Chile Central (27°-35° S), la convergencia entre las placas de Nazca y Sudaméricana
tiene una velocidad relativa de 8.0 cm/ano en la direcciéon N78°E (Pardo et al., 2003). El principal
cambio en la pendiente de la placa ocednica (Placa Nazca) ocurre bajo Chile Central y al oeste de
Argentina a una profundidad aproximada de 100 km en la direccién aproximada de convergencia
de 32.5° S respecto a la fosa ocednica. La zona de subduccion plana comienza alrededor de la
latitud 26° S con una pendiente de la placa de Nazca que disminuye desde los 27° hasta ser casi
horizontal (< 10°), alrededor de la latitud 32° S. La longitud de la placa sismicamente activa es
del doble en la zona plana a la observada en la zona de subduccién inclinada hacia el sur, la cual
penetra bajo el continente con una pendiente casi constante de 27° (Pardo et al., 2003; Leyton et
al., 2010).

Cordillera
de la Costa

Depresién
Central

Cordillera |

Oceano Pacifico

Figura 4.7: Ambiente tectonico de Chile, las flechas indican la posicion de las principales fuentes sismogénicas; A.
sismos tipo outer-rise, B. sismos interplaca tipo thrust, C sismo intraplaca de profundidad intermedia y D. sismos
corticales (Tomada de Leyton et al., 2010).

Actualmente, se estima que la velocidad de convergencia entre las placas Nazca y Sudaméricana
es de 8.0 cm/ano siendo este proceso el principal causante de la alta sismicidad observada en casi
todo el oeste del continente Sudaméricano. Leyton et al. (2010) sefialan que las principales fuentes
sismogénicas (ver figura 4.7) presentes en la zona son:

= a. Sismicidad interplaca
Producida por el contacto de las placas Sudaméricana y de Nazca extendiéndose desde la
fosa hasta unos 50-60 km de profundidad.

= b. Sismicidad intraplaca de profundidad intermedia

Comprende aquella actividad que ocurre dentro de la placa de Nazca. Se extiende desde los
50 km y se considera solo hasta una profundidad de 200 £m debido a que historicamente no
se han observado en Chile danos producidos por sismos de mayor profundidad.
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= c. Sismicidad cortical
Es aquella sismicidad que ocurre en el interior de la placa Sudaméricana, principalmente en
los sectores precordilleranos y cordilleranos ubicandose a una profundidad menor de 30 km.
= d. Sismicidad tipo outer-rise

Producida por la previa flexion de la placa de Nazca a la subduccion. Es caracterizada por
generar eventos de magnitud moderada a distancias mayores a 150 km de la costa. En algunos
casos, este tipo de terremotos puede generar tsunamis.
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Capitulo 5

Prueba de simulacion de un modelo 1D
y preparacion del modelo 3D

5.1 Informacién del cédigo implementado

En el presente trabajo de investigacién se utiliza el cédigo de Kristek et al. (2000) escrito en
Fortran 90. La formulacién de diferencias finitas del algoritmo es velocidad-esfuerzo (v-o). El cédi-
go permite implementar un muestreo espacial irregular por medio de una malla discontinua. El
dominio espacial 3D de la malla discontinua forma un paralelepipedo rectangular compuesto de
dos bloques. El bloque superior contiene la regién 3D heterogénea (interfaz 3D) que se modela
con una malla fina. En esta region de la malla se tiene un muestreo fino igual a %, el cual es tres
veces menor al espaciamiento A impuesto en el bloque inferior. Esto permite modelar correcta-
mente las longitudes de onda més pequenas generadas por las velocidades de propagacién bajas
de los sedimentos. El muestreo fino cumple la condicién descrita en la ecuacién (3.35). Por otro
lado, el bloque inferior contiene la regién 1D heterogénea (basamento) modelada por una malla
gruesa, y un muestreo espacial h que modela las longitudes de onda méas grandes pertenecientes
a las velocidades de propagacion altas del modelo. La interaccion entre la malla fina y gruesa se
modela por medio de la interpolacion lineal del campo de ondas incidente en la vecindad de la
discontinuidad (Moczo, 1989). La principal ventaja de usar una malla mixta es la disminucién
de los requerimientos de memoria computacional. Esta se hace patente si se considera el hecho
hipotético de emplear una malla uniforme para cubrir el dominio de un medio heterogéneo 3D. El
espaciamiento fino de la region 3D generaria en la region heterogénea 1D del modelo un sobremues-
treo innecesario de las longitudes de onda propagadas en esa parte del dominio. También se puede
incluir la atenuacién en ambos bloques por medio de los factores de calidad (Qs y @p). El codigo
permite simular un sismo en particular con base en los pardmetros de la fuente (e.g., el momento
escalar M,, la funcién temporal de la fuente) o la incidencia vertical de una onda plana (S y P).
En nuestro caso, el propdsito es modelar el efecto de sitio, por lo cual, se elige como excitacion del
campo de ondas la incidencia vertical de una onda plana.

En los modelos 2D, se puede modelar por separado ondas SH y el sistema P-SV puesto que
el campo de ondas es independiente de una direccion. En el caso 3D, el campo de ondas no es
independiente de ninguna direccién, por lo cual, ain asumiendo incidencia vertical se requiere
especificar la direccién de polarizacion de las ondas S (Chévez-Garcia y Montalva, 2014). Ademés,
los detalles de la estructura 3D adquieren relevancia, de tal manera que en los modelos 3D la
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principal dificultad estd en la creacion del modelo. Teniendo en cuenta lo anterior, primero se
realizaron pruebas con un modelo simple unidimensional. Gracias a la simplicidad del modelo 1D,
el conocimiento teérico en el dominio espectral de la respuesta sismica 1D (Haskell, 1960) nos
permite corroborar la validez de nuestras simulaciones mediante la comparacion de la respuesta
1D tedrica y la simulada.

5.2 Preparaciéon del modelo 1D

El modelo 1D estéa constituido por 2 medios (una capa sobre un basamento). En el estrato, se
impuso un valor de densidad p igual a 1700 :T% con valores de velocidad de la onda S y P de 350
y 606 =+ respectivamente. En el basamento, el valor de la densidad p es 1700 % y los valores de
velocidad de la onda Sy P de 1100 y 1905 “* respectivamente. Notese que las velocidades de la
onda P se obtuvieron considerando que el medio se comporta como un sélido de Poisson (cumple

la relacion ¢ = /3). El medio se considera eldstico (Q,=0c y Q,=00).
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Figura 5.1: Modelo 1D de una capa de sedimentos sobre un basamento. La interfaz plana (plano verde) se ubica
a una profundidad de 84 m. La profundidad real del modelo fue de 4746 m.

La region contenida entre la superficie libre y la cota igual a -126 m esta discretizada unifor-
memente en las direcciones EW, NS y vertical con un espaciamiento fino de % =14 m. El valor de
espaciamiento fino se obtuvo a partir de la frecuencia maxima fac =~ 4.2 Hz, tal que se cumple
la condicién (3.35). Para cumplir la condicién de estabilidad (3.29), el valor del paso de tiempo es
At = 0.01 s. En la parte restante del modelo, el valor del espaciamiento grueso es de h =42 m.
Las dimensiones del modelo son de 5500 m en la dirreccion EW; 4200 m en la direccién NS y 4746
m en la direccién vertical.
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5.3 Parametros y verificacién de la simulacién numérica
del modelo 1D

En la simulaciéon, se usa una de las tres opciones que proporciona el cédigo para implementar
la incidencia vertical de una onda plana. Las dos primeras opciones corresponden a una onda S
polarizada en la direccion EW y NS respectivamente. La tercera es la incidencia vertical de una
onda P plana. En los resultados mostrados en esta seccion, se seleccioné la incidencia vertical de
una onda S plana polarizada en la direccion EW. La excitacién del campo de ondas incidente se
genera en el limite inferior de la malla. Como ya se habia mencionado anteriormente, al propagar
la onda plana, el cédigo implementa automaticamente planos de simetria como fronteras laterales
con el propdsito de propagar correctamente el frente de onda plano (Moczo, 1989). Por ello, se
extiende el dominio de la malla en la direcciones EW-NS y asi evitar la contaminaciéon de ondas
espurias en la ventana de tiempo de interés. Se colocaron en la superficie libre 3200 receptores. Se
usa el pulso de Gabor como funciéon temporal de la onda plana. Los valores de los parametros de
la senal de Gabor son f, =0.18 Hz, v =0.2, ¥ =0 y ¢, =0.5 s. En la figura (5.2) se presenta el
pulso descrito anteriormente en los dominios de la frecuencia y del tiempo.

1 1e+0
— PULSO DE GABOR — ESPECTRO DE LA FUENTE

le-1f
0.8
1e-2f

1e-3F
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”
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(a) Serial de Gabor utilizada como funcion temporal de (b) Espectro de amplitud del pulso de Gabor (a), la

la onda plana. energia decae abruptamente después de los 3.5 Hz.

Figura 5.2: [lustracidn del pulso de Gabor (a) y su espectro de amplitud (b).

Cumplir las condiciones descritas en las ecuaciones (3.29 y 3.35) es necesario mas no suficiente
para garantizar que los resultados de la simulacién son fiables. Por tanto, se simuld la respuesta
sismica en otro modelo unidimensional con una profundidad mayor (6500 m) y las mismas propie-
dades mecanicas de los sedimentos y el basamento descritas anteriormente. Con ello se corrobor6
que los sismogramas sintéticos calculados no estaban afectados por la dispersién de la malla. No
se observaron retrasos en el arribo de la onda S o distorsiones en la forma del pulso. En otras pa-
labras, la velocidad modelada si corresponde a la impuesta en el basamento y el estrato Vg =1100
y Vs =350 ™. Esto asegura que el error acumulado debido a la dispersién de la malla ( relacién
%) no es significativo para las dimensiones de los modelos (menores a 10 km en la direccién
vertiéal). Adicionalmente, se verificé que la ventana de tiempo (12 s) de los receptores no presen-
tara contaminaciéon por ondas procedentes de las fronteras laterales (planos de simetria). No es
necesario filtrar los sismogramas sintéticos, ya que la energia de la senal no es significativa para
frecuencias mayores a 4.2 Hz (ver figura 5.2-b).

47



Facultad de Ingenieria, UNAM

5.3.1 Resultados en el dominio del tiempo

En la estimacién unidimensional clasica de la respuesta sismica, el medio se considera hete-
rogéneo unicamente en la direccién vertical. La respuesta sismica 1D generada por la incidencia
vertical de una onda S plana estd caracterizada por el movimiento calculado en un solo componen-
te (paralelo a la direccién de polarizacién de la onda incidente). Como la interfaz es plana, no se
genera una conversion de energia. Esto implica que la velocidad de particula en los componentes
vertical y NS debe ser nula. Con base en la ley de Snell, la velocidad aparente en la superficie
libre de la onda incidente y los miiltiples es infinita (el frente de onda no sufre cambios de direc-
cién). Por tanto, todos los sismogramas sintéticos deben ser iguales en la superficie libre pues la
onda refractada y las reflexiones normales subsecuentes llegan al mismo tiempo a todos los puntos
de la superficie libre (estdan en fase). Este efecto que domina por completo la respuesta sismica
1D, determinado por la interferencia vertical de ondas que suben y bajan con la misma velocidad
aparente, se conoce como resonancia 1D.
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Figura 5.3: Sismogramas sintéticos calculados (offset igual a cero) ante la incidencia vertical de una onda S plana
polarizada en la direccion EW de los 8200 receptores. El movimiento observado en la direccion EW muestra que no
hay contaminacion de ondas espurias y que todos los sintéticos son iguales. El aparente movimiento observado en
los otros dos componentes perpendiculares (NS y vertical) se produce por errores de aprozimacion (e.g., por efecto
de la interpolacion del campo de ondas en la discontinuidad de la malla, por la aproximacién de la superficie libre).

Las caracteristicas de la respuesta 1D descritas anteriormente se pueden apreciar claramente
en el componente horizontal (EW) del movimiento de la figura (5.3). Se observa que la respuesta
1D estd integrada tunicamente por la onda directa y un conjunto de multiples. Por otro lado, el
movimiento observado en los otros dos componentes (NS y vertical), cuyos valores de amplitud
aparecen hasta la quinta cifra significativa, se deben a errores de aproximacién. Algunos de los
factores que intervienen en el error de la aproximacién son la dispersion de la malla, la anisotropia
numérica (variacion del muestreo de la longitud de onda % respecto a la direccién de propagacion),
la implementacién de la superficie libre, entre otros. En la figura (5.4) se muestra el movimiento
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calculado de un conjunto de 15 receptores ubicados sobre una seccion en la direccién NS. El campo
de ondas calculado en la superficie libre es el mismo en todos los puntos, por lo cual, la direccién
de la seccion no afecta el fenémeno observado. La forma de onda observada después de la llegada
de la onda refractada se debe a la superposicién parcial de las ondas atrapadas en el estrato. Estos
pulsos estarian mas separados en el tiempo, si el pulso de entrada fuera mas estrecho o si la capa
tuviera un espesor mayor.

EW

Cx=Inf'

| |
0 5 10
TIEMPO (s)

Figura 5.4: Seccion sismica del componente EW del movimiento para un grupo de 15 receptores alineados en una
seccion NS. La linea vertical indica la velocidad aparente Cx infinita de la onda directa medida en la seccion sismica.
Las reflexiones posteriores al arribo de la onda refractada presentan el mismo valor de velocidad aparente.

Para analizar las diferencias entre el resultado tedrico y el numérico, se emplean las expresiones
analiticas de los coeficientes de transmisién y reflexién. Solamente se evalia la interaccion de la
onda incidente con la interfaz y la interaccion de la onda refractada con la superficie libre. En el
caso de la incidencia vertical de una onda plana, los coeficientes de reflexion Rpg y de transmisién
Tgs, donde B es el basamento y S son los sedimentos, estan exclusivamente en funcion del contraste
de impedancia (producto de la densidad con la velocidad de propagacién). Considerando que el
valor de la densidad p es el mismo en ambos medios, dichos coeficientes se pueden expresan como:

RBS :ﬁB - BS’
TBS :ﬂa
Bp + Bs

donde S es la velocidad de la onda S. La ecuacién (5.1) muestra que la reflexién y la transmision de
la energia de la onda incidente depende tinicamente del contraste de velocidad de la onda S entre
el estrato y el basamento. Si se sustituyen los valores de velocidad de propagacién de las ondas S
en la ecuacién (5.1), se obtiene Rpg ~ 0.51 y Trs ~ 1.51 (la amplitud de la onda incidente es uno,
ver figura 5.2-a). Los valores anteriores corroboran que en el caso de incidencia vertical, la mayor
parte de la energia se transmite hacia los sedimentos. El coeficiente de reflexion y transmisién
cumplen la relacion:
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1+ ng = T12, (52)
los subindices 1 y 2 indican el tipo de medio (e.g., sedimentos y basamento). En el caso de las
ondas que viajan de los sedimentos hacia el basamento, se tiene que Rsp = —Rpg. Sustituyendo

estos valores en la ecuacion (5.2), se obtiene Tsp =0.49. Al comparar los valores de los coeficientes
de transmisién (Tss y Tsp), resulta claro que la mayor cantidad de la energia queda atrapada en el
estrato, es decir, se favorece la reflexion de las ondas atrapadas en el estrato. Sin embargo, el valor
del coeficiente de transmision Tsg no es despreciable, por lo cual practicamente alrededor de los
10 s la energia atrapada en el estrato tiende a cero. El medio ubicado sobre la superficie libre tiene
una velocidad igual a 8, =0. Esto implica que el coeficiente de reflexion es igual a 1, por lo cual,
la amplitud del campo de ondas incidente se duplica (Stein y Wysession, 2003). Considerando que
Tgs es igual a 1.51 y que la amplitud maxima de la onda incidente es 1, la amplitud méaxima de
la onda refractada (Ag) en el estrato es aproximadamente 1.51. Tomando en cuenta el efecto de
la superficie libre, la amplitud méxima tedrica es 3.02 (2Ag) mientras que el valor obtenido de la
simulacion es de aproximadamente 2.98 (ver figura 5.3). Al comparar el valor tedrico y el numérico,
se obtiene un error relativo del 0.99 %.

5.3.2 Resultados en el dominio de la frecuencia

Usar como excitacion del campo de ondas la incidencia vertical de ondas S planas es una apro-
ximacion valida para sismos lejanos. La velocidad de la onda S disminuye cuando disminuye la
profundidad, por lo cual, el angulo de incidencia es cercano a la vertical. Si el sitio estd lejos de
la fuente se puede considerar que el frente de onda es casi plano. La modelacion 1D supone que
las interfaces son horizontales y que la respuesta sismica del suelo blando es causada predomi-
nantemente por la propagacion de ondas SH planas en la direccién vertical (Kramer, 1996). Una
forma de caracterizar la respuesta 1D consiste en la evaluacion de la Funcion de Transferencia 1D.
Considerando un comportamiento lineal, la Funcién de Transferencia 1D (FT1D) es la respuesta
al impulso de un sistema lineal en el dominio espectral, tal que, la FT1D es una medida de la
amplificacion o reduccion de las amplitudes del contenido frecuencial del movimiento de referen-
cia (registro en roca competente o la serie de tiempo del movimiento incidente). Para evaluar las
diferencias de los resultados predichos por la teoria y los calculados, se compara la Funcién de
Transferencia Teérica 1D (FTT1D) con la Funcién de Transferencia Sintética 1D (FTS1D) obte-
nida de la simulacion. La resonancia 1D es el efecto dominante de la respuesta sismica 1D en el
dominio espectral, por ello, la respuesta del sitio se reduce a caracterizar dos parametros de la
funcion de tranferencia: la frecuencia fundamental de resonancia y la amplificacion méxima que
se presenta a dicha frecuencia. La frecuencia tedrica de resonancia a la cual ocurre la maxima
amplificacién del movimiento para la incidencia vertical (C, = oo) de una onda SH plana en una
capa elastica sobre un semiespacio elastico esta dada por la ecuacién:

&
= 2n+1)-—= n=0,12,.. .
f’n <n+ )4H n O? ) ? 700? (53>

y la amplitud maxima de los picos de amplificacién por la relacion:

pBBB
psBs’

donde B es el basamento y S son los sedimentos. La ecuaciéon (5.3) describe la relacién de los picos
maximos de amplificacion ligados arménicamente. A,,.. es la amplificacién correspondiente a la

Aoz = 2 (5.4)
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enésima frecuencia de resonancia f,, la cual es proporcional al contraste de impedancia entre los
dos medios. El movimiento del terreno en superficie sufre una amplificacion significativa en aquellas
frecuencia del movimiento incidente que coinciden con la frecuencia de resonancia del estrato, de
tal forma que, la capa vibra en la condicién de resonancia descrita por la ecuacién (5.3). La teoria
de la respuesta sismica 1D muestra que al considerarse la interfaz horizontal con respecto a los
puntos de observacion en superficie, la amplitud del campo de ondas registrado se ve uinicamente
afectado por las propiedades mecéanicas de la columna de sedimento debajo del punto de observa-
cién.

El siguiente paso es comparar los resultados numéricos con los predichos por la teorfa (ecuacio-
nes 5.3 y 5.4). En la seccién anterior se mostr6 que todos los sismogramas son iguales, por lo cual,
basta emplear un sismograma sintético para caracterizar la respuesta sismica 1D en el dominio
de Fourier. La FTS1D se obtiene mediante el cociente del espectro de amplitud del sismograma
sintético en superficie y el espectro de amplitud del pulso de Gabor (ver figura 5.2-b) definido
como:

1S(f)I
donde C'E significa cociente espectral, |Sg(f)| es el espectro de amplitud del sintético en superficie
y |Se(f)] es el espectro de amplitud de la senal incidente. En cuanto al procesamiento de las senales,
no se requiere suavizar los extremos del sismograma sintético y la funcién temporal de fuente con
una ventana (e.g., Hanning taper) antes de aplicar la transformada de Fourier ya que las senales
no presentan variaciones abruptas en los bordes. La figura (5.5) presenta la FTS1D obtenida del
cociente espectral del movimiento en superficie y el movimiento incidente (figura 5.2-b).
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Figura 5.5: [Ilustracion de la FTS1D obtenida de la simulacion. El valor de la abscisa fo y f1 se corresponden
con los valores tedricos (ecuacion 5.8) de 1.04 y 3.125 Hz respectivamente. Sin embargo, el error relativo con
respecto al valor tedrico Apmae = 6.3 (ecuacion 5.4) correspondiente al primer y sequndo pico es de 1.1 y 11.38 %
respectivamente. El valor inicial de la curva es 2. Esto se debe a que las longitudes de onda grandes (de periodo
largo) no son sensibes al espesor del estrato, por lo cual solo se duplica su amplitud (efecto de superficie libre).
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Es claro que la FTS1D no se corresponde con la FTT1D, pues en ausencia de atenuacion, la
FTT1D estd constituida de picos sucesivos con una amplitud de 6.3 (ecuacién 5.4). Las diferencias
entre los resultados obligan a evaluar la causa del error observado en este dominio, ya que se
observa una buena estimacion para el primer pico correspondiente a la frecuencia de resonancia
fundamental fjy, mientras que el segundo pico contrasta fuertemente con la amplificacion tedrica
esperada. Para explicar el desacuerdo de los resultados se formulé la siguiente hipdtesis: el error
del primer y segundo pico se debe al decaimiento de la amplitud observado en el intervalo de 1-4
Hz del espectro de amplitud del pulso de entrada. Si se observa la figura (5.2-b), el factor de
decaimiento en la amplitud es del orden de 10 en dicho intervalo. Para corroborar la hipdtesis se
realizaron dos simulaciones extras. En la primera tnicamente se reduce la duracién del pulso de
Gabor para aumentar la region plana del espectro de amplitud hasta los 8 Hz, donde la amplitud
empieza a decaer paulatinamente. Es necesario que los sismogramas sintéticos se filtren con un
filtro pasabajas ya que la frecuencia fuc (ecuacién 3.35) es aproximadamente 4.2 Hz, tal que, la
frecuencia de corte del filtro no rebasa el valor maximo de la frecuencia fac que el método propaga
correctamente. Al aumentar la regién plana del espectro de amplitud del pulso, se pierde calidad
en el dominio del tiempo (por no cumplirse la condicién 3.35), pero ésta se gana en el dominio de
la frecuencia pues el error en el primer pico y segundo pico de la FTS1D se reduce a menos del 1 %.
En la segunda simulacién, se ingresan los mismos parametros del pulso de Gabor correspondientes
a la figura (5.2-a), pero en este caso, se aumenta el espesor del estrato a 280 m, lo que permite
que el primer y segundo pico de amplificacion se presenten en la banda de frecuencia donde el
espectro de amplitud es casi plano (ver figura 5.2-b). La figura (5.6) muestra los resultados de la
segunda simulacién que corrobora lo expuesto en la hipétesis descrita anteriormente. Notese que
los valores de la frecuencia de resonancia f,, se desplazan hacia la izquierda, es decir, hacia las
bajas frecuencias. Los valores correspondientes a fy y f1 son 0.31 y 0.93 respectivamente (ecuacién
5.3). Asi pues, el error asociado al primer y segundo pico es menor al 1%, lo cual indica que el
error disminuye significativamente porque las abscisas de los picos de amplificacién se encuentran
en la parte del dominio espectral, donde el espectro de amplitud del pulso de entrada es plano.
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Figura 5.6: Ilustracion de la FTS1D obtenida de la modelacion de una capa de espesor H =280 m. A partir de 2
Hz, el error entre el valor teérico y el numérico aumenta porque comienza a decaer la amplitud del espectro de la
fuente (ver figura 5.2-b).
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Anteriormente, en el dominio del tiempo, se determiné el error entre el resultado tedrico y el
obtenido de la simulacién para la amplitud de la onda refractada . No obstante, las discrepancias
entre los resultados no son muy visibles en dicho dominio. En contraste, en el dominio de la
frecuencia son mas evidentes las diferencias entre el resultado tedrico y el calculado en la simulacién.
El resultado se puede mejorar e incluso disminuir el error varias cifras significativas, si se discretiza
con un espaciamiento mas pequeno (%) la region de los sedimentos y se emplea un pulso de entrada
con una regién plana mas ancha en su espectro de amplitud. Sin embargo, el aumentar el valor
de la frecuencia fac para hacer que el calculo sea preciso a altas frecuencias tendria un costo de
memoria y tiempo de cédlculo innecesario pues en la respuesta 1D, el interés recae en caracterizar
la abscisa y la ordenada del primer pico de amplificacion de la funcion de transferencia, para el
cual observamos un buen acuerdo entre la FTS1D y la FTT1D.

5.4 Preparaciéon del modelo 3D

La geometria de la cuenca obtenida de la inversién gravimétrica se transformé de coordenadas
geograficas a metros para realizar la discretizacién. Para evitar tener coordenadas extensas, se
tomé como punto de referencia la coordenada minima del conjunto de datos (73.07° W, 36.84° S).
Los datos se rotaron para que coincidieran con el norte geografico. De esta forma, las coordenadas
de los datos concuerdan con el dominio de la malla (ver figura 5.7). Las dimensiones de la regién
de estudio son de 3534.9 m en la direccion EW y 2973.7 m en la direccion NS vista en planta.
El espaciamiento entre puntos es de 121.9 m en la direccién EW, 84.9 m en la direccion NS
y la cota minima tiene un valor de -161. 87 m. Se considera que la geometria de la interfaz
(figura 5.7) separa los dos medios homogéneos del modelo 3D, es decir, los sedimentos y el lecho
de roca. Hay dos razones para considerarlos homogéneos: la primera es la falta de informacién
sobre los valores de velocidad de propagacién reales en ambos medios, la segunda es porque se
considera que el contraste de impedancia efectivo entre ambos medios es mas importante que la
estructura irregular de los sedimentos. Esta aseveracion estd fundada en las observaciones de Bard
y Gariel (1986). Ellos demostraron que la respuesta sismica 2D cambia sélo cuantitativamente
si se considera a los sedimentos homogéneos o con un gradiente de velocidad (no se modifica
cualitativamente el comportamiento del depésito de sedimentos). Se considera que la densidad no
varia significativamente en las regiones cercanas a la superficie, por esa razén, se impone el mismo
valor de densidad en ambos medios.
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Figura 5.7: Geometria de la interfaz transformada de coordenadas geogrificas a metros. Todos los puntos tienen
como referencia la coordenada minima (Este, Norte) del conjunto de datos.

En general, las principales dificultades de la modelacién numérica 3D estan en la preparacion
del modelo mas que en la simulacién. En el caso de la simulacién numérica de efectos de sitio, los
detalles de las geometrias de las estructuras 3D adquieren mucha relevancia ya que condicionan
fuertemente la respuesta sismica del sitio. Por ello, el primer paso es decidir que caracteristicas
del medio se desean modelar en funcién de los recursos de computo asequibles y la informacion
disponible sobre la estructura 3D. Asi se cuantifica cuanta memoria de alojamiento se requiere
para especificar en el modelo la distribucion de los médulos elasticos y la densidad en cada nodo
del dominio discretizado. Se consideran tres contrastes de impedancia diferentes. Las velocidades
de las ondas S en los sedimentos se tomaron de la figura (4.6). Se consideraron dos valores limite
de velocidad (350 y 250 %) y un valor intermedio (275 2). En el caso de la velocidad de la onda
P para los sedimentos y el basamento, se obtiene considerando que se comportan como un sélido
de Poisson (5 = v/3). No se considera la atenuacién (Qp = oo y Qg = 00), pues no se cuenta
con mediciones de ninguna indole de los factores de calidad. Las tablas (5.1, 5.2 y 5.3) indican los

parametros mecanicos asignados a cada modelo.
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Tabla 5.1: Propiedades mecdanicas pertenecientes al modelo 1

Medio | V, (%) | V, (%) | p (%)
Sedimentos 350 606 1800
Basamento 1100 1905 1800

Tabla 5.2: Propiedades mecdnicas pertenecientes al modelo 2

Medio | Vi (2) | V, (2) | p (2%)
Sedimentos 275 476 1800
Basamento 1100 1905 1800

Tabla 5.3: Propiedades mecdanicas pertenecientes al modelo 8

Medio | V. (2) |V, (2) | p (%)
Sedimentos 200 346 1800
Basamento 1100 1905 1800

Al elegir como excitacion del campo de ondas la incidencia vertical de una onda plana, el c6digo
de Kristek y Moczo implementa automaticamente planos de simetria en las fronteras laterales y
en la inferior del modelo. Estas condiciones de fronteras simétricas son requeridas para propagar
correctamente el frente de onda plano (Moczo, 1989). Sin embargo, se debe tomar en cuenta que
estas condiciones de frontera generan ondas espurias que pueden contaminar la regién de interés.
Por ello, se extiende el dominio de nuestra malla para excluir de la ventana de tiempo del calculo las
contribuciones artificiales al movimiento (ver figura 5.8). Se consideraron dos criterios para decidir
como hacer la extension lateral: la primera opcién era inferir la forma de la cuenca por medio de la
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geologia en las regiones donde no se cuenta con informacion geofisica y la segunda era tinicamente
extender los bordes sin modificacién alguna de las cotas. Se opté por la segunda opciéon porque
en algunas regiones del modelo, la geologia sugiere que el espesor de los sedimentos disminuye,
no obstante, esos bordes laterales inferidos promoverian la generacion de ondas superficiales que
complicaria aiin mas la respuesta sismica. En la elongacion de los bordes se mantienen intactos los
espaciamientos entre los nodos en las tres direcciones. Las dreas vacias generadas por la extension
lateral se rellenan extrapolando los datos de los bordes de los datos extendidos (ver figura 5.8).

6000 - . .
* ZONA DE ESTUDIO
* DATOS EXTENDIDOS
¢ DATOS EXTRAPOLADOS
% : $¢
E L % : 59;
= 2000 i ; % -
o 3 ¢ 3
O 3 3 £3 3
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Figura 5.8: FEuxtension del dominio respecto a los datos de la zona de interés (ver figura 5.7) vista en planta. En
color rojo la extension lateral de los bordes. Nétese que las regiones de color azul se extrapolaron a partir de los
bordes de las extensiones laterales (circulos negros).

Para que los calculos sean precisos hasta una frecuencia fac de aproximadamente 4.5 Hz, el
muestreo espacial debe ser mas pequeno que el espaciamiento original de los datos. Por consiguien-
te, el valor del espaciamiento h se obtiene considerando el valor méximo fa¢ y el valor de velocidad
de la onda S més pequeno (ver ecuacién 3.35). Los datos de la malla extendida se interpolaron
empleando el método lineal para obtener una discretizaciéon 3D maés fina de la interfaz. Posterior-
mente, se verificd que no existieran datos fuera de tendencia generados por la interpolacion, de tal
forma, que la variacién entre nodos adyacentes sea suave (ver figura 5.9). La figura (5.10) represen-
ta los datos interpolados a partir de la malla extendida (figura 5.8). Las dimensiones finales de los
tres modelos son 9586 y 8242 m en la direccion EW y NS respectivamente. La profundidad para
el modelo 1 es de 4746 m y 3458 m para los modelos 2 y 3. La discretizacién en cada bloque de la
malla tiene un muestreo espacial constante en las tres direcciones, en la region de malla fina de %
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y en la malla gruesa de h. El valor del espaciamiento h se determiné a partir de las propiedades
mecanicas de los sedimentos y el valor fsc. En los tres modelos se considera que la malla fina
cubra una profundidad 25 % mayor a la cota minima de la interfaz.
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Figura 5.9: [lustracion de un sector de la geometria de la interfaz interpolada. En rojo los datos pertenecientes a
la figura (5.8). En negro los nodos resultado de la interpolacién lineal.

La cuantificacion de la memoria requerida para el calculo implica conocer el costo de cada
celda de diferencias finitas, donde se especifican los valores de los médulos elasticos y la densidad
que les corresponden segin su posicién. Moczo et al. (1999) determinaron que el requerimiento
de memoria del esquema implementado en el codigo de diferencias finitas estd en funcion de los
siguientes parametros:

RM =p*x MX « MY « MZ %17, (5.6)

donde RM significa requerimiento de memoria, p es la precision de las variables declaradas en For-
tran, M X, MY, M Z son el nimero de celdas en las direcciones x,y,z respectivamente. La ecuacion
(5.6) corresponde al requerimiento de memoria de un medio perfectamente eldstico. En caso de
querer asignar atenuacién en el modelo, el uso de factores de calidad de la ondas sismicas (Qs, Q)
incrementa considerablemente los requerimientos de memoria en funcién del niimero de frecuencias
de relajacién asignadas (Moczo et al., 1999). En nuestro caso, el requerimiento de memoria esta
en el rango de 10510-19920 M B empleando variables de doble precisién p = 8.
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Figura 5.10: Modelo 3D obtenido de la interpolacion de los datos de la malla extendida. La barra de colores indica
la profundidad del contacto sedimento-roca. En las regiones donde la profundidad es cero, el lecho de roca aflora en
la superficie.
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Capitulo 6

Resultados de las simulaciones
numericas

6.1 Parametros y aspectos generales de las simulaciones

Se compara la respuesta sismica 3D con la unidimensional mediante la evaluacién de algunos
parametros del movimiento en los dominios de la frecuencia y del tiempo. Los modelos 3D incluyen
la geometria de la interfaz y el contraste de impedancia mientras los modelos 1D equivalentes se
basan unicamente en el contraste de impedancia. Como excitacién del campo de ondas se considera
la incidencia vertical de ondas planas P y S. El cédigo de diferencias finitas permite especificar,
en el caso de las ondas S, la direccién de polarizacién (EW y NS). La funcién temporal de la
onda plana utilizada en las simulaciones esté descrita por el pulso de Gabor cuyos parametros son
fp =018 Hz, v =0.2, ¥ =0 y t, =0.5 s. La figura (6.1) muestra el pulso en los dominios de la
frecuencia y del tiempo. Se eligié este pulso porque su espectro de amplitud es casi plano en el
rango donde los calculos son precisos (= 4.5 Hz).

1 1e+0
— PULSO DE GABOR — ESPECTRO DE LA FUENTE
le-1f
0.8
a 1e-2f
0.6 )
= [
171 EI. 1e-3
=
0.4 b4
le-4
0.2
1e-5
0 . ' . - 1e-6 - -
0 0.2 0.4 0.6 0.8 1 12 0.1 1
TIEMPO (s) FRECUENCIA (Hz)
(a) Tlustracién del pulso de Gabor como excitacion (b) Espectro de amplitud del pulso de Gabor (a)

Figura 6.1: Ilustracion de la senal de entrada y su espectro de amplitud.

Se colocaron 4026 receptores en la superficie libre para calcular el movimiento (figura 6.2). El
espaciamiento entre receptores es menor a la longitud de onda minima propagada en los sedimentos.
Como la velocidad de propagacién de la onda P en el basamento es igual en todos los modelos,
se usa el mismo paso de tiempo At de 0.001 s en todas las simulaciones. Se obtienen la velocidad
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de particula en todos los receptores cada cinco niveles de tiempo. Aunque la discretizacion de los
modelos es diferente, las coordenadas de los receptores coinciden en todas las simulaciones.
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Figura 6.2: Ilustracion de los receptores en la superficie libre. La linea continua delimita el contacto entre la roca
dura y los sedimentos de la cuenca.

6.2 Verificacion de las simulaciones

El esquema de cuarto orden de aproximacion de diferencias finitas tiene restricciones, con res-
pecto al muestreo espacial y temporal, para asegurar la estabilidad del calculo y mitigar el efecto
de dispersion de la malla en el rango de frecuencia, donde el calculo es preciso. No obstante, se
requiere evaluar otras posibles fuentes de error (e.g., el tipo de fronteras) en las simulaciones. Por
ello, se investiga la influencia del efecto acumulativo de la dispersién de la malla; si el pulso de
entrada se distorsiona al interactuar con la discontinuidad y la superficie libre o si existe contami-
nacién en los sismogramas sintéticos por el uso de las condiciones de fronteras simétricas.

Primero, se verificd que las perturbaciones inducidas en las regiones circundantes a la cuenca no
sean originadas por ondas artificiales provenientes de las fronteras laterales. Por ello, se compararon
los resultados de dos modelos con extensiones laterales diferentes. No se observaron cambios en el
movimiento calculado de ambos modelos. En la figura (6.3), se presenta el ejemplo de una seccién
perpendicular al borde de la cuenca. Las figuras (6.4 y 6.5) muestran una seccién sismica en comuin
de los modelos dos y tres finales (tablas 5.2 y 5.3). Los sismogramas sintéticos calculados en roca
muestran trenes de ondas propagandose hacia afuera de la cuenca. El retraso en el tiempo de
arribo de las ondas propagadas hacia el sureste de la secciéon Z indica que no son ondas espurias.
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Parte de las perturbaciones observadas en roca dura, se generan por ondas difractadas irradiadas
directamente desde la discontinuidad. Esta difraccion produce ondas en distintas direcciones que
se propagan con diferentes velocidades aparentes. Este fenémeno se produce cuando las longitudes
de onda son comparables a las dimensiones de los detalles geométricos de la interfaz. La otra
contribucion al movimiento observada en la zona de roca es producto de la refraccion lateral de la
energia atrapada en la cuenca con la roca circundante. Cuando se comparan las secciones sismicas
comunes (e.g., seccién Z, figura 6.3) de los tres modelos 3D, se observa que conforme el contraste
de impedancia aumenta, la cantidad de energia atrapada en el interior de la cuenca aumenta.
En otras palabras, cuanto mas grande es el valor del contraste de impedancia en el modelo, el
coeficiente de reflexion Rpg del movimiento difractado y el coeficiente de transmicién Tgp de la
energia refractada proveniente de la cuenca son mas pequenos.
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Figura 6.3: [llustracion del modelo 3D wvisto en planta. La linea azul continua indica la seccion sismica Z con
direccion N45°W. La linea negra continua delimita el contacto entre la roca dura y los sedimentos de la cuenca en
superficie.
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Figura 6.4: Seccion sismica de los tres componentes del movimiento para 12 receptores ubicados a lo largo de la
seccion Z correspondiente al modelo 2 (tabla 5.2). La excitacion del modelo es la incidencia vertical de una onda
S plana polarizada en la direccion NS. La escala de amplitud es comin a todas las trazas. La flecha roja indica la
propagacion de ondas hacia afuera de la cuenca.
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Figura 6.5: Seccion sismica de los tres componentes del movimiento para 12 receptores ubicados a lo largo de la
seccion Z correspondiente al modelo 3 (tabla 5.3). La excitacion del modelo es la incidencia vertical de una onda
S plana polarizada en la direccion NS. La escala de amplitud es comin a todas las trazas. La flecha roja indica la
propagacion de ondas hacia afuera de la cuenca.
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Hemos verificado que los efectos de dispersién debidos a la malla son insignificantes en nuestros
resultados. A continuacion se describen los criterios usados para descartar dichos efectos en el caso
particular del modelo tres (tabla 5.3). Se determina si existen discrepancias en la respuesta sismica,
al emplear dos valores distintos de espaciamiento h (6 y 7.5 m) e imponer los mismos parametros
fisicos en los dos modelos. Ambos valores de espaciamiento permiten que los calculos sean precisos
para las frecuencias menores a 4.5 Hz. Se analiza la relacién de la velocidad de fase (¢ = %) con
las frecuencias del espectro de la fuente y el niimero de onda. Esto permite determinar si el efecto
acumulativo debido a la dispersion de la malla afecta las simulaciones. En la region ocupada por
los sedimentos, la velocidad minima de propagacion es la velocidad de la onda S (Vs = 200 7). Al
evaluar la condicion (3.35) para valores de espaciamiento h de 6 y 8 m, se obtiene una fuc de 4.44 y
5.5 Hz respectivamente. Tomando el valor pequenio de f4¢, se tiene una longitud de onda minima
de 45 m. Ya que el esquema de cuarto orden de aproximacién de diferencias finitas requiere al
menos un muestreo de % (Moczo et al., 2000), para un espaciamiento h de 6 y 7.5 m, se tiene que
h es 7.5 y 6 veces menor a la longitud de onda minima propagada en el modelo. No se observaron
distorsiones o retrasos en el tiempo de arribo de los pulsos de las secciones sismicas comunes a
ambos modelos. Esto permite asegurar que la dispersion observada en las secciones sismicas es
producto del fenémeno fisico y no de origen numérico. Al variar inicamente la profundidad de los
modelos y comparar la respuesta sismica, los sismogramas sintéticos no presentaron distorsiones
en la forma de onda o contaminacion debida a reflexiones artificiales. Por ello, se descarta que el
error acumulativo generado por la dispersion de la malla sea significativo para las distancias de
propagacién involucradas en el calculo o que se induce contaminacién de ondas artificiales por el
uso de la condicion de plano de simetria en la frontera inferior del modelo. Tampoco se observaron
cambios en la respuesta sismica 3D al variar suavemente los parametros del pulso. En caso de que
la regién plana del espectro de amplitud del pulso esté fuera del rango de frecuencias, donde el
calculo es preciso, se deben filtrar los sismogramas sintéticos.

6.3 Resultados en el dominio de la frecuencia

Después de corroborar que los resultados de las simulaciones son fiables, se analiza la respuesta
sismica 3D en el dominio la frecuencia. Considerando que en términos de la respuesta 1D del sitio,
el interés radica en determinar la abscisa y la ordenada del primer pico de amplificacion de la
Funcién de Tranferencia Tedrica 1D (FTTI1D), estos se comparan con la abscisa y la ordenada
correspondientes al pico mas bajo de amplificaciéon de la Funcion de Transferencia Sintética 3D
(FTS3D). No obstante, la complejidad de la respuesta sismica 3D se refleja en la FTS3D, por lo
cual, el primer pico de amplificacion no es necesariamente el mas grande.

Para obtener las FTS3D’s, primero se procesaron los 4026 sismogramas sintéticos del arreglo de
receptores. Se usé una ventana (taper) en el dominio del tiempo para suavizar el extremo derecho
(5% de la duracion total) de los sismogramas sintéticos antes de aplicar la transformada de Fourier.
Porteriormente, se emple6 una ventana de Hanning para suavizar los espectros de amplitud, y asi
obtener las FTS3D® por medio del cociente de los espectros de amplitud de la respuesta sismica
3D con el espectro de amplitud de la senal incidente (en caso de requerir remover el factor de
superficie libre, se debe dividir por 2). En el cdlculo de los cocientes espectrales se ignora el
movimiento difractado observado en las direcciones perpendiculares a la direccién de polarizacién
(aunque se transfiere energia a los componentes perpendiculares a la direccién de polarizacién de
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la onda incidente, la amplitud del movimiento difractado es pequena con respecto al movimiento
incidente).
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Figura 6.6: Mapa de periodo fundamental (Ty) correspondiente al modelo 1 (tabla 5.1). Se considera un modelo 1D
equivalente para cada punto de la interfaz. La linea continua delimita el contacto entre la roca dura y los sedimentos.
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Figura 6.7: Mapa de periodo dominante (Tsp) correspondiente al modelo 1 (tabla 5.1). La polarizacidn de la onda
S plana incidente es en la direccion NS. La linea continua delimita el contacto entre la roca dura y los sedimentos.
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Figura 6.8: Mapa de periodo fundamental (Ty) correspondiente al modelo 3 (tabla 5.3). Se considera un modelo 1D
equivalente para cada punto de la interfaz. La linea continua delimita el contacto entre la roca dura y los sedimentos.
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Figura 6.9: Mapa de periodo dominante (ITs3p) correspondiente al modelo 8 (tabla 5.3). La polarizacion de la onda
S plana incidente es en la direccion NS. La linea continua delimita el contacto entre la roca dura y los sedimentos.

Como primer paso se examiné la disparidad entre la abscisa de la FTT1D y la FTS3D del
primer pico de amplificacién. La frecuencia fundamental de resonancia (fy) es funcién del espesor
y la velocidad de las ondas S de los sedimentos (ecuacién 5.3). Por ello, se compara la frecuencia
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fundamental de resonancia (fy) con la frecuencia dominante (f3p) considerando, en el caso de la
primera, la profundidad de cada punto de la interfaz como un estrato equivalente. En el caso de
la frecuencia dominante (f3p), esta se obtiene de la respuesta 3D. Para relacionar facilmente los
resultados con la geometria de la interfaz, se generan los mapas del reciproco de la abscisa del
primer pico de amplificacién de la FTT1D (7 0:%) y de la FTS3D (T3D:f3LD) respectivamente
(mapas 6.6, 6.7, 6.8 y 6.9).

La principal diferencia, que salta a la vista, al comparar los mapas de periodo fundamental (7j)
con sus homologos en el caso 3D (modelos 5.2, 5.3) es que los primeros (mapas 6.6 y 6.8) presentan
el mismo comportamiento que el espesor de los sedimentos, es decir, se observa una variacién suave
del periodo fundamental (7j) dominada por el valor de la profundidad de la interfaz debajo del
punto de observacién. Por el contrario, los mapas de periodo dominante (73p) no muestran una
variacion espacial suave (figuras 6.7 y 6.9). En los mapas de periodo fundamental (7}), los valores
mas altos se presentan en las regiones mas profundas del modelo y van decreciendo paulatinamente
hacia los bordes (roca dura) y las regiones someras de la cuenca (e.g., la regién de coordenadas
[1500,1500]). Este comportamiento concuerda con el esperado porque la abscisa del primer pico
de amplificaciéon 1D (fy) es inversamente proporcional al espesor de la cuenca, por lo cual, la fre-
cuencia fundamental de resonancia (fy) se desplaza hacia las bajas frecuencias cuando aumenta el
espesor de los sedimentos. Por otra parte, aunque el periodo dominante (73p) no varia de forma
suave como el periodo fundamental (1), se observa cierta dependencia del periodo dominante
(T5p) con respecto a la profundidad de la interfaz.

En el caso de la ordenada del primer pico de amplificacion de la FTT1D no tiene sentido
generar mapas de amplificacién porque no es funcién de la profundidad (ver ecuacién 5.4), sino
unicamente del contraste de impedancia. Como la region ocupada por los sedimentos y el basamento
se considera homogénea en todos los modelos, la amplificacién correspondiente al primer pico de
la FTTID es constante. Por tanto, con base en la ecuacién (5.4), se obtuvo una amplificacién 1D
de 6.3, 8 y 11 con respecto a la onda incidente para los modelos 1 (tabla 5.1), 2 (tabla 5.2) y 3
(tabla 5.3) respectivamente. Los valores de amplificacién 3D para incidencia vertical de ondas S
planas se muestran en las figuras (6.10, 6.11, 6.12, 6.13, 6.14 y 6.15). En las regiones de roca dura,
someras y cercanas a los bordes de la cuenca predomina el efecto de la superficie libre sobre el
movimiento incidente, es decir, la duplicacion de la amplitud de la senal incidente. En los casos de
las regiones someras y cercanas a los bordes del modelo 3D, ello se debe a que las longitudes de onda
involucradas resultan ser muy grandes con respecto al espesor de los sedimentos en esas regiones,
por consiguiente, no son sensibles a ellas. No se mejora la sensibilidad del campo de ondas incidente
con la geometria de la interfaz porque nuestro interés radica en el primer pico de amplificacion
situado a bajas frecuencias y para ese rango de frecuencias, el espectro de amplitud de nuestro
pulso es casi plano. Por otro lado, usar un pulso con un espectro de amplitud mas ancho requiere
hacer més fino el muestreo espacial (al menos %), lo cual aumentaria los costos computacionales
de la simulacién. Los mapas de amplificaciéon 3D (6.10, 6.11, 6.12, 6.13, 6.14 y 6.15) muestran
distintos islotes que varian en intensidad y posicién. Hay que hacer notar que aunque el contraste
de impedancia es el mismo en toda la cuenca, la amplificacién no es homogénea. La densa red
de receptores empleada nos permite tener una buena resolucion de la distribucién espacial del
primer pico de amplificaciéon 3D. Sin embargo, los valores méaximos de las protuberancias son
poco estables ya que dependen de la respuesta sismica registrada en un solo receptor. De cada
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mapa se seleccionaron dos valores maximos indicados por los simbolos R1 y R2. En el caso de los
mapas (6.14 y 6.15), la escala de colores se truncé (de 42 a 34) para observar con mas detalle la
distribucién espacial de los valores bajos de amplificacién. La tabla (6.1) resume los valores de la
frecuencia dominante (f3p) correspondientes a los valores maximos de amplificacion (R1 y R2)
y el cociente de esos valores con las frecuencias fundamentales de resonancia (fy) calculadas de
los modelos 1D correspondientes a la ubicacion de los valores méximos de amplificacién 3D (R1
y R2). El factor (3D/1D) indica que la frecuencia dominante tiende a ser un poco més grande
que la frecuencia fundamental de resonancia. No obstante, los valores de frecuencia dominante
(f3p) estdn muy cercanos a los valores de frecuencia de resonancia (fp). El factor (3D/1D) varia
entre 0.97 y 1.5. Este rango de valores indica, que al calcular la respuesta 3D, la frecuencia a
la cual se presenta el primer pico de amplificacion no cambia significativamente a la calculada
en un modelo unidimensional. La tabla (6.2) resume los valores méximos de amplificacién de las
protuberancias (R1 y R2) y su comparacién con la amplificacién 1D. El factor (3D/1D) indica
que la amplificacién 3D es entre 2.6 y 3.8 veces mas grande que la 1D. En otros estudios sobre
efectos de sitio también se ha observado un aumento en la amplificacién del movimiento al incluir
las heterogeneidades laterales (2D y 3D). En el estudio de efectos de sitio 2D de Chévez-Garcia
y Faccioli (2000) se obtuvo un factor adicional al calculado en el modelo 1D entre 2 y 3 para la
amplitud de los picos maximos observados en los cocientes de espectros de respuesta. Chavez-Garcia
(2003) determiné un factor (3D/1D) entre 1.7 y 2 (en términos de las funciones de transferencia)
en la modelacién 3D del efecto de sitio en el valle de Parway, Nueva Zelanda. Por supuesto, no
es nuestro proposito comparar resultados obtenidos en el dominio de Fourier y en el dominio de
los espectros de respuesta, pero llama la atencién lo cercano que estan los rangos de variacién de
amplificacion adicional generados por las heterogeneidades laterales.
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Figura 6.10: Mapa de amplificacién 3D correspondiente al modelo 1 (tabla 5.1). La excitacion usada es la incidencia
vertical de una onda S plana polarizada en la direccion NS. Los simbolos R1 y R2 denotan regiones donde se presenta
un valor maximo de amplificacion. La linea continua delimita el contacto entre la Toca dura y los sedimentos.
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Figura 6.11: Mapa de amplificacién 3D correspondiente al modelo 1 (tabla 5.1). La excitacion usada es la incidencia
vertical de una onda S plana polarizada en la direccion EW. Los simbolos R1 y R2 denotan regiones donde se presenta
un valor maximo de amplificacion. La linea continua delimita el contacto entre la Toca dura y los sedimentos.
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Figura 6.12: Mapa de amplificacién 3D correspondiente al modelo 2 (tabla 5.2). La excitacion usada es la incidencia
vertical de una onda S plana polarizada en la direccion NS. Los simbolos R1 y R2 denotan regiones donde se presenta
un valor maximo de amplificacion. La linea continua delimita el contacto entre la roca dura y los sedimentos.
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Figura 6.13: Mapa de amplificacién 3D correspondiente al modelo 2 (tabla 5.2). La excitacion usada es la incidencia
vertical de una onda S plana polarizada en la direccion EW. Los simbolos R1 y R2 denotan regiones donde se presenta
un valor maximo de amplificacion. La linea continua delimita el contacto entre la Toca dura y los sedimentos.
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Figura 6.14: Mapa de amplificacién 3D correspondiente al modelo 3 (tabla 5.3). La excitacion usada es la incidencia
vertical de una onda S plana polarizada en la direccion NS. Los simbolos R1 y R2 denotan regiones donde se presenta
un valor maximo de amplificacion. La linea continua delimita el contacto entre la roca dura y los sedimentos.
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Figura 6.15: Mapa de amplificacién 3D correspondiente al modelo 3 (tabla 5.3). La excitacion usada es la incidencia
vertical de una onda S plana polarizada en la direccion EW. Los simbolos R1 y R2 denotan las regiones donde se
presenta un valor mdzimo de amplificacion. La linea continua delimita el contacto entre la roca dura y los sedimentos.

Tabla 6.1: Comparacion de la frecuencia a la que se presenta el primer pico de amplificacion de la respuesta 3D
y 1D en el dominio espectral. Los simbolos R1 y R2 representan valores mdzrimos de amplificacion.

Modelo Dir. de polarizacion fsp fsp Factor %
(sental de entrada) (Ry) (R2) R - Ry

Modelo 1 NS 0.84 Hz 083 Hz 097-1.17
(Tabla 5.1) EW 1.03 Hz 104 Hz 1.1-0.82
Modelo 2 NS 073 Hz 07Hz 122-14
(Tabla 5.2) EW 083 Hz 073 Hz 14-1.1
Modelo 3 NS 068 Hz 053 Hz 14-12
(Tabla 5.3) EW 053 Hz 064 Hz 117-15
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Tabla 6.2: Comparacion de la amplitud del primer pico de amplificacion de la respuesta 8D y 1D en el dominio
espectral. Los simbolos R1 y R2 denotan valores maximos de amplificacion.

Modelo Dir. de polarizacion Amplificacion Amplificacion Factor %

(senal de entrada) (Ry) (R2) Ry - Ry
Modelo 1 NS 18.9 16.7 3-26
(Tabla 5.1) EW 19.7 18.3 3.1-29
Modelo 2 NS 27.6 26 3.4-3.2
(Tabla 5.2) EW 24 22.5 3-28
Modelo 3 NS 42 33.5 3.8-3
(Tabla 5.3) EW 37.2 34.3 3.4-3.1

La amplificacién adicional a la calculada del contraste de impedancia y su distribucion espacial
son causadas por dos efectos de la geometria irregular 3D de la cuenca: el primero es la generacion
local de ondas superficiales por los bordes de la cuenca (Bard y Bouchon, 1980a, 1980b) y el segundo
es la focalizacién de los frentes de onda incidentes por los bordes de la cuenca y la variacién de la
profundidad de la interfaz (e.g., Graves et al, 1998). La relacion entre la profundidad h (menor a
162 m) y la extension lateral de cuenca (1) més extensa (menor a 2.5 km) muestra que la cuenca es
somera (% < 0.1). Considerando la relacién de forma (shape ratio %) y los contrastes de velocidad
de nuestros modelos, los resultados empiricos (ver figura 2.1) de Bard y Bouchon (1995) indican
que la respuesta sismica de la cuenca esta dominada por la resonancia 1D y la generacion local de
ondas superficiales creadas por las discontinuidades laterales de la cuenca.

El principal efecto de variar la polarizacion del movimiento incidente es el cambio en la distribucion
espacial de la amplificacién méas que en el valor del factor (3D/1D) de la misma. La ubicacién de
las protuberancias donde se presenta la amplificacion maxima ocurre en las regiones de transicién
localizadas entre las partes someras y profundas del modelo. En este sentido, nuestros resultados
concuerdan con la ubicacién de los parametros del movimiento obtenidos por Olsen et al. (1995)
en la modelacién 3D de la cuenca de Salt Lake, Estados Unidos. Los resultados sugieren que la
interferencia lateral es mas determinante en la amplificacién del movimiento que la interferencia
vertical, lo cual explica por qué regiones no someras del modelo presentan amplificaciones bajas.
Al observar las caracteristicas de las FTS3D’s (e.g., los picos y valles) y compararlas con sus
equivalentes de la respuesta 1D, no resulta evidente diferenciar el efecto 1D del 3D. Chavez-Garcia
et al. (2000) demostraron que las contribuciones al movimiento de la propagacién vertical de ondas
S y la propagacion lateral de ondas superficiales ocurren a las mismas frecuencias, por lo cual, no es
posible aislar el efecto 1D del 3D en el dominio de la frecuencia. Para verificar este punto generamos
espectogramas de algunos sismogramas sintéticos. Los resultados nos permitieron corroborar que
la energia que contribuye a los picos de amplificacion 3D esta distribuida a lo largo del sismograma
sintético.
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6.4 Resultados en el dominio del tiempo

A partir de los trabajos presentados por Bard y Bouchon (1980a y 1980b), cuyos resultados
continuan siendo relevantes en la actualidad, se ha demostrado que para evaluar los efectos de
sitio 2D o 3D, también se requiere el analisis de la respuesta sismica en el dominio del tiempo.
El andlisis de la respuesta 3D en el tiempo permite observar fenémenos que no se perciben en el
dominio de la frecuencia. Un ejemplo claro es la generacion local de ondas superficiales generadas
por las discontinuidades laterales. En esta secciéon vamos a profundizar en el andlisis de nuestros
sismogramas sintéticos y a evaluar otros parametros del movimiento. Esto ayuda a complementar
la caracterizacion de la respuesta 3D hecha anteriormente en el dominio de la frecuencia.

El analisis del movimiento sismico en el dominio del tiempo no es algo trivial. La complejidad
de la respuesta 3D que se genera por las discontinuidades laterales no se puede caracterizar en
varios casos mediante una sola linea de receptores. Por otro lado, no es facil aislar trenes indi-
viduales de ondas superficiales en las componentes del movimiento, ya que en muchos casos, la
forma de onda es producto de la superposicion de ondas provenientes de distintas direcciones. Para
poder identificar a las ondas superficiales de los otros fenémenos, se debe observar una direccién
de propagacion que domine en los sismogramas sintéticos. En el componente vertical del movi-
miento, la principal contribucién de las ondas superficiales proviene tnicamente de las ondas de
Rayleigh. En el caso del movimiento horizontal, se espera observar la contribucién al movimiento
de dos ondas superficiales: ondas de Love y ondas de Rayleigh, asi como las aportaciones de la
propagacién vertical de ondas S. Se examinaron varias secciones para las distintas simulaciones y
casos de incidencia vertical de ondas planas. No obstante, no es nuestro propédsito extendernos en el
tema. Por ello, solo se discuten los resultados de algunas secciones sismicas de la respuesta 3D ob-
tenida del modelo 1 (tabla 5.1). La figura (6.16) muestra el mapa de las secciones sismicas elegidas.

No existe un procedimiento a seguir para elegir la posicion y la direccion de la linea de receptores
que permita observar una direcciéon de propagacion estable. Incluso investigar el movimiento en el
plano mediante instantaneas no permite aislar los detalles de las direcciones de propagacion de los
trenes de ondas. Por tanto, se siguieron varias estrategias para lograr nuestro cometido. Algunas de
ellas consistieron en hacer secciones sismicas paralelas y perpendiculares a los bordes de la cuenca,
y evaluar el movimiento de particula de grupos de receptores, con el propdsito de identificar el
tipo de onda superficial y la direccién de la seccién que nos permitiera medir la velocidad real.
Sin embargo, no en todos los casos fue posible medir la velocidad real. Para discriminar entre
velocidades aparentes y reales, adicionalmente, se calcularon las curvas de dispersién tedricas de
ondas Love y Rayleigh en un modelo 1D equivalente. Asi pues, se corrobora que la velocidad de
propagacién de la onda superficial estimada en la seccion sismica tenga un buen acuerdo con la
calculada en un modelo 1D equivalente, donde el espesor de la capa es el promedio de las variaciones
de la interfaz. Por supuesto, se tendréa una buena aproximacion si la variacién del espesor de los
sedimentos es suave, ya que las longitudes de onda de las ondas superficiales no seran afectadas
significativamente por las pequenas variaciones de la interfaz.
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Figura 6.16: Mapa de la cuenca 3D vista en planta que muestra la ubicacidn de las secciones sismicas (lineas negras
gruesas) analizadas en este apartado. La linea continua delgada delimita el contacto sedimento-roca. La escala de
colores indica la profundidad de la interfaz.
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Figura 6.17: Curvas de dispersion de ondas de Love calculadas para un modelo 1D eldstico. Se considera una capa
homogénea de espesor igual a 110 m sobre un semiespacio homogéneo. Las lineas gruesas y delgadas representan las
velocidades de grupo y fase respectivamente. En linea continua el modo fundamental mientras las lineas punteadas
y discontinuas son el primer y sequndo modo superior.
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Después de identificar una direccién de propagacién dominante mediante el movimiento de
particula en los sintéticos, se rotaron los componentes del movimiento horizontal (EW y NS) con
respecto a esa direccién. La figura (6.19) muestra el movimiento calculado en 29 receptores ubicados
sobre la seccién A (ver mapa 6.16) con una direccién de 322°. El componente en la direccién 322° es
el componente radial. El componente en la direccion 232° es el componente transversal. Se observa
en cada componente un conjunto de diferentes aportaciones al movimiento. Parte del movimiento
observado en las direcciones radial y vertical es producto de la difraccion generada por la interaccién
de la onda incidente con los bordes de la cuenca. Se observa que una parte de la contribucién al
movimiento de la onda directa y la resonancia 1D, perteneciente originalmente al componente NS,
estd en el componente radial y otra parte en el componente transversal. No se observa una direccién
de propagacién clara en los componentes radial y vertical del movimiento. En tanto, el movimiento
del componente transversal de las trazas inferiores y centrales estd dominado por la onda directa,
seguido de la superposicion de varios multiples con el movimiento difractado proveniente del borde
de la cuenca y de otras reverberaciones subsecuentes. En las trazas superiores de la seccién, se
observa un tren de ondas propagandose hacia el NW a partir de los 7 s. El movimiento asociado
al pulso identificado por la linea roja es meramente perpendicular al componente radial, por ende,
se trata de una onda de Love. Notese que esta onda no aparece en el componente vertical. La
velocidad de fase de una onda de Love propagandose en un modelo 1D equivalente debe coincidir
con la medida en la seccién sismica, puesto que la direccion de la seccién concuerda con la de
propagacién. El espesor representativo de la cuenca en esa trayectoria es de aproximadamente 110
m. En este punto, vale la pena hacer una aclaraciéon. Las curvas tedricas de dispersion calculadas
de ondas de Love y de Rayleigh en un modelo 1D describen la variacion de la velocidad de fase y
de grupo en funcién de la frecuencia. En la respuesta 3D, el conjunto de pulsos, donde se mide la
velocidad de fase, tienen un espectro, es decir, un contenido frecuencial que los caracteriza y no
solo una frecuencia en particular. Para poder comparar las velocidades de fase y de grupo medidas
en la seccién sismica con las curvas de dispersion calculadas del modelo 1D, se obtiene la frecuencia
dominante (alrededor de la cual, se concentra la mayor cantidad de energia del pulso) del espectro
de amplitud del pulso. Esta frecuencia dominante debe ser muy parecida a la frecuencia obtenida a
partir de medir la duracion del pulso en la seccion sismica. La linea roja trazada en la componente
tranversal representa la velocidad de fase del tren de ondas medida en la seccién sismica. A una
frecuencia de 1.3 Hz, la velocidad de fase medida en la seccién sismica es de 462 . Este valor de
velocidad de fase tiene un buen acuerdo con el calculado en el modelo 1D equivalente (figura 6.17)
a la misma frecuencia. Por consiguiente, la velocidad medida en la seccion es la velocidad real de
propagacién y no una velocidad aparente. Cuando el tren de ondas se acerca a la regién somera
ubicada hacia el NW de la seccién A, el retraso en tiempo de los pulsos es menor. En esa regién el
espesor de los sedimentos representativo es de aproximadamente 75 m, tal que, la velocidad de fase
aumenta a la misma frecuencia. Es de esperarse que un tren de ondas superficiales observadas a
frecuencia constante disminuyan su velocidad cuando estas se dirigen hacia regiones més profundas
y viceversa. Esto concuerda con los resultados de Mooney y Bolt (1966). Ellos demostraron que
al variar solo el espesor de la capa, las curvas de dispersién de ondas de Rayleigh no modifican
su forma sino que tunicamente se desplazan en frecuencia. Este hecho se confirma al comparar las
curvas de dispersién de ondas de Rayleigh de un estrato de 110 y 84 m de las figuras (6.18 y 6.23)
para una frecuencia en particular. Notese que la forma de las curvas de dispersiéon no cambia sino
que estas se desplazan hacia las bajas frecuencias cuando el espesor de los sedimentos aumenta y
viceversa.
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Figura 6.18: Curvas de dispersion de ondas de Rayleigh calculadas para un modelo 1D eldstico. Se considera
una capa homogénea de espesor igual a 110 m sobre un semiespacio homogéneo. Las lineas gruesas y delgadas
representan las velocidades de grupo y fase respectivamente. En linea continua el modo fundamental mientras las
lineas punteadas y discontinuas son el primer y sequndo modo superior.
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Figura 6.19: Seccion sismica de los tres componentes del movimiento para 29 receptores a lo largo de la seccion
A del modelo 1 (tabla 5.1). La excitacion del modelo es la incidencia vertical de una onda S plana polarizada en la
direccion NS. La orientacion de los receptores va del sureste (traza inferior) al noroeste (traza superior). La linea
roja indica la velocidad de fase medida en la seccion sismica. La escala de amplitud es comun en todas las trazas.
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La figura (6.20) presenta los sismogramas sintéticos calculados para una linea de receptores
ubicados a lo largo de la seccién B (ver mapa 6.16) con una direccién de 315°. El componente en
la direccion 315° es el componente radial. El componente en la direccién 225° es el componente
transversal. Antes de rotar los componentes horizontales EW y NS del movimiento, se analizé el
movimiento de particula para determinar la direccién del componente radial mediante pequenas
ventanas de tiempo en los componentes horizontales posteriores a los 7.5 s, pues antes de ese
tiempo, los sismogramas sintéticos estan dominados por la onda directa y la resonancia 1D. No
obstante, la direccién es muy ambigua debido a la forma de onda generada por los multiples y las
ondas difractadas por la cuenca. Se emplearon las curvas de dispersion calculadas en el modelo
1D equivalente de esa trayectoria para comparar la velocidad medida en la seccién sismica con
la calculada de la figura (6.18). Claramente, en el componente vertical se observa la contribucién
de ondas de Rayleigh al movimiento. El componente vertical muestra trenes de ondas con un
patrén de ondas en forma de X. Estos trenes de ondas son ondas de Rayleigh generadas por las
discontinuidades laterales propagandose hacia el NW y el SW. La primer linea roja indica una
velocidad aparente de 402 ", a una frecuencia de 1.4 Hz, para el conjunto de ondas de Rayleigh
propagandose hacia el NW. La segunda linea roja y la linea azul indican una velocidad de fase y de
grupo medida en la seccién de 646 y 158 =, a una frecuencia de 1.2 Hz, para el conjunto de ondas
de Rayleigh viajando hacia el SW. La velocidad de fase del conjunto de ondas que viajan hacia
el NW presenta un buen acuerdo con el valor calculado de la figura (6.18). El conjunto de ondas
propagandose hacia el SE presenta una fuerte dispersiéon (una diferencia grande entre la velocidad
de fase y de grupo). Estas ondas presentan una diferencia considerable entre la velocidad de fase y
grupo medidas en la seccién y las calculadas (figura 6.18). A una frecuencia de 1.2 Hz, las curvas
de dispersién de ondas de Rayleigh del modelo 1D equivalente (figura 6.18) indican una velocidad
de fase y grupo de 530 y 242 ™ respectivamente. Cabe mencionar que los frentes de onda que
interactuan dentro de la cuenca no son planos, por lo cual es dificil obtener un buen acuerdo en la
medicion de la velocidad de fase. No es posible observar el componente horizontal asociado a las
ondas de Rayleigh en el componente radial, pues se puede apreciar que después de los 5 s, dicho
componente del movimiento estd dominado por una porcién de la resonancia 1D (perteneciente
originalmente a la componente NS) y por la difraccién de la onda incidente. En el componente
transversal, los sismogramas sintéticos estan dominados por una porcién de la onda directa y de
la resonancia 1D. En los sismogramas sintéticos cercanos a la roca y la parte somera del modelo
domina claramente la onda directa, y en menor proporcién, el movimiento difractado y reflejado
por las paredes de la cuenca. La linea roja superior indica una velocidad aparente de 475 ** que
difiere de la velocidad calculada (380 =) de la figura (6.17), a una frecuencia de 1.8 Hz. Aunque
la direccién de la seccién no coincide exactamente con la direcciéon de propagacion, el movimiento
de particula indica que se trata de una onda de Love (ndtese que esta onda no se observa en el
componente vertical). En el caso de la linea roja inferior, esta indica trenes de ondas propagandose
hacia el SE después de los 6 s con una velocidad aparente de aproximadamente 452 “*.
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Figura 6.20: Seccion sismica de los tres componentes del movimiento para 31 receptores a lo largo de la seccion
B del modelo 1 (tabla 5.1). La excitacion del modelo es la incidencia vertical de una onda S plana polarizada en la
direccion NS. La orientacion de los receptores va del sureste (traza inferior) al noroeste (traza superior). La linea
roja y azul indican las velocidades de fase y de grupo medidas en la seccion sismica. La escala de amplitud es comin
a todas las trazas.

La compleja geometria 3D y las pequenas dimensiones de la cuenca dificultan que se encuentren
trenes de ondas superficiales aislados de los otros fenémenos. Por ejemplo, el monticulo observado
en la posicién (1500,1500) es una regiéon muy somera que restringe el paso de la energia que viaja
hacia el extremo contrario. En el mapa (6.16) se puede observar que la regién localizada entre el
borde y el monticulo somero donde estéan las secciones C y D es casi plana, es decir, el espesor de
sedimentos varia muy suavemente. En esa region, los bordes de la cuenca son casi paralelos a las
direcciones NS y EW. Por ello, es de esperarse que la onda incidente polarizada en la direccién
NS y EW interactie fuertemente con las discontinuidades laterales perpendiculares al movimiento
de particula. La figura (6.21) presenta los componentes del movimiento calculado para una serie
de receptores ubicados sobre la seccién D (ver mapa 6.16) en la direcciéon NS. El movimiento del
componente EW (paralelo a la direccién de polarizacién de la onda incidente) estd dominado por
la onda directa y la resonancia 1D entre los 5.5 y 7.5 s. En ese rango de tiempo, la resonancia
1D estd mezclada con ondas difractadas, que se propagan hacia el sur, provenientes del borde
ubicado al norte de la secciéon D (ver mapa 6.16). En los receptores ubicados en la parte superior
se presenta una serie de pulsos de gran amplitud posterior a los 10 s con una velocidad aparente
muy grande. Esto sugiere que esos pulsos pueden ser el resultado de la interferencia vertical de
ondas S. El componente NS del movimiento no presenta mas que la difraccion generada por la onda
incidente. También se observa en el componente vertical del movimiento un conjunto formado por
varios pulsos que arriban entre los 5 y 8.5 s cuyas velocidades de fase medidas en la seccién son
infinitas (la linea roja indica la velocidad aparente infinita del tren de pulsos). Esta observacién
sugiere que se presenta algin tipo de resonancia debido a que los pulsos llegan al mismo tiempo
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en los receptores.

EW NS VERTICAL
T T T T [ T I T I i I
N L N ANANAAANAN] AN N~
4/\/\/\% N\ N\NAAANAN A NN A NN
g\/\/\/\«/\/\/ N\ N\NANAN] A NN
4\/\/\/x\ﬂ\/\/ AN~ A
Q\I\J\A/\/J\_/\f AN A A A
4\/\/w«/\_/\f NN AN
A/M WA/ —/\/\/\/\/\/\IJ\/\/‘\
4/\/\M\/\/\/\" AV = W —/\/\/-\/\/v\/\/\/\
4/\,/\/\»\/\/\/\f(\n A\~ —/\/\/\/\/\/\/\J\A
o oo
41\,1"\/\/\{\N\; AN~V
A/W/\AM Y A
4\/\/\/\/\/\/“\; N\ AN
M /A e Ve
A/W NV AVA S YA VAV Y
S —)\/H\—\/W\/\m A VARVACSVAVAN Y
1 I 1 I 1 I 1 I 1 I 1 I
0 5 10 0 5 10 0 5 10
TIEMPO (s)

Figura 6.21: Seccion sismica de los tres componentes del movimiento para 21 receptores a lo largo de la seccion
D del modelo 1 (tabla 5.1). La excitacion del modelo es la incidencia vertical de una onda S plana polarizada en la
direccion EW. La orientacidn de los receptores es del Sur (traza inferior) hacia el Norte (traza superior). La linea
roja indica la velocidad de fase medida en la seccion sismica. En linea mds gruesa las componentes del receptor en
comun con la seccion C. La escala de amplitud es comin a todas las trazas.

Un panorama muy diferente se observa en el componente vertical de la figura (6.22). Los re-
ceptores de esta figura estan alineados del oeste hacia el este (seccién C, ver mapa 6.16). En linea
mas gruesa se muestran los componentes del movimiento de un receptor comin a ambas secciones
(C y D). Se observan fenémenos muy diferentes al relacionar este receptor en particular con sus
vecinos en la direccion EW. El componente vertical de la figura (6.22) muestra que los pulsos que
llegan simultaneamente en los receptores de la secciéon D (componente vertical) no provocan algin
tipo de resonancia, sino que son, en realidad, ondas propagandose en la direccién perpendicular a
la direccién NS. Claramente, en el componente vertical se contempla que dichos pulsos son ondas
de Rayleigh propagandose del oeste al este y viceversa, con un patréon de ondas en forma de X.
Como estas ondas se propagan en una direccion perpendicular a la seccion D, en esa seccién estas
ondas aparecen en fase, y por ello, no parecen corresponder a ondas que se propagan. Las ondas
de Rayleigh que se propagan en la direccién oeste-este tienen una velocidad de fase medida en la
seccion sismica de 574 =, a una frecuencia de 1.7 Hz, mientras que las ondas de Rayleigh que
viajan en la direccion este-oeste tienen una velocidad de fase de 400 %, a una frecuencia de 1.8 Hz.
La linea azul indica que el conjunto de ondas que viaja en la direccion este-oeste, a esa frecuencia,
es muy dispersivo pues presentan una velocidad de grupo de 140 7. La figura (6.23) muestra las
curvas de dispersién para una capa de espesor igual a 84 m, equivalente al espesor promedio de
los sedimentos a lo largo de la seccién D (ver mapa 6.16). Los valores de velocidad de fase y de
grupo medidos en la seccion sismica de los trenes de ondas de Rayleigh, a las mismas frecuencias,
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muestran un buen acuerdo con los calculados de la figura (6.23). En el caso del componente EW,
se deberia observar en él, el movimiento horizontal asociado a las ondas de Rayleigh, pues estas
ondas superficiales tienen un movimiento de particula eliptico (progrado y retrégado) en el plano
formado por el componente EW y el componente vertical. Sin embargo, el movimiento calculado
en este componente estd dominado por la onda directa y la resonancia 1D mezclada con el movi-
miento difractado de la cuenca.

La figura (6.24) presenta el movimiento calculado para una serie de receptores ubicados sobre
la seccién E (mapa 6.16) en la direcciéon EW. En el componente EW del movimiento paralelo a
la direccién de la seccion E, se puede apreciar en las trazas superiores una porcién de energia
propagandose hacia el oeste con una velocidad aparente de 718 “*. El movimiento observado se
debe a la difraccion de la onda incidente. El movimiento observado en el componente NS contiene
a la onda directa, la resonancia 1D y trenes de onda que se propagan claramente hacia el este. La
velocidad de fase medida en la seccién de estas ondas es de 650 = (linea roja) y la de grupo de
aproximadamente 232 " (linea azul). Estas ondas presentan una fuerte dispersiéon. Esto se puede
observar al seguir la fase de un pulso e identificar como se distorsiona en funcién de la distancia
de propagacion. El andlisis del movimiento de particula en el plano indica que es perpendicular a
la direccién de la seccion E. Por tanto, se trata de ondas de Love ya que tampoco se observan en
el componente vertical del movimiento.

EW NS VERTICAL

TIEMPO (s)

Figura 6.22: Seccion sismica de los tres componentes del movimiento para 29 receptores a lo largo de la seccion
C del modelo 1 (tabla 5.1). La excitacion del modelo es la incidencia vertical de una onda S plana polarizada en la
direccion EW. La orientacidn de los receptores es del Oeste (traza inferior) hacia el Este (traza superior). La linea
roja y azul indican la velocidad de fase y grupo medida en la seccion sismica. En linea mds gruesa las componentes
del receptor en comun con la seccion D. La escala de amplitud es comin a todas las trazas.
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Figura 6.23: Curvas de dispersion de ondas de Rayleigh para un modelo 1D eldstico. Se considera una capa
homogénea de espesor igual a 84 m sobre un semiespacio homogéneo. Las lineas gruesas y delgadas representan las
velocidades de grupo y fase respectivamente. En linea continua el modo fundamental mientras las lineas punteadas
y discontinuas son el primer y sequndo modo superior.
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Figura 6.24: Seccion sismica de los tres componentes del movimiento para 29 receptores a lo largo de la seccion
E del modelo 1 (tabla 5.1). La excitacion del modelo es la incidencia vertical de una onda S plana polarizada en la
direccion NS. La orientacion de los receptores es del Oeste (traza inferior) hacia el Este (traza superior). La linea
roja y azul indican la velocidad de fase y grupo medida en la seccion sismica. La escala de amplitud es comin a
todas las trazas.
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Figura 6.25: Seccion sismica de los tres componentes del movimiento para 16 receptores a lo largo de la seccion
F del modelo 1 (tabla 5.1). La excitacion del modelo es la incidencia vertical de una onda P plana. La orientacion
de los receptores es del Sur (traza inferior) hacia el Norte (traza superior). La escala de amplitud es comin a todas
las trazas.

En el caso de la respuesta 3D ante la incidencia vertical de ondas P planas, la figura (6.25)
presenta el movimiento calculado para una serie de receptores a lo largo de la seccién F (ver mapa
6.16). El andlisis de varias secciones a lo largo de cuenca de los distintos modelos 3D (tabla 5.1, 5.2
y 5.3) indica que el movimiento horizontal generado por las ondas difractadas es muy pequeno en
comparacion con el observado en el componente vertical. En otras palabras, el movimiento obser-
vado en los sismogramas sintéticos estd dominado ampliamente por el movimiento observado en el
componente vertical. Esto se observa claramente en la figura (6.25), al comparar la amplitud de los
multiples posteriores al arribo de la onda directa con el movimiento observado en los componentes
horizontales. Por tanto, el movimiento de particula en la direccién vertical de la onda incidente es
menos eficiente en la generacion local de ondas superficiales con respecto a la incidencia vertical
de ondas S planas polarizadas en la direcciéon EW y NS. Esto concuerda con las observaciones,
las cuales han mostrado que en depdsitos de suelo blando, el componente del movimiento menos
amplificado es el componente vertical.

El andlisis anterior de las secciones indicadas en el mapa (6.16), deja en claro, que la cuenca
muestra un buen acuerdo con el comportamiento esperado, dadas las caracteristicas de su forma y
el contraste de velocidad (Bard y Bouchon, 1985). Los resultados de las simulaciones 3D demues-
tran que las ondas superficiales generadas localmente aparecen rapidamente en los sismogramas
sintéticos porque las dimensiones de la cuenca son pequenas. Por ello, aparte de la onda directa, el
movimiento esta formado por una fuerte interferencia 3D entre ondas propagadas en la direccién
vertical y lateral. Esto dificulta que se puedan separar en el dominio del tiempo, las contribuciones
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del efecto de sitio 1D de las producidas por las heterogeneidades laterales. Ademas, no resulta
sencillo aislar de forma individual trenes de ondas del movimiento difractado, pues en la mayoria
de los casos son resultado de la superposicion de ondas provenientes de distintas direcciones. Por
otra parte, atiin cuando se identifica un tren de ondas dominante resulta complicado hacer coincidir
la direccion de la seccién con la de propagacion para poder medir la velocidad real y no la aparen-
te. No obstante, siempre es posible agregar més receptores a la simulacion si se desea resaltar los
detalles de la respuesta 3D puesto que no tiene ningun costo de tiempo computacional adicional.
Parte de la problematica que dificulta la interpretacién de la respuesta 3D se produce porque los
frentes de onda no son planos; por la superposicion de la resonancia 1D con el movimiento de los
componentes asociados a las ondas superficiales; por la variacién en la direccion y la velocidad
de propagacion de las ondas que viajan en trayectorias, donde la profundidad de la interfaz es
variable (e.g., Chavez-Garcia, 2003), entre otros. El anélisis de las mismas secciones en los otros
modelos demuestra que al disminuir la velocidad de propagacion en los sedimentos, la velocidad
de propagacién de las ondas superficiales disminuye y su amplitud aumenta. También se observa
que al disminuir las velocidades de propagacion en los sedimentos, se aumentan los tiempos de
viaje, lo cual permite observar que algunas formas de onda son, en realidad, el resultado de la
superposicion de varios pulsos. Como se favorece la reflexién de la energia atrapada dentro de la
cuenca cuando el contraste de impedancia aumenta, para la misma ventana de tiempo, se observa
que la duracién y la amplitud del movimiento aumentan. La mayoria de las ondas superficiales que
se identificaron en las secciones pertenecen al modo fundamental. En algunos casos fue posible dis-
cernir, aunque con mas incertidumbre, conjuntos de ondas pertenecientes al primer modo superior.

La forma de cuantificar el movimiento del terreno generado por un sismo es por medio de los
parametros del movimiento, en otras palabras, caracterizar la respuesta del sitio a través de la
evaluacion de factores como la amplitud, la duracién y el contenido frecuencial del movimiento.
En la seccién anterior, claramente las funciones de tranferencia aportaron informacién sobre la
amplitud y el contenido frecuencial del movimiento debido a la incidencia vertical de ondas pla-
nas. No obstante, restringir las interpretaciones a un solo dominio nos puede llevar a conclusiones
incompletas o equivocas. Por tanto, evaluamos dos parametros del movimiento en el dominio del
tiempo. El primero es la velocidad pico y el segundo, un parametro que nombramos K, el cual
se define més adelante. Este parametro es muy parecido en su definicién a la energia cinética y a
la Intensidad de Arias. Se generaron mapas de sus distribuciones espaciales y se compararon los
valores maximos con respecto a los calculados por un modelo unidimensional. Como modelo 1D,
se consider6 una capa de 84 m homogénea y eldstica sobre un semiespacio homogéneo elastico con
las mismas caracteristicas mecédnicas que su correspondiente modelo 3D (tablas 5.1, 5.2 y 5.3).
También se evalué el movimiento diferencial en series de receptores perpendiculares al contacto
sedimento-basamento. No obstante, la amplitud del movimiento diferencial resulté despreciable en
comparacion con la amplitud del movimiento calculado. Los resultados sugieren que la evaluacién
del movimiento diferencial requiere de un modelo de pequena escala que esté centrado en resaltar
los detalles del borde; de una senal de entrada cuyo espectro contenga un rango de frecuencias que
sean sensibles a los pequenos detalles del borde y por ultimo, de un espaciamiento entre receptores
que sea lo suficientemente pequeno para hacer una correcta aproximacion de la derivada espacial.
El interés surgié porque las observaciones de Moczo y Bard (1993) demostraron que se pueden
generar fuertes danos inducidos por el movimiento diferencial en estructuras cercanas a disconti-
nuidades laterales con fuertes contrastes de impedancia.
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La velocidad pico es un parametro del movimiento que refleja una de las caracteristicas prin-
cipales del movimiento fuerte del terreno: la amplitud. Se puede medir directamente de la serie
de tiempo del registro de velocidad. En el caso de registros de desplazamiento y aceleracion por
medio de integracién y diferenciacién respectivamente. Las evidencias empiricas indican que este
pardmetro es un mejor indicador del potencial de dano en las estructuras que otros pardmetros
de la amplitud del movimiento (e.g., aceleracién pico). Las principales desventajas de la velocidad
pico son que no aporta informacion de otras caracteristicas del movimiento como la duracién y que
unicamente se considera la amplitud maxima asociada a un ciclo en particular de la serie de tiem-
po. Sin embargo, en algunos casos, el dafio de una estructura puede estar asociado a la ocurrencia
de varios ciclos de amplitud méxima del movimiento (Kramer, 1996). En el caso de nuestras simu-
laciones caracterizar la amplitud absoluta no tiene sentido pues las unidades del pulso incidente
pueden ser arbitrarias. Lo que si es viable es evaluar la amplitud relativa de la velocidad pico con
respecto a una referencia. Por ello, se calcularon los cocientes de velocidad pico con respecto a la
regién de roca de los componentes del movimiento paralelos a la direccién de polarizacién de la
onda incidente (se ignora el movimiento difractado observado en los otros componentes perpen-
diculares). Como ya se habfa mostrado anteriormente, las reverberaciones posteriores a la onda
directa en las regiones de roca dura son producto de las ondas difractadas en los bordes y la re-
fraccion lateral de la energia proveniente de los sedimentos. No obstante, estas son de amplitud
muy pequena en comparacion a la amplitud de la onda directa. Por lo cual, la referencia en el sitio
de roca es la amplitud de la onda directa, cuyo valor es 2 debido al efecto de la superficie sobre
la amplitud méxima de la senal de entrada igual a 1. La formulacién del esquema de diferencias
finitas es velocidad-esfuerzo (v — o), por lo cual el movimiento calculado en los receptores es la
velocidad de particula. Se define la velocidad pico (V P) como el valor maximo de la velocidad de
particula medido en una determinada posicién (x,y) del k-ésimo componente de los sismogramas
sintéticos como:

VPi(z,y) = MAX (Jug(x,y,t)]), (Olsen et al., 1995) (6.1)

donde Wy (x,y,t) es la velocidad de particula para el k-ésimo componente del movimiento y M AX
es el valor maximo absoluto de la amplitud de 4 (z,y,t) para toda la duracién de la ventana de
tiempo del célculo. El segundo parametro del movimiento refleja mas de una caracteristica del
movimiento: la amplitud, la duracién y el contenido frecuencial. Se define a K como:

D
0

donde 4y (x,y,t) es la velocidad de particula del sismograma sintético mientras D es la duracién de
la simulacion. La ventana de tiempo de los sismogramas sintéticos es de 12 s. Esta duracion de la
simulacion se eligié para evitar la contaminacién por ondas artificiales provenientes de las fronteras
laterales (planos de simetria). También porque no se considera la atenuacién en los célculos, por lo
cual, la duracion esta sobreestimada. La longitud de la ventana del cdlculo fue mas que suficiente
para observar el efecto de la generacion local de ondas superfiales en la respuesta 3D de la cuenca.
De igual forma que para la velocidad pico, se calcula el cociente de K respecto a la region de roca
dura (amplitud relativa de K) para los componentes paralelos a la direccién de polarizacién de la
onda incidente. Como referencia se toma la traza resultante del promedio aritmético de todos los
sintéticos ubicados en las zonas de roca dura. La principal contribucién al movimiento en la zona de
roca pertenece a la onda directa (ver figuras 6.4 y 6.5) pues las reverberaciones posteriores tienen
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muy poca energia y sus amplitudes decaen conforme se aumenta el contraste de impedancia en
la cuenca. Los valores maximos se compararon con los calculados de los modelos unidimensionales.

En la respuesta 1D la amplitud de la velocidad pico estd dada por la onda directa. No tiene
caso generar un mapa de su distribucion espacial pues el valor es igual en todos los puntos de
la superfice libre. La respuesta 1D en el dominio del tiempo esta completamente dominada por
la onda directa y un conjunto de multiples reflexiones normales cuya amplitud va disminuyendo
conforme la energia atrapada en el estrato se transmite hacia al basamento. En este sentido, para
conocer la amplitud de la velocidad pico de la respuesta 1D no es necesario hacer simulaciones pues
basta aplicar la definicién del coeficiente de transmision Tgg (ecuacién 5.1) y duplicar la amplitud
resultante (la amplitud maxima de la senal de entrada es uno) debido al efecto de la superficie
libre, para conocer la amplitud maxima, es decir, la amplitud de la onda directa. Sin embargo,
en el caso de K si se realizaron las simulaciones de la respuesta 1D. Los valores de la velocidad
pico normalizada de la respuesta 1D respecto a la roca dura son de 1.5, 1.6 y 1.7 empleando
las propiedades mecénicas de los modelos 1, 2 y 3 respectivamente (tabla 5.1, 5.2 y 5.3). En los
modelos 1D, la polarizacion de la onda incidente no afecta el valor de la velocidad pico 1D. Los
mapas de velocidad pico de la respuesta 3D se muestran en las figuras (6.26, 6.27, 6.28, 6.29, 6.30
y 6.31). La tabla (6.3) muestra los valores médximos indicados en los mapas por los simbolos (R1
y R2) de la velocidad pico y su comparacién con los calculados de la respuesta 1D. En la region
de roca dura la velocidad pico relativa es igual a uno. Aunque el contraste de velocidad es igual
en toda la cuenca, la velocidad pico relativa varia espacialmente debido a la interferencia 3D de
ondas propagéndose en la direccién vertical y lateral. En el caso de los mapas (6.26 y 6.27), los
valores maximos de la velocidad pico relativa no presentan variaciones fuertes respecto al valor
calculado de la respuesta 1D. Por ello, los valores del factor (3D/1D) son muy cercanos a la unidad
(ver tabla 6.3) dentro de la cuenca. La amplitud de la velocidad pico proviene, en su mayoria, de
la onda directa y en menor cantidad de la interferencia constructiva originada por la resonancia
1D y las ondas superficiales. No obstante, al aumentar el contraste de impedancia en el modelo
3D, es de esperarse que las ondas superficiales aumenten su amplitud (ya que la velocidad de
propagacion en los sedimentos disminuye), por lo cual, su contribucién al movimiento es cada vez
mas significativa. De ahi que la amplitud de la velocidad pico quede dominada principalmente por
la interferencia lateral de ondas provenientes de distintas direcciones. Esto se puede observar en
la distribucién espacial de la velocidad pico de los mapas (6.28, 6.29, 6.30 y 6.15). Aunque en los
mapas (6.28, 6.29, 6.30 y 6.15) se observan protuberancias mds claras que en los mapas (6.26 y
6.27), estas son muy estrechas, en otras palabras, los valores maximos de la velocidad pico son
muy poco estables. No obstante, se eligié no alterar la resolucion (e.g., aplicado un suavizamiento
a la imagen). Si se compara la velocidad pico normalizada con respecto a la roca de la respuesta
3D con la 1D (1.6 y 1.7), el factor (3D/1D) varfa entre 1.4 y 2.4. Esto sugiere que la irregularidad
3D de la cuenca favorece que también se genere una fuerte interferencia destructiva. Por ejemplo,
el monticulo ubicado en la parte central de coordenadas (1500,1500) es una regién convexa de la
cuenca que favorece la divergencia de los rayos. Esta observacion se sustenta en los resultados de
Chévez-Garcia (2003), cuyas observaciones indican que las partes concavas del valle de Parkway,
Nueva Zelanda promueven la interferencia constructiva y en el caso de ser convexas, la interferencia
es destructiva.
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Figura 6.26: Mapa de velocidad pico normalizada respecto a la zona de roca de la respuesta 3D del modelo 1 (tabla

5.1) ante la incidencia vertical de una onda S plana polarizada en la direccién NS. Los simbolos R1 y R2 indican
valores mazimos de velocidad pico. La linea continua delimita el contacto entre la roca dura y los sedimentos.
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Figura 6.27: Mapa de velocidad pico normalizada respecto a la zona de roca de la respuesta 3D del modelo 1 (tabla

5.1) ante la incidencia vertical de una onda S plana polarizada en la direccion EW. Los simbolos R1 y R2 indican
valores mazimos de velocidad pico. La linea continua delimita el contacto entre la roca dura y los sedimentos.
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Figura 6.28: Mapa de velocidad pico normalizada respecto a la zona de roca de la respuesta 3D del modelo 2 (tabla

5.2) ante la incidencia vertical de una onda S plana polarizada en la direccion NS. Los simbolos R1 y R2 indican
valores mazimos de velocidad pico. La linea continua delimita el contacto entre la roca dura y los sedimentos.
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Figura 6.29: Mapa de velocidad pico normalizada respecto a la zona de roca de la respuesta 3D del modelo 2 (tabla
5.2) ante la incidencia vertical de una onda S plana polarizada en la direccion EW. Los simbolos R1 y R2 indican
valores mdximos de velocidad pico. La linea continua delimita el contacto entre la roca dura y los sedimentos.
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Figura 6.30: Mapa de velocidad pico normalizada respecto a la zona de roca de la respuesta 3D del modelo 3 (tabla

5.3) ante la incidencia vertical de una onda S plana polarizada en la direccién NS. Los simbolos R1 y R2 indican
valores mazimos de velocidad pico. La linea continua delimita el contacto entre la Toca dura y los sedimentos.
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Figura 6.31: Mapa de velocidad pico normalizada respecto a la zona de roca de la respuesta 3D del modelo 3 (tabla

5.3) ante la incidencia vertical de una onda S plana polarizada en la direccion EW. Los simbolos R1 y R2 indican
valores mazimos de velocidad pico. La linea continua delimita el contacto entre la Toca dura y los sedimentos.
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Tabla 6.3: Comparacion de la velocidad pico calculada de la respuesta 1D y 3D normalizadas con respecto a la
velocidad pico medida en roca dura. Los simbolos R1 y R2 indican valores mdaximos de velocidad pico.

Modelo Dir. de polarizacion VP, VP, Factor %

(senial de entrada) (R;) (Ry) Ri- Ry

Modelo 1 NS 1.66 1.6 1.1-1.06
(Tabla 5.1) EW 154 1.6 1.02-1.06
Modelo 2 NS 234 231 1.46-1.44
(Tabla 5.2) EW 245 2 1.53-1.25
Modelo 3 NS 376 3.68 2.35-2.3
(Tabla 5.3) EW 358 34 223-21

En el caso de K, los célculos de la respuesta 3D se compararon con los calculados en el modelo
1D. En realidad, las caracteristicas particulares del modelo 1D no son relevantes pues el espesor
también pudo ser de 50, 100 m o algin otro espesor que estuviera dentro del rango de las dimen-
siones de la cuenca en la direccion vertical. Ademds, en algunos casos, el modelo 1D no refleja el
incremento de la duraciéon del movimiento que se observa en las respuestas 2D y 3D, puesto que la
duracion del sismograma sintético solo contempla la onda directa y los subsecuentes multiples. El
efecto de variar el espesor del estrato no modifica cualitativamente el fenémeno fisico sino que solo
impacta en el espaciamiento de los tiempos de arribo de la onda refractada y los multiples. Por
otro lado, la longitud de la ventana de tiempo del calculo serd més angosta o mas ancha segin sea
la profundidad del modelo y el espesor de la capa. Se hicieron tres simulaciones de modelos 1D con
las propiedades mecénicas descritas en las tablas (5.1, 5.2 y 5.3). No se requieren mdas simulaciones
porque la direccion de polarizacion de la onda incidente no modifica cuantitativamente los pardame-
tros del movimiento de la respuesta 1D. Los valores de K normalizados con respecto a la zona de
roca de la respuesta 1D son de 2.63, 3.41 y 4.7 usando en los modelos las propiedades mecanicas
descritas en las tablas (5.1, 5.2 y 5.3) respectivamente. Los mapas de K normalizado con respecto
a la zona de roca dura de la respuesta 3D corresponden a las figuras (6.32, 6.33, 6.34, 6.35, 6.36 y
6.37). La tabla (6.4) contiene los valores méximos (R1 y R2) de K normalizado de la respuesta 3D,
junto con los valores del factor (3D/1D). El factor (3D/1D) varia entre 3 y 10. Cabe senalar que
K es el parametro del movimiento que presenta mas diferencias con respecto al valor calculado de
la respuesta 1D. Esto no debe sorprender, pues por su definicién, este parametro si es sensible al
incremento en la duracién del movimiento generado por las ondas superficiales y es también una
medida de la distribucién de la amplitud del rango de frecuencias involucrado en el calculo. Por
ejemplo, en el caso de las funciones de transferencia 3D, el propésito fue caracterizar el primer
pico de amplificacién ubicado a bajas frecuencias. Por eso restringuimos nuestros resultados a un
determinado intervalo de frecuencias. En cambio, al evaluar K no se discriminan las aportaciones
al movimiento de las frecuencias por debajo y por arriba de la frecuencia dominante del espectro.
El parametro del movimiento que mejor capta la diferencia de la respuesta 3D de la 1D es K.
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Figura 6.32: Mapa de K normalizado tomando como referencia el valor obtenido en roca dura de la respuesta 3D
del modelo 1 (tabla 5.1) ante la incidencia vertical de una onda S plana polarizada en la direccion NS. Los simbolos
R1 y R2 denotan valores mdximos de K. La linea continua delimita el contacto entre la roca dura y los sedimentos.
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Figura 6.33: Mapa de K normalizado tomando como referencia el valor obtenido en roca dura de la respuesta 3D
del modelo 1 (tabla 5.1) ante la incidencia vertical de una onda S plana polarizada en la direccion EW. Los simbolos
R1 y R2 denotan valores mdaximos de K. La linea continua delimita el contacto entre la roca dura y los sedimentos.
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Figura 6.34: Mapa de K normalizado tomando como referencia el valor obtenido en roca dura de la respuesta 3D

del modelo 2 (tabla 5.2) ante la incidencia vertical de una onda S plana polarizada en la direccion NS. Los simbolos
R1 y R2 denotan valores mdximos de K. La linea continua delimita el contacto entre la roca dura y los sedimentos.
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Figura 6.35: Mapa de K normalizado tomando como referencia el valor obtenido en roca dura de la respuesta 3D
del modelo 2 (tabla 5.2) ante la incidencia vertical de una onda S plana polarizada en la direccion EW. Los simbolos
R1 y R2 denotan valores mdaximos de K. La linea continua delimita el contacto entre la roca dura y los sedimentos.
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Figura 6.36: Mapa de K normalizado tomando como referencia el valor obtenido en roca dura de la respuesta 3D
del modelo 8 (tabla 5.3) ante la incidencia vertical de una onda S plana polarizada en la direccion NS. Los simbolos
R1 y R2 denotan valores mdximos de K. La linea continua delimita el contacto entre la roca dura y los sedimentos.
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Figura 6.37: Mapa de K normalizado tomando como referencia el valor obtenido en roca dura de la respuesta 3D
del modelo 3 (tabla 5.3) ante la incidencia vertical de una onda S plana polarizada en la direccion EW. Los simbolos
R1 y R2 denotan valores mdximos de K. La linea continua delimita el contacto entre la roca dura y los sedimentos.

Sin embargo, al mismo tiempo es el pardmetro con mas sesgo puesto que la duracién del movimiento
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estd sobreestimada al no incluir la atenuacion en los calculos. Al considerar a los sedimentos
como materiales no-disipativos, la energia atrapada incrementa considerablemente la duracion del
movimiento pues ésta solo se escapa de la cuenca a través de la refraccién lateral y vertical con la
roca circundante. En este sentido, también se tiene sobreestimadas las amplitudes y las distancias
de propagacién de las ondas superficiales. En un modelo que incluya atenuacion, se podria tener
un mejor calculo de la correcta duracion del movimiento. También se observaria que las ondas
superficiales presentan una menor amplitud y que predomina el modo fundamental, en vista de
que el efecto de la atenuacion se incrementa con la frecuencia.

Tabla 6.4: Comparacion de K obtenido de la respuesta 3D y 1D normalizados con respecto al valor medido en roca
dura. Los simbolos R1 y R2 indican los valores mdzimos.

Modelo Dir. de polarizacion Pardmetro K Pardmetro K Factor %

(senial de entrada) (Ry) (R2) R - Ry
Modelo 1 NS 9.8 8.2 3.8-3.2
(Tabla 5.1) EW 8 7.6 3.1-29
Modelo 2 NS 19.4 20.5 5.7-6
(Tabla 5.2) EW 18.6 17.2 5.9-95
Modelo 3 NS 44.8 43 9.5-9.1
(Tabla 5.3) EW 43.5 41.2 9.3-8.8

Ambos pardmetros del movimiento (velocidad pico y K) presentan una dependencia de la
direccion de polarizacién. Esto era de esperarse porque la geometria 3D no presenta simetria alguna
en ninguna direccién, de tal forma que, la interacciéon mas fuerte se da con las discontinuidades
que son perpendiculares al movimiento de particula de la onda incidente. Cuantitativamente, no
son muy diferentes los valores méximos de la velocidad pico y de K en los modelos 3D con el
mismo contraste de impedancia. Por ello, el efecto principal de la direcciéon de polarizacion es la
redistribucién espacial de las protuberancias en los mapas. Los valores maximos de los pardmetros
tienden a localizarse en las regiones cercanas a las zonas profundas del modelo. Al igual que en el
caso de la amplificacién, la ubicacion de los valores maximos de la velocidad pico y de K concuerdan
con la reportada por Olsen et al. (1995) en la simulacién numérica de la respuesta 3D de la cuenca
de Salt Lake, Estados Unidos. Como era de esperar, al modificarse las propiedades mecanicas de los
sedimentos, cambia en tiempo y posicion, el fenémeno de interferencia. Al disminuir la velocidad
de propagacion en los sedimentos, las longitudes de onda que se propagan dentro de la cuenca
disminuyen, por lo cual son mas sensibles a los detalles de la interfaz. También se ven afectadas
otras caracteristicas de las ondas como el frente de onda, los tiempo de arribo y las trayectorias de
los rayos. No se tiene una buena resolucion de la respuesta 3D en las regiones cercanas a los bordes y
partes someras de la cuenca, porque nuestra senial de entrada, no tiene energia a altas frecuencias.
Por ello, las longitudes de onda méas pequenas involucradas en el célculo no son sensibles a las
zonas, donde el espesor de los sedimentos es pequeno.
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Capitulo 7

Conclusiones

En este trabajo se presentaron los resultados de la simulacién numérica 3D de la respuesta
sismica de la cuenca de Concepcion, Republica de Chile. Se us6é un cédigo de diferencias finitas
para calcular el movimiento en la superficie libre ante la incidencia vertical de ondas P y S planas.
La simplicidad de las excitaciones de los modelos permitié observar las similitudes y diferencias de
la respuesta 1D y 3D en los dominios de la frecuencia y del tiempo debido a la presencia de hete-
rogeneidades laterales. Los modelos buscaron reflejar las contribuciones de la estructura geoldgica
en la respuesta sismica considerando la importancia de dos factores que influyen en el efecto de
sitio: el contraste de impedancia y la geometria 3D de la cuenca.

Se analiz6 la respuesta 1D y 3D en el dominio de la frecuencia (en términos de las funciones
de transferencia). La comparacién de las funciones de transferencia 1D y 3D estuvo centrada en
la determinacién de la amplitud y de la frecuencia, a la cual, se presenta el pico mas bajo de
amplificaciéon. Estos son los dos valores que interesa determinar en la respuesta 1D. Las funciones
de transferencia 1D y 3D no incluyen la atenuacién. Sin atenuacion, la funcién de transferencia
1D tiene picos sucesivos con el mismo valor de amplitud. Si los calculos incluyeran la atenuacion,
la menor diferencia en los valores de amplitud estaria asociada al primer pico de las funciones de
transferencia 1D y 3D pues su efecto se incrementa con la frecuencia. En ese sentido, no es una
sorpresa que el primer pico asociado a la frecuencia de resonancia fundamental de la respuesta 1D
sea el que mejor se ajuste con el primer pico de las funciones de transferencia empiricas. La com-
paracion entre la frecuencia dominante del primer pico y la frecuencia fundamental de resonancia
(considerando modelos 1D equivalentes) mostré que aunque la primera no varia suavemente, tam-
bién depende de la columna de sedimento ubicada debajo del punto de observacién. La frecuencia
dominante tiende a ser més grande que la frecuencia fundamental de resonancia (el factor 3D/1D
varia entre 0.97 y 1.5), aunque en algunos casos es muy similar. Los contrastes de impedancia uti-
lizados en los modelos 1D produjeron una amplificacién méxima de 6.3, 8 y 11 (con respecto a la
senal incidente). La geometria 3D de la cuenca aumentd, en algunos casos, la amplificacién méxima
esperada de los contrastes de impedancia en un factor 3D/1D entre 2.6 y 3.8. La amplificacién
maxima ocurre sobre las zonas de transicion localizadas entre las regiones someras y profundas
de la cuenca. Esta amplificacién adicional a la 1D se debe a la inclusién de las heterogeneidades
laterales en el modelo 3D. La variacién espacial de la amplificacion se produce por las interferencias
constructivas y destructivas del movimiento difractado por la interfaz 3D. El monticulo ubicado
en la parte central del modelo (1500,1500) es una regién convexa que favorece la divergencia de
los frentes de onda incidentes. Esto genera interferencia destructiva alrededor del monticulo. Los
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resultados indican que la interferencia lateral es mas determinante que la vertical, lo cual explica,
la baja amplificaciéon observada en algunas partes de la cuenca. Las contribuciones de las ondas
superficiales al movimiento no aparecen en picos de amplificacién separados de la amplificacién
relacionada con la propagacion vertical de las ondas S en las funciones de transferencia 3D. Los
efectos de sitio 3D ocurren a las mismas frecuencias que los efectos de sitio 1D (Chévez-Garcia et
al., 1999, 2000). El uso de espectogramas corroboré que la amplitud del primer pico (asociado en la
respuesta 1D exclusivamente con la propagacion vertical de ondas S) de la funcién de transferencia
3D contiene las contribuciones de la resonancia 1D y de las ondas superficiales.

El analisis del movimiento sismico en el dominio del tiempo permitié observar las aportaciones a
la respuesta sismica 3D de las ondas superficiales generadas localmente por los bordes de la cuenca.
Por ello, se analizaron varias secciones sismicas y se obtuvé la distribucién espacial de la velocidad
pico y de K. La respuesta 3D generada por las discontinuidades laterales de la cuenca no se puede
analizar correctamente observando inicamente una sola seccién sismica, pues incluso el movimien-
to en el plano (instantdneas) no ayuda a diferenciar los detalles particulares de la propagacién de
un tren de ondas. Aunque las ondas superficiales requieren de una cierta distancia de los bordes
para formarse, estas aparecen rapidamente en los sismogramas sintéticos porque las dimensiones
de la cuenca son pequenas. Se pudo identificar y calcular la velocidad real (en algunos casos) de las
ondas de Love y de Rayleigh cuando se observaron direcciones de propagaciéon dominantes en los
sismogramas sintéticos. En muchos casos no fue posible observar el movimiento horizontal asocia-
do a las ondas de Rayleigh porque el componente radial del movimiento estaba dominado por la
onda directa, la resonancia 1D y el movimiento difractado de la cuenca. Los sismogramas sintéticos
calculados ante la incidencia vertical de ondas P planas mostraron que son poco eficientes en la
generacion de ondas superficiales pues el movimiento difractado de los componentes horizontales
es muy pequeno en comparacién con el movimiento observado en el componente vertical.

El estudio del movimiento diferencial (derivada espacial del movimiento) en las zonas cercanas
al contacto sedimentos-roca no proporcioné resultados utiles. Estos se podrian mejorar con modelos
de pequena escala del contacto y excitaciones del modelo que tengan energia a altas frecuencias.
En el dominio del tiempo se evaluaron dos parametros del movimiento: la velocidad pico y K.
Se calcularon los cocientes de velocidad pico y de K respecto al sitio de roca. El factor 3D/1D
varia entre 1.4-2.4 y 3-10 respectivamente. Los valores maximos tienden a ubicarse sobre las zonas
cercanas a las regiones profundas de la cuenca. La velocidad pico es muy poco estable porque es el
resultado de la interaccién de las ondas (interferencia 3D) en un determinado punto. K capté mas
caracteristicas del movimiento (e.g., amplitud, duracién) pero es el pardmetro del movimiento con
més sesgo (la duracion del movimiento esta sobreestimada porque no se incluye atenuacién) pues
depende de la ventana de tiempo de los calculos. No se tiene una buena resolucion de la respuesta
3D en las regiones someras y cercanas a los bordes de la cuenca porque las longitudes de onda
minima propagadas no son sensibles a los pequenos espesores de los sedimentos. Por esa razon, en
esas zonas, el movimiento de los sismogramas sintéticos estd dominado por la onda directa y el
movimiento difractado de la onda incidente.

Los modelos 3D reflejaron correctamente el comportamiento fisico de la cuenca ante la inci-
dencia vertical de ondas planas en los dominios de la frecuencia y del tiempo, que se genera por
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las inclusiones de las variaciones laterales de la interfaz. En esos casos, los modelo estandar 1D no
predicen el aumento en la duracién del movimiento y tampoco reproducen los fenémenos adicio-
nales que se generan (e.g., generacion local de ondas superficiales). La respuesta 3D depende mas
de las caracteristicas del movimiento incidente que la 1D. La variacién en la direcciéon de polariza-
cién de la onda incidente modificé en la respuesta 3D considerablemente la distribucion espacial de
los parametros del movimiento mientras que sus valores maximos no cambiaron significativamente.

La senal de entrada usada (pulso de Gabor) estd lejos de considerarse que es representativa del
contenido frecuencial de la senal de un sismo real pues el rango de frecuencias, donde el pulso tiene
energia, es limitado (menor a 4.5 Hz). Sin embargo, se tendra una buena aproximacién del efecto
de sitio (en caso de que los contrastes de impedancia utilizados coincidan o sean muy cercanos al
real) si el movimiento incidente del sismo tiene una energia significativa a bajas frecuencias pues las
longitudes de onda grandes seran sensibles al espesor equivalente de las pequenas heterogeneidades
de los sedimentos. El efecto de sitio debido a la topografia o a las condiciones geoldgicas locales
dependen solamente de la estructura superficial del sitio. En este sentido es importante conocer
la estructura porque afectara al movimiento incidente de sismos futuros de forma similar como a
modificado el movimiento incidente de sismos pasados. El uso de incidencia vertical de ondas planas
simplificé las simulaciones. Es una aproximacién valida del campo de ondas incidente para sismos
distantes del area de estudio. Tuvo sentido usar este tipo de excitacion en los modelos porque se
compararon los cambios observados en la respuesta sismica al usar modelos 1D y 3D, por otro
lado, porque no era nuestro proposito comparar las simulaciones con registros de sismos o hacer
predicciones del movimiento esperado para sismos futuros. No obstante, la separacién artificial de
los factores del movimiento (fuente, trayecto y efecto de sitio) podria no ser valida (e.g., Trifunac
y Udwadia, 1974) en determinadas circunstancias. En ese caso, las predicciones del movimiento
esperado para sismos futuros deberian incluir en la modelacion numérica la contribucion simultanea
de la fuente, el trayecto y el efecto de sitio.
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