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CONCEPTOS FUNDAMENTALES DE LA TEORIA DE PROBABILIDADES PARA
ANALISIS DE RIESGO SISMICO

INTRODUCCION

“

La teorfa de Probabilidades es una herramienta muy Gtil ,para eva
luar el riesgo sismico. . : b

Dado que la naturaleza de los temblores no es de tipo determinis

ta, el.prcblemawiebe tratarse mediante modelos probabilistas.

Por ejemplo, existen grandes incertidumbres respecto g las coor-
denadas del foco (magritud del evento, tlempocheocurren01a relaciones
magnltud intensidad, etc.

No es posible decir con certeza cuando ccurrird un temblor, pero

si podemos decir qué tan probable es gue ocurra. El tiémpo.dec_
ocurrencia de los sismos de diferentes caracteristicas originados

en una determinada fuente puede expresarse mediante.un phoceso
estocdstice, que es una descripcién matemltica de la forma en que
varia con el tiempo la ocurrencia de ciertos eventos.

Para formular un modelo de sismicidad y estimar sus par&metros'
seria deseable contar con un nGmero suficiente de reglstros de movi
mientos sismicos fuertes,de las caracteristicas de su fuente y de

su ubicacién, sin embargo esta informacibn es muy escasa por Yo que se
‘tiene que hacer uso de técnicas estadisticas més refinadas (por ejem
plo el teorema de Bayes). ' '

Enseguida se presenta un repaso de los conceptos fundamentales de
la teoria de Probabilidades para la mejor comprensién del anflisis
de riesgo sismico.



NOCTONES TE TEORIA DE PROBABILIDADES

-

AXIOMAS FUN g
T T 1
'AXIOMA' 1.- . La probabilidad de un-évento A se encuentra 0 y 1
‘- O <«pP(AY< 4
AXIOMA 2.~ La'prébabilidad de la unién de dos eventos,mutuameg
te exclusivos es igual a la suma de sus probabilida
des . ‘ |

PkUB) = PCA) + PCBD
.Si estos no son mutuamente exclusivos;.ehtonceé

P(rLB) = #(A) + P(B) — P(ANB).

PROBABILIDAC  CONDICIONAL

' La probabilidad de .que ocurra un evento A, dado gue conocemos el
resultado de un evento B es igual a '

an event | |
.f(thﬁ - f(iéé?h | o ‘C)
De donde : g .
-y RCANB) = p(alIB) P(B)
Generalizando, |
f(ANBNC ... nN) =M BNC ... ) F(Blcn...) Lo RN

Si los eventos son independientes entre si, entonces

PLANBOC ... ON) = PAIP(RYP(C) « - - P(N)

T
o



_fiEOREMA—DE—PROBABIh%DADES~$OIAEES — '. —— R

Dado un conjunto de eventos mutuamente exclusivos y. .colectivamen
te exhaustivos, B;, B,.... B_, es posible siempre expresar la pro
babilidad P(Aa) de otro evento A como sigue = . A

[

P(RY = P(RABY + B(AOB,Y ... _ % rane

Entonces

A = Z P(MB)P(E)§ @

TEOREMA DE BAYES

La probabilgdaa céndicional de Aj dado gque ha anuriddeﬂ.gvenﬂ:B'es

elnla) - EENB) _ PBOAY) (e
3 p(8) TRG@) S o

Por lo visto en las definiciones anterlores es pOSlble]Jegar a.lo
siguiente

. . alA o (A o .
?(kj\B)-_- E\ J) ¢ 53 } 5'__"’2’ n (<)
| Z B\ T (ki) SRR
_ . = . ..
Generalmente a la probabilidad resultante se le llama "a posterniond"”
y'a la probabilidad P(Aj) se le llama "a prioal"

DISTRIBUCION DE PROBABILIDAD DE LAS VARIABLES ALEATORIAS

El comportamiento de una variabl= aleatoria se describe’ a través

de leyes probabilfsticas representadas mediante funciones de dis

tribucién de probabilidad.

En el caso de variables aleatorias discretas estas leyes se repre

!



u_-,sentanumediante_EUNCIONESTDEJMASAHDE_BROBABLLIDADﬁﬁﬁﬂnEl,Can de_ ..
variables continuas se utilizan las FUNCIONES DE DENSIDAD DE PRO
BABILIDAD, Cuando se tratan varias variables a la vez el compor

tamiento lo determinan leyes de probabilidad CONJUNTAS.
DISTRIBUCION DE PROBABILIDAD MARGINAL

El comportamiento de una (o varias)varﬁﬂﬂe.(s) aleatoria(s) se
puede obtener a partir de una distribucibn conjunta, intégrando

' sobre todos los valores de las variables cuyoe comportamiento'né
interesa. La funcidn que representa a este comportamiento es la
distribucibn de probabilidad MARGINAL Por ejemplo sean. X y Y va
riables aleatorias continuas, con densidad de probabilidades
fxy (x, y); entonces la funcién de probabilidad marginal de x es

igual a s

‘E{(‘Y—) = g -C":Y (1‘;“3\ c9.~k | : | (D)

. - o>
Generalizando
= | Y Ydx dx dx....dx,
‘%KHK‘L('Y"I‘){"L g ( g - o.g ‘QKUKL’Ka . .‘)(“( ”-x'z_’l%,..x“ Cl Ks

DISTRIBUCION DE PROBABILIDAD CONDICIONAL

SL en una funcién de distribucién de probabllldad conjunta algu
nas variables adquieren valores <ijos 1la funcibén de dlstrlbucidn
de probabllldad normallzada resultante representa a la dlstrlbu-
citén CONDICIONAL. Sean X y Y variables aleatorias contfnuas 9‘

fx . (x, y) su func16n de distribucidn; si Y adqulere el valor Yo f

entonces la funcién de probabilicdad cond1c1onal de X es lgual a

TRCTR :_M | ) .
K j‘:y(.jo) '
En donde

‘?7(‘13 = S fy () dx



- —--—-FUNCION--DE DISTRIBUCION ACUMULADA™ — S
Una forma alternativa de representar el comportamiento de una
variable aleatoria es mediante la funcidn de distribucifn acu
mulada. El1 valor de dicha funcibn, Fx(x), es igual a.la pro-

baollldad de que la variable aleatorla sea nenor o 1gual que .
el argumento, es decir

T (x) = F(X’-x) f ‘;(”')4“‘

La funcidn de distribucibn fx(x) se puede encontrar a partir

de la funcidn acumulada, a través de

50 . A1 T fwdd] - £

dx dx i ~
Sus propiedades son ilas siguientes | - -
F(x) = /
AR

R(=)=l ~ |
- Fx) . Plr<Xsn,]

MOMENTOS DE UNA VARIABLE ALEATORIA

Meaia 8 valor esperado de una vari-ble continua X "', L
'W\,.;::ELK): Y X‘E\(('x)dx '_
— '
Variancia de una variable continua X o
-~ .
B = 2 -F : " 2
G-K = vaar () = S ()‘-—W\K\ )‘.(Z)J‘x = E[Xl - € [?‘]

-
Desviacidn estandard de una variatle continua X;

SRR
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DISTRIBUCION BINOMiNAL

FUNCIONES DE MASA DE PROBABILIDAD:

Enseguida se tratan dos distribuciones de variables aleatori.é'

discretas ; dlscontlnua de orden finito la BINOMIAL y de or@en

infinito la de pQISSON ' ) _ ;5
i

Se aplica a éxperimentos de Bernoulli (acepta Gnicamente dos po

sibles-resultados: éxito y fracaso).

sea | ‘
.’1- . . p
g = 1 -p = probabilidad de obtener fracaso

1l

probabilidad de obtener éxito

La probabilidad de obtener x €xtito al realizar n veces el expe
rimento de Bernoulli es

Ji_it~4t_4f RS U

Aquil se supuso gue los X éxitos ocurren al prlnC1plO. El nGmero
total de formas en que pueden presentarse los x gxitos es igual
a las permutaciones de n objetos formados por dos grupds~ unc de

X ob]etos iguales y otro de n-x objetos iguales o sea 1gual a

i
JACROTE |
o) sea‘;ue la prébabilidad buscada es la siguiente
Plx) = 2 prT ()

x!i(n-x)/

La variable aleatoria X es un n@mero entero entre cero yn

Su media es igual a

m o= Z XP(#) f::

Xae



Su. variancia es

g

R i O By

L=0o

Su desviacién Qstandard

o = [nps

La representacifén grédfica de P(x) paran =6 y p = 0,5 es como
sigue A | ' '
P () S B ’
2
l{ r
l Ly

° | 2z 3 4 3 ®

DISTRIBUCION DE POISSON

Si se considera que en la distribucidn binominal n tiende a infi
nito mientras que la probabilidad p de é&xito tiende a cero, en-

tonces la ec.{10)} se convierte en
X -V

P()‘\ = —i——‘-—-—' < ) X'=0,f,2/3-.-f"° : (”)
Esta distribucién de probébilidad se llama de PQISSON de pardme-

tro v

Su media estd dada por

Yr\x = Z}c P(X) - V¥

Su variancia es igual a

-
2
C = va‘?(x) = v
K
. X=o
Su desviacién estdndard

%= IV
(La distribucién de Po;§§on de paré&metros v = np se aproxima a la

binomial siempre que n > 50 y n p < 5)




En. las. siguientes figuras se ilustra la varlac16n de la forma de _ _ _ . -_

"las distribuciones con el parametro v
H

Px)
V=07
Ly,
x
_F(x) A
V=15 3
L
- : x
ZEW
v !I V=5.0
A
‘ ¥

PROCESO DE POISSON -

Este\prcceso representa el nmero de eventos que ocurre en un tiempo tcnxqf

.,, ~,

do dicids eventos tlenen dJ.strLbuCJ.én de Poisson; es decir,
P(n) _ (lt) e

711 .

Ilustrando esto gréflcamente

Ll Hll . ,IH_,I‘ ;-

En un proceso de Poisson, la media de su distribucién (de Poisson)

N

es m_o= At. Al parémetro A se le llama tasé*media de ocur}encia

del proceso.

Un proceso de Poisson debe satisfacer las siguientes hipStesis:

A



“1. ESTACIONARIEDAD

—_——— -~ i e e — = - e = - e —

La probabilidad de_un gvento en un ‘intervalo ccato deitiempo _
(t, t + At) es aproximadamente A(At) para cualqﬁief t.. Es dg':
cir que no importa qué tiemﬁo t se elige para hécer:la'éstimg :

cibén.
¢

21 NO MULTIPLICIDAD
La probabilidad de 2 o mis eventos en un intervalo corto de

tiempo_es despreciéble comparado con A(At)
3, INDEPENCENCIA

7 nimero de eventos en cualquier intervalo de tiempo es5 inde
pendiente de el nlmero en cualquier otro intervalo de tiempo.
0O sea gue la ocurrencia de unos es independiente de los que

ocurren en otro intervalo de tiempo.

Varios investigadores han propuesto modelos probabiiisﬁicos.Pi
ra describir la ocurrencia de temblores. Algunoé deﬂellos'se
basan en la construccién de histogramas de tiempos de espera en
tre eventos sismicos. Por simplicidad mafemética frecuentemen-
Eeﬁée adopta la hipbdtesis que la distribucién probapilfstica de
'Jgéles tiempos de espera es de Poisson. Es decir,.para una deter
‘minada regién, la probabilidad de que ocurran n témblores ‘con

*

magnitud mayor que M en el intervalo de tiempo (0, t) es8

| f’(“) = (\)\Mt)‘“ é-x“t / m|'_

en que i, es el ntmers medio de temblores con magnitud mayor,
gue M gue ocurran en dicha regidn por unidad de tiempo}' Si se

considera n nulo se ostiene - ?(o) —lMt
) husd

e



5

gue representa la probabilidad de que -no ocurran - temblores con
magnitud mayor que M en el intervalo de tiempo -t (afin cuando
no empiece en cero} es decir la probabilidad de la‘intensidad..

maxima en el intervalo t

EJEMPLO

Mediante un estudio estadistico sobre la ocurrencia de sismos
en cierta regidn se estimé gue un temblor con una magnitud
igual a 6 .0 ‘mayor, tiene un periodo de recurrencia de 100 afos.
.}Calcular las probabilidades de gue en los préximos. 10, 50 y
100 afios no ocurra ningGn sismo en dicha regién cuya magnitud-
exceda a 6, suponiendo que la ocurrencia de los sismos se pue

" de modelar ‘mediante-un proceso estocdstico de Poisson.

T
a1

A : X
1 e o
AH= -~ = .01
100 ol
-.01t -
(.01t) )
. Para t = 10" afos
° -,01 x 10 :
D O) - (-Ol % lO) e . = .,905
b 0 ]
Para t = 50 anos
" ° -.01 x 50 _
p( 0) = {:01 x 50) e = .607
ot S s
Dara t = 100 anos

° -.01 x 100 .
p( o) = (01 x 100) e ZE L 368
: 0! : R




__ Las probabilidades_de_gue_ocurra- por-lo-menos—-un—sismo con”

nitud mayor que 6 son - '
P {n > 1) =1 - .905 = .095
B n>1) =1 - 607 < .393
p(n>1) =1 - 368 = .632
;



~*7" FUNCIOWES™DE DENSIVAD DE PROBABILIDAD:
EXPONENCIAL, NORMAL Y LOGNORMAL

DISTRIBUCION EXPONENCIAL

En la seccidn anterior se traté el proceso de Poisson. En lo
que sigue se descrlblré la distribucién de tlempo de espera en.
tre eventos si ellos se describen medlante un proceso de Poisson.
Si denotamos la variable aleatoria T como el tiempo de la pri-
- 'mer ocurrencia de un evento, entonces la probabilidad de que T

. . ( .
exgeda algin valor de t es igual a la gue no ocurran eventos

en el intervalo de tiempo t, o sea igual a l—FT(t) =p (0), ©
../. _1 -t
sea M
. T A
Entonces -~nt

L@ =\t-e |

. W~
‘wﬁT(t\.—._:‘ﬁ_@_- e tso

dQue es la distribucién exponencial2 Esta describe el tiempo
de 'la primer ocurrencia de un evento de Poisson. Pero recor- ’
dando las propiledades de independencia y estac1onar1edad del
proceso de Poisson e “Ant es la probabilidad de gue no. se presen
ten eventos en n{ngidn intervalo de tiempo t, aungue este no em
piece en t = 0. Si utilizamos el tiempo de arrivo del n-&simo
eventc como. el principioc del intervalo de tiempo, entonces
e_kMt es la probabilidad de que el tiempo de ocurrencia del

(n+l) -ésimo evento sea mayor t. Es decir, los tiempos de arri

vo intermedios de un Proceso de Poisson son independientes e



. xlp-estén-distribuidos. exponencialmente.ir:Su-valor-esperadoy-ong=" . T T

cido como periodo de recuarencia, es igual a-(AM)-lj'Su'variag
‘za es igual a (Aé)—l o ) '

£
A

v o

SR

Distribucibn exponencial S

T P



DISTRIBUCION NORMAL
-Una ‘de las m&s lmportantes func1ones dentro de 1a can~:a Jde P“Cbc

,bllldades es la NORMAL O GAUSSIANA. Esta es aplicable a variables
aleatorlas continuas dentro del dominio de los ndmeros reales.

- La funcién deldehsidad de probabilidad estd& dada por o

2
s (x—'m)‘-)
qf(d— 1 2685 O (13)
- < e S, W, WD L - ) {3
.2_‘“ 0; 7 . .
en donde
™., = media o . . .
0; = variancia

Al examinar esta expresién se deduce que es una funci6n simétrica
~con respecto a un eje vertical que pasa por m,, que es asintética
al eje de las abscisas para valores quetumdmn a t o/ y, que su
valor mdximo corresponde a m . En la 51g019nte F ﬁuvs 3¢ presens
ta su representacién cuando su media permanece copstante igual ?

m vy su desviaci6n estdndar (0 ) varfa

£ () ¢




“insurance companies, when the probability distribution of the maximum loss

“Chaptar 6 )

\
SEISMICITY , ' :

LLULS

Instituter de Ingenieria, Universidad Nacional Autonoma de Méxieo, Mexico

6.1 ON SEISMIGITY MODELS : S
-“-.. s |
Rational formulation of engineering decisions in seismic areas. requires
quantitative deseniplions of seismicity. These descriptions should ‘conform
with their intended applications: in some instances, simultancous inlensitics
during cach carthquake have to be predicted at several locations, while |in
others it suffices to make independent evalvations of Lhe probable effects of
earthquakes at each of those locations.

The second model 15 adequate Tor the selection of design paraméters of
individual components of a regional system (the struclures in a region or
country) when no significant interaction exists between response or damage
of several such individual componenls, or beiween any of them and the
system as 4 whole. In other words, it applies when the damage — or —ncgati‘vg
utility — inflicted upon the system by an earthquake can be taken s1mp|y as
the addition of the losses in the individual components.

The linearily belween monetary values and ulilities implied in the second

. . . i . X !
model is not always applicable. Such is the case, for instance, when a Sift-

nificant portion of the national wealth or of the production system is (on-'
centrated in a relatively narmrow area, or when lailure of life-line (.ompnncnks
may disrupt emergency and refiel aclions just after an earthquake. Evalua-

tton of risk for the whole regional system has then to be based on ‘:éismidty

~models of the first type, that is, models that predict simultaneous mten‘uues

at several !omtlons during cach event; for the purpose of decision makmg,
nonlinearity between monetary values and’ utilities can be ace ounted for l)y
means of adequate scale transformations. These models are also of interest to
in a given region during a given time interval is to be estimated. : 1

Whatever the calegory Lo which a'seismic risk problem belongs, it requires
the prediction of probabilily distribulions of certain ground motion charf-
acleristics (such as peak ground acceleration or velocity, spectral, dvn‘;ity"
response or Fourler spectra, duration}) at a given site during a single shock or

- of maximum values of some of those characteristics in earthquakes oc_currmg

during given time intervals. When the reference interval tends to infinity, the
probability distribution of the maximum valuc UI a piven characteristic ap!
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proaches that of s maximum possitle value. Beeause different systems or
subsystems are sensitive Lo different ground molion characteristics, the terin
intensity characteristic will be used throughouot this chapter to mean a partic-
ular parameter or set of parameters of an earthquake motion, in torms of
which the response is to be predicted. Thus, when dealing with the Taiture
probability of a structure, intensity can be alternatively measured — with
different degrees of correlation with structural response — by the ordinute of
the response spectrum for the corresponding period and damping, the peak
pround acceleration, or the peak ground velocity.

In general, local instrumental information does not suffice for estimating
the probability distributions of maximum intensity characteristics, and use.
has to be made of data on subjective measures of intensities of past carth-
quakes, of models of local seisrmicity, and of expressions relating characters-
lics with magnitude and site-Lo-source distance. Maodels of local seismicity
consist, at least, of expressions relating magnitudes of earthquakes generated
in given volumes of the earth’s crust with their return periods. More often
than not, a more detailed description of local seismicity is required, includ-
ing estimates of the maximum magnitude that can be gencrated in Lhese
volumes, as well as probabilistic (stochastic process) models of the possible
histories of seismic events {defined by magnitudes and coordinates).

‘This chapter deals with the various steps to be followed in the evaluation
of seismic risk at sites where information other than direet instrumental
records of intensities has Lo be used: identifying poteniial sources of ac-
tivity near the site, formulating mathematical models of Jocal seismicity for
each source, ohtaining the contribution of each source to seismic risk at the
site and adding up contributions of the various sources and combining in-
formation obtained from local seismicity of sources near the sife with data

on instrumental or subjeclive intensities observed at the site.
The foregoing steps consider use of information slemming from sources of

different nature. Quantitative values derived therefrom are ordinarily tied to

wide uncertainty margins. Hence they demand probabilistic evaluation, even

though they cannot always be interpreted in terms of relative frequencies of

outcomes of given experiments. Thus, geologists talk of the maximum mag-
nitude that can be generated in a given area, assessed by looking at the di-
mensions of the geological aceidents and by exirapolating the observations
of other regions which available evidence allows Lo brand as similar to the

one of interest: the estimates produced are obviously uncertain, and the
degree of uncertainty should be expressed together with the most probable
value. Following nearly parallel lines, some geophysicists estimate the energy
that can be liberated by a single shock in a given area by making quantitative
- assumplions about source dimensions, dislocation amplitude and stress drop,
consistent with tectopic models of the region and, again, with comparisons
with areas of similar teclonic characteristics.

Uncertainties attached to estimates of the type just described are in gen-
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6.2 INTENSITY ATTENUATIHON

Available criteria for the evaluation of the contribution of potential scis-
mic sources to the risk at a sile make use of intensity altlenualion expressions
that relate intensity characteristics with magnitude and distance from site 1o
source. Depending on the application envisaged. the intensity characieristic
1o he predicted can be expressed in a number of :n;lpﬁu:‘s, ranging from a
subjective index, such as the Modified Mercalli intensiiv, o a combinalion of
one or more quantitativc measures of ground shaking (sec Chapler 1).

A number of expressions for attenuation of various intensily characleris-
Lics with distance have been developed, but there is little agreemoent among
most of them (Ambrascys, 1973). This is due in part Lo discrepancies in the
definitions of some parameters, in the ranges of values analyzed, in the ac-
tual wave propagation properties of the geological formations lying hulween
source and site, in the dominating shock mechanisms, and in the forms of
the analytical expressions adopted a priori.

Moast intensity-altenuation studies concern the prediction of earthguake-
characteristics on rock or firm ground, and assume that these characteristics,
properly modified in lerms of frequent:y»depcn'(lcnt soil amplification fac-
tors, shoull constitule the basis for estimating their counlerparts on sofl
ground, Observations about the influence of soil properties on earthyuake
damage support the assumption of a strong correlation between type of local
ground and intensity in a given shock. Attempls Lo analytically predict the
characteristics of motions on soil given those on lirm ground or on hedrock
have not heen too successful, however {Crouse, 1973, Hudson and Udwadia,
1973; Salt, 1974), with the exception of some peculiar cases, like Mexico
City (Herrera et al., 196b), where locai conditions favor the fulfillment
of the assumptions implied by usual analytical models. The following para-
graphs concentrate on prediction on intensities on Tirm ground; the influence
of Jocal soil is discusséd in Chapter 4,

6.2.1 Intensity attenuation on firm ground

When isoseismals (lines joining sites showing equal intensity) of a given
‘shock are based only on intensities-observed an homogeneous ground con-
ditions, such as-firm ground {compact soils) or bedrock, they are roughly
elliptical and the orientations of the corresponding axes are often correlated
-with local or regional geological trends (Figs. 6.1—6.3). In some regions — for
instance near major faulis in the western United States — those trends are well
defined and the correldtions are clear enough as to permit prediction of in-
‘tensity in the near and far fields in terms of .magnitude and distance to the

generating fault or to the centroid of the energy liberating volume. In other

regions, such as the eastern United States and most of Mexico, isoscismals’

spem to elongale systematicaliy in a direction that is a function of the epi-
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Fig. 6.2. Elongation of isesnrismals in the southeastern United States. (After Bollinger,
1973.)

lowing exg;rcssion relaling magnitude M, hypocentral distance R (in kilo-
melers) and intensity § (Esteva, 1968):

=145M—5Tlog,p R+7.9 ° - (6.1)

The prediction error, defined as the difference between observed and
computed intensity, is roughly normally distributed, with a standard devia-
tion of 2,04, which means that there is a probability of 60% that an ob-
served inlensity is more lhan one degree greater -or smaller than its pre-
dicted value.

6.2.1.2 Peak ground actelerations and velocities

‘ A few of the available expressions will be described. Their comparison will

- show how cautiously a designer intending to use them should proceed.
Housner studied the attenuation of peak ground ac_celerations in several

regions of the United States and presented his results graphically (1969) in~

terms of fault length (in'turn a funclion of magnitude), shapes of isoseismals

and areas experiencing iniensities greater than given values (Fig. 6.4 and 6.5).
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He sI!o}ve(l that intensities attenuale faster with distance on the west codst
than in the rest of the country. This comparison is in agreement with Milne
and [)avgnport (1969), who performed a similar analysis for Canada. From
observations of strong earthquakes in California and in British Columbia,

they developed the following expressi )

! ? g expression for a, the peak ¢ wceleratd

as a fraction of gravity: : ; ve L,fO!"nd 8LL¢_—“—_1‘3L10|!L,
alg = 0.0069 ¢'5M(1.1 eIV + p2) (6 2)
flere, R is cpicentral distance in kilometers. T ion var,

) ! ] er dis rs. ‘T'he acceleration varies -
EOlfgl)ly as el S R for'large R, and as °*%Y where R approaches zero.-
[‘hlls reflects to some extent the fact that energy is releascd -not ab. a Tqingl[e' .
point but from a finite volume., A later study by Davenport (1972) led him

i
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Fig. 6.4. Idealized conlour lines of intensity ol ground shaking. (After Housner, 1969.)

-
Fig. 6.5. Aren in square miles experiencing shaking of x g or greater for shocks of dilfer-

cnt magnitudes. (After Housner, 1969.)

Lo propose the expression:

afg = 0.279 08M R1.64 (6.3)

‘The statistical error of this equation was studied by fitting a lognormal
probability distribution to the ratios of observed {o computed accelerations.
A standard deviation of 0,74 was found in the natural logarithms of those
ralios.

Esteva and Villaverde {1973), on the basis of accelerations reported by
Hudson (1971, 1972a,b}, derived e.xpressmnq for peak ground accelerations
and velocilies, as follows: .

alg = 5_750331/(}{ + 40)? ' 7 » ] ‘ {6.4)

v =32 MR+ 25)"7 _ ‘ (6.5)

Here v is peak ground velocity in cm/sec and the other symbols mean the
same as above. The standard deviation of the natural logarithm of the ratio
of observed Lo predicted intensity is 0.64 for accelerations and 0.74 for
velocities. If judged by this parameter, egs. 6.3-and 6.4 seem equally reliable.
owever, as shown by Fig. 6 6, their mean values differ significantly in some
ranges. !

With the cxcept:on of eq. 6.2, all Lhe foregoing attenuation expressions
are products of a function of K and a function of M. This form, which is.ac-

ceplable when the dimensions ¢ f the encrgy-liberating source are-small com-
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Fig. 6.6. Comparison of several allenuation expressions.

pared with R, is inadequate when dealing with earthquake sources wlhose
dimensions are of the order of moderate hypocentral distances, and often

greater tham them. Although equation errors {probability distributions o‘f the

. ratio of observed to predicled intensities) have been evaluated by’ DavenporL

(1972} and Estevaand Villaverde (1973}, their dependence on Mand R has noi
been analyzed. Because seismic risk estimates are very sensitive to the at-
tenuation expressions in the range of large magnitudes and short dlstaﬁcus
more detailed studies should be undertaken, aiming at improving those ex-

- pressions in the mentioned range, and at evaluating the influence of M and {4
. on equation crror. Information on strong-motion records will probahly be
scanty for those studies, and hence they will have to be largely based on

analytical or physical.models of the generation and propagation of sms‘mm_

.. waves. Although significant progress has been lately attained in-this’ dm,Lt:on
“{Trifunac, 1973) the results from such models have hardly mﬂuented the

t

¢
i



188

practice of seismic risk estimation because they have remained either un-
known to or imperfectly appreciated by engineers in charge of the cor-
responding decisions. .

6.2.1.3 Response spectra

Peak ground acceleration and displacement are fairly good indicators of
the response of structures possessing respectlively very high and very smail
natural frequencies. Peak velocily is correlated with the response of inter-
mediate-period systems, bul the correlation is less precise than thai tying the
former parameters; hence, it is natural to formulate seismic risk evaluation
and engineering design criteria in terms of spectral ordinates. )

Response spectrum prediction for given magnilude and hypocentral or
site-to-fault distance usually entails a two-step process,‘according to which
peak ground acceleralion, velocity and displacement are initially estimated
and then used as reference values for prediction of the ordinates of the re-
sponse spectrum. Let the sccond step in the process be represented by the
_operation ¥, = a¥,, where y, is an ordinate of the respense spectrum for a
given natural period and damping ratio, and y, is a parameter (such as peak
ground acceleration or velocity) that can he directly obtained from the time-
history record of a given shock regardless of the dynamic properties of the
systems whose response is to be predicted. For given M and R, ¥, is random
and so is y, f¥e. = o; the mean and standard deviation of y, depend on those
of y, and « and on the coefficient of correlaiion of the latter variables. As
shown above, y, can only be predicted within wide uncertainty limits, often
wider than those tied to y, (Esteva and Villaverde, 1973). The coefficient of
variation of y, given M and R can be smaller than that of y, only if & and
Y, are negalively correlated, which is often the case: the greater the devia-
tion of an observed value of y, with respect to its expectation for given M
and R, the lower is likely to be o. In other words, it seems thal in the inter-
mediate range of natural periods the expected values of speclral ordinates for
given. damping ratios can be predicted directly in terms of magnitude and
focal distance with narrower (or al most equal) margins of uncertainty than
those tied to predicted peak ground velocities. For the ranges of very short
or very long natural periods, peak amplitudes of ground motion and speciral
ordinates approach cach other and their standard errors are therefore nearly

equal, . : ‘ . .
McGuire {1974) has derived attenuation expressions for the conditional

values (given M and 1} of the mean and.of various.percentiles of the prob-
ability ‘distributions of the ordinates of the response spectra for given natural _

periods and damping ratios. Those expressions have the samé form as egs.

6.4 and 6.5, but their parameters show thal the rates of attenuation of spec- -

tral ordinates differ significantly from _t.h_c:)s_e of peak ground acielerations or
velocities. For instance, McGuire finds thal peak ground velocity aticnuates
in proportion to (R + 25)7'-2% while the mean of the pseudovelocity for a

-described according
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amount of energy liberated by shocks per unit volume and per unit time or
on more detailed statistical descriptions of the process.

6.3.1 Magnitude-recurrence expressions ke

| |

CGutenberg and Richier (1954) obtained expressions relating earthquake
magnitudes with their rates of occurrence for several zones of the earth.

Their resuits can be put in the form:
A= g (6.6)

where A is the mean number of carthquakes per unit volume and per unit
time having magnilude greater than M and « and f§ are zone-<dependent con-
stants; a varies widely from point to point, as evidenced by the map of
cpicenters shown in Iig. 6.7, while  remains within a relatively narrow
range, as shown in Fig. 6.8. Equation 6.6 implies a distribution of the en-
ergy liberated per shock which is very similar to that observed in the process
of microfracturing of laboratory specimens of several types of rock subjected
to gradually increasing compressive or bending strain (Mogi, 1962; Scholz,
1968). The values of § determined in the laboratory are of the same order
as Lhose obtained from seismic events, and have heen shown to depend on
the heteropeneity of the specimens and on their ability to yield locally.
Thus, in heterogeneous specimens made of bLrittle materials many small
shocks precede a major fracture, while in homogeneous or plastic materials
the number of small shocks is relatively small. These cases correspond to
large and small $-values, respectively. No general relationship is known to the
writer between § and geotectonic features of seismic provinces: complexity
of crustal structure and of stress gradients precludes extrapolation of lab-
oratory results; and statistical records for relatively small zones of the earth
are not, as a rule, adequate for establishing local values of §. Figure 6.8
shows that for very high magnitudes the observed frequency of events is
lower than predicted by eq. 6.6. 1n addition, Rosenblueth (1969) has shown
that § cannot be smaller than 3.46, since that would imply an infinite
amount of enérgy liberated per unit time. However, Fig. 6.8 shows that the
values of f§ which result from filting expressions of the form 6.6 io observed
data are smaller than 3.46; hence, for very high values of M (above 7, ap-
‘proximately) the curve should bend down, in accordance with statistical
evidence, ) ) :

Expressions ‘alternative to eq. 6.6 have been proposed, attempting to rep-,
resent more adequately the observed magnitude-recurrence data (Rosen-
blueth, 1964; Merz and Cdrnell, 1973). Most of these expressions also fail to
recognize the existence of an upper hound to the magnitude that can be gen-
erated in a given source. Although no precise estimates of this upper bound

dan yet be obtained, recognition of its existence and of its dependence on

the pgeotectonic characteristics of the source is inescapable. Indeed, the prac-
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i 1 t ma.gnitude whose contribution to risk is sig
= lowes

e
nificant, My
where My,
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M) = complementary cumulatjve
every time that an event (M= M)
(M) that lends jtsell to analytical derivations

= maximum feasible magnitude, and
probability distribulion of magnitudes
oceurs, A particular form of G
is:

- | i}
GHM) = Ay + A, exp(—pM) — Ap exp[~{f — B, )M] (6.8)

where:
Ay = AB, expl—f(M, — M)
AL =A@B =8} expi(fiM,)

. - t
Az = Ay exp(—f, My + BM, ) '

A = 1B{1 —expl-B(My — M)} —8, {1 —exp|-B(My — M. )1} ] f

As M tends to My, from above, eq. 6.7 approaches eq. 6.6. Adoption of
adequate values of My and 8, permits satisfying two additional conditions:
the maximum feasible magnitude and the rate of variation of X in its vicinity.
When ), - w0, oq. 6.8 tends to-an expression proposed by Cornell and
Vanmarcke (1969).

Yegulalp and Kuo (1974) have applied the the
estimating the probabilities that given magnitudes a
intervals, They assume those
tribulion given by:

ory of extreme values to
re exceeded in given.time
probabilities to fit an extreme type-111 dis-

Foan (MIT) = exp{—C(My, — MY t]  for M < My ' :

=0 for M> M, (6.9)

Here FMm"{Mlt) indicates the probability that the maximum magnitucl(lz ob-
served in ¢ years is smaller than M, My, has the same meaning as abovc,land
C and K are zonedependent parameters, This distribution is consistent,
with the assumption that earthquakes with magnitudes greater than M Ltake
place in accordance with a Poisson process with mean rate A equal to C(M,
—M)". Equation 6.9 produces magnitude recurrence curves that fit closely
the statistical data on which they are based for magnitudes above 5.2|and
return periods from 1 (o 50 years, even though the values of My, that
resull from pure statistical analysis are not reliable measures of Lhe upper
bound to magnitudes, since in many’ cases they Lurn out inadmissibly llfigh‘
For low magnitudes, only a fraction of the number of shocks that take
place is detected. As a consequence, A-values based on statistical infurma-
tion ke below those computed according Lo egs. 6.6 and 6.8 -for M smaller. -
than abciit 5.5, In éddition, Fig. 6.9, taken“fmm‘\"egulalb and Kuo (1974), -
shows thut the numbers of detected shocks fit the extreme type Il in eq.lﬁ.g
better than the extreme type-1 distribL_'l'tion implied by ‘eq. 6.6., coupled with
the assumption of Pojsson distribution of the number of events. It is not
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1974.)

ation from the extreme type-i distf'ibution is
due to the low values of the detectability level.s a.nd wfhit [i)t(’)hrt;;r;n((:iomgi
from dilferences belween the actual form Of. varlat-lcm o t‘m":at,es et
given hy €q. 6.6. The problem deserves atlention bef.gusi o.su e O Tor
ed losses due to nonstructural d;mage may be sensitive to Lh
i an 7
.S',r.@” mag;:.'t:t].d(ii (:nsfggil:)f:'?:ofst;m)made to depend.on the rccord_le(j numb'ezlfs of
vl 1 a(’nitu}:le shocks and on assumed detectability levels, 1.e. of.ratlos of.
A ?L:::):;:gof detected and occurred earthquakes (Kaila and ‘Narain 1971;
Ka;\ll?):i:- zg-f, Llhge’?i‘q%?ezgitné for A presenied in this chapter possess t.i'\e ({CS]:’S
“able p'r(‘)pcrl.g} that its appli(:ahility over a number of no_xlﬂvefrl:'x&pl‘;[;nr:g;oc:_]n;
of the carth’s crust implies the validity of an expres_s::;n c; - irlnposed m
over Lhe addition of those reglons, unless some restriction (
the. parameters of each.2. Fo
gives place to an expression ol
- {erms in lhe sum. Similar objectlons'can
" ihese forms will be preserved, however,

clear -what portion of the devi

{ the same form only if f is-the same for.ail

as their accuracy is consistent with

d because the evaluation of the level of

¢ instance, the addition of expressions like 6.6 .

be made to eq. 6.8. In what foliows '

. s
o S T

- . - N 4 . .
the amount of available information and their adoplion offers _aificant
advantages in the evaluation of regional seismicity, as shown later, i

6.32 Varl’atibn with depth

Depth’ of prevailing seismic activity in a region depends on ils teclonic
stmé\t_ure. I'or instance, most.of the activity in the western coast of the
United’ States and Canada consists of shocks with hypocentral depths in the
range of 20—30 km. In other areas, such as the southern coast of Mexico,
seismic events can Dbe grouped inlo two ensembles: one of small shallow
shocks and one of earthquakes with magnitudes comprised in a wide range,
and with depths whose mean value increases with distance from the shoreline
(Fig. 6.10). Figure 6.11 shows the depth distribution of carthquakes with
magnitude above 5.9 for the whole circum-Pacific belt. .

6.3.3 Stochastic models of earthquake oceurrence ;
Mean exceedance rates of given magnitudes are expected averages dt!n'ing
long time intervals. For decision-making purposes the times of earthquake
occurrence are also significant. At present those times can only be predicted
within a prohabilistic context. L .
Let ¢; (1 = 1, ..., n) be the unknown times of vccurrence of carthquakes
generated in a given volume of the earth’s crust during a given time interval,
and let M; be the corresponding magnitudes. For the moment it will be as-

. sumed that the risk is uniformly distributed throughout the given volume,

and hence no attention will be paid to the focal coordinates of cach shock.

Classical methods of time-series analysis have been aupplied by different
researchers attempting to devise analytical models for random earthqu'ake-
sequences. ‘The following approaches are often found in the literature:

(a) Plotting of histograms of waiting times between shocks (Knopoff,
1964; Aki, 1963). '

{(b) Evaluation of Poisson’s index of dispersion, that is of the ratio ofithe
sample variance of the number of shocks to its expected value (Vere--iohr;s,
1970; Shlien and Toksdz, 1970). This index equals unity for Poisson [:)ro-
cesses, is smaller for nearly pertodic sequences, and is greater than one when”
events tend to cluster. . . -

(c) Determination of autocovartance functions, that is, of functions‘l!ep-
resentirig the covariance of the numbers of vvenis ohserved in given lime
intervals, expressed in terms of the time clapsed belweén those inter\"."dls
(Vere-Jones, 1970; Shlien and Toksiz, 1970). The autocovariance funcLic}n

of 'a Poisson process is a Dirac delta funclion: This feature is characteristic ..
_for the Poisson model since it does not hold for any other stochastic process. -

(d) The hazard function hk(t), defined so that A(t) dt is the conditional

‘probability that an event will take place in the interval (!, ¢ + d¢) given 'Lleat'
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" ho events have occurred before t. [f F(t) is the cumulatwe probabllity dls-

tribution of the time b(;tween events: . -10)
h(n) = AL = FOT (610

where f(t) = 9F(D)[3t.
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For the Poisson model, A(t) is a constant equal Lo the-mean rate of the proA

cess. l
6.3.3.1 Poisson model 4
Most commonly applied stochastic models of seismicity assume that the

evenls of earthquake occurrence constitute a Poisson process and that the

M/s are independent and identically distributed. This assumption 1mplles

that the probability of having N earthquakes with magnitude exceeding M

during time interval (0, {) equals:

= [exp(—vpt )y t)V)/N! : {6.11)
where Yy is the mean rate of exceedance of magnitude M in the given vol-
ume. If N is taken equal to zero in eq. 6.11, one obtains thdt the probablllty
distribution of the maximum magnilude dunng time interval ¢ is equal to
exp(—uy t). If vy is given by eq. 6.6, the extreme type:l dlstnbutmn is ol')

_tained.

Some weaknesses of this model become evident in the light of statlsticai

" information and of an analysis of the physmd! processes involved: the Pms-A

son assumption implies that the distribution of the waiting time to l.he ne‘\t

" event is not modified by the knowledge of the time elapsed since the last

one, while physical models of gradually accumaulated and suddenly- released

Energy call for a more gencral renewal prouess such: that, unlike. whal‘. hap
':pens in the Poisson process, the expected tlme to the next event dc_creases as
time goes on (Esteva, 1974). Statistical data show that the Poisson assump

i
i
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tion ..y be acceptable when dealing with large shocks throughoul the 10, -
world (Ben-Menahem, 1960), implying lack of correlation between scismici-
ties of different regions; however, when considering small volumes of the 1201 J

_~——Poisson distribution
earth, of the order of those thal can significantly contribute to seismic risk
al a site, data ofien contradict Poisson’s model, usually because of clustering ) 00| -
of carthquakes in lime: the observed numbers of short intervals between ?

Histogram
evenls are significantly higher than predicted by the exponential distribu- '
tion, and values of Poisson’s index of dispersion are well above unity (Figs.
6.12 and 6.13). In some instances, however, deviations in the opposite direc-
tion have been observed: waiting times tend to be more nearly periodic,
Poisson’s index of dispersion is smaller than one, and the process can be
represented by a renewal model. This condition has been reported, for
instance, in the southern coast of Mexico (Esteva, 1974), and in the Kam-
chatka and Pamir—Hindu Kush regions (Gaisky, 1966 and 1967). The mod-
els under discussion also fail to account for clustering in space {Tsuboi,
1958; Gajardo and Lomnitz, 1960), for the evoluiion of scismicity with 0 5 10 15
time, and for the systematic shifting of active sources along geologic- ac- '
cidents (Allen, Chapter 3 of this book}. On account of its simplicity, how- !
ever, the Poisson process model provides a valuable tool for the formulation
of some seismic-risk-related decisions, particularly of those that are sensitlive 40—
only to magnitudes of events having very long return periods, '

Mz3
10 day intervals

!
1
|

20 25 . Do
a) Inctuding swarms |

s20l- Poiss~n distribution '

6.3.3.2 Trigger models

Statistical analysis of waiting times between earthquakes does not favor . 100
the adoption of the Poisson model or of other forms of renewal processes, ‘
such as those that assume that waiting timjes are mutually independent with 80
lognormal or gamma distributions {Shlien and Toks6z, 1970). Alternative -
models have been developed, most of them of the ‘trigger {ype’ (Vere-Jones, 80}
1970), i.e. the overall process of earthquake generation is considered as the
superposition of a number of time series, each having a different origin, 40
where the origin limes are the events of a Poisson process. In general, let N
be the number of events that take place during time interval (0, t), 7., = ori- : 20
gin time of the mth series, W, (¢, 7, } the corresponding number of events
up to instant t, and n, the random number of time series initiated in the 0
interval (0, {). The Lotal number of events that occur before instant { is then:

Histegram

M2z3
10 day intervais

o 5 10 15 20

"‘Ef . . .b) Eliminating swarms

N - Wl 7) o . (6.12) ig. 6.12. Eval.uauon of Paisson process assumption. (After Knopoff, 1964.)
If origin times are distributed according to a homogeneous Poisson process : ) . . t .

with mean rate v, and all W,,,’s are identically distributed stochastic processes ' var (, S
i ’ o, ! . ar (N) = o[ W2 .

with respect to.(f — 7, ), iL can be shown (Parzen, 1962) that the mean and ”‘_ . .( 1) v fF[W (t, 7)dr - (6i14)

variance of N can be obtained from: . o .

‘ ' Parzen (196

S a . . . 2} gives also an eknrcssion f th I R
E(N}y=v fE[ w(e n)dr T (813 L tion W (Z: bre orthe probability generating fune-
. o

t) of the distribution of N in Lerms of Yw{Z;t, 1), the genecrat-
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ing function of each of the component processes: .

Yn(Z,t) =exp|-vt +vfln,b“.(Z; t, 7)dr] . (6.15)
(1]

where: . ,

Yw(Zit, 1) = ?_}0 Zn p{W(t, 7) =n} : (6.16)

and the probability mass function of N can be obtained from Yy (Z; ) by
recalling that:

UilZi )= 22 2"P (N = n}

n=0 .
expanding Yn In power series of Z, and taking P{N = n} equal to the coef-
ficient of Z" in thal expansion. For instance, if it is of interest to compute
P{N = 0}, expansion of Y (Z: £} in a Taylor’s series with respect to Z =0
leads to:

2
n(Zit) = Un (05 0) + ZY (05) + 20 P05 ) + .. (6.17)

where the prime signifies derivative with respect to Z. From the definition of
Un PN =0}~ ¥y (000). ' o

Because the component processes of ‘trigger’-type time series appear over-

lapped in sample histories, their analytical representation usually entails

study of a number of alternative models, estimation of their_ parameters, apd

- comparisan of model and sample pr?perties -— often second-order properties
{Cox and Lewis, 1966). . o

Vere-Jones models. Applicability of some general ‘trigger’ models Lo rep-

Hiapy

P
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reseni local seismicity processes was discussed in a conmn:hensivl‘, paper by
Vere-Jones (1970), who calibrated them mainly against records of '§eismi(: ac-
livity in New Zealand. In addition to simple and compound Poisson pro-
cesses (Purzen, 1962), he considered Neyman-Scott and Bartlett-Lewis mod-
els, both of which assume Lhat earthquakes oceur in clusters and that the
number of evenls in each cluster is stocastically independent of its origin
time. Tn the Neyman-Scotl model, the process of clusters is assumed station-
ary and Poisson, and each cluster is defined by py, the probabi‘.lity'mass
function of its number of events,.and A(t}, the cumulative distribution func-
tion of the time of an event corresponding to a given cluster, measured from
the cluster origin. The Bartletl-Lewis model is a special case of the former,
where each cluster is a renewal process that ends after a finite number of
renewals. In these models the conditional probahility of an cver‘gt taking ,
place during the interval (¢, ¢ + dt), given that the cluster consists of N
shocks, is equal to NA(2)dt, where A(£) = 3 A(t)/3L.

Because clusters overlap in time they cannot easily be identi!’ied and
separated. Estimation of process parameters is accomplished by alssuming
different sets of those parameters and evaluating the corresponding goodness
of fit with observed data.

" Various alternative forms of Neyman-Scott’s model were compared by
Vere-Jones with observed data on the basis of first- and second-order statis-
tics: hazard functions, interval distributions.lin the form of power Ispectra)
and variance time curves. The statistical record comprises about oﬁ_e thou-
sand New Zealand earthquakes with magnitudes greater than 4.5, recorded
from 1942 to 1961. Figures 6.13—6.15 show results of the analysis for shal-
low New Zealand shocks as well as the comparison of observed data with sev-
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Fig. 6.14. Smoothed periodogram for New Zealand shallow shoék’s.“(Al’ter Vere-Jones, .
. 1966.) : o
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 Fig. 6.15. Hazard function for New Zeatand shallow shocks. (After Vere-Jones, 1970.)

eral alternative models. The process of cluster origins is Poisson in all cases,
but the distributions of cluster sizes (N) and of times of events within clus-
ters differ among the various instances: in the Poisson model no clustering
takes place (the distribution of & is a Dirac delta function centered at N = 1)
while in the exponential and in the power-law models the distribution of N is
extremely skewed towards ¥ = 1, and A(¢) is taken respectively as 1 —e M
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Fig. 6.16. Rupture zones and epicenters of large shallow Middle American earthquakes of

this century. (After Kelleher et at., 1373.)
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;'m(ll 1 — fefie + 0" fur £ 2 0, and as zero Tor ¢ < 0, where A, ¢, and & are
positive paramelers. In Figs. 6.13—6.15, 8§ = .95 ¢ = 2.3 d:'ug;'ﬁ‘ and X -
0.061 shocksfduy. The significance of clustering i; ovid(-r;(‘cd(h" the, higl
va_hu: of Poisson’s dispersion index in Fig. §.) 3, Whilt; no‘siénificintl l'uir'”“l1
icity can be inferred from Fig. 6.14. Both Tigures show that thc‘ ovt'cr-ll(: -
model provides Lhe best il to the statistics of the samples. A simil!.:r anal s?;
er N.cw Zealand’s deep shocks shows much fegg clust.criny;: Poisson's di(is};ur-
sion index equals 2, and the hazard function ig nearly constal;lL with filrrlb
Still, data reported by Gaisky (1967) hawve hazard functions that ‘;u. ('1:
madels where the cluster origins as well as the clusters themselves Alqggetf
represented by renewal processes. Mean return periods are of the or(igr ot:'
sgvernl menths, and hence these processes do not-corruspond at least in the
time scale, to the process of allernate periods of activity and, quiéscensle of
some geological structures cited by Kelleher « al (197 3), which have led ¢
the concept of ‘temporal seismic gaps’, discuss below T °
Simplified trigger models. Shlien and Toks» (1976) proposed a simple
particular case of the Neyman-Scott process; they lumped Logétiu:r all ea“r{)h-

quakes taking place during non-overlapping time intervals of a given length and

de_finf:d them as clusters for which A(t) was a Dirac delta function, Worﬂing
w:l,h_on.eday :_nterva]s, they assumed the number of events per cluster to
be distribuled in accordance with the discrete Fareto law and applied a maxi-

‘mum-likelihood criterion to the information consisting of 35000 earth-

gquakes reported by the USCGS from January 1971 to August 1968 The
model proposed represents reasonably well both the distribution of the ‘nﬁm-
ber‘ of earthquakes in one-day intervals and the: dispersion index. However
owing to the assumption that no cluster lasts mare than one day, the moidel'
fails to represent the autocorrelation function of the daily n‘umbers"of
shocks for small time lags. The degree of clustering is shown to be a regional
function, and 'to diminish with the magnitude threshold value and with the
focal depth. . -
Aftershock sequences. The trigger processes doscribed have been branded
as reasonable representations of regional seismic activity, even when after-
shock sequences and earthquake swarms are suppresse:i from statistical
Fecords, however arbitrary thal suppression may be. The most significsfnt
instances of clustering are related, however, te, aftershock sequences whii:h
often follow shallow shocks and only rarely inrmediate and decp events
Persislence of large numbers of aftershocks for g few aays or weeks hlas. )
propitiated the detailed statistical analysis of those.sequences sm(.e ast
cer?t.ury. Omori (1894} pointed oul the decay in-the mean rate of after-
shock occurrence with ¢, the time elapsed since the miain shock: he e'xpresseld
that rate as inversely proportional to ¢ + g, wheri ¢ is_an‘erﬁpi;i(;a]l consLan't
Utsu (1961} proposed a more general_éxpressirm, pro[_‘:ort:iona] to (+ c)“?.fl o
where ¢ is a constant; Utsu's propoéa! is consistent with the power-law e;(-
pression for A{t) presented above., ' ’ )
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Lomnitz and Hax (1966) proposed a cluslering model to represent after-
shock sequences; it is a modified version of Neyman andl Scott'§ model,
where the process of cluster origins is non-homogeneous Poisson wnt}.l mean
rale decaying in accordance with Omori’s law, the numbgr of evenis in each
cluster has a Poisson dislribution, and A(t) is exponential. All the results
and methods of analysis described by Vere-Jones (197'0) for the stationary
process of cluster origins can be applied to the nonstationary case through a
transformation of the time scale. Fitting of parameters to ft_aur aft(rrf;hock
sequences was accomplished through use of the second-ot.'dcr 1r{f0rrjna(,!0n of
the sample defined on a transformed time scgle. By applying this crltur!on to
earthquake sets having magnitudes above different threshold values it was
noticed that the degree of clusiering decreases as the threshold value in-
uq?:es.magnitudc of the main shock influences the. number of al‘tcrsht.)(?ks
and the distribution of their magnitudes and, although L_he rate of activity
decreases with time, the distribution of magnitudes remains stable thro‘ughA
out each sequence {Lomnitz, 1966, ULSL{, 19_62; Drakopo_ulqs, 1971y, bqu_a-
tion 6.6 represents fairly well the distribution of magnitudes obscrved in
most aftershock sequences.- Values of § range from 0.9 to 3.9 and decrease-
as the depth increases. Since values of i f‘or' regular {main) earthquakes are
usually estimated from relatively small numbers gf shogks generated
‘throughout crust volumes much wider than those active during aftershock
sequences, no relation has been established among B-values for series of both
lypes of events. The parameters of UtSl:I’S expression for the decay of aft‘.ar_
shock activity with time have been estimated for several sequences, for‘m-
stance those following the Aleutian earthquake of March 9, 1957, the Cen-
tral Alaska earthquake of April 7, 1958, and the‘S(‘)utheasLern Alaska earih-
quake of July 10, 1958 (Utsu, 1962), with magnitudes equal to 8.3, 7.3,

and 7.9, respectively; ¢ (in days)} was 0.37, 0.40, and 0.01, while { was 1.05, .

1.05 and 1.13, respectively. The relationship of the total numl.)er of after-
sl;ocks whose magnitude exceeds a given value with the magnitude of the

main shock was studied by Drakopoulos (197Y) for 140 aftershock se-

i : Hi be expressed. by
- Greece from 1912 to 1968: His results can ed. |
}C\‘IL(IIOV?)CE——S /lin ekp(-vﬁM)', where N(M) is the total number of aftershocks with

magnitude greater than M, and A is a function of Mg, the magnitude of the.

. \
main shock: ..

A= exp(3.62 8+ 1.1M, — 3.46) - o (6.18)

Formulation of stochastic proceés models for given earthquake sequendes is
saurce of interest. For seismic-risk estimation at a given isitP: thg spatial dis-
tribution of aftershocks may be as significant as the distribution.of mag-
nitudes and the time variation of activity, particularly for sources of rela-
tively large dimensions. - el
¢& ..

- feasible once this relationship and the activity decay law are available for the .
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6.3.3.3 Renewal process models X

The trigger models described are based on information about earthquakes
with magnitudes above relatively low thresholds recorded during time inter-
vals of at most ten years. The degrees of clustering ohserved and the dis-
tributions of times between clusters cannot be extrapolated to higher mag-
nitude thresholds and longer time intervals without further study. . .

Available information shows beyond doubt that significant clustering is
the rule, at least when dealing with shallow shocks. However, there is con-
siderable ground for discussion on the nature of the process of cluster origins
during intervals of the order of one century or longer. While lack of statisti-
cal data hinders the formulation of seismicily models valid over lolng time
intervals, gualitative consideration of_the physical processes of earthquake
generation may point to models which at least are consistent with the state
of knowledge of geophysical sciences. Thus, if strain energy stored|in a re-
gion grows in a more or less systematic manner, the hazard function should
grow with the time elapsed since the last event, and not remain constant as
the Poisson assumption implies. The concept of a growing hazard function is
consistent with the conclusions of Kelleher et al. (1973) concerrlling the
theory of periodic activation of seismic gaps. This theory is partia‘lly sup-
ported by results of nearly qualitative analysis of the migration of seismic
activity along a number of geological structures. An instance is provided by
the southern coast of Mexico, one of the most active regions in the world.
Large shallow shocks are generated probably by the interaction of the con-
tinental mass and the subductive oceanic Cocos plate that underthrusts it
and by compressive or flexural failure of the latter (Chapter 2). Seisino]ogi-
cal data showsignificant gaps of activity along the coast during the i)resent
century and not much is known about previous history (Fig. 6.16}.5 Along
these gaps, seismic-risk estimates based solely on observed intensities are
quite low, although no significant difference is evident in the geo'iogical
structure .of these regions with respect to the rest of the coast, sawfs some
transverse faults which divide the continental formation into several blocks.
Without looking at the statistical records a geophysicist would assign: equal
risk throughout the area. On the basis of seismicity data, Kelleher et a'l. have
concluded that activity migrates along the region, in such a manner that large
earthquakes tend to occur at seismic gaps, thus implying that the hazard
funclion grows with time since the last earthquake. Similar_phenomen'aa have
been observed in other regions; of particular intcrest is the North Anatolian
fault where activity has shifted systcmatically along it from east to wc:%t dur-
ing the last forty years (Allen, 1969), : 2oL : .

Conclusions relative Lo activation of seismic gé[{‘é"dre controversial because
the observation periods have not exceeded one cycle of each process. Never-,
theless, those conclusions point to the formulatién of stochastic models of

's'eismic_ity that reflect plausible features of the geophysical processes.

These considerations suggest the use of rencwal-process models to rep-
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resent sequences of individual shocks or of clusters. Such models are char-
acterized because times belween events are independent and identically
distributed. I'he Poisson process is a particular renewal model for which the
distribution of the waiting time is exponential, Wider generality is achieved,
withoul much loss of mathematical traclabitity, if inter-event Llimes are sup-
posed to be distributed in accordance with a gamma Tunction:

Frlt) = L 0t e | (6.19)

which becomes the exponential distribution when & = 1. If & < 1, short in-
tervals are more frequent and the coefficient of variation is greater than in
the Poisson model; if & > 1, the reverse is true. Shlien and Toksbz (1970)
found  that gamma models were unable to represent the sequences of in-
dividual shocks they analyzed; but these authors handled time intervals at
least an order of magnitude shorter than those referred to in this section.

On the basis of hazard function estimated from sequences of small shocks
in the Hindu-Kush, Vere-Jones (1970) deduces the validity of ‘branching
renewal process’ models, in which the intervals beltween cluster centers, as
well as those between cluster members, constitute renewal processes.

Owing to the scarcity of statistical information, reliable comparisons be-

tween alternate models will have to rest partially on simulation of the pro-.

cess of storage and liberation of strain energy (Burridge and Knopoff, 1967;
Veneziano and Cornell, 1973).

6.3.4 Influence of the seismicity model on seismic risk

Nominal values of investments made at a given instant increase with titme

when placing them at compound interest rates, i.e. when capitalizing them.
Their real value — and not only the nominal one — will also grow, provided
the interest rate overshadows inflation. Conversely, for the purpose of mak-
ing design decisions, nominal values of expected utilities and costs inflicted
upon in the future have to be converted into present or actualized values,
which can be directly compared with initial expenditures. Descriptions of
seismic risk at a site are insufficient for thal purpose unless the probahility
distributions of the times of occurrence of different intensities — or mag-
nitudes at neighbouring sources — are stipulated; this entails more than sim-
ple magnitude-recurrence graphs or éven than maximum feasible magnitude

estimates. o N
Immediately after the occurrence of a large earthquake, seismic risk is ab-

normally high due Lo aftershock activity and to the probability that damage:
-inflicted by the main shock may have weakened natural or man-made struc- -

tures if emergency measures are not taken in time. When after'shbck_activity

. has céased and damaged sysiems have been repaired, a normal risk level is
" . attained, which depends an the probability-density functions of the waiting

times to the ensuing damaging earthquakes.
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For the purpose of illustration, let it be assumed that a fixed!and deter-
ministically known damage 1, occurs whenever a magnitude above a given
value is gencrated at a given souree. I f(f) is the probability -density function
of the waiting time Lo the occurrence of the damaging evenl, and if the risk
fevel is suffictently low that only the first failure is of concem, the expecled
value of the actualized cost of damage is (see Chapler 9): . '

. I
D=0, [ e fya © o (6.20)
O ]

where v is the discount (or compound interest) coefficient and the overbar
denoles expectation. Hf the process is.Poisson with mean rate ¥, then fitris
exponential and Y= D, vjy; however, if damaging events take place in
clusters anid most of the damage produced by each cluster corresponds Lo its
first event, the computation of D should make use of the mean rate ¥ cor-
responding to the clusters, instead of that applicable to individdal events.
Table .11 shows a comparison of seismic risk determined under the alterna-
tive assumplions of a Poisson and a gamma model (& = 2), both with the
same mean return period, kv (Esteva, 1974). Three descriptions of risk are
presented as functions of the time ¢, elapsed since the last damagi'ng event:
Ty, the expected time to the next event, measured from instant t(",: the ex-
pected value of the present cost of failure computed from eq. 6.20, and the
hazard function (or mean failure rate). Since clustering is neglected, risk of
aftershock. occurrence must be cither included in D, or supcrimbuscd on
that displayed in the table.

This table shows very significant differences among risk levels !l'or both
processes. Al small valucs of t,, risk is lower for the gamma process, but it

:

TABLE 6.11 : r '

Comparison of Poisson and gamma processes -

tow/k T, v/t Poisson process, k = 1 Wifv Ty efk Gamma process, & =|! /v
Y DIDy o]
Yh/v =10 yh/fv =100 YR/ =10 bl:jv = llf.'JO
0 : S 0.0278 0.6004 | 0
0.1 . .- 092, 0.0511 0.0036 | 0.367
0.2 ] ©+ 0.86 - 0.0675 0.0059" 0.667
0.5 : 7 ©..075 00973 00100 ) 1.333
1 1.0 0.0909 0.0099 1.0 -, 0,67 0.120 00132 | | 2.000
2 . - " 0.139 0.0158 | '2.667
5 . . - 0154 00179 ~ 3333
10 ) . Torre 052 0160 0.0187 « 3.633
C0hO 0167 ° 0.0196 , 4,000
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grows with time, untit it oubrides Lhat!for the Poisson process, which remains
constant. The differences shown clearly affect engineering decisions.

6.4 ASSESSMENT OF LOCAL SEISMICITY T n

Only exceptionally can magnitude-recurrence relations for small volumes
of the earth’s crust and statistical correlation functions of the process of
earthquake generation 'be derived exclusively from statistical analysis of
recorded shocks. In most cases this information is too limited for that pur-
pose and it does nol always reflect geological evidence. Since the latter, as
well as its connection with seismicily, is beset with  wide uncertainty mar-
gins, information of different nature has to be evaluated, its uncertainty
analyzed, and conclusions reached consistent with all piecées of information.
A probabilistic criterion that accomplishes this is presented here: on the
basis of geotectonic data and of conceptual models of the physical processes
involved, a sct of alternate assumptions can be made concerning the func-
tions in question {magnitude recurrence, time, and space correlation) and an
initial probhability distribution assigned thereto; statistical information
is used to judge the likelihood of each assumption, and a posterior prob-
ability distribution is obtained. How statistical information contibutes to the
posterior probabilities of the alternate assumptions depends on the extent of
that information and on the degree of uncertainty implied by the initial
probabilities. Thus, if geological evidence supports confidence in a particular
assumption or range of assumptions, statistical information should notl
greatly modify the initial probabilities. I1f, on the other hand, a long and
reliable statistical record is available, it practically determines the form and
paratheters of the mathematical model selected to represent local seismicity.

6.4.1 Bayesian estimation of seismicity

Bayesian slatistics provide a framework for probabilistic inference that

- accounts for prior probabilities assigned to a set of alternate hypothetical

models of a given phenomenon as well as for statistical samples of events re-
lated to that phenomenon. Unlike conventional methods of statistical in-
ference, Bayestan methods give weight to probability measures obtained
' r sources;. numbers, coordinates and magpitudés
of earthquakes observed in.given time intervals serve ic ascertain the prob-
-able validity of each of the alternative maodels of loeal seismicity that can be
postulated on the grounds of geological evidence. Any crilerion intended to

“weigh information of different nature and different derrees of uncertainty
should lead 1o probabilistic conclusions consistent with: the degree of con- .

fidence attached to each source of information. This is__;lccomp!ished by
Bayesian methods. S .

CTLING O = () s

‘ 2009
Let H; (i =1 1) be a com i “

) ; IR comprehensive set of mutually exclusive ass -
LI;){]S concerning a given, imperfectly known phenomenon and IetLA lhl::“?}i)e
ZS:"(in’e-d optg(‘)nne of sucAhv a phenomenon. Before observing oulcome A we
pmltr;b;;rl |r1|ftli11] _prubablllty P(I1} to each hypothesis. If P4 111} is the

ity o in case hypothesis /1, is : : ' the * (Rai
and Schlaifer, 1968) states that: ' e then Bages Lhtore”} (ltailfe '

L
e ;
PULIA) = PUIL) &y S
‘ D 5 Ut AT (6:21)
The first member in this e ion i :

f ‘ equation is the {posterior) probabili
assumption ff; is true, given the obsewed"outcomg/l. ) pro abll;‘-.‘v’ that
ini:;lthetlcvaltuahlc;t;\ of seismic risk, Bayes' theorem can be used to ‘improve

estimates of A(M) and its variation with depth i i ' :

those of the parameters that defi SISl i

_ ¢ efine the shape of A(M) or, equivalen

: ¢ raramets _ . tly, the
Lzzgtt:o;al distribution of magnitudes given the occurren(:'e of an iarth(-‘
;\;(M <)) A or that, purpose, take A(M) as the product of a rate function Ay, =
t,ary"d' ty_l;a f_hape funcuc_m (}*(n?‘,B), equal to the conditional comblcmén-
e ﬂ;’s ri l.;] ion of magn:tgdes given the occurrence of an earthquake with
us{.,-[ : Lt,hv:' e,re ML_ is the magnitude threshold of the set of statistital data
b 31' 1? d ; estimation, and B is the vector of (unceriain) parameters 3, ...
e, 61::3 Bf.’ ine the shape of A(M). For instance, if A(M) is taken as g‘iveln‘ l)y‘
E:; 8, B is a vector o.f three elements equal respectively to 8, 8;, and My ;
i ?c‘l' 6:9 is adopted, B is defined by k and M. S v
o ]'the mltmll _d|str1but'ion of seismicity is in this case expressed by thé initial
jf)ln probability densily function of A, and B: ['(A.B). The observed out-
Li?::e A czu‘1 be egpresse_d by Phc magnit_udes of all earthquakes generaied ina
gm; source during a glver? time interval. For instance, suppose that N carth-
?nf €8 were ohserved during time interval ¢t and that their magnitudés were

1+ Mg, ..., My . Bayes’ expression takes the form: '

£ By, e 3 ) = 0y B 00 Ty i O B
_ O TTPImy iy, L i L 6] £ (L B)Idb
where [“{.) is the posterior proba{bi'lity denéity function anci { and'(s-zz}
f:;:::;v:?fm:'k? Lhaft stand for all values that may be tai(en by A, z‘mda;;:‘
ey 'or th; .Ou,lserlmztlon of .)\],‘,Cﬂn usually be formulated independently of
Doy e Othe P Lametgrs. Irhe‘o.b:_;erve‘d t,'a‘ct is then expressed by N,,, the
number ‘1‘(.1_ua.es wn.h magnitude above M; during time {, and the
' g expression is obtained, as a first step in the estimation 6(»?\(M")'.
P(NU UM, L |
.o C (6:23)
! :

TP anf (hat”
6.4.1.1 Initial probabilities of hypo‘tﬁél_ical modeéls

Where statisli i i i > { ates will be vi
re statislical information is scarce, seismicity estimates will be very

1
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senstlive Lo inilial probabilities assigned to allernative hypothetical models;
the opinions of geologists and geophysicists about probable models, abiout
the parameters of these models, and the corresponding margins of uncertain-
ty should be adequately interpreted and expressed in terms of a function [,
‘as required by equations similar to 6.22 and 6.23. Ideally, these opinions
should be based on the formulation of polential earthquake sources and on
their comparison with possibly similar geoteclonic structures. This is usually
done by peologists, more qualitatively than quantitatively, when they esti-
mate M. Initial estimates of A are seldom made, despite Lhe significance of
this parameter for the design of moderately important structures (see Chap-
ter 9). ’

Analysis of geological information must consider local details as well as
general structure and evolution. In some areas it is clear that all potential
earthquake sources can be identified by surface faults, and their displace-
ments in recent geological times measured. When mean displacements per
unit time can be estimated, the order of magnitude of creep and of energy
liberated by shocks and hence of the recurrence intervals of given magni-
tudes can be established (Wallace, 1970; Davies and Brune, 1971), the cor-
responding uncertainty evaluated, and an initial probability distribution as-
signed. The fact that magnitude-recurrence relations are only weakly cor-
related with the size of recent displacements is reflected in large uncertain-
ties (Petrushevsky, 1966).

Application of the crilerion described in the foregoing paragraph can be
uitfeasible or inadequate in many problems, as in areas where the abundance
of faults of different sizes, ages, and activity, and the insufficient accuracy
with which focal coordinates are determined preclude a differentiation of all
sources. Regional seismicity may then be evaluated under the assumption
that at least part of the seismic activity is distributed in a given volume
rather than concentrated in faults of different importance. The same situa-
tion would be faced when dealing with active zones where there is no surface
evidence of motions. Hence, consideration of the overall behavior of com-
plex geological structures is often more significant than the study of local
- details. : )

~ Nol much work has been done in the analysis of the overall behavior of
“large geological structures with respect Lo the energy that can be expected
to be liberated per unit volume and per unit time in given portions of those
structures. Important- research and applications should be expected, how-
ever, since, as a result of the contribution of plate-tectonics theory to the
understanding of large-scale tectonic processes, the nrmerical values of some

~of the variables correlated with encrgy liberation ar: being determined, and
can be used at least 1o7ubtain orders of magnitude ol expected activity along,

plate boundaries. Far less well understood are the occurrence of shocks in

‘apparently inagtivé regions of continental shields ard the I)ehaviof of com- .

plex cuntrin?ntal blocks or re_éions of intense folding, but even there some

prugress Is expected in the study of accumulation of stresses in Lhe erusi,

~}\‘nowledgc of the geological structure can serve to formulate initial ;roh-
f'lhlflly (?listril)uti()Jls of seismicity even when quantitative use of guoph;sical
m-fonjm_ation seems beyond reach. Initial probability distributions of loeal
Seismicity parameters A, B in the small volumes of the earth’s crust that
con_tnhutc significantly to ‘seismic risk at a site, can he assigned by cc»r;l-
pbarison with the average seismicity observed in wider areas of similar tec-
_Lomc characteristics, or where the extent and completeness of statistical
m‘formation warrant reliable estimates of magnitude-recurrence curves
(Esteva, 1969). In this manner we can, for instdnce, use the informatjon
ahout‘ the average distribution of the df}pths of carthquakes of different
n}agx?ltudes throughout a seismic provinee to estimate the corrPsp(I)ndin
distribution in_an area of that province, where activity has been k;w ldurins
the ohservation interval, even though there might be no apparent geopl'wsicai
reason to account {or the difference. Similarly, the expected value and coeffi-
cllent of variation of A, in a given ares of moderate orlow seismicity (asacon-
tinental shield) can be obtained from the statistics of the motions origllnated
at a‘II th supposedly stable or aseismic regions in the world. - !

The '51gnil'icance of initial probabilities in seismic risk eétimates aéainst.
the weight given to purcly statistical information, becomes eviden‘t in the
examp-le of Fig. 6.16: if Kelleher’s theory about activation of seismic gaps is
true, risk is greater at the gaps than anywhere else along the coast: if Poisson-
models are deemed representative of the process of energy iiberati;)n the ex-
tent of statistical information is enough to substantiate the hypot’he'sis of
rec!uced risk at gaps. Because both models are still controversial, and rep-
resent at most two extreme positions céncerning the properti‘cs of the
actual process, risk estimates will necessarily reflect subjective opinions.:

I

6.4..1..2 Significance of statistical information l

Estimation of \,,. Application of eq. 6.23 to estimate Ay independently
of other parameters will be first discussed, because it is a relatively si}nple
problem and because }\; is usually more uncertain than M,; and much m
so than f. ' v o

A quel as defined by eq. 6.19 will be assumed to apply. If the possible
assur_r_lphons concerning the values of A, constitute a continuous interval
thp mnitial probabilities of the alternative hypotheses can be cxpresscd in’
tefms .of :?'probal)ilit,y-density function of Ay, .-If, in addition, a cortain as:
sumption is made concerning the form of this prol)ability-den;it.y function,
only the initial values of £{A Y und V(AL) have to be assumed. It is adva:nta-'
geous to assign to v = R/E(T) « gamma distribution. Then, if p and p are,the
para{pcbers of this initial distribution of ¥,if % is assumed to be known 1.‘and.
if thé observed oulcome is exnressed as the time ¢, elapsed during n‘ *1

" conseculive events (earthquake: with magnitude M, ), application of eq.

6.23 leads to the conclusion that the posterior probability function of v is

[

b



212

also gamma, now with parameters p + nk and p + ¢, . The initial and the
posterior expected values of v are respectively equal to pfy, and to (p + nk}/
(& + ¢,). When-initia! uncertainty about v is small, p and p will be large and
the initial and the posterior expected values of v will not differ greatly. On
the other hand, if only statistical information were deemed;significant, p and
i should be given very small values in the initial distribut_ié_n, and E{v), and
hence A, will be practically defined by n, %, and ¢,. ’I‘Hjé means thai the
initial estimates of geologists should not only include expected or most
prabable values of the different parameters, but also statements about ranges
of possible values and degrees of confidence attached to each.

In the case studied above only a portion of the statistical information was
used. In most cases, especially if seismic activity has been low during the
observation interval, significant information is provided by the durations of
the intervals elapsed from the initiation of ocbservations to the first of the n +
1 events considered, and from the last of these events until the end of the
observation period. Here, application of eq. 6.23 leads to expressions slightly
more complicated than those obtained when only information about ¢, is
used. . i
The particular case when the statistical record reports no events during af
least an interval (0, #,) comes up frequently in practical problems. The
probability-density function of the time T; from ¢, to the occurrence of
the first eveni must accouni for the corresponding shifting of the time axis.
Furthermaore, if the time of occurrence of the last event before the origin is
- unknown, the distribution of the waiting time from ¢ = 0 to the first event
coincides with that of the excess life in a renewal process at an arbitrary
value of ¢ that approaches infinity (Parzen, 1962). For the particular case
when the waiting times constitute a gamma process, T, is measured from ¢ =
0, T is the waiting time between consecutive events, and it is known that
T, = tg, the conditional density function of 7, = (T, — tx)/E(T) is given by
eq. 6.24 {Esteva,.1974), where uy = to/E(T):

i ' k
(m—1)! -
™ : (m—1) ot E (6.24)
Mm 1

2 Y et ()™

[olu + ug)]™ !

ffl (ul‘Tl = 'to} =

m=1n=1

Consider now the impli(;at.i.ons of Bayes.iaﬁ aﬁalysié when applied to. one of
- the seismic gaps-in Fig. 6.16, under the con.itions implicit in eq. 6.2_4_. An. ..
initial set of assamptions.and corresponding probabilities was adopted as-

described in-the following. From previous studies referring to all the south-
_ern coast of Mexico, local seismicity in the pap area {measured. in terms of
"\ for M > 6.5) was represenied by a gamma process with k = 2. An initial

+
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probability density function for v was adopted such that the expe('.u"-d value
'0{ A{Q.s) for the region coincided with jts average throughout the t:(;n1[)[eL(;
seismic province. Two values of p were considered: 2 and 10, whi‘ch cor-.
'resp:md to coefficients of varialion of 0.71 and 0.32, respectively. Values in
T'able _:G.UI were obtained for the ratio of the final to the iniLiai expected
value.s'?f v, in terms of uy,. Lo o
The;ﬂ‘]ast‘" lwo columns in the table contain the ratios of the corﬁputed
values.of E°(T,} and F'(T) when v is taken as equal respectively to its initial
or to its posterior expected value. This table shows that, for p = 10, that is
when uncertiainty attached to the geologically hased assumptions is !lo'w the'
e%pccted v.a!ue of the time to the next event keeps decreasing, in accord;nce
with the conclusions of Kelleher et al. (1973). However, as til;'lc goes on and
no events occur, the statistical evidence leads.to a reduction in the estimated
risk, which shows in the increased conditional expected values of T, . For p=
2, the geological evidence is less significant and risk estimates declreas‘e at a
faster rate. -
|

6.4.1.3 Bayesian estimation of-jointly distributed paraimeters ‘
In the gencral case, estimation of B will consist in the delermination of

the posterior Bayesian joint probability function of its components, t'aking .

as stat,isticallevidence the relative frequencies of observed magnitudes. Thus
if event A is described as the occurrence of N shocks, with mag‘niiudes
my, ., my,and b; (i = 1, ..., r) are values that may be adopted by the com-
ponents of vector B being estimated, eq. 6.21 becomes: |

Folbis e, O A) = e {;f_(.gl;f_'if_?_')P(AEb“ o br)
I f ey, o w,)P(Aluy, ..y, )duy, o du,

(6.25)
]

N
_I]lg(m,-lul, e Uty) ' ) ‘

where P(Alu,, ..., u,) is proportional to:

and g(m) = —3G*(m)fam.

Closed-form solutions for f” as given by eq. 6.25 are not feasible in-gene-ra]. .

" For the purpose of evaluating risk, however, estimates of the posterior first
~and second moments of f” can be obiainéd from eq. 6.25, making use of

available first-order approximations -(Benjamin and Cornell, 1970; Rosen-

© blueth, 1975) Thus, the posterior expected value of B; is given by [.fy.(u) -

U fju., where £ (u;) = f .. f faluy, ..., 1) du,, .-.du,, and the. muliple inte- -
--gral-is of order r.~— 1, irecause it is riot extended to the dominion ofy B;.

Hence: _ o
vy - Es[BLAIBY, ., B,)] FER T
E'(gy="r0 0 T e el g

(B‘) - ERlP(AIB,, ..., 8,)] o . (6.26)

-
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TABLE 6.111

Bayesian estimades of seisimicity in one seismic gap

ug = to/E(TY- . ET(p)E(v) E (T, » to)E(T)

p=2 p =10 p=2 p=10
0 1.0 1.0 0.75 - 0.75
0.1 0.95 0.99 0.76 . 0.74
0.5 0.75 0.94 0.91 - 0.71
1 0.58 0.87 1.14 0.73
5 0.20 0.54 311 - 1.05
10 0.11 0.36 54T N 1.55
20 0.06 0.22 10.50 &2F 2.48

where E' and E” stand for initial and posterior expectation, and subscript B+

means that expectation is taken’ with respect to all the components of B.
Likewise, the following posterior moments can be obtained:

. Covariance of B; and B;
m - E'B[BrB;P(AlB]' ey Br)]
Cov (B B) =g Pty L BT
Expected value of A(M)
E"[MM} = E"(A)E"IG*(M,; B))

E, (G*(M; BYP(AIB, ., B,)]

O e, L BT B

— E"(B)E"(B)) o (8.27)

- Margina! distributions. The posterior expectation of A(M) is in some cases
all that is required to describe scismicity for decision-making purposes. Of-
ten, however, uncertainty in A\(M) must also be acounted for. For instance,
the probability of exceedance of a given magnitude during a given time inter-
val has to be obtained as the expectation of the corresponding probabilities
over all alternative hypotheses concerning A(M). In this manner it can be
shown that, if the occurrence of earthquakes is a Poisson process and the
Bayésian distribution of Ay is gamma with mean A, and coefficient of varia-
tion V|, the marginal distribution of the number of earthquakes is negative
binomial with mean A;. In particular, the marginal probability of zero
events.during time interval ¢ — equivalently, the complementary distribution
function of ‘the waiting time beiween events — is equal to (1 + ¢/t")”
where r” = VI ® and {" = r"fA_. I'he marginai probabilitydensity function of
the wailing time, that should be substituted in eq. 8.20,is XA (1 + ¢/t"y" 71,
- which-tends to the exponential probability function as r" and " tend to
infinity fand V,, - 0) while their ratio remains equal to Ay..

4o
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t Bay;sian uncerlainty tied to e joint distribution of all seismicity param-
eters (A, By, .., B,) can be included in the computation of the prohability .

of occurrencé of a given event ¥ | i i
© : . b £ by laking the expectation of th: -
ability with respect (o all paramelers: L F nol that E"‘fh

Pz = E_‘\L.B“)(Z); A By, s B (6.29}

. .When_ thg jo_int. distribuf.ion of A, B stems from Bayesian analysis of an
Initial distribution and an observed event, A, this equation adopts the form:
Pz = S PN BIP(AIN, B)) ' E
B aPADL T (6:30)
wht'are '.and:_:,.sta_nd for initial and posterior, respectively. !
. éf?atml_uartal.nhty. Figure 6.17 shows a map of geotectonic provihces of
‘ci\ico, accordmg to F. _M_ooser. Each province is characterized by thé large-
:(r;a e features of its tccton:q structure, but significant local perturbations to
e overall patterns can® be identified. Take for instance zone 1, whose
_sms;‘r?otectomc features were described above, and are schematicallg; lshown
g; ‘ll:g. 6.18 (Singh, 1975): the Pacific plate underthrusts the continental
ock and is thought to l?reak into several blocks, separated by faults trans-
verse to the coast, that dip at different angles. The continental mass is also -

aq+
2%

e —

N

0o ey g

kilomriers

Fig. 6.17. Seismotectonic provinces of Mexico. {After F. Mooser- )
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. . & 8, > 08, .
Fig. 6.18, Schematic drawing of the secgmenting of Cocos plate as it subducts below
American plate, {After Singh, 1974.)

made up of several large blocks. Seismic activity at the underthrusting plate
or, at its interface with the continental mass is characterized by magnitudes
that may reach very high values and by the increase of mean hypocentral
depth with distance from the coast; small and moderat_c Tt;hallcvw shocks are
generated at the blocks themselves. Variability of statistical dz_ita a_long the
whole tectonic system was discussed above and is apparent in Fig. 6..10.
Bayesian estimiation of local seismicity averaged throughout the system is a
matter of applying eq. 6.21 or any of its special forms (qu 6.22 and 6.23),
taking as statistical evidence the information corre‘:s_pondmg to the whole
system. However, seismic risk estimates - are sepsitive to values of local
seismicity averaged over much smaller volumes of the earth's f:;ust; hence the
need to develop criteria for prébabilistic inference of possible patterns of
space variability of seismicity along tectonically homogeneous zones. '

On the basis of seismotectonic information, the system under considera-
tion can first be subdivided into the underthrusting plate and the sul{system
of shallow sources; each subsystem can then be separately analyggd. Take {or
instance the underthrusting plate and subdivide it into s sufflmen’tly small
equal-volume subzones. Let vy be the rate of gxceedance of magnitude M,
throughout the main system, iy,; the 'correspondmgl rate at each subzong,'apd
define p, as i’.LJVL: with p; independent of ¥, (p, is equal to the probability

that an earthquake known to have been generated in the overall system orig-

inated at subzone i), Initial ihfplmation about possible space variability of

|

H

. O
' . .

vy, can be expressed in terms of an initial probability distribution of p; and
of the correlation among p; and p; for any i and j. Because EuLf = py,, one
ohtains Xp; = 1. This imposes two restrictions on the initial joint probability
distribution of the pls: E'(p,) = 1, var’ Zp; = 0.1 all pls are assigned equal
ex |j_c_rctations and all paifs p;, Pi, I ¥ J are assumed to possess the same cor-
relation coefficient Rij = p’, the restrictions mentioned lead to E'(p,—) =1/s
and p' = —1fs— 1). Posterior values of E(p;) and p;; are oblained according '
to the -same principles that led to egs. 6.25—6.28. Statistical evidence is in .
this case described by N, the total number of earthquakes generated 'in the
system, and n; (i = 1, .., 5) the corresponding numbers for the subzones.
Given the ;‘),-'s, the probability of this event is the multinomial distribution:

o - !
N " n
P{Al.”I:'“lpal t;l_]-.'-l_.‘:j'n !p]‘ .- pnﬂ N 4(6-31)

If the correlation coefficients among seismicities of the varjous subzones can’
be neglected, each #; can be separately estimaled. Because p; has to be
comprised between 0 and 1, it is natural to assign if a beta initial probability
distribution, defined by ils parameters n; and N/, such that E'(p;} = n/IN]
and var'(p;) = n/(N] — n/)/[N/3(N! + 1}] (Raiffa and Schiaifer, 1968). The
parameters of the pogterior distribution will be: ’
n'=nl vn N/ =N+ N

Take for instance a zone whose prior distribuiion of Ay, is assumed gamma
with expected value Ay and coefficient of variation V1. Suppose that, on the
basis of geological evitlence and of the dimensions involved, it is decided to
subdivide the zone into four subzones of equal dimensions; a-priori con-
siderations lead to the assignment of expected values and coefficients of
variation of p; for those subzones, say £'(p;} = 0.25, V'ip)=0.25(= i, .
4). From previous considerations for s = 4 take P =13 fori# ] Suppose

now that, during a given time interva! ¢, ten earthquakes were observed in

the zone, of which 0, 1, 3, and 6 occurred respeclively in each subzon:e. 1f
the Poisson process motlel is adopted, A} and V| can be expressed in térms

of a fictitious number of events n' = Vi 2 occurred during a fictitious time
interval t' = n'/A; after observing n earthquakes during an interval ¢,'the

‘Bayesian mean and coefficient of variation of Ay, will be A} = (n' +;n),"

(t"+8), Vi =(n' +n)"Y2 (Esteva, 1968). Hence:

M ={VLEH10)(ViT2B g + 1), vy = (Vi2+aoy v o

Local deviations of seismicity in each subzone with respect Lo the avet!age

Ap can be znalyzed in Lefms of p; (i = 1,...,4) Bay'egian_ analysis of the ;:)ro-

portion in-which the ten earthquakes were distribtted among. the subzones

proceeds according to: T |

iy 2 ELBiPAIDG, . pa)]

E'(pjay =~ b o Bal] 6.32

P =5 [piAipss  )] (6.32)
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The expectations Lthal appear in this equation have to he computed with re-
spect 1o Lhe initial joint distribution of the pjs. In practice, adequate approx-
imations are required. For instance, Benjamin and Cornells’ (1970} first-
order approximation teads to E7(p ) = 0.226, E"(p,) = 0.294.

If correlation among subzone seismicities is neglected, and statistical in-
formation of each subzone is independently analyzed, when the p/s are as-
signed heia probability-density functions with means and coefficients of
variation as defined above, one obtains E"(p,) = 0.206, E"(p,) = 0.311,
which are not very different from those formerly obtained; however, when
E'(p) = 0.25 and V'(p;) = 0.5, the first criterion leads to E"(p;}) = 0.2086,
E"(p,) = 0.314, while the second produces 0.131 and 0.4186, respectively.
Part of the difference may be due to neglect of pj;, but probably a significant
parl stems from inaccuracies of the first-order approximation to the expecta-

tions that appear in eq. 6:32; alternate approximations are therefore desir-

able.

Incomplete data. Statistical information is known to be fairly reliable only
for magnitudes above threshold values that depend on the region considered,
its level of activity, and the quality of local and nearby seismic instrumenta-
tion. Even incomplete statistical records may be significant when evaluating
some seismicity parameters; their use has'to beaccompanied by estimates of
detectability values, that is, of ratios of the numbers of events recorded to
total numbers of events in given ranges (Esteva, 1970; Kaila and Narain,
1971).

6.5 REGIONAL SEISMICITY

The final goal of local seismicity assessment is the estimation of regional
seismicity, that is, of probability distributions of intensities at given sites,
and of probabilistic correlations among them. These functions are obtained
by integrating the contributions of local seismicities of nearby sources, and
hence their estimates reflect Bayesian uncertainties tied to those seismicities.
In the following, regional -seismicity will be expressed in terms of mean rates
of exceedance of given intensities; more detailed probabilisiic descriptions
would entail adoption of speciflic hypotheses concerning space and time cor-
relations of earthquake generation. .

6.5.1 Intensity-recurrence curves

The case when unceriainty in seismicity parameters is neglected will be

disciissed first. Consider an elementary seismic source with volume dV and -

"local seismicity A(M) pef nnit volume, distant R.from asite 8, where intensity-

recurrence functions are to be estimated. Every time that a magnitude M-

shock is generated at that source, the intensity at S equals:

T
. . I
Y=c¥, =cb, explb,Mg(l) _ : [(6.33)

(see eys. 6.4 and 6.5), where ¢ is a random factor and ¥ and Y, st;ind for
a(:Lua.l and predicted intensities, b, and b, are given constants, arJ1d g{ityis al
.funguon of hypocentral distance. The probability that an carthquake orig-
inating at the source will have an inlensity grealer than-y is equal to the
!)rui:.ability thal ¢¥, > v. If Y, is expressed in terms of M and randomness
in € is accounted for, one obtains: : -
ay, : - !

)= [ vy (viu)f)du : (6.34)

a“ 1 .
‘where v and v, are respectively mean rates at which actual and preijicted
mten_sities exceed given values, o, = Yyy. oy = ¥y, ¥y, and ¥ are the
pred‘lcted intensities that correspond to M and My ,and f, the pro‘ba'bilir,y—
density function of €. If eq. 6.33 is-assumed to hold: 1

vy} =Ko + Kyy™'1 —Kpy— "2 : (6.35)
- where: l A

K= [b,&(R)]"ANAV (i=0,1,2) (6.36)

ro =0, ryp = Blhy, ry=(F— )b, . (6.37)

' Substitutic_nn (?f eq. 6.35 \into 6.34; coupled with the assumption that In ¢
s normally distributed with mean m and standard deviation o leads to:

{
v(y) = CoKg + o Ky~ "V — Colpy "2 4 | (é.38)
where: : ! '
. !
Ina, —u; 1 —u;iq - .
¢; = exp(Q;) [ei (‘_‘Eg’*“) —¢ (j'ﬁf,-i')] : (6|.39)
] . f

¢ is the standard normal cumulative distribution function, @; = 1/2 o*r,% +.
mr;, and «; = m + o?r;. Similar expressions have been presented by Merz!‘and-
Qornell (1973} for the special case of eq. 6.8 when By -+ =0 and fora qua'dra-
tic form of the relation between magnitude amd logarithm of exceedance
rate.- Closed-form solutions in terms of incontplete gamma functions are'ob: .
tained when magnitudes are assumed to possess éxtreme type-l1I distr%bu:
tions {eq: 6.9). N . Lol
Intensity-recurrence curves at given sites are. obtained by. integration. ;qui‘ ;
the contributions of all significant sources. Uncerlainties in local seismicities ™

- ¢can be handled by describing regional seismicily in terms of means and vari-
ances of p(y) and estimating these moments from eq. 6.34 and suitable first=.. © . -

arld_ secon.d_-momen!, _approximaiions. Influence of these uncertainties. in -
design.decisions has been discussed by Rosenblucth (in preparz{tion). - h
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6.5.2 Seismic probability maps

When intensity-recurrence functions are determined for a number of sites

“ with uniform local ground conditions the resuils jare conveniently rep-
resented by sets of seismic probability maps, each”map showing contours
of intensities that correspond to a given reiurn period. For instance, Figs.
6.19 and 6.20 show peak ground velocities and accelerations that correspond
to 100 years retumn period on firm ground in Mexico. These maps form part
of a set that was obtained through application of the criteria described in
this chapter. Because the ratio of peak ground accelerations and velocities
does not remain constant throughout a region, the corresponding design
spectra will not only vary in scale but also in shape (frequency content); in
other words, seismic risk will usually have to be expressed in terms of at
least the values of two parameters (for instance, as in this case, peak ground
accelerations and velocilies that correspon

periods)).

d to various risk levels (return

'6.5.3 Microzoning

Implicit in the above criteria for evaluation
adoption of intensity attenuation expressions valid on firm ground. Scatter
of actual intensities with respect to predicted values was ascribed to differ-
ences in source mechanisms, propagation paths, and local site conditions; at
least the latter group of variables can introduce systematic deviations in the

‘of regional seismicity is the

4 P 7t

e -t -t et

n period of 100 years (cmisec)..

e

’ Fig. 6.19. Peak gro:und velocities with retur

- ary between soil and firm ground. A spacially difficult problem sterms when

Fi i ,
ig. 6.20. Peak ground acceleraiions with return period of 100 years (cm/fsec?)

EZ?::,’IYO:]LZ?;LM :,o ;_)rm}icted intensities; and geological details mayisignifi
cal seismicity in a small region, as well iati :
terns, and hence regional seismicity i v hood. Theo vation pa
S, y in the neighbourhood. Th i
deviations are the matter of mi i ocal modifiottion ot
. are lcrozoning, that is, ificati
risk maps similar to Figs. 6.19 and 6.20. i  of focal mOdlflca.UOn o
th(_Mi(;Sftiuoef the (;‘fi'ort [invested in microzoning has been devoted to s'l".udy of
] nce of local soil stratigraphy on the intensit
tent of earthquakes (see Cha i e e b o
ent pter 4). Analytical models h be cti
limited to response analysi ifi inear oy
lin ysis of stratified formations of li t honli
soils to vertically travelin ‘resu mpariog. ositvad
g shear waves. The results of comparing obse
: o y i J : ing ohs
and predicted behavior have ranged from satisfaptbry (Herre[:'a etgéﬁ' ')‘;10‘])-(‘;850;

to poor (i i
] 510:):5 LEi;iL;dson and waadla_x, 1972). Topographic irreguiarities, as hills or
. ; m ground formations undetlying sediments, may introduce sig-

ilflca?‘t sys_tematic perturbations in the surface, motion, as a conseguenice of
ave focusing or dynamic amplification. The latter effect was pfi»liii:lyl,‘.:/-re-

© sponsible for the exceptionally hi i
spousibl ) y high accelerations recorded at the zt
-of Pacoima dam during the 1971 San, Fernando earl.hciuake.. LEH}L: Ln."lﬂnt

Presen tic icrozoni i i ' .
par_a;;_wtrspi;a(itme (L)f microzoning determines . scismic intensities or“désign
wo steps. First the values.of those parai : irn® g
: . ‘those parameters on firn: gie :
are ectim i ,o5 00 LhosC paramy 5 ro: ground
estimated by means of suitable ati¢niation éxpréssions and then 'Ll%(i'y arée -

... amplified. according to the properties of local soil;. but this implies an ar:

bitrary decision to which seismic risk is very sensitive: selecting the bound-
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trying to fix that boundary for the purpose of predicting the motion at the
top of a hill or the slope stability of a high ¢liff { Rukos, 1974}

It can be concluded that rational formulation of microzoning for seismic
risk is still in its infancy and that new criteria will appear that will probably
require intensity attenuation models which inc}]udg the influence of local
systematic perturbations. Whether these models are available or the two-step
process described above is acceplable, intensity-recurrence expressions can
be oblained as for the unperturbated case, after multiplying the second
member of eq. 6.34 by an adeguate intensity-dependent corrective factor.-
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“4.1 INTRODUCTION

7.1.1 Some data ‘

i

. . . |

Tsunamxs_are the long water waves (with wawve ‘periods’ in approximately
the 5—60 mn?utevrange} generated impulsively by mechanisms such as under-
water tectonic displacements associated with earthquakes, high-.'specd sub-

. aqueous shides, rock-slides inlo reservoirs, bays or the ocean, and exploding

islands. They ‘may be caused by the tectonic displacement of an entire body
of water such as a lake (Wiegel and Camotim, 1962). - §

The horizontal component of velocity V), at which the water is displaced
fr_om the source by one of the mechanisms mentioned above is i!mportant,
WIth_ the speed being measured relative to \/EJ {where g is the acceleration of
gravity _a}nd d is the water depth). However, as long as the Froude number
(Vy, Iv/gd) is high, theory and hydraulic experiments show it is not as impor-
tani as the amount of water that is displaced (sec, for example, Wiége! et al.
1970; Hatori, 1970). ' b '

l.t is likely .that the major cause of large-scale catastrophic tsunamis is a
rapidly occurring tectonic displacement of the ocean bottom, with the dis-
p_{acement having a substantial vertical’component (dip-slip), as shown in
Fig. 7.1 (lida, 1970; see also, Balakina, 1970 and Watanabe, 19}7{)). One

~would expect that strike-slips would have to occur through a seamount or

submarine ¢liff to generate a tsunami, and then, owing to the rapid decrcase
9f the ground displacement with distance from the fault (Bonilla, '1970), it
is unlikely that major tsunamis would be generated by this mechanism as the
waves would be rather short (Garcia, 1972). However, earthquallces'asso-
cngted with strike-slip faults (as well as with other types-of fault'ing) may -
trigger a submarine earthquake, which in turn may genérate'a tsunami. o

Tsunamis are important becapse'of the loss of !i'fé_.:and-great'iproperty
damage that result from large ones. More than 27,000 pecple were killed and
10,000 houses destroyed in Japan. by the isunami of June 15, 1896 (Leet,
1948). A great tsunami which struck Chile, Hawaii, Califomia, Japa!n and all
othér coastal areas bordering the Pacific Gcean, oceurred 'ift conjunction with

i
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SISMICIDAD LOCAL

Se conoce como sismicidad local al proceso de ocurrencia de
temblores generados en una zona determinada. Eﬁ el pontegto de
este estudio se entenderd por evaluar la sisricidad ‘1ocal
determinar los parametros de las distribuciones de -probabilidad'
gue descfiben la ocurrencia de temblores en una regién dada. |

En la fig 1 se indican las fuentes sismicas gue consideramos
afectan a fajimaroa, y en las tablas 1 - 3 se presentan los
catdlogos sismicos de estas fuentes. En 1a'reélidad‘ias_fuentes
no son puntuales; el catdlogo 1 por ejemplo, representa la
sismicidad de un &area muy exténsa;. y los temblores__se' pueden
generar en cualquier 1lugar de esta &rea. Consideraremos la
distancia a la fuente como una variabfg'aleatoria (V. A.) a la
cual asignamos una densidad dé probabilidad. En este caso estamos
lutilizgndo una aproximacién de primer ordeﬁ al considerar la V.A.

4

distancia a la fuente igual'a Su esperanza. -
ﬁl proceso de sismicidad lo consideramos como ‘un proceso -de -
Poisson miltiple, donde la tasa de excedencia de cada una de’ las
magnitudeé,‘ definida como,;:el valor esperado del riGmero de
temblores con magnitud mayor o igual a M por unidéd‘de:tiempo;
esti ekpresada como (Cornell y Vanmarcke, 1969) '



—BM i "BMU .
L rmee ST

i

donde As, B son pardmetros desconocidos, Mo. es. la',maéni"t'ﬁd' por
encima de la cual el catdlogo est& completo. si la ecuacién
_anterior se, representa en papel semilogaritmico se observa que
para magnitudes pequefias es una linea recta con‘behdieﬁte igual a
-B, lo que estd de acuerdo con lo observado por Gutenberg y
.Richter (1954). Conforme M aumenta, la. curva todav‘a pn papel
sémilogaritmico, se vuelve céncava hac1a abajo y A(M) vale cero
'para M > Mu, reconociendo el hecho de que Mu es la magnitud mixima
gue puede generarse en la fuente sismica correspondienfe. '

Dada la definicién de A (M), la funcién de densidad de probabilidad

de las magnitudes es:

__ 1 d A(M) -
fH(M) = = M Mo = M = Mu
. ___ge "
EBMO- aBMu

_Puesto que se trata de un proceso de. Poissdn,-i' la’ d'ehs.idad_ de
probabilidades del tiempo entre temblores con M -z ‘Mo es
exponencial con tasa de ocurrencia Ao. .Con esta', y £on '_a funcidén
de densidad de probabilidad de la magnitud de cada temblor,

podemos calcular la verosimilitud de la historia sismlca como:

n

n .
= LI (t) £,(M) =T e !

LEIAo,B,Mu

Reorganizando términos tenemos:

[0 4 lon EAOT [ B

LE|AO,B,Mu



donde: n = nlimero de eventos ocurridos
R

T = Z-t1 = tiempo cubierto por el cat&alogo.

8§ =13 (M, =Mo)

De acuerdo. con el teorema de Bayes, la densidadla:poéterio:i de
los paréametros es igual al producto de 1la vérosimilitud del
evento por la densidad a priori de tales par&metros. Para Ao y B
elegimos a priori densidades gamma, con la siguiente forma:

£ (h0) a AR T

£5(8) a g TTeTPS’

~donde nf, m, t/ y s’ son parametros que condéﬁsan, nuestra
informacién previa, y que normalmente ge fijan con base en
regiones tecténicamente similares. Para Mu fijagemos; con fines de
- ilustracién, una densidad arbitraria fu(Mu). Aplicando el teqfema

de Bayes obtenemos gue

L = Ao

-1 - ' Mot —RaN _ - "
- Ao, B, Mu n" le Aot! Bm' le he [l -.€ BMU] -n fﬁ(Mu_) )

dqq?e m"=m’+n, n"=n’+n, .t"=t’+ T, .y s"=s'+ Q.;Se dbsérva gue Ao
tiene, a posteriori, también distribucién.gammaLLQFQﬁg «l. valor
'*esperado de este parametro es n"/t", siendo su coeficiente de
variacién 1/vn%. En general, el término entre paréntesis cuadrados
es cercano a la unidad, por 1lo que B tiene aproximadamente '

distribucién gamma con Eg = m"/s" y B = 1/m".

Una aproximacidén de primer orden consistiria en ‘- tomar los

pardmetros, gue en rigor son inciertos, iguales a siu esperanza.

A partir de la informaciéon de los catdlogos se calcularon todos
los parémetros necesarios; los cuales se presentan en la tabla 4.

A Mu se considerarid determinista y se tomard como Mﬁl=‘8.5.

r



ATENUACION DE LAS ONDAS SISMICAS Y SISMICIDAD REGIONAL

81 se cuenta con un nimero de’ registros suficiehteménté?aﬁﬁlib de
las intensidades ocurridas en el sitio en estudio durante lapsos
largos, 1los modelos probabilistas de la sismicidad reglonal pueden
dedupi;sg _dlrectamente de andlisis estadfisticos' “de’ _ ‘.dichos
registros. En caso opuesto deben deduc1rse a partir de los
modelos probabilistas de la sismicidad local eﬁ’fuénﬁes sismicas

vecinas. <

Debido- a-"lo anté?ior, es necesario contar con expresionés que
:relacionenyfla mégnitud Y posicidn focal de un - temblor con
'“las intensidades que pueden generarse en un sitio dado; ‘A estas
.relaciones se les conoce como leyes de atenuacién. '

Si tomamos a la aceleracién méxima del terreéeno come medida de
intensidad, y consideramos una ley de atenuacién sobre ésta, se
puede emplear una expresién de la forma:

Log Amax = A + B Log R + C M-

en_ donde A, B, C son coeficientes evaluados ‘con una“ regre51on
:mﬁltlple sobre las aceleraciones registradas, M es 1a magnltud ¥y R
51@ distancia epicentral. "Para el terreno'iflrmc< “de” Cladad
Universitaria (Cd. de México), Singh, et”él (1987) obtuv1eron la
ley de atenuac16n ‘que se empleara en este trabajo, dada por

Log Amax = 5.396 - 2.976 Log K +0.429 M

Aplicando esta ley de atenuacién, supuesta deéterminista para
Tajimaroa, se obtienen las aceleraciones para distintaS'magnitudes'
cuyos valores se muestran en la tabla 5. Recordando que en la

realidad las fuentes no son puntuales, lo qUe hacemos es proponer



una funcién de densidad de probabilidad de  la 'Qistqncia a la

‘fuente; para Tajimaroa estamos utilizando una- aproximacién’ de

—_——

--primer ~orden "al Condiderar la variable aleatoria distancia a’ la
fuente igual a su esperanza. ' : ST
N _
Ahora bien, nos interesa conocer las curvas de  ocurrencia de
intensidad para Tajimaroa, es decir, la tasa medialdefocufrencia
de temblores cuya intensidad en el sitio.en cuestién-exceda de
valores dados. o .

Analizaremos en. primer término el <caso determinista, - y
posteriormente incluiremos el efecto de la incertidumbre en 1la
aceleracidn maxima.

Para la fuente i se tiene que la tasa de ocurrencia de temblores
cuyas inteénsidades calculadas exceden valores dados es '

L v .(a) = A [M(a)i] -~ (a)
L.’ .
Puesto que deben tomarse en cuenta las contribuciones -de las

diversas fuentes sismicas cercanas que afectan a ‘rajimarpa,‘\sé
tiene: : o

) 3
v(ia) = X vl(a)
i=1

~El valor de vl(a) se calcula como sigque:

En primer lugar M(a), puede obtenerse a partir de la kiﬁﬁl de

atenuacién como: _ L S e

M(a), =. (Log A - 5.396 + 2.976 Log R) /0.429
2.976 Log R - 5.396
c = S

! 0.429

M(a)1 = 2.331‘Log a + Cl



sustituyendo en.(A)

— - —

éB(2.331‘Foq a + cl) EBMu‘-
° e BM, g BN,

v‘(a) = A

Después de aplicar 1los conceptos expﬁestos para. éi cééo de
Tajimaroa, se obtienen los valores presentados en la:tabla'e y las
curvas graficadas en la fig 3. '

Con los datos de v(a) pueden construirse curvas de lé.probébilidad
de exceder una determinada aceleracién en un detérminado periodo
de tiempo. Puesto que se trata de un prodeso-de Poisson, dicha
probabilidad puede calcularse con la expresidén

p[A > a en T afios] =1 - & ™7

En la‘tabla 7 se muestran los valores de las probabilidades y en

la fig 4 se presentan las curvas correspondientes.

Ccuando se consideran los efectos de la incertidumbre en la

aceleracidén médxima se procede de la siguiente manera.

Recordemos que A(M) representa la tasa de excédencia“de‘temblores
con magnitudes igquales a M o‘mayorés)asociadas con un proceso
sismico desarrollado en-una fuente dada. A cada ocurrencia de un
temblor asociado con el procesc sismico de interé&s corresponde una
magnffud y unas .coordenadas focales, que definen una distancia del
foco al sitio de interés. Como en general la correlacidn
probébilista entre la magnitud y la -1ocalizaci6n' del foco es
importante, la distribucién ﬁrobalista de 1la intensidad de un
evento aleatorio al sitio de interés, dependéré de la distribhucidn
conjunta de magnitudes..y‘ciistanéias. Se opta en este ejemplo
considerar la distancia-epicentrdl como determinista y la tasa de
excedencias se calcula como: '

vty)=J‘H - —gwu - PlY>y | M aM




v(yf es la tasa de ocurrencia en el 51t10 de 1nteres de temblores

~ - -econ” .intensidad igual a (y) o mayor, produc1dos‘,por un proceso

sismico dadd, M Y M, son los extremos infer}dr ;Y superior del
‘intervalo de magnitudes involucrado en el proceso sismico de
interés y el segundo factor dentro de -la 1ntegra1 es la
probabilidad condicional de que la intensidad exceda de (y) cuando
la magnltud es 1gual a M. -

Para Tajlmaroa en donde la 1nten51dad esta dada por 1a acelera01on

maxima del terreno.

9 | | M
v{a) = J H“ -

Q,
>

p(A>a | M]d M

&)
<

L]

Sl tomamos en cuenta que A|M = LN [ﬁ(M), alna] Yy que el 1ln %(M)'es
1gual a la ley de atenuac16n « + bM

o
1 na

p[A > a I M]=¢ [a'+ bM-lna] d M

entonces

Ina

M -
v(a);Juu_dgMgM ¢[a+bm 1na],ﬁiM‘

de la ley de atenuacién se tiene o . =0.7

Resolviendo 1la expresién anterior, se obtienen 1las tasas de
excedencia para aéeleraciones considerando la incertidumbre. La
tabla 8 muestra los valores correspondientes; comparando en la
Gltima columna el caso determinista cuyos valores son 'de. menor
magnitud gque cuando se considera la 1ncert1dumbre. En la f1g 5,

se tienen graficadas las dos (ltimas columnas de la talxia &.

oo . ' . R ) . . ‘
Lo que hemos calculado hasta agqui corresponde a un terreno firme



-~

supuesto en Tajimaroca. Para c0n51derar los efectos locales de

. Manera aprox1mada en nuestro_ estudlor_se_puede— aiectar 1a ley de*fl
atenuacién por un factor de 10 para un suelo 'como el del Valle de
Mex1co;‘ lo anterior esti basado en. funciones de' transferencia
quenidas‘ de terreno firme a blando en sismos recientes en 1la

ciudad de México.

w
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COEFICIENTE DE DISENO SISMICO
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.Se con51dera 6pt1mo ‘el coef1c1ente de disefio que . conduce a la

" ‘minima suma de los dos 51gulentes conceptos: costo 1n1c1al de la‘

estructura Yy esperanza del valor presente de las perdldas ‘por
danos debldos a sismo. oo

2

Para evaluar estas cantidades se hacen las siguientes hipétesis:

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

b) Cada estructura tiene un solo estado de falla. La
condicién para que esta se alcance se expresa -en
‘términos de la aceleracién espectral méxima del temblor
que producé la falla. -

c) El costo de la estructura, €, puede :modela:$ef‘aoh la
siguiente expresidn. |

¥ . C(ec) = C1 + Q c“

donde C1, Q, Y a son constantes y ¢ es el coeficiente sismico de
disefio. ' ' '

s

d) La tasa de excedencia v (¢}, de la acelerac16n A nﬁmero

de veces por unidad de tiempo en que esta acelerac16n es

excedida — puede representarse con la expres;én.
v (¢) =k c
donde K y r toman valores diferentes en cada sitio.

s .. . e T e L
. ER ',-r“f.‘-_,-. f i
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‘Puede demostrarse gue bajo las hipdtesis anteriores, las pérdidas

- esperadas por-sismo-cuando se-disefia con €l coeéficiénte c valen.

p(c) = % v(c)

dondq.} es la tasa de descuento usualmente fijada en 0;05|aﬁ0, Yy A
es el costo de la falla si ocurriera hoy. En estas condiciones,

se requiere minimizar la suma

Cr = C(c) + P(c)

cr=ocr + 0 c® + —?— v(c)

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

estructuras sin disefio sismico CiI.

AB)

; CT_,4Q c#, A
(—:-i'—1+clc +7CIV(C)
. p
Cr _ o T2
oo 1 + P, c™ + 5 v(c)
donde.
=9
p1__ CI
-, A
P, = T1

=F

para este estudio se emplearon los siguientes wvalores (Vargas y

Jara 1989)
a = 1.2
7 = 0.05
p, = 2.4

p. = 20

10
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entonces (B) se puede escrlblr como

€T -1 + 2.4 2 + 400 v(c)

Para distintos valores de c' y v(c) se obtlene 1a tabla 9 y la

fig. 6 se observa gue la aceleracidn 6pt1ma es 12cm/S . 

Ahora bien todo el procedimiento se debe realizar para distintos

periodos y obtener el espectro Sptimo.

. e

ey T
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Tabla 1. Catalogo sismico Tabla 2 Catalogo sismico -

de la fuente 1 de la fuente 2
T M T M
0.54 5.9 0.48 4.8
1.34 5.5 0.74 AT
1.88 4.8 3.17 146
2.05 4.9 4.75- 4.9
3.47 5.6 7.11 4.6
5.74 5.4 7.72 5.4
7.52. 4.8 9.31 5.0
9.15 4.6 9.91 4.9
9.84 | 4.7 10.34 5.3
11.46 6.7 11.51 4.6 -
11.88 5.1 11.78 5.3
13.53 4.7 15.52 5.0
16.03 5.3 . 18.99 6.4
17.25 5.2 19.47 . 4.8
17.86 5.8 21.26 4.9
21.91 6.0 21.66 4.9
22.68 4.7 21.99 5.3
23.72 5.5 . 23.14 | 5.1 %
24.34 5.8 24.71 4.9
25.44 4.8 25.50 5.9
25.91 5.4 25.95 6.3
27.20 4.6 26.83 5.1
27.26 4.8 29.12 4.9
28.08 5.2 29.86 . 4.9
29.79 4.8 30.56 5.6
30.62 4.7 31.98 5.4,
30.74 5.2 34.23 5.4
33.40 4.7 34.93 5.9
34.87 4.9 36.02 5.0
36.73 4.7 37.99 4.9
37.98 4.9 40.05 4.5 .
40.06 6.0 40.76 6.4
40.49 4.8 43,49 5.3
T | 42.15 4.7 43.57 5.0 .
43.51 5.6 45.54 . 4.8
44.57 4.7 47.39 4.7
45.15 5.0 47.61 5.2
46.44 4.6 49.71 - 4.5
47.80 - 4.6 50.05 4.6
48.18 4.8
51.03 4.5

n=41 ' n=39



" Tabla 3 Céfélbgo sismico de ia fuente 3.

i - n=86

T M T M
0.27 5.3 | 26.73 " 6.0
3.81 4.8 26.97 4.8
4.04 4.8 27.24 4.6
4.29 4.8 27.41 6.7
4.74 4.7 27.52 4.8
, 6.22 5.8 27.88 4.6
6.66 4.5 28.62 4.9
6.67 4.8 29.24 5.4
6.84 4.5 30.66 5.2
7.67 4.5 30.73 5.0
8.09 4.5 32.52 7.0
8.11 4.5 33.22 4.8
- 9.26 5.0 34.55 5.1
11.35 4.7 34.57 4.6

12.07 4.7 34.65 4.6
12.22 5.9 | .35.03 4.8
13.07 5.8 35.81 4.5
13.76 4.7 36.34 4.5

14.13 5.0°} -36.53 4.9 -
14.80 5.2 36.92 4.8
14.83 5.6 37.86 5.5
-~ 16.27 4.5 37.97 7.1
16.75 4.9 40.59 4.6
16.96 4.6 40.65 5.1
17.02 5.3 41.56 5.2
17.25 6.0 41.59 4.9
17.91 5.0 43,30 4.5
_ 18.16 6.4 43.44 5.2
19.24 5.1 43.54 5.2
19.77 4.7 44.10 5.1
21.16 . 4.7 44 .32 5.5

22.19 5.5 44.79 4.9 |

22.47 4.6 45.65 4.9°

23.92 4.6 46.56 4.6

24.15 5.3 46.80 4.5

24.15 4.8 46.97 4.8

24.62 5.5 47.03 4.7
25.19 4.6 48.05 4.6

25.46 4.8 49.02 5.2
25.51 5.0 49.41 4.7
25.72 4.7 49.45 5.1
26.10 4.6 | 49.99 4.6
26.41 4.5 50.48 4.6



3

AT

Tabla 4. Parametros qué definen la sismicidad local

I

- (e

f fuente n e I B
1 41 50| 0.82 ?1.71
2 39 50 | 0.78 | 1.65
3 86 50 | 1.72 | 1.98




Tabla 5. Magnitudes y aceleraclones para las

fuentes 1, 2 y 3

Magnitud al az a3
4.50 1.11 0.90 0.78
4.70 1.35 1.10 0.95
4.90 1.64 1.34 1.16
5.10 2.00 1.63 1.41
5.30 2.44 1,99 1.72
5.50 2.97 2.42 2.09
5.70 3.62 2.95 2.55
5.90 4.41 3.59 3.11
6.10 5.37 4.38 3.78
6.30 6.55 5.33 4.61
6.50 7.98 6.50 5.62
6.70 S 9.72 7.91 6.84
6.90 "11.84 9.64 8.34
7.10 14.43 11.75 10.16
7.30 17.58 14.31 12.38
7.50 21.42 17.44 15.08
7.70 1 26.10 21.25 18.38
7.90 31.79 | 25.89 22.39
8.10 38.74 31.55 27.29
8.30 47.20 38.44 33.25
8.50 57.51 46,84 40.51
8.70 70.07 57.07 49.35




Tabla 6. Tasas de excedencla para las fuentes

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

L

Tajimaroa
[ a vi{a) va(a) va{a) | wvrla) ]

' 1.11 0.815364 0.549997 0.844251 ! 2.209613
1.35 0.580764 0.396316 0, 368380 1.545461
1.64 0.414419 0.286047 0.383480 1.083948
2.00 0.293673 0.205044 0.256651 0.755369
2.44 0.207888 0.146795 0.171561 0.526245
2.97 0.147674 0.105414 0.115146 0.368236
3.62 0.104580 0.075442 0.077004 0.257027
4.41 0.074053 0.053954 0.051481 0.179490
5.37 0.052404 0.038531 0.034382 0.125317
6.55 0.036899 0.027351 0.022814 0.087065
7.98 0.025959 0.019368 0.015105 0.060433
9.72 0.018195 0.013633 " 0.009937 0.041765
11.84 0.012675 0.009507 0.006465 0.028649
14.43 | 0.008743 | 0.006533 | 0.004130 | 0.019407
17.58 0.005956 0.004399 0.002566 0.012%922
21.42 0.003975 0.002864 0.001516 0.008356
26.10 0.002568 0.001760 0.000811 0.005140
31.79 0.001570 0.000968 0.000339 0.002877
38.74 0.00085% 0. 000396 0.000021 - 0.001278
47.20 0.000354 0. 000000 0. 000000 0.000354
57.51 0.000000 0. 000000 0.000000 0.000000

70.07 0. 000000 0. 000000 0. 000000 0

. 000000




Tabla 7. Probabilidad de exceder a en 50,100 y 150,$ﬁosa

vi(a) p(50) p{100) " p(150)
1.11 2.209613 1.000000 1.000000 "1.000000
1.35 1.545461 1.000000 *|{ 1.000000 |~ 1.000000
1.64 ©1.083948 1.000000 1.000000 "1, 000000
2.00 "0.755369 1. 000000 1.000000 1.00C000
2.44 0.526245 1.000000 1.000000 1.000000"
2.97 0.368236 . 0.999899 1.000000 1.000000
3.62 0.257027 0.999997 1.000000 1. 01000
4.41 0.179490 0.999873 0.999539 1. 000000
5.37 0.125317 0.998099 '0,999996 0.999999
6.55 0.087065 0.987135 0.999834 0.999997
7.98 0.060433 0.951279 . 0.997626 0.999884
9.72 0.041765 0.876096 0.984647 0.998097
11.84 0.028649 0.761276 0.943011 O.986§95
14.43 - 0.019407 0.621049 . 0.856396 0.945581
17.58 0.012922 0.475914 0.725334 0.856051
21.42 0.008356 0.341506 0.566385 0.714467
26.10 0.005140 0.226631 0.401901 0.537449
31.79 0.002877" 0.133982 0.250013 0.350498
38.74 0.001278 0.061901 0.119970 0.174445
47.20 0.000150 0.007471 0.014888 0.022248
57.51 0.000000 0. 000000 0. 000000 0. 000000
70.07 0. 000000 0.000000 0.000000 0. 000000




Tabla 7. Probabilidad‘de exceder a en 50,100 y iSO;aﬁqsst

\

(100)

. 000000

. 000000

. 000000

vr(a) p(50) p - p(150)
1.11 1 2.209613 1.000000 1.000000 1.000000
1,35 1.545461 1.000000 1.000000 1.000000
‘1.64 1.083948 1.000000 1.000000 1.000000
2.00 0.755369 1.000000 1.000000 1.000000
2.44 . - 0D.526245 1.000000 1.000000 . 1. 000000
2.97 0.368236 0.999999 1.000000 1.000000
3.62 0.257027 0.999997 1.000000 1.000000
4.41 0..179490 0.999873 0.999999 1.000000
5.37 0.125317 0.998099%9 0.999996 0. 999399
"6.55 0.087065 0.987135 . 0.999834 - 0.999997
7.98 0.060433 0.951279 - ‘0.997626 0,999884
9.72 0.041765 0.876096 0.984647 0.998097
11.84 0.028649 0.761276 0.943011 0.986395
14.43 0.019407 0.621049 0.856396 - 0.945581
17.58 0.012922 0.475914 0.725334 0.856051
21.42 0.008356 0.341506 0.566385 0.714467 .
26.10 0.005140 0.226631 0.401901 '0.537449
31.79 0.002877 0.133982 0.250013 0.350498
38.74 0.001278 0.061901 0.119970 0.174445
47.20 0. 000150 0.007471 0.014888 0.022248
57.51 0.000000 - 0.000000 0.000000 0. 000000
70.07 O 4] 0 0

- 000000
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Tabla 8. Comparacién de tasas de excedencias con51derando
la incertidumbre y el caso determinista

a vit(a) | via(a) viz(a) nit(a) vria) -
1.11 0.696204 | 0.574604] 1.089942| 2.360750| 2.209613
. 1.35 0.606273 | 0.486629| 0.883209| 1.976112| 1.545461
‘1,64 - 0.512822 | 0.400622| 0.692836| 1.606281| 1.083948
2.00° 0.419202 | 0.319267| 0.524137( 1.262607| 0.755369
2.44 0.332356 | 0.247788; 0.384897| 0.965043| 0.526245
2.97 0.257263 | 0.188664| 0.276928| 0.722856! 0.368236
3.62 0.194203 | 0.140809( 0.194797 0.529810] 0.257027
4.41 0.143933 0.103683; 0.135046| 0.382662| 0.17949C
5.37 0.105139 | 0.075589| 0.092578| 0.273307{ 0.125317
6.55 0.075720 | 0.054518] 0.062730| 0.192970| 0.087065
7.98 0.054170 | 0.039161) 0.042325| 0.135657] 0.060433
9.72 0.038527 | 0.028001| 0.028290( 0.094819| 0.041765
11.84. 0.027259 | 0.019882] 0.018919| 0.066060| 0.028649
14.43 0.019132 | 0.014058] 0.012549| 0.045740! 0.019407
17.58 ~0.013401 0.009869| 0.008311; 0.031582] 'C.012922
21.42 0.009314 | 0.006876| 0.005442| 0.021634| 0.0083%6
26.10 0.006432 | 0.004728( 0.003538| 0.014698] (.00514C
31.79 0.004389 | 0.003210f 0.002261| 0.009860[ 0.002877
38.74 0.002954 | 0.002132| 0.001422| 0.006509| 0.001278
47.20 0.001950 | 0.001386} 0.000871; 0.004207| 0.000350
57.%51 0.001260 | 0.000873] 0.000519| 0.002653| C.000000




Tabla'9. Valores de costo total.;/i‘hiciaij',__ -

a vit(a) Cr/Ct
1.11 2.36075 9480201
1.35 1.976112 794.8853
1.64 1.606281 647.8578
2.00 1.262607 511.5565
2.44 0.965043 394.0169
2.97 0.722856 299. 0041
3.62 - 0.52981 224.1613
4.41 0.382662 168.3057
5.37 . 0.27330 128.3605
6.55 0.19297 101.0809
7.98 0.13565 84.27728
9.72 0.094819 75.69059
11.84 0.06606 74.00763
14.43 0.04574 78.3611
17.58 0.031582 88.49007
21.42 0.021634 104.538
26.1 0.01469 127.1555
31.79 0.00986 157.3352
38.74 0.00650 196.8017 .
47.2 0.004207 247.5563 -
57.51 0.002653 312.4481
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ESPECTROS DE RESPUESTA 'Y DE DISENO

L ]
Sonta E Rulz

I.” INTRODUCCION

La manera mas usual de definir el movimiento del %erreno el un
sitio con fines de diseno sismico es mediante un ESPECTRO DE
DISENO. La forma de este se puede predecir estadisticamente éi se
cuenta con suficientés datos de instrumentos,  sin embargo en
general esto no sucede asi por lo que no es posible'realizar una
prediccidn estadistiéa sélamente con ESPECTROS ‘DE' RESPUESTA
calculados a partir de registros locales. de temblores. Debido a
esto dicha prediccidén debe de hacerse a partir del-cbnocimiento‘de
las caracteristicas de los temblores que puedan afectar el lugar,
y de 1la probablidad de que ocurran. De lo anterior ‘se deduce que
un ESPECTRO DE DISENO implica una formulacidn probabilista ya que
interviene un gran numero de va_iables aleatorias, comb megn¥tud
y localizacidén de los. sismos, mecanismo de movimiento en la
fuente, propagacién de las ondas, naturaleza dél terreno local,
etc; mientras que un ESPECTRO DE RESPUESTA se obtiene en forma
determinista a partir del movimiento registrado. '

' En las siguientes secciones se tratan ambos espectros.

* Inv. Titular, Instltuto de Ingenlerlia, UNAM,
Apdo Postal 70-472, 04510 Méxlco, D. F.



IT ESPECTROS DE RESPUESTA
1. Bamportamienta eldotica lineal
El espectro de respuesta elastica es el valor absoluto maximo de la

respuesta sismica de un sistema de un grado de libertad con cierto

amortiguamiento, en funcidén de 1la frecuencia natural w del
. n

sistema. La respuesta de un sistema elastico lineal normalmente

se refiere a: desplazamiento ‘relativo, velocidad relativa a la

base y aceleracién absoluta (Sd, S,» S respectivamente). La
_ a,

expresion para obtener S a partir de la historia de ‘acelszracidn

x(t).,, para un amortiguamiento £ dado, y una frecuencia W, es

t
- 3 -
Jx(t)e Ewnu-r)[ cos w (t-T) - ———= sen ub(t—f}]dt
: 2 .
1 - £

S =
v

(1)

ma X

o



Cuando .el amortiguamiento es suficientemente pequeio, tal que
. : , :

1 - ¢ =1, los ‘términos de igual orden que £ .y. mayores

pueden despreciarse, y el término del coseno puede reemplazarse

por seno. En este caso se encuentran las siguientes relécipnés
entre Sd, Sv Y Sa o S
s Sv n Sv . _ i (2)
d = —e = P . . R T
5 27 . . ; : }
d
(3)
_ _ 2n
Sa = v Sv - T— Sv T

. donde T representa el pericdo natural del sistema.

v
" En la prdactica de la ingenieria sismica estas expresiones son

generalmente utilizadas para calcular espectros de pseudo-desplaza-

mientos relativos (PS) y pseudoaceleracionés absolutas (PSa) de la

siguiente manera

.'.,‘-ru":""’
0 _I‘Sv.‘
PS, = = (4)
n
PS =w 8 L . (5)
by a n v

De manera similar puede calcularse el pseudoespeétro de velocidad
a partir del de aceleracién o del de desplazamiento. Sin embargo
en general se parte del espectro de velocidad y. de este -se

calculan los pseudoespectros PS y PS .



En la. ref 1 se presentan los’ valores de amortlguamlento E usados
\ v
en la practica. o T L

: ) o : _ L Ny .
El.'espédtrb corréspondiente a- amortiquamientb nulo presenta
oscilaciones abruptas, Yo dque indica que la’ respuesta es muy

sensible.a cambios pequefios del periodo. A medida. que aumenta el
amortiguamiento en el sistema, se reducen las respuestas maximas y
la sen51b111dad al cambio de periodo es mucho menor._'
Es comun representar en graficas tetraloQaritmiddé los espectros
de velocidad, desplazamiento y aceleracién para varias fracciones
de amortiguamiento critico en funcién de la frecuencia natural, de
maneré que se lean las tres respuestas directarente  a partir de
una sola grafica '

2. Bamportamiento na bineal Ly

Cuando el comportamiento del 'sistema es no lineal también se
pueden representar los espectros én.Un-traZOAtetfalogariﬁhicd? sin
eﬁbargo en este caso los valores=abSolutos-maximoS”queﬂsé grafican
son tales que corresponden a ‘un -indicador ‘de: daﬁp-lSismico
espec1f1cado, es declir, todos los puntos de un espectro asociado a
un amortiguamiento viscoseo dado, corresponden -a ‘un miémoslnivel de
deterioro o dafo. Es usual, hasta la fecha, que tal indicador éga_
la demanda de ductilidad, de modo que se describen es?éctros,
inelasticos no lineales asociados a ciefta demanda de ductilidad
del ‘sistema de un grado de libertad. o 3 '

/

Las formas mas comunes. de comportamiente no lineal inelastico
utilizadas en ingenieria estructural son: elastoplastico, bilineal
y bilineal con deterioro de rigidez vy resistencia. En todos estos
casos la demana de ductilidad u se define como la relacién entre
el desplazamiento relativo maximo-amax y el de f;uencia Gy. Este
ultimo lo define, en un modelo bilineal, 1la interseccioén ‘de la
rigidez. inicial y la ‘fuerza de fluencia F;‘*;“ SR '

N



8 L . (6)
Los espectros no lineales inelasticos, correspondientés a un mismo
sismo, tienen caracteristicas distintas ségun. el tipo- de
comportamiento estructural que se trate. Esto se debe a gue la
respuesta hlsteretlca en cada caso dlSlpa 1a energla con forma.y
magnitud distintas dependiendo de las relac1ones carga deformaclon
en cuestion. Dicha: respuesta. implica ¢ierto ‘nivel. de - -daho "que
puede afectar la capacidad del sistema para‘' resistir sismos
intensos en el futuro, o

El cdalculo de espectros de respuesta no lineales generalmente: se
realiza numéricamente integrando las ecuaciones de movimiento paso
a paso en el tiempo. En la fig 1 se presenta un diagrama de
blogques relativo al calculo de los espectros inelédsticos. Estos
también se pueden estimar en forma aproximada, reduciendo mediante
reglas simples el respectivo espectro lineal eldstico.

3. Respuestas elaotica y elastaplaeficas

Para acelerogramas con banda ancha registadcs cerca del epifoco,
la relacidn entre la respuesta maxima de 'un sistema elastico y la

de un sistema con comportamlento elastoplastlco es. aprox1madamente
de la 51gu1ente forma (ref- l)

a) Cuando el periodo del sistema se encuentra dentro del intervalo
"

de velocidad constante, el desplazamiento maxime inelastico es

aproximadamente constante e igual al desplazamiento -"maximo

elastico §_ (fig 2a). Esto no ocurre para niveles de fluencia

extremadamente bajos, en donde el desplazamiento se incrementa

grandemente. A partir de lo anterior se llega a



F . ‘
po= e 2= = T8 o (7)

en donde F y a son la fuerza y aceleracidén del sistema cuando
. e - N
este se considera elastico; F oy a representan --la -fuerza vy

aceleracién de fluencia del sistema,.y m es la masa del mismo.

by s8i el periodo del sistema es muy ‘corto,l-ae mode “que la
respuesta .se encuentre dentro del intervalo ' de aceler?cidn
constante, el desplazamiento maximo 1inelastico es tal '‘gue la
energia disipada'pof un sistema con nivel de fluencia Fy es igual
a la energia del correspondiente sistema elédstico. Esto es, en la
fig 2b; el drea AOCE es igual a la comprendida entre los puntos
OBDM. En esta figura la linea punteada CD’. representa los puntos
del verdadero desplazamiento maximo inelastico y la linea 1llena
CD une 1los puntos de 1iguales energias de los sistemas

elastoplastico y elastico. A partir de esto | |

Fe 1/é o ) : :
I G | - (8)
y

Las ecs 7 y 8 constituyen.las reglas de reduccién de espectros
elésticos'para calcular espectros elastoplasticos. Estas reglas
son validas para movimientos de banda ancha de registros en
terreno duro, cercanos al epifoco. Cuando el movimiento es de
banda estrecha; como los que se presentan en la zona planda de la
ciudad de México, estas reglas no son aplicables, Segﬁn'se‘éxpliéa
enseguida. - ,

Rosas, et al (1989, ref 2), Ruiz y Diaz (1991, ref 3) énalizarqn
las relaciones entre espectros elastopléstidoslde aceleracion ¥
sus respécivos elasticos para varios conjuntos de movimientoé qoh
periodos dominantes especificados, registados en la ciudad de
México. La forma de las relaciones medias se muestra en la fig 3.

Esta correspondiente a registros en terreno blando con periodo



-

dominante de. 2s. El tipo de curva de regresion que.se-ajusto en
dichos estudios es '

F : :

¥ o .1 -AT -BT qneM 1.

F (1 - i ) e D e .‘?' 0 ' (9)
en donde T repreéenta el periodo de sistema, A, B, ¢, y D son
parametros que dependen del sitio. - En la fig 3 se 'muestra con

linea discontinua la relacidén correspondiente a las ecs. 7.y 8.
Como puede obsefvarse en tal figura estas expresiones dan lugar a
espectros 1ineldsticos del 1lade de la seguridéd para periodos
cercanos al dominante del ,movimiento, pero_‘resultaﬁ menos
conservadoras para pericdos relativamente cortos; Actualmente se
_estan tratando de derivar .en el Instituto de Ingenieria,
UNAM reglas generales para construir espectros  inelasticos a
Rartir de eléasticos en donde se tome en cuenta el ancho de banda
de la densidad espectral del movimiento (ref 4). o



III. ESPECTROS DE DISENO

Un espectro de disefio implica una formulacién probabilista. Este
egpectro debe cubrir las caracteristi¢as de - los pbsibles
movimientos del terreno en un sitio especificado o una‘regién_cbn
caracteristicas geoldgicas similares entre si. Tales mcvimientos
pueden, por ejemplo deberse a fuentes cercanas y lejana al sitio,

con caracteristicas sismogénicas diversas, etc. '

En la construccién de un espectro de disefioc se deben tener en
cuenta principalmehte las caracteristicas de las fuentes sismicas, -
las relaciones entre estas y el movimiento del terreno, :y>lla‘
influencia de las condiciones locales del suelo. ' ' o )

5

Generalmente se asocian para un sitio dado, varios espéctrdsf .
elasticos de disefo, cada uno para diferentes periodos de
'rgcurrencia. La eleccién del périodo de recurreicia, con fines.de
disefo . sismicé, debe basarse en criterios de optihacién-sbbrev

el riesgo aceptado y los costos de las construcciones.



1.Reduccidn de eapecinas eldoticos - pon umWOQQQOuy no

. tiront _ . .

Cuando actua un sismo intenso sobre las estrucﬁuras estas pueden
desarrollar un comportamiento no lineal o lineal; segun se prevea
en el diseno. En nuestro medio, como en muchos, es.usual diséﬁar
edificios de manera que presenten un comportamiento mas alla del
de fluencia. Los métodos de analisis comﬁnmenfe empléadoé se basan
en sistemas lineales excitados por movimientos correspondientes a
espectfos elasticos reducidos ‘para tomar en cuenta el
cdmportamiento no lineal. Es comun calcular los espectros
reducidos asociados a un nivel de excitacién de forma tal que el
sistema tenga cierta demanda de ductilidad u.

Newmark y Hall (ref 5) propusieron reglas de reduccidn de
espectros lineales basados en las ecs 7 y 8, aplicables a
registros de banda ancha, como el de El Centro; Calif.  de 1940.
En varios reglamentos de disefio sismico se utlizan/dichas leyes de
reduccién de espectro, incluyendo-el Reglamen%q de Construcciones

~del Distrito Federal (RCDF-87, ref 6) y el UBC (Uniform Building
Code, ref 7).

El RCDF-87 especifica tres espectros elasticos, pana 5% de
amortiguamiento critico, que dependen del tipoc de terreno (zonas I,
IT vy ITI). Dichos espectros cubren los posibies tipos de sismos
que pueden afectar al Valle de México. Estos sbﬁ‘(ref 8 ): ‘a)
temblores locales; b) de profundidad intermedia;'c).ée subduccién,
y d) del resto de la Placa Continental. La’ envolvente de los
espectros asociados a estos tipos: de temblores con cierta
probabilidad de ocurrencia, es tal que la banda de frecuencias
resulta moderadamente ancha. Cuando ademas se introducen las
incertidumbes asociadas a: condiciones 1locales del' terreno

,(topogfafia, heterogeneidad, anisotropia, escaces de datos sobre

10



temblores intensos, incertidumbre en' la respuesta estfuctural,

etc) dicho espectro de disefio resulta francamente de banda ancha.
Por lo anterior es razonable -aplicar ‘las reglas de Newmark al

espectro lineal que propone el RCDF-87.

Los espectros reducidos por demanda de ductilidad se emplean tanto
en el analisis modal espectral de estructuras como en el de
fuerzas laterales equivalentes. En el primero 1las fuerzas
actuantes se determinan con base en los modos ‘de vibracisn que
intervienen en el analisis estructural, mientras que en &l se@undo
dichas fuerzas se calculan a partir del modo natural de la
estructura. .

-

11l
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FIJAR LAS RELAC!ONES DE #» QUE SE DESEAN

e )

PARA CADA PERIQODO

P PARA CADA FUERZA DE FLUENCIA, F = ma_
- ENCONTRAR DEMANDA DE DUCTILIDAD, &

13 . I\ .

UNIR LOS PUNTOS CON # I1GUALES
T (PREVIAMENTE ESPECIFI{CADAS)
o, EN CASO NECESARIO UTILIZAR
INTERPOLAC | ON
[ - F 1N
Fig 1 Diagrama de bioques- para el - cdlculo de

inelasticos no lineales

[ R

espectros



IV  CALCULO DE ESPECTROS DE DISERO A PARTIR DE FUNCIONES DE
DENSIDAD ESPECTRAL ' '

En esta seccién se supone que se conoce la densidad espectral del
movimiento esperado en un sitio asociado a cierto periodo de
recurrencia, y a partir de esta informacidén se desea definir el

correspondiente espectro de disenoc. Los criterios para lograr esto
son los siguientes:

A} Analisis Probabilista en la Frecuencia. Primeramente se obtie-

tiene con la funcién de densidad espectral de la respuesta de
un sistema de un grado de libertad (lgdl). Se analizan las
probabilidades de excedencia de valores espectrales y se
determinan espectros de respuesta con probabilidades de
- excedencia prefijados. Este criterio utiliza los primeros
momentos de la funcidén ce densidad espectral vy ia_duraqién de
fase intensa del movimiento. Con ellos se puede encontrar en
forﬁa aproximada la esperanza de la respuesta maxima y estimar

espectros de diseno. Este criterio se explica mas adelante.

. B) Simulacion de Movimiento Sismicos. A partir ‘de un numero

suficiente 'de movimientos simulados se - calculan sus
correspondientes espectros de respuesta y se. obtiene el

espectro asociado a cierta probabilidad de excedencia.

12 ' " w



En lo que Figue se explica con detalle el inciso A. El referente
a.Simulacién de Movimientos. Sismicos se trata ampliamgnte en el
capitulo correspondiente. ' : SR :

1. Analicic pnobabilista en o’ fnecuencia

En cste caso la excitacdion sismica se trata mediante: funciones de

densidad espectral (f d e) de potencia G(w). “El valor esperado
E [x(t)] 'de los acelerogranas es nulo, por lo gue el area bajo la

funcién G(w) es igual a la varianza o’ La siguiente
relacién es basica en 1la teoria de vibraciones aleatorias
estacionarias de sistemas lineales {Crandall y Mark, 1963; ref 9)

I G (w) = G(w) |H(w) |® (10)
en donde G (w) es la £ d e resultante y |H(w)| es la funcidén de
amplificacidén o de trasferencia que representa la amplitud de la
respuesta del sistema ante una excitacién arménica de amplitud
unitaria y frequencia w. Para umr sistema de:un grado de libertad
en que la excitacién y la respuesta son la aceleracidn y el
désplazamiento respectivameﬁte, la funcién de amplificacién al
cuadrado es '

(11)

T
1
€

»

donde W repreéenta la frecuencia natural del sistenma y £ el

. . . ’ 2 . .
amortiguamiento. La varianza de la respuesta o es igual al area

baje la curva G (w). La desviacioén estandar de - 1la
. u
pseudoaceleracion de la respuesta es o, = uﬁau.

4

13



. .o W '
o’ = w ¥ =0 Gl J |H(w) [2dw + J " G (w)dw (12)
. : 0 (oI
- 6.
w G(W )/ (4€)1+ J_p G (w) dw

8]

&
s

La imp?rtancia relativa del ‘segundo término de la “derecha crece
para frecuencias naturales grandes (ver fig 4). 7
La desviacidén estandar de la pseudo-aceleraciodn, b;, es iguél a la
de la aceleracidn del terreno, o, cuando W > o, Y o, es igual a la
desviacidén del desplazamiento del terreno cuando w = 0. Para
sistemas ligeramente amortiguados, c¢on frecuencias naturales
intermedia§, predomina el primer término.

L. ' 2 £ ' 2 .
La varlanza o .fcrece desde cero a un valor o;(s) al final de.
]

..- - R .
la duracion s del temblor. Dicha varianza esta dada por

4

. nw -2fw s W
ol (5) = Gu) —F (1-e Tyt [ Glw)dw ©(13)
) 0

La esperanza del desplazamiento maximo ﬁ@u que define el punto
del .espectro de respuesta medio, es proporcional a la desviacidn
estandar au(s), es decir

= r o ts) - ' - {14)
u

max, s, p, s, p

"v
+
#

donée rigise concce -como el factor pico. Los subindices s y'p_se
asocian a 1la duracion del movimiento y a la probabilidad de
excedencia respectivamente. Cuando p =0.5 se obtiene la medianaﬂ
del espectro de respuesta. El intervalo usual de variacidén de

r es entre 1.25 y 3.50 (Vanmacke, 1975)., .E1 problema de

s.p

evaluar r_ - equivale‘ al de evaluar la probabilidad de gque la
- . s

P

respuesta del sistema sea mayor a cilerto limite a durante el
intervalo de tiempo (0,s). Una expresién aproximada, la cual
supone gque la respuesta estacionaria cruza la barrera a siguiendo

I e

(28
e
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un proceso de Poisson, es

donde

Q_ s/(2m)

S G Y

5 = (SU)LZ

[

Q = (A, /A )R

U 2,u O,u

gL 42 172
5t.l - (l P\l,u / AO,UAZ,U)

A =J‘ w' G_(w)dw
Una expresién simplificada de la anterior es la siguiente:

2

r = (21ln MY+ /(2 1n N)

en donde

¥y = 0.577... {constahte de Euler)

r, = 1[(21n {2n [1 - exp (=8 V= in 2n) 1 ) 177y

(15}

(16)

Esta expresién implica un valor p ~ 0.368 de manera que (-in

p)-1=l, y n = f%s/(Zn) representa el .numero promedio de cruces de

la réspuesta por el eje del tiempo.
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La;;éxpresién5 simplificada (ec .IG) se ha . callbrado con

__h-acelerogramas obtenldosmen—ia c1udad de Mex1co“(0rdaz Y- Relnoso,

1987 ref 10). - Para los casos anallzados 1a comparac1on de este
paso a paso da lugar a errores relatlvos.zﬂ“

crlterlo Y uno “exaéto"

medios del orden ‘de 6-% Y a desv1ac1ones estandar de dichos’
R A

errores. de\18%
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RESUMEN

Se presenta un método para simular la respuesta sismica de depdsitos de suelo blando

. sobre un semiespacio elastico ante la incidencia de ondas de corte SH planas. Ll

problema estd gobernado por la ecuacién escalar de onda, la cual se resuelve usando
haces Gaussianos. Estos sc obiiencn con base en una ap.roximacién parabdlica de
la ccuacidn de onda en coordenadas locales construidas a lo largo de rayos (lincas
perpendiculares a los frentes de onda). La técnica consiste en la descomposicién del
campo de onda incidente en un sistema de haces Gaussianos. Cada uno de ellos da
lugar a haces refractados y reflejados. Los primeros se propagan geométricamente
en el depdsito considerando los correspondientes coeficientes de reflexién. Ll campo
de desplazamientos en el sitio de inter¢s se calcula con la suma de las contribuciones
significativas de cada uno de los haces. Los cdlculos se realizan en ¢l dominio de la |
frecuencia y la respuesta temporal se obtiene mediante la transformmada rapida de
Fourier. Para calibrar el método se comparan resultados con los obtenidos mediante
otros procedimientos. Se discuten los alcances y limitaciones del método.

\ ’

ABSTRACT: SEISMIC RESPONSE EVALUATION
OF SOFT SOIL DEPOSITS
BY MEANS OF GAUSSIAN BEAM SUPERPOSITION

A method is prescuted to simulate the seismic response of a soft soil basin in an

-clastic halfspace for the mcidence of plane S waves. The problem is governed

by the scalar wave equation, which is solved using Gaussian beam superposition.
Gaussian beams are obtlained from a parabolic aproximation of the wave equation
in local coordinates which are constructed along beams (perpendicular lines to the
wave-front). The technique is based upon the incident wave field decomposition in a
systein of Gaussian beams. Each incident beam produces a refracted and a reflected
beam. The first one spreads out geometrically inside the basin according with its
reflection coefficients. The displacement field is obtained as the sum of significant
contributions of each becam. The computations are carried out in the frcqueﬁc_‘;'
domain and the time response is obtained using the Fast louner Transform. In

i



168: K © " D.A. Alvarez, JL RodnguezyFJ Sanchez—Sesma

' order to ca.hbra.te the method the results are compared with thosé obtained with
other procedures. The scope and limitations of the method are disscused.

INTRODUCCION-

Los sismos intensos en poblaciones asentadas sobre depdsitos de suelo blando
han provocado graves pérdidas humanas y econémicas. Por ello es 1mportante a
comprender el fendmeno de propagacién de ondas sismicas en este tipo de
configuraciones geoldgicas. Diversos estudios muestran una clara ccrrelacion
entre la distribucion de dafios y las condiciones locales.! Durante los sismos de
Septiembre de 1985, en la Ciudad de México, ubicada sobre un valle lacustre a
una distancia de aproximadamente 400 km de la zona epicentral, se registraron
amplificaciones espectrales de 10 a'50 veces con respecto a lo observado en sitios
de terreno firme (como es la Ciudad Universitaria?). Sin embargo, en lugares
.ubicados a distancias menores de 100 km el movimiento pasé practicamente
*"inadvertido.

La amplificacion dinamica del mowmmnto se debe principalmente al a,tra.-
pamiento y enfocamiento de la energia sismica incidente. Estos fendmenos son
generados principalmente por el contraste de impedancias entre los medios y
por la geometria de la estructura geoldgica. La generacién de ondas superfi-
ciales y los efectos no lineales también influyen de manera importanie en el
comportamiento sismico. Se han desarrollado diversos métodos para evaluar
los efectos de las condiciones de estratigrafia y geologia locales cn las carac-
teristicas del movimiento del terreno.®~® Para configuraciones arbitrarias las
soluciones numéricas permiten, a través de estudios paramétricos, obtener una
estimacion de la respuesta sismica en.el sitio sin simplificar ‘demasiado la es-
tructura local o el campo de onda incidente. Sin embargo, la mayor parte de
estas técnicas (elementos finitos, diferencias finitas o ccuaciones integrales) de-
manda considerables recursos de cémputo a medida que la frecuencia aumenta.
Si bien es cierto que la flexibilidad y versatilidad de estos métocos se incremens-
tan con ¢l desarrollo de los sistemas de computo, también es descable contar
con métodos aproximados suficientemente rapidos que permitan calculos para
altas [recuencias. Tal es el caso de los métodos geométricos basados en'la
teoria de rayos. Estos tienen-a ventaja de presentar una clara visualizacién
de la fisica del problema y de ser confiables en alta frecuencia.

La teoria de rayos es una aproximacion de alta frecuencia. Los rayos son
"lineas que representan las trayectorias de propagacién con el minimo tiempo.
En medios homogéneos se trata de lineas rectas. En problemas de propagacion
. de ondas en configuraciones irregulares el use de rayos permite obtener aproxi-
maciones razonables de la parte geométrica del campo de ondas. Sin embargo,
_deben tenerse precauciones especiales para tratar regiones de singularidad tales
' como las cadsticas o las zonas de transicién entre rayos y sombra geométrice
- pues se despredia la difraccién. Ademas, generalmente los métodos de rayos
‘tradicionales requieren un trazado de rayos emisor- receptor.” 67 )

Recientemente se ha desa.rrollado una técnica de superposicién ‘de haccs: .
Gaussianos que elimina muchas de las desventajas de la teorfa de rayos tradicio-
nal.®#=13 En la solucién se combina el método asintético de rayos® con una

0
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aprox1ma.c1on parabohca de la ecuacién de onda 14 Los ca.lculos con esta técnica

* son satisfactorios, aun en la vecindad de caiisticas. Ello se debe ai efecto de”

suavizado que proporcionan los haces Gaussianos, lo que simula la difraccién.
La técnica de superposicién de haces Gaussianos permite estudiar apro-

ximadamente el comportamiento sismico de diversas estructuras geoldgicas. .

Aqui presentamos una aplicacidén de esta técnica, propuesta por Babich? al
estudio de depodsitos irregulares de suelo blando en la superficie de un sernies-
pa.c1o elastico ante la incidencia de ondas de corte SH planas.

SUPERPOSICION DE HACES GAUSSIANOS :

El método se basa en la solucién aproximada, gn coordenadas centradas, de la
ecuacion de onda. Para ello se construye el diagrama de rayos que indica la
propaga.cién de las ondas sismicas. A diferencia de otros métodos de rayos no
se requiere el trazado emisor-receptor y su costo es comparable. Debido a los

efectos 1ntnnsecos de“suavidad y de disipacién de energia, puede decirse que.

s consxdera. en pa.rte la difraccion, en especial para geometrias suaves.
- Para obtener_una representacion confiable del movimiento, se requiere de

‘una adecuada densidad de rayos. La superposicién de las contribuciones rele-

vantes de los haces Gaussianos proporcionara una descripcién de los desplaza-
mientos para el sitio de interés.

Considérese una configuracién bidimensional e mcxdcncm de ondas de corte -

polarizadas horizontalmente (SH). En estas condiciones, la ecuacién reducida
de onda, que gobierna el movimiento arménico en medios eldstico-lineales,

homogéneos e isétropos, en coordenadas centradas (s,r), se puede escribir
como

]
I

v . 9% 2 . o

FX + ] +k*v=0 | (1)
donde k=w/f es el nimero de onda, w la frecuencia circular y g es la velocidad
- de propagacién de’las ondas SH. Si se acepta que la direccién preferencial de
-propagacion coincide con el eje s, el campo antiplano de desplazamientos,
_v(s,r,w) se expresa €omo

0(s,7w) = f(s, )R L ®

Por otra parte, si la variacion de f con respecto a s es suave; es decir, que
la segunda derivada de f con respecto a s puede despreciarse, entonces las
ecuaciones (1) y (2) conducen a la expresion

&*f atf
uk—
Jr + Js?
Esta ecuac;on parabélica se puede resolver en términos de polinomios de

Hermite.!! La solucién mas simple, correspondiente al polinomio de orden cero,
se denomma aqui haz Gaussiano bdsico y se representa por

=0 ' - 3)

. “ : rt
Ver - — v - <xp{iL JMU ii(/ )]}

Ui

[ (.] )



170 "D:A. Alvarez, J.L: Rodriguez y F.J. Sanchez-Sesma

donde s.=31kL%,es la~distancia critica, L es el semiancho inicial del haz en
5=0, y C ¢s una constaute. En este estudio se adoplo el criterio de que Ly -
fuese determinado por la separacién entre rayos. Por otra parte, Nowack y
Akil® definen Ly inversamente proporcional a 1/ y en consecuencia aceptan -
traslapes significativos de los haces (particularmente en frecuencias bajas). La
eleccién de Las es de suma importancia, en especial en ¢l limite inferior de
frecuencias. En la Figura 1 se muestra la variacién del haz Gaussiano en am-
plitud y ancho para distintos valores de s/s.. Estas definiciones se basan en .
la nomeclatura utilizada por Cerveny.? Puede decirse que para s<s, la propa- .
gacién corresponde a la de una onda plana, y para s>, se tiene aproximada- :
mente propagacién cilindrica. Es claro que en la primera de estas regicnes as -
hipétesis son mas fidedignas. De hecho, la extensidén de esta zona crece con la
frecuencia. Sin embargo, si se emplea un mayor nimero de rayos la distancia
critica se reduce, ya que Ly disminuye.

S/5.

250 -1.0 .0 1.0 2.0
/Ly

Figura 1. Amplitud de un haz Gaussiano basico. '

El nombre de esta técnica se debe a que la amplitud del haz s¢ reduce
exponencialmente con ¢l cuadrado de la distancia desde el centro del rayo,
generando la forma de la distribucién de Gauss.- La superposicidn ¢z estos
haces permite representar una onda plana de manera exacta.’® Sin cmbargo,
. como ¢n las aplicaciones se usa un nimero finito de términos, a grandes dis-
tancias (relativas a s.) el esparcimiento de los haces ya no reproduce una
representacion confiable de la onda plana. En la formulacion que aqui se pre-
senta se parte de la representacion exacta de una onda plana en términos de la
suma de haces Gaussianos. Se acepta que ésta es valida para representar las
ondas emitidas por refraccion dentro del depdsito. La condicidon inicial es en-
tonces la dada por la onda incidente y el respectivo coeficiente de transmision.
Este ultimo se calcula bajo la hipétesis de onda localmente plana. -

Por otra parte, cualquier funcién F'(r) se puede escribir como

Py = [P -¢) & 6
donde &(-) es-l-a delta de Dirac que puede representarse mediantc |

r— €)= lim 1

Ly —0 ﬁLM

lr=6/Lul? | (6)
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precisamente con la dlstrlbuuon Gaussmna moerada en la ecuacion (6) Es
posible, -considerando las ecuaciones {4) a (6), obtener una expresion apro-
ximada del campo de desplazamientos v, a partir de sus valores iniciales en la
linea s=0 mediante

oo

v(s,rw) = AL Z v(0, AL w) g(s,r — JAL W) E A(7)

j=—o0

donde se ha discretizado la integral resultante, g(s,r,w)=ve y C=1/{/TLp).
De hecho, la ecuacién (7) es una aproximacién de la representacién exacta para -
una onda plana que se propaga en la direccion s. Aun si la propagacior. no
ocurre cn esta direccion esta representacion es excelente.,

A partir de la ecuacién, (7) es posible obtener una expresmn apmx:mada
de los desplazamientos eritidos dentro del depdsito por la incidencia desde el
semiespacio. Por supuesto, en tal expresion los haces deben afectarse por los
correspondientes coeficienles de transmisién y reflexion. Con base en ésto, se
" puede escribir que

X

NR " REF+1

v ZA{UJ Z (Hk ‘1Ak) g{s,rw) . (8)

donde NR es el niimero de rayos, REF es ¢l nimero de reflexiones (para cada_
rayo), A; es el coeficiente de transmision, Ay (£=2,3,...) son los cocficientes
de reflexion y vj cs la fase en el punto de contacto de cada uno de los rayos
incidentes con la frontera del depdsito. En la ecuacion (8) implicitamente se
acepta que las coordenadas (s,r) son funciones: dlfcrentcs de (=z,z) para cada
scgmento del haz.

Una vez obtenido el campo de desplazamientos en el dominio de la fre-
cuencia, la respuesta temporal se calcula empleando la Lransfonnddd rapida

de Fourier (FFT).

EJEMPLOS

Un depésito que ha recibido una amplia atencién en la litcratura especializada. -
corresponde a un estralo de espesor variable en forma coscnoidal. El ancho cs
de 50km con profundidades minima y méxima de 1 y 6 km respeclivaimente,
como se muestra en la Figura 2. Las velocidades de las ondas de corte {(SH)
para el depdsito y el semicspacio son #=T700m/s y f,=3500m/s, respectiva:
mente, Las densidades de los medios respectivamente son p=2000kg/m?> y
pr=3300kg/m>. La respuesta sismica de este depésito se ha obtenido con di-
versos métodos: el del nimero de onda discreto, el de éptlica geométrica, el
de elementos finitos y el de haces ‘Gaussianos. La comprension del compor-
tamicnto de una senal clemental permite establecer un primer juicio cualitativo
del movimiento sismico de un depésito. Por ello se empleé como sefial transi-
toria el pulso de Ricker cuya representacion es '
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(9)

En la Figura 2 se muestran los cdlculos para un pulso con parametros t,=20sy
t,=17.14s. Los sismogramas calculados por Nowack y Aki'! se identifican por
GB y los generados en este trabajo por HG. Las diferencias que se aprecian
entre estas dos técnicas se deben a los criterios de seleccién del parametro

. Lar. De cualquier manera puede apreciarse que los resultados de los distintos

métodos son muy similares, a pesar de la relativamente baja frecuencia en este

ejemplo.

12 ANV

/

Figura 2. Sismogramas sinléticos calculados con diferentes métodos: NOD-
numero de onda discreto, OG-éptica geométrica, GB-haces Gaussianos y HG-
haces Gaussianos obtenidos en este trabajo. Las propiedades de! depdsito son
B=700m/s, p=2000kg/m?, y en la base son 8,=3500m/s y p,=3300kg/m>.
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Otro modelo de interés!® es un depdsito trapecial de 10 km de longitud por
1 km de profundidad y 4ngulos de talud de 26.6°" En la parte superior de la -
Figura 3 se muestran los los sismogramas sintéticos cilculados con un método
de ecuaciones integrales de frontera, BEM.'® La sefial incidente corresponde a
un pulso de Ricker con parimetros t,=4s y t,=1s; las propiedades empleadas
fueron f=1000m/s, 8,=2500m/s y p=p,. Estos sismogramas se comparan con
el método de superposicién de haces Gaussianos. En general, la aproximacién .
en bastanle buena. Adcmits, cabe seialar que ¢l BEM requirié ol uso de una
supercomputadora CRAY-YMP, mientras que en los calculos con el método
propuesto se empleé tan sélo una computadora personal. o '

10
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Figura 3. Sismogramas sintéticos obtenidos para un depdsito trapecial con
velocidades de f=1000m/s en el depdsito y 8,=2500m/s en la roca. En la
parte superior se muestran los calculos con un método de ecuaciones integrales
(BEM) y en la parte inferior los obtenidos con la técnica de haces Gaussianos.
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La frecuencia, a partir de la cual el método de haces Gaussmnos dela de ser
confiable, depende del criterio para seleccionar los valores de LM, del nimero
de rayos y de la suavidad de la interfaz. En el ejemplo, este limite inferior
se situa aproximadamente en 0.3Hz. Sin embargo, para estudiar bajas fre-
cuencias existen métodos mas apropiados (por ejemplo, métodos de elementos .
. de frontera) y es posible combinarlos con la suma de haces Gaussianos'” para
aprovechar lo mejor de cada técnica en sus rangos de maxima eficiencia.

En la Figura 4 se presentan resultados de la respﬁesta. temporal obtenidos
con dos métodos de calculo para un depésito aluvial irregular, con propiedades
f=1000m/s, B,=2500m/s, p=1800kg/m> y p,=2200kg/m>. Con {ines de
comparacién, s€ emplearon haces Gaussianos y una variante del método del
nimero de onda discreto.’® Este modelo' pretende representar los efectos de
la posible existencia de la falla Mixuca en la respuesta de los sedimentos pro-
fundos del valle de México. Es preliminar, pues existen fuertes limitaciones
1mpuesta5 por "¢l insuficiente conocimiento de la geologfa y las propiedades
mecanicas. El depésito tiene 10km de longitud con taludes a 45°. Los se-
dimentos en la parte mis superficial tienen un espesor de 1km v en la parte

" mas profunda. de 2km. Los detectores estan ubicados a cada k:lometro Nétese
que la irregularidad lateral combinada con los cambios de profundidad produce
variaciones significativas en el movimiento calculado. Las discrepancias entre
los métodos se deben principalmente al bajo rango de frecuencias en estudio,
donde el efecto de la difraccion generada en los vértices es importante.

El estudio de un depésito con profundidad variable, como ¢l mostrado
en la Figura 5, es de particular interés. ' Este modelo tiene una longitud de
10 km y una profundidad de 1km hacia las orillas y 0.5km en la parté central.
Los correspondientes sismogramas sintéticos en la superficie del deposito se
muestran en la misma Figura 5 para la excitacidn de un pulso.de Ricker con
t,=10s y t,=1s, e incidencias de 0° y 30°. En esta Figura se puede observar el
efecto causado por los cambios laterales de profundidad como soi a genceracién
y propagacion local de modos fundamentales de ondas superficiales, asi como
su interaccion constructiva y destructiva con aquellas generadas por los bordes
del depdsito y con las reflexiones unidimensionales.

Enijla Figura 6 se muestra un depdsito que presenta un cambio lineal en su.
esp‘eso‘r, y resultados sintéticos, calculados para incidencias de 0° y 30° y un
pulso con los mismos parametros del usado en la Figura 5. ‘En los resultados
sintéticos, s¢ observa un comportamiento predominantemente de cufia, dado
por la _conccnt‘r.a:cién hacia uno de los vértices de la cnergia propagada en forma
de ondas superficiales. Pueden también distinguirse las pendientes variables
de las reflexiones unidimensionales en la superficie libre y la basc del depdsito.
En las posiciones cercanas al vértice mds bajo del depésito, puede apreciarse,
aunque muy débil, la difraccién alli generada, lo que conduce a establecer que
no obstante el caracter de alta frecuencia de la tecmca permite representar la
difraccién de manera aproximada en algunos casos.

Para considerar el efecto de la atenuacién se modificé la expresion del
numero de onda, sustituyendo w/f por w/B(1+41/2Q), donde Q es el factor
de calidad que se supuso constante e independiente de la frecuencia. Es usual
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decir que esta forma de incluir }la atenuacion es equivalente a empléar amor-
tiguamiento histerético. Para mostrar estos efectos se presentan, en la Figura
7, los sismnogramas sintéticos ca.]culados en el depésito trapecial de la Figura
5 para las estaciones z=1.6, 3.3 y 5km. Se emplearon factores de calidad
@=20, 50, 100 y sin amortiguamiento. Nétese que para Q=20 la duracién del
movimiento no es mayor de 25s.

NUMERO. DE_ONDA DISCRETO. o HACES'GA‘US'SIIANOS

Detectores
Detectores

0 10 20 30 40 . 0 10 20 30 40
Tiempo (seg) Tiempo (seg)

1 2 34 5 6 1 8 9
v‘v\.y.;” N S

\':

4&"6

B -\

3
a

Figura 4. Comparacién de la respuesta sismica del depdsito que se ilus-
tra entre un método del nimero de onda discreto (DWN) y el de super-
posiciéon de haces Gaussianos. F=1000m/s, p=1800kg/m?>, 5,=2500m/s y
pr=2000 kg/m>. ' T

Finalmente, se presenta la respuesta sismica de un depdsito ante una senal
de tiempo compleja. El modelo en estudio corresponde al depdsito trape-
cial descrito en los resultados de la Figura 3. En la Figura 8 se rhuestra el
acelerograma empleado como sehal incidente registrado en Tacubaya, Ciudad
de México el 8 de febrero de 1988. Ademas se muestra la respuesta unidi-
mensional y la respuesta bidimensional, en e] centro del deposito, calculada
con un método de ecuaciones integrales de frontera (BEM),'® y la obtenida
con el método de superposicién de haces Gaussianos, usando 50 rayos y 20
reflexiones. En esta Figura pueden apreciarse las diferencias de amplitud al
comparar el acelerograma registrado con la respuesta unidimensional. Sin em-
bargo, esta diferencia resulta mas significativa al compararlo con los modelos
" bidimensionales. Como es de esperarse, las contribuciones de las ondas super-

e
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ﬁc1aleb gcneradas en los vértices del dep051to son las causantes d(, estas grandes

diferencias. Obsérvese la gran semejanza entre las respuestas de-los métodos

en dos dimensiones.

RESPUESTA TEMPORAL (incidencio D. grados)

Posicidn de detectores

0 5 10 15 20 25 30 35 40
Tiempo (seg)

RESPUESTA TEMPORAL (incidencie 30 grodos)

Posicidn de detectores

0 5 10 15 20 25 30 35 40
Tiempa (seg) '

Figura 5. Sismogramas sintéticos para incidencias de 0° y 30° en un depérito
trapeciat con profundidad variable. Las propieda.des empleada.s son ﬂ 500 m/s,
3,=2500m/s y p=p,. ‘ 3 B )

CONCLUSIONES

Se presento un método de superposnmon de haces Gaussianos pa.ra, estudiar la
propagacién de ondas sismicas eii-depdsitos de suelo blando 1rregulares Esta
técnica permite evitar las dificultades pr1nc1pales de los métodos tradicionales
de rayos. Las regiones de smgul__arndad no son muy significativas y no se requiere
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un trazado de rayos:emisor-receptor. Los resultados-son confiables en zlta
_frecuencia para geometrias suaves. Ademads, los tiempos y recursos de computo
con esta técnica son notablemente inferiores a los requeridos por métodos de

frontera.

RESPUESTA TEMPORAL (incidencio 0 grados)

-,

7

““Pasicidn de deteclores

. .0 5 10 15 20 25 30 15 4C
Tiempo (seg)

RESPUESTA TEMPORAL {incidencic 30 grodos)

)

e,
e

i
I
b

2
o
a0
etps

=
“mm&
e

e
; o

h

Posicion de detectores
s
i
i1

¢ 5 10 15 20 25 30 35 40

e

A

Figura 6. Sismogramas sintéticos para incidencias de 0° y 30° para el depésito
de profundidad variable mostrado. Las propiedades empleadas son
B=1000 m/s, 3,=2500m/s, p=1800kg/m® y p,=2100 kg/m®.

En la aplicacién de este tipo de modelado es util conocer las hipdtesis
restrictivas y el rango dg validez. Para obtener una representacién confiable
se requiere una densidad suficiente de rayos y se deben evitar desfasamientos
entre haces. Esto se logra buscando que el angulo de emisién de los haces
con tespecto a la frontera de contacto inicial sea cercano a 90°, aunque va-

lores préximos a 60° todavia dan resultados aceptables.! En bajas frecuencias

o

-
o
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(s.<s) la aproximacién puede ser deﬁc:ente debldo a que la difraccién domma
la respuesta y no se incluye exphc1tamente en este procedmuento

RESPUESTA PARA DIFERENTES AMORTIGUAMIENTOS

-t Sin amarliguaruenlo

_____ __ Q=100 t

___________ Q=50
Q=20

plifud

Am

Tiempao (seg)

P "_»__"- “"! . . L
Figura 7. Efecto del amortiguamiento en 3 estaciones sobre la superficie del
depésito de la Figura 5, =1.6, 3.3 y 5 km.

RESPU-ESTA SISMICA A UN ACELEROGRAMA

Respuesla ton hates gaussiohos’

Respuesia bidimensional (REM)
Respuesta unidimensional

““W“”“““*MNWWWMMW*”
: Aceterograma Tacubuye (NS 88.62,048)

| AM%»MMQ}WM}NMMMM

0.5a/y

L 1 L] b ] i1 !
20 40 60 B0 100 120 140 160
Tiempo (seg)

[}

Figura 8. Comparacién de la respuesta obtenida en el depésito de la Figﬁra :
3 para un acelerograma registrado en Tacubaya, Ciudad de México (terreno
firme) durante el sismo del 8 de Febrero de 1988. Se muestra la respuesta
unidimensional para un estrato de 1 km de espesor y la respuesta bidimensional
del depdsito empleando un método de ecuaciones integrales (BEM) y la técnica

. de-haces Gaussianos. (Q=50.}
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El estudio de propagaciéon de ondas de corte SH en medios cstratifica.dos, o
la extension al andlisis de ondas P ¢ SV, es ¢omplicado y requiere de grandes
recursos de computo. Es de esperarse que la combinacién de esta téf;n'ica con
otros métodos generen mejores resultados. Por ejemplo, se ha utilizado!? la

‘suma de haces Gaussianos dentro de una técnica integral de frontera para .

representar la difraccién de ondas SH por depésitos cilindricos cnrculares Los
resultados obtenidos son excelentes
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{GROUND MOTION ON STRATIFIED ALLUVIAL DEPOSTTS FOR
INCIDENT SH WAVES

BY MIGUEL A. BrRAVO, FRANCISCO J. SANCHEZ-SESMA, AND
FraNcisco J. CHAVEL GARCiA

ABSTRACT

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

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

INTRODUCTION

. Local geologic conditions can generate large amplifications and important spatial

- variations of seismic ground motion. These effects are of particular significance in
the assessment of seismic risk, in studies of microzonation, in plannirg, and in the
seismic design of important famhtles

" There 1s significant evidence that subsurface lateral heterogeneities are relatea

+to localized damage distribution in the Skopje, Yugoslavia, earthquake of 26 July
1963 (Poceski, 1969). It has been suggested that focusing of the wave energy, by
irregular interfaces, generated large amplification in limited zones, of the city
{Jackson, 1971).

A recent case history was offered by the 19 September 1985 MlChOﬁCﬂI’l Mexico,
earthquake The combination of site effects in the lacustrine basin with an anom-
. alous flux of energy from a distant source (Smgh et al., 1988) was of disastrous
consequences in Mexico City. The damaged areas_of the city in this and past
earthquakes show good correlation with parts of the old lake i)oundary, suggesting
that the basin geometry played an important role in the pattern of destruction.

‘Many aspects of the problem have to be studied to understand what happened and
to acquire valuable information applicable to hazard mitigation. '

The seismic response of stratified soils with lateral irregularities has been studied 7
by many authors (e.g., Akl and Larner, 1970; Trifunac, 1971; Sanchez-Sesma and
Esquivel, 1979; Bard and Bouchon, 1980a, b; Dravinski, 1982a, b). Until very
‘recently, models of soil deposits have been homogeneous and overlaying a homo-
geneous half-space. The exception is the work by Dravinski (1983), who modeled
the two-dimensional response of alluvial deposits formed by dipping layers of
arbitrary shape. A recent development has been achieved by Geli (1985). He
combined Haskell's method with the Aki and Larner (1970) method to obtain the
seismic response of stratified structures with lateral irregularities. Moreover, he"
adapted a linearization procedure to model in an approximate way the dynamic
response of saturated materials using Biot's theory. This technique has been
extended to deal with large vertical velocity gradients (Bard and Gariel, 1986).

436
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In th'e Aki and Larner (1970) method the .diffracted and refracted fields are

represented by superposition of plane waves of unknown complex amplitudes

propagating in many directions. Inhomogeneous plane waves are allowed. The total
motion is obtained through integration over horizontal wavenumber. Under the .
assumption of horizontal periodicity of the irregularity, the integral is replaced by

an infinite sum. Truncation of this sum and application of the interface conditions -

of continuity of stress and displacement lead to a system of linear equations.fer the

unknown complex coefficients. This method has found many applications in seis-

mology, due mainly to its flexibility to model elastic field (see, e.g., Bouchon, 1973;
Bouchon and Aki, 1977a, b; Bouchon, 1979; Bard and Bouchon, 1980a, b; Bard,
1982; Campillo, 1983; Bard and Bouchon, 1985; Bouchon, 1985; Campillo and
Bouchon, 1985; Geli, 1985; Bard and Gariel, 1986).

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

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

There are two main approaches for the formulation of boundary methods: one :s

based on the use of boundary integral equations (Cruse and Rizzo, 1968a, b; Brebbia,

1978; Cole et al., 1978; Alarcon et al., 1979), and the other on the use of complete
systems of solutions (Herrera and Sabina, 1978; Herrera, 1980). A bouindary method
based-on this last approach has been recently developed and applied to various
problems of diffraction of elastic waves (Sanchez-Sesma, 1978; Sabina et al., 1978;
Sanchez-Sesma and Rosenblueth, 1979; Sanchez-Sesma and Esquivel, 1979; Eng-
land et al., 1980; Wong, 1982; Dravinski, 1982a, b; Sanchez-Sesma et al., 1982;
Dravinski, 1983; Sanchez-Sesma, 1983; Sanchez-Sesma et al., 1984, 1985). The
method consists of constructing the diffracted fields with linear cornbinations of
members uf a complete family of wave functions (Herrera and Sabina, 1978). These
families of functions, which are solutions to the governing equations of the problem,
can be constructed in a very general way with single or multi-polar sources having
their singularities outside the region of interest. Coefficients of the linear forms
thus constructed are obtained from a least-squares matching of boundary conditions.
As pointed out by Wong (1982), the method can be considered as a generalized
inverse one. Wong also suggested a procedure which improves the soluiion rumer-
tcally. A general framework for the method is given by a recent a!geb*a ¢ theory of
boundary value problems {Herrera, 1979, 1984). :

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

FORMULATION OF THE PROBLEM

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

8%y J%v

;9-;':"!+'5;§+kzu=0 ) (1)

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

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

N
Vg = U(m + 2 AnGn . C (2) ’

n=1

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

G-’] - ‘ H (z)(i ’I> + H ‘2](_(.’_- r" ’)] ‘ , (3)
: [U 431,r " \Be S »

jzgzz/// i e i B s i

T R A T B

‘ 4R = OE

'

Fi6. 1. Horizontally stratified deposit. in the surface of a homogeneous half-space. .
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where r, and r,,” are distances from observation point tc source an‘d:‘image'source" '
‘points, respectively. In equation (3), 8, = 8 (or the half-space, and Iz’.,‘ ' = Hankel
function of the second kind and order zero. It is casy to show 1h,n (qn.mun ({)_;
sntisies the free boundary condition on the hall space sarface llu! (|u rodinion
condition atanlinety (Soounerfeld, 1948 Kapradze, 18HD), B

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

B
Taroc

ve= % Buli(km, 2, «)exp(— k) VS
me=—=Af - . .

where B,, = unknown complex coefficients, and I, (k,., 2z, w) = first element of the
motion-stress vector for Love waves (Aki and Richards, 1980) for the horizontal
discrete wavenumber k,,. Vector (4, &)7 is solution of a first-order vector equatlon
obtained from equation (1} when we make

v =4k, 2, wexp(—ikx) : ' (5)
and
af 6 . l
M &= l{k, z, w)exp({—thx) S {B)
dz i . o

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

m = P, zt,)[ J NG

. _It'foilows, from the repeated application of equation {7), that

~ o

P(% zy) = P.(Z, Zj~1.)1J(2j~:, Zj—p) - -- Pz, Zn) (8)

for z; & z Z 2;_;, that 1s, for z. in the jth stratum. The propagaior matrix for
homogencous media is given by

Pz, 2) = cos n,(z—z“) (i) 'sin g (z — 2y) (9)
~nju;sin n;(z — 24) cos n;{z — zy)

where n; = Yw?/8;* — k,* In the above expressions, u; and §; stand for g and 3 in
the jth stratum. The form of equation (7) guarantees satizfaction of continuity of
stress and displacement between adjacent layers, To satisfy the boundary condition
al the {ree surface, it suffices to make L, = 0 al z = (. Without loss of gmerallty, we
make {, = 1 at the {ree surface, -

[t. can be seen [rom the foregoing discussion that v, and vy, are constxuctcd SO as
o satisly every boundary condition of the problem except those at the interface
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dR = JE. These can no longer be satisfied analytlcally and reqmre a numerlcal
treatment.

NUMERICAL SOLUTION °

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

155 —-U—--me Ultr }ds . _ .(10)

(_=f {l v i bitcp
e T S

where ¢ = normalization coefficient and n = vector normal to 3R.
For ¢ to be 2 minimum, we must have

an an o

de
aA"* 0: n 1 & rN A ( )
and
& 9 =M, -M+1 A M | .(1‘2)
aBm*— s m = ¥ y Ty _

where the astensk means complex conjugate. Thus, a system of lmear equatmns is

obtained with the structure . _
an  ap ) An b . ) : | . , .'

= |, : : 13

Lzl 022][Bm] [bz} ; : ‘ ( :

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

=

STk A o ' X
a, = f (G,*G,, + cup? 9G, 'qg’-ﬁ) ds, Ln=1, ..., N (14)
an 7 dn dn _
. : aGt a .
iz = ((I':“l)'I = _I [G:*fme‘k"‘x + cupir L (lje""""r)] ds,
oR an dn _

L=1, ., N, | _ | (15)

m=-M, ... M
and
aL,* dl., '
Qe = f lu*lm + Cnuffz . dS) q m= _M? Yty M (16)
okt dn dn - - .

by and b, are vectors of orders N X 1 and (2M + 1) x 1, respectwely and are gwen
© by .
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GG au“” ¢ : T
b,=-—f G+ o ds 1= 1, N an
_ IR an Gn
and
-” * 4 (3]} ) ’ . . .
b = [‘ (a*aﬁ“‘4-pﬂnyh.23— i ) A8, gim AL AL (8
o . S . - .

dir o dn
In equations (15), (16), and (18), [, = [, (2, k,x)exp(—ik,x), b, = I (2, k. x)exp(—ik,.x)
and the asterisk means complex conjugate. Integrals in_equations {14} to (18) are
calculated with a Gaussian rule (Abramowitz and Stegun 1970).

Once equation (13) is solved, displacements can be computed with equations (2}
and (4). Horizontal discrete wavenun:bers are equally spaced in a range ‘hat zives
only homogeneous plane waves for the displacement field in the softest stra‘um.
That is, ky < «/fin. This makes our discrete wavenumber representation different
from the one used in the-Aki-Larner (1970) method. We make use of the complete-
ness of plane wave expansions in bounded regions (Sanchez-Sesma et al., 1982)
which does not require the assumption of horizontal periodicity of the irregularity
and the wave field. In our method, we combine the best of different representations

- ol wave fields; i.c., propagator matrices for the stratified ’pdrt and.Green’s functions

for the half—space We helieve that our method has some advantageq over emstmg
procedures to study this problem,

EXAMPLES

To assess the performance of the method, we compared results with those obtained
with the finile element method (Bielak, personal communication, 1987) for the

model of Figure 2; a semi-circular deposit with a linear variation of cshear modulus
with depth. This variation is given by '

M Z
= po + oy —: 0
L .

1A
e
HA
f

(19)-

; ///%/ A

T . Tk

z

Fic. 2. Semi-circular stratified deposit considered for comparison of rc.suit.s w:Lh Bielak (pcasonal
communication, 1987),
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~ where g = radlus of deposn:, e = 0.08333, and u, = 0.1666. A cons,tantrratio
prlpr = 0.6666 was considered. Comparison is made for a normalized .frequency

9 =0.5, given by n = wa/mB. The linear variation of x within R was approximated
with 50 homogeneous strata of equal thicknesses. For the scattered fields, the
expansions were limited to N =20 in £ and M = 21 in R. To perform the integrals
in equations (14) to (18), the length of the boundary 9R = dE was divided in 10.
segménts. A Gaussian rule of three points was used in each onc. Figure 3 shows'
results obtained with both methods for incidence angles 0° and;60°; r(..;pectweij
The agreement is excellent.

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

B1/Br = 3 pr/pe =3
Bo/Br =% pulpr =085

; _5‘fi":'="§I:‘igures 5 to 7 present results for three incidence angles, 0°, 30°, and 60°, and three
" normalized frequencies (1 to 3). It can be seen that, as frequency increases, the

5 (R )

60°

Armplitudes for B:=0°
Ampliiuges for G

o
o
)
o
w
a

x/a

— e —— FEM —_———— This method

Fic. 3. Awmplitudes of horizontal disptacement on a semi-circular nonhomogereous depasit. Morn.si-
ized frequency is n = (.25 and incidence angles are § = 0° and 60°. Companson of results with those
obtained hy Bielak (pcraonnl cominunication, 1987).

et

' Stratum 1

Stratum 2

\

Porobala

FiG. 4. Stratified deposit with a parabollc boundary 8R = JE. Ratios of velocities of S wave and mass
densities considered here are: 8,/8x; = 3, 8:/85 = § and pipy = 1, pofpe = 0.85. VISCOUS damping in strata
is &, = 0.05 and £, = 0.02, .
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fitudes

r

Am

FiG. 5. Displacement amphtudes on the surface of the parabolic stratified depoqn of Figure 4.
Normahzed frequency is 7 = 1.0, and incidence angles are ¢ = 0°, 30°, and GO°.

@
7

Amplitudes
o
1

FiG. 8. Displacement amplitudes on the surface of the parabolic stratified deposit of l-‘.lgure 4.
Normalized {requency is y = 2.0, and incidence angles are 8 = 0", 30", and 60",

.
]

10

Amplitedes

»/0
T H0® — §e30° ——.— §-60°

Fie. 7. Displacement amplitudes on the surface of the parabolic stratified deposit. of Figure 4.
Normalized frequency is n = 3.0, and incidence angles are f# = §°, 30°, and 60°.
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d;splaéement pattern 'grows ‘in-complexity. Thus, while amplification is maximum
for wavelengths comparable to the characteristic dimension of the irregularity,
spatial variation of displacement is more important for higher frequencies.

Transfer functions versus dimensionless frequency were also calculated for model .
of Figure 4 and normal incidence at points x/a = 0.0, 0. 4, and 0.8. These are shown
in Figures 8 to 10, together with response for the correspondm;, one-dimensional
models (infinite horizontal layers models with thicknesses equal to those under
each point). Comparison of results reveals significant differences. In all three cases,
the two-dimensional model presents additional resonant frequencies with respect
to corresponding one-dimensional model. Clearly, lateral confinement increases the -
complexity of the response, which is more evident near the edges:of the deposit.

Amplitudes

— = — 1-0 Model — 2-D Model

Fic. 8. Transfer funclion versus dimensionless frequency at station x/a = 0.0 for vertical incidence
of §H waves on the parabolic stratified deposit of Figure 4. Comparison of results with those of the
corresponding one-dimensional model is shown. . .

Amplitudes

== s=e == |-D Mode! ~——— 2-0 Model

Fis. 9. Fransfer function versus dimensionless frequency at. station x/a = 0.40 for veriical incidence
of 811 waves on the parabolic stratified deposit of Figure 4. Comparison of results with those of the
corresponding one-dimensional model is shown,
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0 : —

Amplitudes

<

, ; —-—— 1D Model ———— 2-D Model

Fig: 10. Transfer function versus dimensionless frequency at station x/a = 0.80 for vertical incidence
of SH waves on the parabolic stratified deposit of Figure 4. Comparison of resuils with those of the
corresponding one-dimensional model is shown.

amp. 1.000

Siation
w/a: 0.8

L
o ¥ 2 3

FiG. 11; Time response for a Ricker pulse at several stations of the parabolic stratified deposit of
Figure 4. Incidence angle is # = 0°. Amplification factors {al right) are referred Lo the maximum amplilude
of Lhe corresponding response for the pulse on the surface of the half-space (lop pulse).

Moreover, one-dimensional model amplitudes at resonant frequencies can be greatly
amplified in the two-dimensional model. In Figure 8, for example, one-dimensional
resonant response at a frequency of about n = 1.3 is amplified 100 percent in the
two-dimensional model; while for 5 = 2.7, it is amplified 50 per cent. In other cases,’
one-dimensional resonant frequencies do not coincide with those of the two-'

d1men31onal model,
Is
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Finélly, time response to a Ricker-type incident pulse was c‘omputed for severa! -
pomts on the surface of the deposit. This commonly used waveform is described by
" Bard (1982). T'ime series are obtained from . >

v{t) ff yo(w)e™ dw L e,

e

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

2

b £(t) = (4 = Blexp(~A) @D

where 4 = (¢t — t,)*/t,%, B = n*t,*/t,% t, = characteristic period of the puls¢, and

t, = abscissa of the minimum value of the pulse. Here, the value t./i, = 0.1983 wa:

chosen. _ '
Computations were done with the Fast Fourier transform algorithm with a cut--

.. off frequency fin. = 1.88x/a. Figures 11 to 13 show time domain results for incidence
% angles 6 = 0°, 30°, and 60°, respectively. The values t, = 1 sec, a = 1600 m, and 8,
= 2000 m/sec were used. Displacement amplitudes are compared with the free-field

R '.19}?iplitude of the pulse in the surface of a homogeneous half-space. Large amplifi-

Cations are observed in the middle cf the deposit for normal incidence while fe:

oblique incidence they occur near the edge of the incident side.

Results for the three incidences clearly show surface waves coming from th

‘edges. They converge at the middle of the deposit for vertical incidence. For oblique -

Station
e =08

™y

1, in s

Fua '12. Time response for u Ricker pulse at several stations of the parabolic stratified deposit of
Figure 4. Incidence angle is ¢ = 30°, Amplification factors (at right}) are referred to the maximum
amnplitude of the corresponding response for the pulse on the surface of the half-space (top pulse).
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1

/\/\ o amp. 1000 |

Station
/o =-0.8,

1.025
0.8 !
. J | i LI ] 1 4
0 1 2 3 4 ] 6 T :] 9 1c ! et
t, In s . .’, L

Fic. 13. l"1me response for a Ricker pulse at several stations of the parabolic stratified dep051t of
Figure 4. Incidence angle is 8§ = 60°. Amplification factors (at right) are referred -to thé maximum -
amplitude of the corresponding response for the pulse on the surface of the half-space (fop pulse). . e

incidences, these waves trav;él from the edge of the incident side to the opposite

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

CONCLUSIONS

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

The surface ground motion of a parabolic-shaped deposit of two strata was
analyzed:. The response shows significant variation with incidence angle of the in-
coming wave. 1t is observed that while maximum amplification is produced by
_ wavelengths comparable with the vertical and horizontal sizes of the irregularity,
important spatial variations of displacement are observed at higher frequencies. _
Comparison with one-dimensional models evinces the appearance of additional . .
resonant frequencies due to lateral confinement. Two-dimensional effects may give
rise to ampl:ﬁcatlons up to 100 per cent larger than one- -dimensional models forthe -
deposit-analyzed here. )

"Time response of the deposit to an incident pulse shows generation of surface -
waves of nonnegligible amplitudes produced by the interaction of in-coming waves
with the edges of the deposit. Significant variations with incidence anglé were found.
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The method appears to be a useful tool to study the seismic- response of alluvial .

valleys with horizontal layering. The method does nol require the assumption of |
horizontal periodicity as in the Aki and Larner (1970) method. This leads us tc-
believe that our méthod has some advantages over existing procedures :
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¢ By Luis Esteva' and Sonia E. Ruiz’ -

ABSTAACT: ' A general approach is presented for the estimation of expected failure
- rales of stuctures per unit time, which accounts for uncertainties ubout mechgnical. © ©
_ and geometrical properues, as well as about live load and seismic excitation. Such
"< an approsch is applied to one-, Lhree-, and nine-story frames with nonlincar be-
havior; subjected 10 random sequences of simulated accelerograms corresponding
10 50f and hard types of ground. Conclusions are reached concerning the influence
of several voncepls on the probability of failure of the structures analyzed, in-
¢luding; (1) The influence of the spatial statistical correlation among the mccimnv
+ ical properties of the structural members is relutively small as compared to that of
. other vanables; (2) the number of degrees of freedom has & greal influence on the
. .:.Prpbabllll)'_uf faJ!u_n_c'. (3) for. small cocfficients of variation of the available duc- - '
tility, the probabilities of sirucwral failure for a given intensity are higher than
those commesponding w greater cocfficients of variation (this is a consequence of
_ Lhe assumed elation between expected and nomiha! values of this variable), ard
) (4) the structural failure rate decreasés:when the design -ductility factors incr;:a's;e'— ‘
_ "’ I iy _poined out that these conclusions are not valid if the safety factors witt;

respect to local brittle failure modes are small i i
it Gl e as compared with those associated .

INTRODUCTION - .o : - ' o ST

Basic criteria and algorithms for selecting seismic design cocfficients and

- spectra on the })asis of optimizing present values of expected utilities, in-
cluding uncertainties about both structural properties and seismic excitations
~have been available for a long time (Esteva 1967, 1968, 1969, 1976; Ro:
senblueth 19?6). These highly developed algorithms cover. cases' in which
the occurrence of earthquakes of different intensities at a site is modeled

-/ SEISMic <AILURE RATES OF MULTISTORY FRAMES -

either by a Poisson process or by a renewal process. In addition to.the prob- .

abilistic descriptions of the seismic-activity process, the algorithms make use
of concepts such as the probability distribution of the ground-motion inten-

sity at which a-structure of interest fails and the probability of failure for a.

given intensity or, more generally, the probability distribution of the cost of

damage for that imensity. . . . ST :
Both the relevance and the complexity tied to the analysis of the_seismic

process have been recognized for many years; therefore, large efforts have

been devoted to defining adequate probabilistic models and to formulating -

criteria for estimating thein parameters (Cornell 1972; Esteva 1976; Rosen-

blueth 1986). Much less attention has been paid to the study of the proba- -

bility distributions of the intensities resisted by given structures and to the
distributions of damage for given intensities. One reason for this neglect is
: _Lhe frequently used argument that uncertainties tied to structural parameters,
1.¢., response and performance, are very small as compared to those attached
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.. the nature and parameéters of the seismic processes. In. must case: s
argument justifies replacing an uncentain structural strength with its expecied

value when performing studies about the reliability of a structure in a seismic

". environment. However, the problems still remain of determining the rativ

of the excepted value of the earthquake intensity resisted by a structure 107},

the nominal value used to express safety-related specifications, and of ob. '

taining E(vy), the expected rate of failure per unit time of a structure with
uncertain mechanical properties, in terms of v, (y*), the rate of occurrence
of intensities greater than y*, the nominal value of the design intensity. |

The problems that hinder the determination of accurate values of E(-v,);;'
" given v (y*) range from insufficient knowledge abbut the mechanica! prop-1-

erties and failure mechanisms of structural members and systems (o the widc]. :

complexity of the mathematical models needed to represent the joint prob-|
ability distributions of the variables that determine seismic response and per-!
formance, i.e., ground-motion history, gravity loads, constitutive Jaws of,

" structural materials and members, and failure mechanisms and conditions.-:

The studies reported in this article aim at assessing the influence of

"number of structural parameters on computed failure probabilities of systems
designed with the same safety factors for the same nominal intensitics. For

this purpose, it is assumed that building frames fail in-a ductile manner by

" the formation of plastic hinges at those member sections where the acting

bending moment reaches the local bending capacity and that a brittle fuilure
limit state is reached when the ductility demand at any given story, expressed
in terms of lateral deformations of that story, reaches the .available cupucity;

. of ductile deformation. The analytical difficulties implied by the mathemats

ical models adopted are circumvented by applying a Monte' Carlo simulation:
. o = I

. i
PROBLEM FORMULATION : - 1

The following approach and -'iss'umpti.ons will be adopted: '

1. Seismic hazard at the site’of interest is expressed in mathematical” terms -
by a known function, vy (y)/ representing the mean number-of times per unit
time (year) that an intensity greater than y occurs at the site. !

"2, Under the action of an earthquake of intensity y, the structure may fail in ~

n different modes; for instance, each failure mode may correspond to exceedance

of the capacity: for ductile deformation at a given story. R, will designaie the :

structural capacity to resist the ith failure mode, and §, will be used 1o denote
the maximum amplitude of the response variable goveming the occurrence of
the ith failure mode. The ratio §,/R, is the reciprocal of a rundom safety facwr.

.and will be denoted by Q,. Failure in the ith mode oceurs i), = .1, Ity ul:_;u

assumed that failure occurs precisely in the ith mode*and not in any other, pro-
vided that Q; = @, for all j = 1, ..., n. This means that if we have iwo mudcfs._
i and j, such that @, = Q; = |, failure will be assumed o tuke place prucisely
in the ith mode, in spite of the fact that during the response process the condition
g =1 may'b*:. reached before the condition @, = 1. This assunption is inlro-
duced for simplicity and does not have any practical implication if it is-assumed
that the consequences of failure are independent of the failure mode leading o
it L - R . . ,
From these assumptions, the probability of failure for a given intensity cquals-
the probability that the maximum of all the values of {, excecds unity. Thus,

:

n

- o
0

i

- - Lo . - . PO

.

Ve



C PO ‘(Qz1|y)....}...."....i....'.‘ .......... v (1)

where P, (y) = the proba_bi]iry_ b{ structural failure under the aclion-of ‘an carth- :

“quake with intensity y. -

3. The rate of failure ‘of a stri i inisti i
(vetior R) 5. : a sfi_lv'ucturc with deterministically known propertics

Ry=.] 1% : : '
ve(R) fo - P,(uIR)d_:.:,‘ .............. T S )

i\.‘\.rrhc:_n: vi{u) = the rare o_f occurrence of an intensity in excess of'u, and Pr(u)
s given by Eq. 1. If R is a veclor of uncertain structural properties, then the
expected value of v, can be oblained by weighing the value given by Eq. 2 with

fespect 1o the joint p.d.f. of R. Denoting by fy(r) this p.d f., th
of v can be obtained as follows: oY Jul1) # 8% o expesiad value

: ) T vdw) o
E(v) = -2
(ve) L Sulr) fo_ o ’.ff(uir)dudr .......... R REPREEE e 3)

. The ﬁmt‘inlcgr‘a} appearing in this equation must be understood as a multipic
integral, lwuh 4 number of dimensions equal to the order of R. Changing the
order of integrations, Eq. 4 is obtained: -

T avw o
E(vy) = fo - T 4[] Pf.-(u]f),fn(r)drdu ............................ @) A

This order of performing the integrations lends itself better than Eq. 3 to the

- calculation of E{vs) by the algorithm that will be proposed later, The interior .

- integral in Eq. 4 is the failure probability of a system with uncenai i
_ n properties
subjected to an earthquake with intznsity ¥ = p. Prope

Basic MODELS AND ASSUMPTIONS

Seismic Hazard Function ‘ '

For the purpose of calculating Pr(y), as given by Eg. 1, it is convenient
10 express y as the value of a parameter of the ground-motion time-history
Wth.h can then be used by engineers to estimate maximum values of struc. -
tural responses. Examples of such parameters are peak ground accelerations
or velocities, ordinates of response spectra for given period and damping
and expected values of these ordinates. If onc of these parameters is used'

~to measure intensity, then the expécted rate of occurrence of carthquakes

with imcn_sitics higher than a given value y is known. It can be expressed
by a function of the form :

wy) = K)‘_'|:1 - (yl) J. ROy Sy T, (5a)

WY =0,  fory=ye................ ] o eile .. (5b)

where y,, = an’upper bound to the intensities that may occur at the site of
interest; r'and € = parameters defining the shape of the distribution of in-

-tensities; and K = a scﬂng factor. For the applications that follow, y and -

. Yu wre measured by peak ground acceleration at-the site ‘during an earth-

- T 210

quake, and the parameters in Eq. 5 are assumed to tuke the .ames K=
1295, r=16,€¢=1,and ¥, = 1,125 cm/s? for the amalysis of cases 1- .
13, This means thadt accelerations in ex¢ess of 200 and 500 cm/s’ oceur,

respectively, every 45 and 285 years on the average. For case 14, K = %0
and Y,, = 500 cm/s’. Although Eq. 5 is decmed adequate tor engincering
applications, it is not acceptable for small values of y, as it leads to un-

. bounded values of v(y) as y tends to zero.

" Ground-Motion Time-Histories

Two sets of simujated ground-motion time-histories were used: one basal
on the statistical properties of the NS component of the record obtained i
1940 in El Centro, California, and the other represents the most intense par-
tion of the EW component obtained at the parking lot of the SCT building . -
in Mexico City during the earthquake of September 19, 1985 (Mcna 1986).
20 sample records belonging to the first set and nine belonging to-the secoad
one were generated by means of the algorithm described by Ruiz, Paredes-
Lé6pez, and Galarza ([986) and Ruiz and Lira (1987). For-the first case, the
simulated records have a duration of 30 sec and for the second, B2 sec.

The algorithm used to generate the simulated accelerograms takcs imo
account the vaniation in time of ground-motion intensity, as well as e dx-
tribution of energy content among frequencies. Briefly, it may be described
as a sequencc of three operations: first, the duration of the record to be
simulated is divided into several segments, and the freguency content md
intensity of the ground motion included within each segment is obtained;
second, unit-intensity segments of samples of Gaussiun processes wilth fhe
corresponding spectral densities are generated for -each segment dcﬁpcd in -
the first step; and, finally, the simulated segments are put together, and cach
resulting record is modulated by a deterministic time function., Sl ",

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

As previously mentioned, failure is assumed to occur when the ductility

demand at any given story reaches the availzble capacity of ductile delur-

mation of that story. This capacity is taken 2s uncertain, and several as-.
sumptions about its variation coefficient were considered, as shown in the
fifth' column of Table 1. ' ' R
- The probability distributions of member strengths und stiffnesses were nat, |

_ directly obtained, but, as explained in the following, randum values ol these -
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FIG. 1. Overall Dimensions of Cases Studied

properties were generated by Monte Carlo simulation of the material prop-
erties ax_md cross-section dimensions, followed by application of conventional
cxpressions of siructural mechanics.

The parameters and the assumed forms of the statistical distributions of
mcsc properties are given in Table 2, which also includes values correspond-
Ing 1o live loads. Those parameters are: concrete strength £, steel yield stress
o rcgnforcemcm cover in girders and columns r; width and depth, b and k;
and live load W,. The expected capacity of ductile deformation i at a given

TABLE 1. Cases Studled

Number Ductility | Ductility Seismic
Case of Fundamental | cesign | coefficient Spatial dasign
number | stries | period {sec) | factor | of variation | correlation® coaflicient | Excitation®
(1) (2) Gy - | | - (6) {7) - (8
1 ! 0.36 1 0.3 HC 0.69 EC
2 1 0.36 ' 1 0.5 HC 0.69 EC
3 ! 0.36 .2 0.3 HC . | 0.35 EC
4 | 0.6 2. |7 05 HC 0.35 EC
5 1, 0.36 4 0.3 HC 0.17 EC
6 1 0.36 4 0.5 HC 0.17 EC
7 I 0.36 6 0.3 HC 012 EC
¥ 1 0.36 6 0.5 HC 0.12 EC
9 3 0.85 L2 03 Lc’ 025 EC
10 3 0.85 "4 0.3 LC 0.12 EC
n 3 0.36 4- 0.3 - LCc - 017 EC
12 3 0.36 4 0.3 HC 0.17 EC
13 3 0.36 ‘4 0.6.". HC 0.47 EC
t4 9 1.32 2.5 0.3 LC C0.1ts ++ 5CT

'HC = High corvclation between structural member propertics; LC

turu] member propenies.

= low correlation between strue="~ ~ = "l -

) mes Sy .
EC = El Centro, 1940, NS component, SCT = SCT, Mexico City, 1985, EW component.
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TABLE 2 Statistical Parameters of Distributions of Msterial Prope.  and Loads

. Assumed probability ~Nominal Mean Coelficient
Variable function value {kPa) value (kPa) of varfiatioq
(1) . {2) (3) . (4) . (S}
RUA .. Gamfna _ 0.58 0.69 0.450

f. (held) Gaussian 17,600 19,800 0.195
f - Gaussian’ 411,600 458,600 0.096 -
b, hr Gaussian —' - L

*Similar to those given by Mirza (1979).

TABLE 3. Correiation Coetliclents tor Cases with Low Correlation (LC) batwean
Meachanical Properties - .

Variable ; Correlation coefficient, p
(1) @ .
£ : ' 0.6 :

f 0.8
b ' 0.4
Ao - 0.8 o
r ) o8 7 -

story is related to its nominal value p* through the cquatidn L = p*exp
(0.55 x 3 x V,), where V, = the coefficient of varialion of the available’

PR

ductility. The probability distribution of the latter variable was Obtai:ncd by .
defining a new variable, w = p — 1, assumed to possess Jog-normal dis- -

tribution. Symbols HC and LC in the sixth column of Table 1 mean “high
correlation” and “low correlation.” In the first case, each mulcrial‘p‘ropcny
or cross-section dimension is assumed to be perfectly correluted throughout
the structure, but the different variables at a given member are stochaélially .
independent. In the second case, each material property or cross-scct1ion di-
mension at a given member-end is comrelated with its counterpart at any other
member-end in accordance with the correlation coefficients of Table 3, and

there is no correlation between the values of the different variables.

All systems studied were assumed to possezi a viscous damping of?% of

critical. ; . .

ALGORITHMS UsED

Failure Probabilities for Glven Intensities i

Trying to obtain failure probabilities in analytic terms is intractable by
present means, and trying 10 generate them by Monte Carlo simulation re-
quires an excessively large number of samples if we are interested 'in the

ranges of very low values of these probabilities. Because our interest is fo-

cused on obtaining rates of failure of structures subjected to carthquukes of
random intensities, and because the uncertainties about the latter are] much

* larger than those concerning the properties of a structure, it is acceptable to

limit our efforts to estimating second moments of ¢, the reciprocal of the
safety factor, and assumifg a reasonable form for its probability density
. . .
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folloWing_. procedure was applied:

f 4 is i i - ' :
L n. This is the approach adopted in this paper. According to it; the "

Antificial accelerograms were simulated and scaled to the intensity of in-. -

terest, This variable was measured by the peak ground acceleration. :

2.. A structure was designed in accordance with the design coefficients in Ta- °

S::lilén';hzsfcocgcggﬁmcms correspond to intensities (expected peak ground accel-
cranols) o . g anq 0.176 g, i.c., to return intervals of 84 and 32 years .

| ;rc;ng ;10 Eq. 5 and it parameters adopted préviously. o ;

|_3- lh: Ilne tb!am_s of the slzftlsucal parameters and distribution forms in Tables

. echanical properuies of a sample of structures were obtained by Monte

Carlo simulation i i
imulation in correspondence with each structure designed as described in .

the previous paragraph, ‘ )
4 1 | 1 i
lhc-- Thet s_lmuialcq strucnures were excited by randomly selected members of
.“mif:opltglcat;g?n:ilj:imu:?m?f accclcr(l)grams. In order to keep within acceptable
imits, the- ational effort involved, and the sample of the comibinations |

involved, inations of
?;TuAla;:i ;‘fr?:;t:::i and grourll‘d—monon time-histories, was integrated as follows:
{ s ies was chosen, with values covering the interval of i :
f . . of interest
in engineering, from a sufficiently small lower bound to the maximum fcasiblsc

intensi . : -
nsity y; (2) for cach of these intensitics, one member was randomly selected. .

from :.hc' population of 51m|.!laled records, and it was scaled to the correspondin,

mt;ns-:r:‘}):, and (3) for each intensity, a sample structure was simulated Pe ¢
o the zoﬁzfon:. of each structure was obtained by step-by-step imegration,
P mOdcs)p‘z mgﬂa]uc of @ (mu:mum value of §,/R; for all the potential
displacement of 315 o_ut]mncd. For this purpose, S; = the peak value of the relative
Doplacement Obmc ad bstory; and R, = its capacity for ductile deformation. The
fater valle 1¢ Stiffnr:z y multiplying the story_yicld displacement resulting from
o e : 5}35 ;ind strcn_glhs by Lh_c simulated ductility factor. In order
e S rt? yie splaccme_ms, nonlinear shear-displacement curves were
Ohuaines for < :c story by mcans _of clasto-plastic sta_tjc analysis of the response
O e e a gl;;dually increasing force pattern, with amplitudes proportional
© a}gorilhm:m? W; respect to the bottom ends of the first-story columns, using
rory. the icli]”:;'!'ﬂ;'lo thg! proposed by Mochle and Alarcén (1985). At each
> (h.‘: ne yent 1:;§ acement.was tak.en as that corresponding 10 the intersection
o e gent t0 the §hcar-dcf0rmanon curve at the origin with the tangent to

e branch corresponding to very large deformations.

6. The values of ¢ are plotted against the corresponding intensities for each

;L;ué:tt{ral lype @d cach dcf;ign coefficient. Then, curves relating expected values -
msm; 12:1??:;%: zf?d nominal du_ctility-rclalcd reduction factors are fitted to the
fes: m ne e :;ndnccs of the differences between individual and expected val-
Lo ure m:mal . Thus, for cach stru.cuixral type and reduction factor the con-
s w;':lTn b:ai:inco:nd ﬁndard deviation gf Q. given the ground-motion in- -
n:spcct'ivcly. n. They are denoted in the sequel by E(Q|y) and gy,
7. The conditional probability density function of 0. gi . inténsi
’ onal , Biven that the intensit
ﬁ;t:;:is ;'r.c:':;i:rbltr;n]y taken as log-.normal, with the first two moments as givcﬁ
| phe Breced ng ;:hcalgraph. Computing !of(y).agc_:ord_ing 1o Eq. 1 is immediate. .
b oroina. g og-nontmal probability _dlsmbuuon function were obtained-
y ntary uansfomlaqop of an expression proposed by Rosenblueth (1986). .

Response Analysis . .
Frame members wege modeled as simple’ one-dimensional bending ele-

...me inear b &
.ments. Nonlinear t.)chavmrj-qf the members was assumed to be concentrated” .-
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at plastic hinges at their ends. These hinges were assumed 10 [ oS8 bilincr

" hysteretic stiffness-degrading moment-rotation curves with plastic hardemmg

characteristics, such that the slope of the plastic branch is 2% of the initial

“wngent stiffness for small deformations. The damping matnx was fuken as
K] linear combination of the. initial-stiffness and mass matrices. ' ’

The equations of motion were integrated by means ol a constant-aceel-

" eration step-by-step algorithm included in computer program DRAIN-2D

(Kanaan and Powell 1973}, |

RESULTS OF SIMULATIONS - ' R

" Single-Story Frames

.o ' ' o

Values of @ in terms of peak ground accelerations and nominal design
ductifities p* for these cases are plotted in Figs. 2 and 3 for a natural period
of 0.36 sec.and variation coefficients of the available ductility fu of 0.3 and
0.5, respectively. The figures also show the curves fitted to the expeted -
values of @, as well as the corresponding mathematical expression” far the
expected value of the natural togarithm of Q and the standurd deviatsn-of
that logarithm. These figures show that the expected values of O 'grtm for
decreasing variation coefficients of p, as well as for decreasing values of
nominal design ductilities p*. The first of these trends is related to the fact
that, according to the manner in which mean and nominal values of wvalzble
ductilities are assumed to be associated, if ™ is keptfixed, the mean vilue
of p grows with V. The second trend 2rises from the fact that the fzmes
being studied are continuous at their joint and possess a jateral strengtheven
though they are not specifically designed to resist lateral forces. The con-
tribution of this strength to that necessary 10 satisty lhc.dcsign‘rcqﬁimhcnr_v
for the superposition of gravity and seismic forces is more significat fur
high design ductilities than for low values of them. The results in Fps. &
and 5, showing failure probabilities in terms of intensities and design duc-

. tilities, are consistent with these trends.

Three-Story Frames _
One objective of the studies on three-story frames. was that of lassessing -
the influence of spatial correlation of mechanical propertics on the distn-
bution of Q. as well as on the probabilities of faihire. The, resulty m Figs.
6 and 7 make comparisons of both variables for cuses |1 wnd IZ\ of Table -
1, i.e., for T = 0.36 sec, v, = 0.3, and p* = 4; these cases differ in the
degree of spatial correlation assumed. For this case, no significant influcine
of that correlation was found on any of the variables studied: probahilistic
monmients of In Q and failure probabilities. This low sensitivity of @ to the
correlation coefficients is probably due to the fact that uncertaintics related
to the detailed ground-motion characteristics for a given intensity |;m: much’
greater than those concerning the mechanical properties of the structwre. -
The influence of V,, on the cxpected values of In @ and fuilure probabilitics
for given intensities is shown in Figs. 8 and 9 for T = 0.36 sec, gt =4,
and high spatial correlation. The trends that may be ubserved are similar o,
those discussed in connection with single-story frames. - | .
Finally, Figl 10, obtained for T = 0.B5:sec, v, =03, and 10w spatial
_correlation, shows that expected’ vajues of Q grow- with decreasing values
in the design ductilities. Faiture ‘probabilities were found to behave in the

L2758 ..



Lo
;o .
\ - . £ [mm,]s.r.rzzu.zs wy-0.224 4"
. ' 0 H *
g 0.342
Qs 5/R . N
- a N | - .
- osf L -
[ B
X 1
. 2
. T
o 4. .
06 L6 I/ :
. L h
T °
- ,’ -
04 [ F “ % -
o ~ -
- . -
N - x A )
o , ’..‘ ’: &
ezf - .- ,,4 oy e _.,“"-’
. -~ -’. ’
P ‘.4‘1' .
’.:_::,—" & .
o - el 1 i 1 L
o] 1..0 R 20 30 40 -7} B.D -

Peok ground ooulemnon, m/st

FIG. 2. Normalized Reaponu of Slnglo-Story Frames (T = - 0.36 o and v, = 03)

o}
Q=5/R [unon,]- 7974 1L,22 ny- ouap
. 0410 iy
s nQ s
. -
K !
D& |- L]
-2 - [
2
o 4 x ’//
I 1
-,
oat s ST 0
X - ;’.’1
Tk L - - 6
) ,,‘/ ’./' 1] "‘/0’
0.2 s /'1 -
Pl -
i _,-—’" L4 ]
Rttt BPS ’
et
[+] - i 1 i 1 e
<} Lo © 20 3.0 40 5.0.

Peok -ground occeleration, tp/l!

-

FIG. 3. Normelizad Rosponsa of Single-Story Frames (T =023 0and vV, = {.5)

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

Nine-Story Frames

Only one case was studied, ‘The natural period is equal to 1. 33 sec, the

variation coefficient of the available story ductilities is 0.3, and the: nommal
design ductility is 2.5. Spatial correlation of mechanical properties is low.
Unlike the previous cages, the simulated ground-motion records belong to
the same populduon as the EW component of the SCT rccord of Scptembcr
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19; 1985, in Mexico City. The resuits are shown in Fig. 11.
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FiG. 5. Fallure Probabliiities of Single-Story Frames i)aslgned tor leferent Dec-
titity Factora (V, = 0.5)

Because the yield moments at column ends depend on the axial foms
acting on them, they are sensitive to the overtumning moment, which s a
function of time. At any given instant, the axial forces due to overtursng-

" are of positive sign on the columns on one side of the neutral axis of tie

building plan and of negative sign on those lying on the other side. Them-
fore, the decrements in the yield moments produced at some column eads
at a given story will be approximately compensztad by the increments taking
plece at the other column ends.in the seme story. Consequently, the respanse
analyses carried-out in this study were based on the simplifying assumption
that column yield moments are constant and equal to the values that remlt
when column axial forccs equal thexr design values for the condmon of or-
dinary gravity loads. - - - -~ . S
" In order to explore the possible influence of the uncm.unty about stc-
turzl paramezters on failure probabilities, two sets of ﬁve slruuurcslm:rc
277 "
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analyzed under the action of randomly chosen ground-motion rec i
5:::1; Lﬁ:ound accelerations equal o 2.5 m/s. Tﬁc mechanical progtr:czfic‘:lg}
v gtluszcrc taken as dcu_*,rrmnistiya]%y equal 1o their expacted values
Va8 co.ff_st;ucturcs and as uncertain in the other. Sample means and-
probabiliti»sr icients of Q were Ob!au:ltd. for both cases, The resuliing fzilure
proba 10_: » assuming log-normal disiribution of 2, were 1.7 X [0™* and
c\.’cr o !respac_:t‘wely, for the dctcnnipist'ic and uncertain sysiems. How-
o used e ;11 Q ga.lakcn as normally dl_str.lbu:ed. and sample values of it
abilines oot agm xusl ghc:ar; :dndl s;anfa.;c{i) iﬂjcv:ation, the resulting failure prob. -
: I 1. » respectively. The large discrep-
;;wl:cs bctw;en.th.e resulig arising from the different ap{)roachcs iﬁ a,nalyzzfg
¢ sample statistics may originate from. the small sample size and from the
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ct

.. possible inadequacy of the assumption regarding the form of the diql;lri‘mlion
. of Q. Thus, the significance of the uncertainty about structural properges on

failure probabilities remains an open question. '
The nine-story frame of Fig. ! was also used for the. study of the passible
role of the large uncertainties about the excitation on explaining the small
differences noted in Figs. 6 and 7 between failure probabilities of systems
characterized by high or low statistical correlations between mechmical -
properties of different members. For this purpuse, one set of five sinedaied
frames with lowly cozrelated mechanical properties-and another correspond-
ing to perfectly correlated properties:were subjected to the same time-bistory
of ground acceleration (SCT record, normalized to a peak ground accier-

" ation of 250 cm/s’). In three cases in the first group, the maximum @value’
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was attained at the first story, and in the other two, the maximum occurred
frlg t}}c ninth story. In the scconq group the maximum appeared four times at
e Lirst story and once at the third story, However, failure probabilities were

-, mot very different: 0.085 and 0.111, respectively.

ExpeCTED FAILURE RaTEs

E)Epcctcd fajltirc rates for the different cases considered were obtzinad in
accqrda_pcc with Eq. 4, using for the interior integral the failure probability
curves in terms of intensities, similar to those shown in Figs. 4, 5, 7, and
9. These failure rates arg shown as £(v,) in Table 4, which also indi.catcs '
values of v{y*), the rates of occurrence of intensities higher than the value

28O

. FIG. 10. - Normalized -Response of Thrdo-Story Frarﬁes ‘(T.= 0.85 8, u* = 2 and

TABLE 4. Expected Fallure Rates

i

.Case Numbar E(y,) x 10° w(y*) x 10° Ratig,
- number of stories (one/yr) (one/yr) Eln )/ sy
(- 2) ~- {3) {4) 3 {3
1 L 2.550 1200 - 1 o3t
2 - Lase - | 1200 0121 1
3 1 1342 | 12.00 0182 (%) -
P 1 " 1.007 C12.00 G084 (%) .
-5 - ,0.3327 - | 20 0.028 ¢y
6 1 0.420 12.00 0.035 (")
o1 I 0036 -% . .- 1200 0.003 (%)
8. ] - 0,137 1200 0.011 (*)
9 3 2,609 12.00 0.217 |
10 3 2.060 12.00 0.172 ()
11 3 2.426 - . T 12.00 o0
12 3 1527 12.00 CRIE T
13 3 1.794 12.00 hEsh
14 9 0.213 13.7 0.0155

|
i

-assumed for seismic design, as well as the ratios £(w,)/v(y*). The latter

ratios are seen to vary over very wide intervals. They are lower for high

design ductilities than for low values of this parameter. The reason for this’

trend is similar to that mentioned in connection with the forms of variation
of expected ductility demand and failure probabilities tn terms of intensities.
Asterisks in the last columns of Table 4 serve to identify cases where some
reinforced concrete members have reinforcement rutios higher than those stiicly
necessary to provide the strengths resulting frorm the seismic analysis. These
higher ratios were adopted for the purpose of complying with minimum re-
inforcement ratios required for temperature and shrinkage effects. Thus, part
of the decrease in the ratio £(vy)/v(3™*) for these cases must be ascribed 1o
their being on average stronger than was assumed when adopting a design
intensity. o
Fajlure rates of three-story frames are in general higher than those of sin-
gle-story frames. Two main causes have been identified as possibly leading

"to this systematic discrepancy: (1) Minimum reinfercement ratios are 'not

found to govern design as often in three-story frames as in the lower ones;
and (2) because of the irregularity of the ground motion and the contribution
of higher vibration modes to the response, the probability that the lutter’ex-
ceeds a given ductility value.at any story is higher for three-story structures.

The failure rate obtained in case !4 cannot easily be compared with those

n . . . - . 1
-of the previous cases, as it corresponds to a widely different family ol strong-
motion records and to a different seismic design criterion. The low failure

rate obtained can be partly explained by the application of a reduction factor
of 0.8 to the nominal value of the available ductility. factor considered in

design.
|

CONCLUSIONS _ _ : :

- - b

A general approach toward evaluating expected failure rates of structures -

per unit time has been presented, which accounts for uncertaintics abuut
) ) .. ot
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©ome .cal and geometrical properties, as well as about seismic excitation
and live load. . - . BT -
. Such an approach was applied to one-, three-, and nine-story frames under
simulated accelerograms, which were associated with soft and hard types of
- ground. From the cases analyzed the following was concluded:

. Among the mechanical_propertiés of the structural members on the prob-
ability of failure, the influence of the spatial statistical correlation is relatively
* small as compared to the influence of other variables. '

2. The number of degrées of freedom has a great influence on the probability

~of failure of structures subjected to earthquakes.

3. The structural failure rate was observed to ‘decrease when the design duc- .

tility factors increased. This can be explained in terms of the contribution of the

~ available !alcral load capacit_y that any continuous frame has even if it has not 7
- . _been specifically designed for that type of load. The higher the capacity of the -

_' struc‘mre 10 lal.tc ductile deformations, the lower the additional lateral strength
requ}rlcd 10 resist a specified set of lateral forces; therefore, the higher the design
ductility, the higher, in proportion, is the contribution of the member resistances

needed for vertical loads 1o the lateral strength required to take an earthquake .

of given intensity, and the higher are the earthquake intensities that may be

resisted by the strength reserves due to the differences between expected and -

- nominal values of member resistances.

. 4.‘ Due to the form of the assumed relation between the expected and the
nominai values of the available ductility, as a function of the variation coefficient

of that variable, the probabilities of failure for a given intensity are greater for

" the cases for which that variation coefficient is lower..
5. The seismic hazard function used in this study was arbitrarily chosen. Ob-

viously, other ratios E{vg)}/wy*) would be obtained for other hazard functions. =

Thus, the values presented in the last column of Table 4 are only general in-
_dicators of the significance of the variables studied and should not be blindly
used o make design decisions, .

6. 1t must be remembered that most systems considered in this study are as-
" sumed to develop significant local yielding at several critical sections before a

failure limit state-is reached. Neither the results reported herein nor the conclu- -

stons reached are valid if the safety factors with respect to local brittle failure

modes are not sufficiently high with respect to those associated to ductile modes

as to prevent the occutrence of the former. EE RN :

7. Finally, the variability of the failure probabilities obtained for the few cases
‘ s*udied is significant enough as to justify the development of new studies de-
SIgncd to gain greater understanding of it. Future investigations should not only
widen the ranges of cases sludied, but they should alse explore better represen-
tations ‘of the mechanical behavior of structural. members and systems.
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ApPeNDiX It. NOTATION'

The following symbols are used in this paper: |

b = . width of girders and olumngi™ = 7
. EC = E Centro, 1940, NS component; ‘ !
7 E(v,) = expected rate of structural faiture per unit lime; ©
f. = concrete strength; .
falr) = probability density function of R; !
= steel yield resistance;
- HC = high spatial correlation,

h = depth of girders and columns; _
K,e',y,, = parameters defining shape of distribution of intensitics;
- LC = low spatial corrclation; - B

“pe(y) = probability of structural failure under action of cun!mquukc with

_intensity y; .
QO =¢ reciprocal of safety factor, Q, = S./R.;
: structural capacity to resist ith failure mode;
r = cover of reinforcement in girders and columns;
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= maximum ampliude of l“"SP""% governing occurtence of ith "~ © ©  VISCOELASTIC STABILITY MODEL FOR

failure mode; -
SCT. Mexico City, 1985, EW component; ELASTOMERIC ISOLATION BhARlNGS

fundamental period of structure; . _ L . By Chan Ghee Koh' and.lamesM l\elly o
coefficient of variation of x; o _ - Co Co A

Ll

COCfﬁClCnl of variation of avzulablc dUCtlllty, : oo . S ) ABBTRACT: A viscoelustic model accuunhng for lhc st.:l'ul:ly etlect is pmpu-.:d'
= live load; - o ] ) ST L for high damping clastomeric bearings used in aseismic buse isvlstion: This model’
.= " mean value of x. - E S ’ Co . is consistent with Haringx's theory,.which takes into consideration the significant
mmnsny : o : : shear deformation of the clastomer, The method of mode superposition is used
’ ) - B obtain an aliemative solution to the “Haringx column,” and this solution is readily ~°
nominal value Of des:gn mtensny, Lo o - - " generslized (o include viscoelasticity. Each mode is an cigensolutivn of the cor- -~
ducull(y factor; - : : ' T S rcfspon;dil:jf st;bi!ilyo;:imb!cm. The tapid fourth-order convergence permits, the 'use
. . o7 . of only the [irst mode 1o give & ve ood approximation, The dynamic shear
rate of occurrence of. lntensmes greau:r than bt e . ' . stiffness, damping chamctcf-uucs an:iy Ifc:gh! rt?]ucuun ol hcarmg.‘,yuc uobtained
* correlation coefficient; and . E .- by the first-mode consistent model. In particular, the phcnumcnon of increasing
standard deviation of O for glven value Of )’- : o energy dissipation due to the axial load is explained by the musdel in a consistent
. o I - . . . . o . way. The applicability of the model is then verified by experiments conducted on
' ’ . mululaycr elastomeric isolation bearings with and withoul tead plugs |

a
1]

N

< ,

. .

JT—" v'n‘c ><rr§‘:< NN
e il

Ty

- Superscripts . < - e

: -* = nominal value. - |NTRODUCTION T
Subscripts . . - - : . - . Base'isolation is a relatively new approach for cdnhquakc resistant’ deslgn
F - = failure. s o ; ) ) o . Among many different forms that have been proposed {Kelly 1982 Kelly
CoL . ’ o ) : 1986), the use of high-damping clastomeric bearings is believed to offer the
simplest method of isolation, and they are relatively very easy to make.
However, in spite of the recent interest in using elastomenic bearings for .
base’ isolation, there continues to be a reluctance on the part of the structsra]
engineering profession to use this concept. One question often raised is the
effect of axial load, or the stability effect, on the dynsmic behavior of these |
bearings, since they can undérgo large displacements. in an earthquake. There |
- are also other practical reasons that call for the need to include the stability -
effect in modeling the elastomeric ‘isolation bearings: - |

1.. In practice, base-isolated buildings normally require the use of 4 larpe nuem-
ber of isolation bearings. For example, the first base-isolated building in the
United States, the Foothill Communities Law and Justice Center located at San

© . Bernardino, California, sits on 98 natural rubber bearings (Taries: 1984) The
“vertical loads carried by. the bearings vary quite widely, but, in order to mmlrmz.c
the design and manufacture costs, only a few ‘sets of bearings are made. As a.-
result, each set of bearings designed might have to accommodate a cunb:dt.rahty '
N wide range of axial loads. . .
- ‘ o S 2. In the event of a severe carthquuke, the overturning moment of the hase-
' ' isolated building can cause significant changes in the axial loads on the sp-
porting bearings. The axial loads on the bearings can therefore be subsldnmlly
increased even if the static dead loads are small. - '
3. It has been observed in past experiments that the axial load increases the
energy dissipation per cycle in the bearing, This phenomenon, if properly uader-
'Lect., Dept. of Civ. Engrg., Nat. Univ. of Singapore, Singapare 0511,
Prof,, Dept. of Civ. Engrg., Univ. of Califomnia, Berkeley, CA 94720,
. E . . ] Note. Dlscussmn open uatil July 1, 1989. To extend the closing date one. moulh
: ‘ . C L ) a written request must be filed with the ASCE Manager of Journals. The manusaipt
S e e e U GV, - —--— for this ‘papsr was submitted for review and possible publication on Noveniber 18,
' 1987, This paper-is:pant of .the Journal of Structural Engineering, Vol, 115, No,
2, February,-1989. ©@ASCE, lSSN 0733-9445/89/0002-0285/81.00 + §. IS per page.
Paper No, 23172. . L
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 RIESGO SISMICO. Y- ESPECTROS DE DISERO EN LA REPUBLICA MEXICANA

-

"'Lﬁis'ﬁsieﬁauy Mario Ordaz* - *

| ’1NTRopUcc10N |

- Con m0t1v0 del programa de rev1s1on y actuaT1zac16n de los regIamentos

""'h.

',.de construcc16n que en forma: coord1nada desarro]lan autor1dades y soc1e~ o
"]'7dades profesiona]es en d1versos estados y mun1c1p1os del pais, surgio 1a L

g neces1dad de proponer coef1c1ente5 y espectros para d1seﬁo sism1co, para

lo cuaT 1os coord1nadores de] programa c1tado so]1c1taron apoyo tecn1co N

;é 1a;§gqﬁf id Mex1cana de Ingen1er1a Sismica. ET prob]ema se anal126 en

R

'ei 'seno de un grupo formado por representantes de dlcha Soc1edad y de

T1nvest1gad0res del Instituto de Ingen1er1a Se concluyo que, con el f1n
rde'fformu]ar_ una propuesta que cubr1era un1f0rmemente a todo e] pa1s,
'éonvenia partir dé uh-cdnjunto de mapas de riesgo 515m1co y uno de : ;,
bipnéiiza;ién previaménte' formu]édos y de los coéficientés'ykespectrbs
de diseﬁo‘asdciadds con dichos maﬁas (ref. 12) y aJustar ta]egw toefi-k'-
‘VCie”tesA y ESPEEtrqS con base en cr1ter1os que tomen en- cuenta las enQ”'

"seﬁénzas'derivadas del temb1or de sept1embre de 1985 en 1la c1udad de o

México sobre posubdes valores de—Las func1ones de amp11f1cac1on d1n§m1ca_".

. de 1os espectros asociadas con la presenc1a de suelos b]andos
4

E1 presente trabajo se ocupa de describir 105 estudios dé;xﬁesggtsismico_ -
: . : \ o R .

que condujeron a los mapas de la ref; 12 y de-présentéﬁﬁlos criterios

*Instituto de Ingenjerfa, UNAM



‘para pasar de funciones de riesgo sfsmico -en un sitio dado 'a_ espectros

" para disefio de diversos tipos?de construcciones ‘en dicho sitio.

.'Las conc]uswones de este trabaJo const1tuyen 10 que a JU1C10 de los au- . ;'

U tores puede proponerse con los estud1os de r1esg0 sism1co d1spon1b]es

1a fecha : D1chos estud1os datan de 1974 y a part1r de - entonces se han -

‘ reg1strado avances s1gn1f1cat1vos en 1os cr1ter1os y herram1entas para'

el an611s1s de riesgo sism1co y se ha ampllado cons1derab1emente la in-

' formac16n s1smolbg1ca recabada Por tal m0t1v0 es muy recomendab]e acjf- :

*tuaT1zar las est1mac1ones de r1esgo sism1co como - base para futuras revi-

s1ones de las recomendac1ones de d1seﬁo sTsm1co que aquT se proponen

' La 1nformac16n con’ que contamos para est1mar el r1esgo sTsm1co es de dosg_H,

e t1pos el pr1mero cons1ste en 1nf0rmac16n geofis1ca y el otro se. ref1ere [:_1i

a caracterist1cas de reg1stros de temb]ores obten1das en cada s1t1o de

, 1nteres E] prlmero abarca 1nformac16n que nos dan los s1sm610905 sobref

' caracter15t1cas de temblores en 1a fuente y que med1ante relac1ones de

atenuacibn que 11gan magn1tud con 1ntens1dad en term1nos de d1stanc1a y

_',cond1c1ones loca1es nos perm1ten predec1r To que ocurre en el s1t1o en

cuest16n ‘a part1r de ]a 1nformac16n s1sm01691ca De aquT nuestro 1nte-‘

rés en estudiar la 51sm1c1dad.
SISMICIDAD Y RIESGO SISMICO

El r1esgo sism1co en un sitio dado 10 expresamos en term1nos de 1a fre-"
cuencia med1a “con que en dicho s1t10 se excede cada 1ntens1dad y paral_
f1nes de 1ngen1er1a esta ﬁlt1ma se expresa, por eJemplo como la m5x1ma
aas;aﬁﬁaien._ﬁ CTH AR HiE VH1GE1HAY dB) tEFFEAG R &) sitidrﬁﬁ?aﬁbﬁ_UH
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‘temblor, o como Ta drdénqda-dei.espectrb de fesp@ésfés'péréyalores dar 

;dos de pé}iodo natufa] y.amortiguamfenfc o,'en‘fih, como cuaiquief paré—
metro 11gado d1rectamente a 1as caracteristicas del mov1m1ento de]

‘ rreno en e] 51t1o de 1nterés y QUe t1ene una corre]ac16n e]evada con 135 _t‘_

s

respuestas max1mas de las obras de 1ngen1er1a que 1nteresan Lo

Usualmente no se cuenta para el 51t1o que Antéresa con 1nf0rmac16n‘ésta- .'
distica obten1da de 1nstrumentos que registren d1rectamente en el sitio ,:
]as caracterist1cas de los temb]ores ocurr1dos . Por e]lo tenemos que
conocer 10 que ocurre en 1as pos1bTes fuentes sism1cas vec1nas, por 1q =
mismo, medlante e] uso de las menc1onadas leyes de atenuac16n neces1ta-‘
~Mos transformar los mode]os matemét1cos que descr1ben la act1v1dad de'

‘ 1@5 fuentesjsismfcas'vecinaS'(expresada ren. térm1nos d¢~ magn1tudes yr
'coordenadas' dé 1657f0cos) en actividad sfsmica expresada en téfminds.de
'1a$ infensiﬁades que-bcurrenfen los sitfoé de'ﬁnférés. Eh fofﬁa'éimb114 
ficada,j Ia act1v1dad sTsm1ca en una fuente puede representarse medlante

~ una curva de tasa de excedencua como la que se muestra en la f1g 1; enj

Tfﬁue 1&\ esca]a vert1cal es logarftmica y Ia curva en su- extremo derecho'

‘es asintota a uhalvertica] cuya abscisa es la maxima magnjtud que  puede

generarse en la fuénte siSﬁica‘#Qnsiderada. | |
~La fig. 2 muestra el tibo'de,curvas que al ingéﬁféro ihtéresah'paraftof

mar decisiones reTatiVaS'a la intensidadeara la ﬁue debén dfseﬁarse-lés‘

construcciones,‘ atendlendo a los r1esgos de fa]]a que deben aceptarse.
| En esta f1gura y es. Ia 1ntens1dad expresada en las unidades que corres-.

'pondan y ves el nimero. de veces por un1dad de tiempo (ano) que cad&

,,{ntensidad ée excede en a1 sitio. En'_esta figura, fantO'fIOs}’éJés



. horizontal como vertical son Togaritmicos.

SiSMICIDAD DE MEcho

10 que respecta @ la act1v1dad de 1as fuentes sTsm1cas de Mex1co,{n.;' L

debemos recordar que 1a costa “sur- de Mex1co correSponde ai'la zona de

. subduccidn en que ]a p]aca de Cocos se 1ntroduce por debaJo de ]a placa:_
‘.cont1nenta1 de Norte Amér1ca y que a d1cha zona corresponde 1l 3méydrf'
parte de 1a act1v1dad que oca51ona temblores 1ntensos en la costa sur y
en su venc1ndad, espec1f1camente en ]a c1udad de Mex1co Por otro 1ado,“
i a lo Iargo de] Far de Cortes e] mov1m1ento re]atzvo entre p1acas pr1nc1-{'

" pa]mente es de t1po tateral, semeJante al que ocurre en 1a costa: occ1f

dental de Ios Estados Un1dos

) La actividad sismica en gréndes zonas del mundo se representa bastante

b1en med1ante curvas semeJantes a la f1g 1. "En zonas péqueﬁas no siem- e

“ pre se t1ene 1nf0rmac16n estadist1ca suf1c1ente para trazar curvas, pero
es de esperarse que dichas curvas sean de 1gual t1po, aunque Tos parame- ‘

tros correspond1entes son func16n de cada fuente espec1f1ca

La distribuc16n dg‘]§ actividadféismica con,reépecto é-]é profuqdidad és
muy-variABle,'deﬁendiendo de la regiéﬁ y 1a‘fueﬁte quélse.cbnsideren; Un
estudio- de . 1a d1str1bUC16n de las profundldades de - temb]ores generados:'
“en el Cwnturﬁn C1rcumpac1f1co muestra que pricticamente toda la energia
se libera en 1los 100 o 200 km mas préxlmos ala superf1c1e y que 1a par~
te mas 1mportante y que contribuye en forma dec1s1va 'a determ1nar el:
riesgo ocurre en los prlmeros 60 km “En zonas dadas, 1a distribucidn

: {
de las. profundidades puede’ variar répadamente['coh' las ~coordenadas .



e e
horizontales, como consecuenc1a de 105 rasgos s1smotect6n1cos de la re-

giﬁn.  Asft por eJemplo, en: ]a costa sur de Méx1co las profund1dades au- j

' mentan 51stemét1camente conforme nos 1nternamos en e] terr1tor1o nac1o—

o na];i a]ejandonos de 1a tr1nchera 0. zona que de11m1ta e] contacto entre”:<_i-.i"

{'7”Ias placas de Cocos y de Norte Amer1ca, segun muestra la flg 3 tomad@

- de la ref.-l.

En: relac16n con 1a forma de los modelos de 51sm1c5dad debe hacerse no- -
tar que hasta hace unos cuantos -anos se suponTa que 1a curva de magnl;:'
_ tud-recurrenc1a para una fuente sism1ca local tenTa 1a forma de 1a f1g
‘;} que resu]ta del ana11s1s de datos observados en toda 1a corteza te4 -

rrestre 0 en zonas muy amp]mas de ella. . También se hacia la h1p6tes1s ]

"';que la d1str1buc16n probab1]ist1ca de Tos' tiempos de espera entre even-

- tos sTsm1cos con magn1tudes en un 1ntervalo dado es del t1po.exp0nenc1al"
(y por tanto que e] numero de eventos con magn1tudes en d1cho ihfefﬁaio

t1ene d1str1buc16n de Po1sson),,es decir, que e] r1esgo no se a]tera con -
 ¥e1 t1empo transcurr1do sin temb1ores de gran magn1tud -Durante los rﬁl-
t1mos anos se han reconOC1do abiertamente c1ertas d1screpanc1as con res-
pectoral mode]orc1tado. T6mese por ejemplo la zona de Oaxaca_en,la cos-
ta sur. de Mex1co, de]1m1tada de acuerdo con la f1g da. La f1g 4b
mﬁestra, para magn1tudes basadas tanto en ondas de cuerpo como en . ondas
“de cortante, lbs nimeros de temb]ores con magn1tudes‘comprend1das en
-'1ntervalos dados, asi como los numeros de temblores con magn1tudes may—
ores que cada valor dado. Observando ei 1ntervalo de magn1tudes modera-
das y grandes, es evidente que las observaciones no son congruentes con.
la forma de 1a f1g 1, pues en vez de que el nﬁmero de eventos con magn1-f.

tudes en 1nteryalos_dados decrezca sistem&tjca y mpnﬁtonamente al_crecer

Vg
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la magnitud los datos muestran que d1chos va]ores emp:ezan a crecer pa—
'ra magn1tudes moderadas, alcanzan un max1m0 y luego decrecen para magn1-

tudes muy eievadas .Como consecuencwa, Ta pendwente negatlva de la cur-

*;;_va de nﬁmero med10 de eventos con magn1tudes mayores que cada va]or dado;~~ g

no crece monbtonamente, como 1mp11ca Ia f1g 1.
- De 1o anterior se ha concluido que conviene actualizar Tos -modelos sobre
" sismicidad en ciertas zonas del mundo, entre ellas la costa sur de Méxi-

B co, de manera de representar la actividad sTsmicaACOmo 1a‘superposici6n '

" de dos procesos uno en que los eventos ocurren de manera enteramente-"

casua], sin que sea pos1b]e hacer a]guna pred1cc16n de t1po determ1n1sta 

terist1cos, que" SOh de magn1tud e]evada y cuyos 1ntervalos entre ocu-
rrenc1a5 son mucho menos 1nc1ertos que Tos asoc1ados a] pr1mer proceso.
Estos nuevos mode]os deberén 1ncorp0rarse en el futuro a los estudios de
r1esgo sTsm1co en el pais, pero no se han tomado en cuenta en los mapa§

de riesgo sTsm1co que se muestran en este trabajo
' RIESGO SISMICO EN:TERRENO FIRME

" Los mapas de las figs. 5410 muestran valores de ace]eréciqne; y\yelo—'
c1dades méx1mas de] terreno que correSponden a periodos de recurrencia
de 50, 100 y 500 afios en terreno firme para toda la repub11ca Est&s-

~ mapas fueron obtenidos con la 1nformac16n s1smo1ég1ca d1spon1ble en -el
pais hasta 1924. Para obtenerlas se parti6 del coqqc1m1ento sobre ]3

“estructura ertectﬁﬁjéa de las zonas sigmicas,"Empleando los datos so-

bre magnitudes y todrdenadas de']os'tEmb}ore§ regi5tradbs en sismbgrafos
desde principios del siglo (&poca en que dichos 1nstrumentos.empezérqn;a_J

0 sem1 determ1n1sta y otro const1tu1do por 105 IIamados temblores carac-.ﬁ«”



- o . ) - - R ) . E . "t . ) ." . . ) .
operar sistematicamente en el mundo) se ‘estimaron ios parémetros de cur- .
vas cOmo‘1a de la'fig 1 para Tas d1versas fuentes sTsm1cas potenc1a1es

Al I]evar a cabo estas est1mac1ones se tomb en cuenta _Ja presenc1a de*

.u&brechas (o vacanc1as} sism1cas, es dec1r de zonas que por sus caracte~-,;,:_wiﬂ

':irist1cas ge01ég1cas y por su d1sp051c16n en los s1stemas tect6n1cos de-‘-'f

ben cons1derarse ~como de eTevado potenc1a1 de act1v1dad sism1ca, pero

‘fque durante 1apsos largos 1nc1u1dos durante el 1ntervalo de observac16n

han man1festad0 poca act1v1dad probab]emente por encontrarse en per1o- S

o dos. de acumulac16n de energia de deformac16n Entre estos casos se en-.J‘f..

"cuentran las brechas de Oaxaca, de Tehuantepec, de Guerrero y de M1choa~.
_ can (f1g 4a) Para f1ne5 de ca]cu1ar e1 r1esgo sism1co en la vec1ndadﬂ
:de la zona de 5ubducc16n se est1mo 1a funcabnA(M) por un1dad de 1ong1tudA:

f

;paralela a la costa, sup0n1endo que la act1v1dad observada se d1str1bu1a,

:.un1f0rmemente a 10 largo de tramos 1argos de la zona de subducc16n 1n-¥""

c]uyendo las brechas sism1cas Para definir la forma de 1a var1ac16n de'

Ia act1v1dad con respecto ala secc16n tranSVersal a la ‘costa se tomo en

. cuenta la 1nformac16n que se presenta en ]as secc1ones transversales de

la flg._3.

En ]as; ;efsr- 3 y 5 se presantan 1eyes de atenaac1an de 1a 1ntens1dad
sfsﬁlca; es dec1r, relac10nes entre magn1tud d1stanc1a ‘e 1ntens1dad en
terreno f1rme 0bten1das emp1eando, en parte, datos sobrb acelerac10nes y
veloc1dades méx1mas reg1stradas en el terr1t0r1o nac1ona1, asf como - va-
lores de 1a d1tima var1ab1e ca]culados a partir de re]ac1ones emp1r1casf
L'entre veloc1dad m&x ima del terreno e 1ntens1dades en. 1a escala de.
Mercalli mod1f1cada A partir de d1chas 1eyes de atenuac16n de la

1ncertidumbfe a;ocfada a ellas y de las curﬁas de‘sism1c1dad A(M) (ver’

" - - st 1 ‘ .
o N T FER



fig. 1) para las d1versas fuentes s1Sm1cas se obtuv1eron por un proéeso
‘de . 1ntegrac16n descr1to en 14 ref 3, curvas de tasa de excedenC1a de
 '1ntens1dades en terreno f1rme (curvas v(y), f1g 2), para un conJunto de

,puntos _1ocal1zados en. ]as Intersecczones de mer1d1anos y paraTe]os d1s~.§ o

‘uhtantes un Qfédo en cada d1recc16n (en ]a zona vec1na a] EJe volc&n1co el -
espac1am1ento entre puntos fue menor) Por ' 1nterpolac16n a part1r de .
:.:d1chos puntos se obtuv1eron las curvas de las f1gs 5 a 10 En e]las f;en_
‘observa que,' ademas de los s1tlos en la vec1ndad de ]a zona de subduc-;
lc16n en la costa sur del paTs, ex1ste una regibn de elevado r1esgo en la )
vec1ndad de] extremo norte del Go]fo de Callfornla, asoc1ada con la an -

':t1V1dad de] §1§tema_de la fal]a}de San Andres. En otras' reg1ones‘ de1“

“pafs el riesgo varfa entre bajo -y moderado.

ESPECTROS DE RtstEsTA‘_

Los datos ‘que presentan las fags 5 a 10 sirven. para est1mar espectros

de respuesta en terreno firme para per1odos de recurrenc1a dados Para

: tal fin pueden emp]earse relaciones prev1amente estabiec1das entre ace-

‘-‘1erac16n, ve10c1dad y desp]azam1ento méx1mos de] terreno durante sismos

dados y ]as correspond1entes ordenadas de ]os espectros de reSpuesta pa—

ra.d1versos periodos naturales y amortlguam1entos " Por- eaemp]o, Newmark

Y Hall proponen (ref. 6) que sf se trazan Tos max1mos ya]ores de acele-

rac16n, ve10c1dad y desp]azam1ento del terreng en un S1stema de eJes te-”

tralogarftmico como el de la f1g 11 (tomada de 1a ref. '11) las ordena-

das de las envolventes de Tos espectros med1os de respuesta pueden obte-

nerse de acuerdo con la misma fugura, usando para desp]azam1entos, ve]o--

: c1dades Y ace]erac1ones 1o0s factores que aparecen en' la tab]a insertada
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en la f1gura ' Por eJemp]o. 1a ace1erac16n envo]vente del espectro de_.

'respuesta para amort1guam1ento de 0. 02 de] cr1t1co se obtlene mult1p11-
' acando O 369 que es la max1ma ace]erac10n del terreno, por e] factor 4.3
- cons1gnado en. la tabla,,asi resulta ei l 55g de Ia f1gura 1 De manera,:,%]j_fia

'?'semeJante se’ obt1enen los vaTores de 151 cm/seg y 75 cm para 1as ve]oc1-i

dades y desp]azam1entos max1mos envolventes del espectro de respuesta en

: e1 trazo tetra 1ogar1tm1co Estos factores estan basados en temblores‘ a

t1p1cos de 1a costa occ1denta1 de Estados Un1dos, regwstrados sobre ter-i-k

'.'reno f1rme a unas cuantas decenas de kllbmetros del foco

‘ En terreno blando, como es sab1do, ]a durac16n de] mov1m1ento de] terre--f

no-es mayor gue en terreno f1rme, 1as ordenadas eSpectrales son ' mayores

y los’ periodos d0m1nantes son mds largos Para un gran numero de tem-‘
b]ores reg1strados en- ]a c1udad de Mex1co, la ref 7 contwene espectros .
_;de respuesta para d1versos amortlguam1entos,_correspondlentes a terreno '

'blando y terreno f1rme Las refs 8y9 cont1enen 1nformac16n semeaante

I :para l1os reg1stros obten1dos en d1versos s1t1os durante los temb]ores de

”sept1embre de 1985 De] ana]1s1s de esta 1nformac16n, ast como de- la-

Aird1str1buc16n de dahos en la c1udad de Mex1co durante d1versos temb]ores,~

se conc]uye que la amp11f1cac16n de] mov1m1ent0 de] terreno deb1d0 a rla

o natura]eza - del terreno- loca] puede variar s1gn1f1cat1vamente entre un

sitio y otro de la zona compresable de] va]]e de Mex1co y entre un tem—'

blor y otro, y quﬂ en esa amp]1f1cac16n pueden jugar pape]es 1mportantes

' ciertos mecanismo$ y t1pos de ondas, d1ferentes de 105 cons1derados en'
a]a teor?a sampl1f1cada de propagac16n vertlcal de ondas un1d1mens1onales

-  de cortante a través de formac1ones estrat1f1cadas



’INFLUENCIA DE CONDICIONES LOCALES EN TASAS DE EXCEDENCIA DE INTENSIDADES o
DADAS ‘ _ '

S S
La fig‘ lé 'tbméda'de id'fef 10 muestra la 1nf1uenc1a del t1po de sue?ﬁ
io en las ace]erac1ones max1mas del terreno correspond1entes z d1versos
w'fper1odos de recurrenc1a La f1gura se obtuvo a partlr de los datos Jr&-:'
‘Ag1strados por acelerbgrafos en el va]]e de Méx1c0 de 1959 a 1983, .Los
-'valores reg1strados se c]as1f1caron en dos grupos, de acuerdo con el t{-
't1po de terreno pero cada grupo 1nc1uye S1t105 dlferentes, por lo qu€
I]as curvas que se muestran no representan r1gurosamente tasas de exce—i
ldenc1a de acelerac10nes dadas en un sitio dado, sino en cua]qu1era de

varios s1t1os, més o menos cercanos, con cond1c1ones de suelps s o

- menos parec1das.
REGIONALIZACION SISMICA
La fig;"lj_'es.é1_mapaide regiona]jzacjén.sfsmicafpfppuésto en la ref.

12;_y que,aqui‘sé prqpone_adoptér, a'falfa de estudios mds fefjnadoé'que

abarquen todo el pafs.

i En"adicibh d'la regionaiizacioh cftadé én'la'ref 12 se propone tamb1én
| que las cond1czones de suelo 1oca] se c1a51f1quen en ]os t1pos I It y

II1, de acuerdo con el s1gu1ente proced1m1ento

‘

- a) Se'localizarélél nivel. de terrend f{rme, bajo el tua1_haya.mbdulos de
rigidez mayores que 75 000 ton/mz, 0 réquieran'm&s de 50 golpes por
cada 30 cm en la prueba de penetrac16n estandar .

'-_‘b) Para estratos comprendidos entre el n1ve1 de’ terreno f1rme y el n1ve1'_

en que 1as aceleraciones horlzontales del terreno se. transm1tan a ]a



- c1mentac16n, este correSponderia a] desplante de 1a losa 1nfer1or

— pr- J——
O ———

construcc16n se ca]cu]ara 1a 5uma EH # /G donde

y H1 = espesor de] i- és1mo estrato, en m.
Yil = su peso vo]umétrlco, en ton/m3
.- G - . :

mﬁdulo de r1g1dez, en, ton/m

”Si- 1a suma IH VY /G es menor que 0 2, el terreno se cons1derara de]

{
t1p0 1.

'§111a'§uma'£H.,MY /65 ‘es mayo}'ouigudl qué 0.2 y"mEnOrnrdue 0.78, ‘y'f
'};'ademés se cump]e que que ZH /EH /Y /G es mayor que 80 el terreno se ﬁ"

'Hconsaderaré de baJa r1g1dez, es dec1r, de] t1po II

A falta de informaciﬁn més preciéa, para. a ablitacién del critério

"anter1or puede tomarse para Y el va]or de 1.5 ton/m y los va]ores de

G pueden e5t1marse como G 0 35E en que E es la pend1ente inicial

i .

de la curva esfuerzo deformacuﬁn de una prueba de compres1on s1mple

‘,Pafa‘ esta c1as1f1cac16n se tomarén en cuenta 1os sue]os que se encuen-'
tren debaJo de]. nivel en que las. ace]erac1ones hor1zonta1es . se

o tfansm1ten a la, 'cohstrUCCWOn por ejemplo. en el caso de un cann de_

4

En'e]aresto de este trabajo se discuten los criterios pqra pasar de cur—,
vas de r1esgo sfsmico a espectros de d1seno y se presentan los resulta-:

dos en térmunos de espectros 11neales de. diseho para amort1guam1ento de

5 por ciento del critico, para terrenos tlpOS I a III en cada una de 1as L

zonas sTsm1cas de 1a f1g 13.
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cRI'T_Emos DE OP’TIMA'CION_ PARA DE_FI‘NI'R COE'F'IICI.E'INI‘TES-'DE DISERD SISMICO -

Se cons1dera 6pt1mo a1 coef1c1ente de d1seﬁ0 que conduce a la m1n1ma su-

;‘peranza del. va]or presente de 1as pérd1das por danos deb1dos a. s1smo.'

N -Para eva]uar estas cant1dades se. h1c1eron los s1gu1entes h1p6tes1s

'a) E] proceso de ocurrenc1a de temb]ores es de Po1sson o
b) Cada estructura t1ene un solo estado de fa11a La cond1c16n para que "—
'esta se alcance se expresa en term1nos de 1a acelerac16n espectra]

- fméx1ma del tenb]or que produce la fa1la

) E] costo 1n1c1a1 de ]a estructura, C puede mode]arse con 1a s1gu1en-” o

te expres16n. ' ', L ' ' o s 3
. C(c) A + A T EEE ()
g " donde Aé? Al'y<xson cqnétantegiy”c;és el coeficiente sismico de dise-
A ﬁoi '

~ d) La tasa de excedencia} v(c), de la aceleracibn ¢ -nimero de vetes por .
':un1dad de tiempo en que esta ace]erac16n es exced1da- puede represen-

: tarse con 1a expres16n
Be) = kT e ()
_ donde K yr tomaﬁ'véiofés;diferentés en Cada sitib._'

" Puede demostrarse que, bajo: fas_'hipOtesis :antefiqres. las pérdidas .

- esperadas por sismoiduando se disefia con el coeficiente ¢ valen

P(c) Dv(c) o - (3)

‘“W:E”ma de 1os dos s1gu1entes conceptos costo 1n1c1a1 de la estructura y es-iﬁi_f}'



' - donde. es 1a tasa de descuento usua]mente f13ada en 0 05/aho, y D es el

costo de la fa]]a si ocurr1era hoy En estas cond1c1ones, se requ1ere

m1n1m1zar la suma, C(c)+P(c), 0 b1en, encontrar c tal que ;:'1'

sl m)f’(n o U I

.i':Sugtifuyeﬁdd;1a5 e°5?.1,'2,3'3-eﬁ 1a‘ec;.4 o

4 age T
o (Rg*he iy ) = 0

: 'd‘e_- donde _

T

'°_‘.61c0, D v’ “ 7 0

‘en que ¢ es.el coeficiente de diseio optimo.. Entonces, ' -

ane ol L K ()

Q-v--n
1

o : ;-DK!‘
-(r+1) = qA,Y

r+a _ DK r _‘:_- = " f;"- '* T f-ff:-'V‘f'fi . (5) i
S o s L R

H

Si fueran conoc1dos 105 va]ores de K, r, D a y A (puesto que Y eé-

usua]mente as1gnado) serla teor1camente p051ble evaluar c para un s1t1o R

espec1f1co Esto no es pos1ble en nuestras cond1c1ones, por 10 ‘que se .

Edec1d1o proceder de la s1gu1ente forma se adm1t16 que 105 va]ores de K‘f‘

..y roque pueden 1nfer1rse de la reg1ona11zac16n sism1ca actua] son. -ade-

cuados - -y se 5upuso que, por otra parte, Tos coef1c1entes de d15eno vi-

- gentes actuaTmente para el UF se encuentran cercanos a lo 6pt1mo AST,

para e] DF cump11rse que



Cpta
c B -

o5 e D KB rB/51A1Y‘ ;‘_,;_‘_i;_An_{L;;: "ffi.fil _:(6)

' 3' .donde e] subind1ce B denota parametros correspondlentes a 1a zona sism1-

iiﬁfbél B de1 paTs, a Ia cua] pertenece el DF Puesto que no hay razén para$

- suponer que a, D A1 ¥ ' sean muy d1ferentes én otras zonas, _s cons1-" -

Tffderan constantes Desde luego. 1a ec. 5 debe sat1sfacerse para cua]—

"'fqu1er zona del pais, d1gamos la zona A Entonces,‘

oA

' ',01vidﬁéndd 1a;eé, Zhentré;]atﬁ SE"Qb;iéné dhqij.? .

e 1“A*°/£ . = Ky /Ky T 'Vf‘i Ty
“oA os. A A BB ;;- SR - 1f‘f.ai" RN

Jy Puesto que vA(cA) KA CA rA, KA; A(CA)CA Ké"" B(CB)CB Sus-_-lf g

t'i't1tuyend0 en 1a ec 8"

r+a .;,-;+a-=","__ . .

oA ﬁ /c B'_', yA(cA) A ‘A rA / v (cB)cB B
fxi‘Sif se hace vA(cA) ( B), en que cA y [ son ace1erac1ones correspon— E
'd1entes a 1a mlsma tasa de excedenc1a -0 a] m1smo per1odo de retorno- en

165  20”65 A y B respect1vamente, 1a ec 9 se 51mp11f1ca DespeJando -

coAf o : . o .
¢, = [c.B*@ ¢ Ay /c'rBtr']I&?A'+ é) T (10)
S R e B

de donde puede‘qbtenerse el coéficiente 6ptimo en la zona A cuéhdo se . .

conocen las Sishicidades'de las zonas A y By se thsﬁdera 6ptimo el va-.

Tor ¢ g. "Notese que si la ec. 2 se cumpliera1r1§ufbsament¢,-no importa-

-.f1a qué -valores de'c, y cg'Be 9!1918D§ﬂ‘§19mPF9‘996'éﬂ??ﬁ§ﬁﬂﬂdi@ﬁhﬂ At

—
o
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.7 mismo périodo‘déirecurfencia “En ei caso de 1a reg1onalwzac16n sTsmlcaﬂ

de Méx1co, se obt1enen l1geras var1ac1ones. depend1endo de] per)odq de ; L

recurrenc1a elegido

"‘f"f'tofrfE:EﬁftsLOﬁTIHOS"DE’bISEﬁbyEﬁ TERﬁEﬂO*Tybofrj(fyéﬁE)"

De acuerdo con el pérrafo anter1or, para que la ec 10 se cump]a r1guro— 

':f' samente es requ1s1to que ocurra lo m1smo con la ec 2 A f1n de cubr1rt ‘

anlas, consecuenc1as de las desv1ac1ones respecto a. esta cond1c16n sobre[ l

los valores de Ios coef1c1entes de d?Seno 6pt1mos est1mados segﬁn 1a ec

10, en este estud1o se tomaron como base los parametros que conduc1an a]hy{""'

' max1mo valor de co en cada reg16n En la 51gu1ente tabla ;ser presentan ;

105 va]ores de 105 paranetros en cuest16n

TAELAA'ifﬂf""'
| o 'Périodorde recurréncia (afos)
o T @ [ | s
¢ {2.60|5783 | B -}ig B B PO P S L A
D: |2.47]8957 | 'cg 250 ° ““300-'1. = 500 - ?TFN/S?S?)

Se-'consideré coB'-‘*'O 160 ’9, que es ]a ordenada méx1ma de d1seno enf
| terreno firme para. e] DF - (zona B). Ap]JgandodJa ec 10 con G—J‘y ‘con las °
consideracipnes dnteriores se llega a los Eigufentéé"coeficiente.6ptim0$

en terreno firme:
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TABLA -2

‘ o Coef1c1ente 6ptimo en
- £ona . terreno f1rme o '
. A

B .

'_'COEFICIENTES DE”DISENO_PARA;OTROS 1IPOSTpE*fERRENOf;'"

‘Para determ1nar estos coef1c1entes se h1zo ‘léf h1p6teS1s de que pararr-'i

- cua]qu1er temb]or, 1a ordenada espectra] max1ma en cua]qu1er terreno eSr}

. 1gua1 a la ordenada espectra] max1ma en terreno f1rme mult1p11cada pOra{.,.

..un. factor de amp11f1cac16n 'que es 1ndepend1ente de ja 1ntens1dad del_"
.evento ‘:rﬂi' | - |

‘:’ En v1rtud de que 1as def1n1c1ones de terreno 1ntermed1o y blando son -

tklrelat1vamente vagas cuando se habla de todo e] pais, se dec1d16 carac-(ﬁ

- ter1zar a estos dos t1pos de sue]o con factores de amp11f1cac16n razona—

L b}emente grandes f Para e] terreno 1ntermed10 (t1po II) se as1gn6 un
va]or de 3 que es cercano a] méx1m0 que te6r1camente puede esperarse _én‘-

- las partes més b]andas de la zona de trans1c16n de] va]]e de Méx1co. A

: esta conc]us16n se 1]eg6 despues un estud1o s1mp]1f1cado de amp11f1ca-

. [} N
) c16n de las ondas sism1cas,_donde se” V10 que si la ve1oc1dad de onda S;

no es 1nfer1or a 250 m/s no es probab]e que el coc1ente entre la ace1e-‘.__f

f,rac16n espectra] max1ma en terreno t1po II y: 1a correspond1ente en-te- -

-rreno f1rme sea super1or a 3

}De manera analoga, se as1gn6 para el terreno t1po III un. factor de am-f

- plificacibn de. 4 25 _que : -.¢1 promedio de amp1if1cac16n para dos '



'arig%*nos muy b]andos que puedan ex1st1r en e1 9375

ﬂﬂf*”f*f7ffﬁfffff”777fffffff~fT7T'f_"' =y

';omponentes horizonta]ésﬁ fdg] 'temblor- del 85 9. 19 entre SCT y CU en .
' 'estructuras con duct1l1dad de 2 Se cons1dera que esta amp]1f1cac16ﬁ

‘ cubre 1a gran mayoria de- 105 casos que pueden esperarse en otros terre-

v .Para ca]cular las ordenadas del espectro de d1seno -en"cada 'zona se

.;1;fadopt6 el s1gu1ente razonam1ento sea cb la ordenada espectra] méx1ma en

'”T'terreno blando ‘ De acuerdo con 1a def1n1c16n aquT usada de factor de

.

'Jgfamp11f1cac16n f b es 1gua1 a] producto de 1a ordenada max1ma en terrenoﬂff-f

',f1rme por el prop10 factor de amp11f1cac16n =

Puesto que F no depende de la 1nten51dad de temblor, la tasa de exceden-.‘

'u_3rc1a de Cb’ vb(cb), va]e

'fvb(eb);F,KF cbm__f:':jfi.:'r;f '-:  'T?“ ,i , ‘ ¥i  f_ ‘ :; (l?):

Aplicando elACriterib'de"obfimaCiéh‘eXpUesto, puede Cdnt]ujrse'quétl :
L  1/rta - . s

cop = (rpeam) /T FUTIES e )

pero (Kr/aA Y)l/r es Justamente el coef1c1ente 6pt1mo en terreno firme;

Cop (ver ec-.?)'_P?r_]9 que

_ Crfrda ;."i o '__ . ,‘1’_ o
Sob 7 Cof F . _(14),

_En nuestro caéd, F =:3 para terreno 11 y F-=:4 25 ﬁara-ferrého I11. Pa-
‘ ra a=l y. los va]ores de r cons1gnados en 1a Tab]a 1 resu]tan los s1-

‘gu1entes va]ores para las cuatro zonas y 105 dos t1pos de terreno.-”

= chft‘:-'l§ , S '1:,“}"_315-"ff1:Jﬁ-jiﬂz 3 7' (11)jhu .
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-"TABLA 3 . Valores de ¢ para las cuatro zonas 515m1cas
- . y los dos tlBB 85 terreno : -

Terreno

'19“3 T 11
------- Al 2.33. - 3.05. g
B 2.21---2.84 |
¢ f 221 2.8a.
D 2.19 . 72.80 -

18
| 'iMulfiplicandb* esfos factores por 1os coef1c1entes de disefio en terréno

'{ f1rme se obtiene ]a sgu1ente tabla de coef1c1entes bas1cos de d1seﬁo

© TABLA 4 Coeficientes bisicos de disefo . - =
P o S " '

; ' 7 ,Terréno
ﬁ  ﬂZohé‘ - i}..i : -II:.-; '111;7-
. A | o8 | 0.18. | 0.24 "
g B 0.16 | .0.36 | .0.45 °
- C 0 0.25 | 0.85 | 0.70
D -0.33  0.75- | 0.95°

.iCOEFICIENTES DE DISENO SISMICO AJUSTADOS N TERMINOS DE COTAS AL RIESGO.‘
j['ACEPTABLE ‘ -

:Las‘.curvaS"QUe. désﬁribéh-]a sismicidéd fegfonal enfn&estro péTsiestanh
‘asoc1adas a ace]erac1ones y velocadades m5x1mas de] terreno Supondre- 
' ﬁosf que el,'coc1¢nte entre acelerac16n espectral méx1ma y ace]erac16n
- maxima del terreno en:terreno f1rme es de 2 6 para 5 -por c1ento de}J
"amorf{guam{entO' tritico- ~En estas cond1c1ones 1as tasas de excedenc1a '

L asoc1adas a las ordunadas max1mas de Ios espectros de diseﬂo valen o
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ey ko2 )T s

- con Tos valores de Ky r défla Tab]a 1}-.Se'ITega_azloé,sfgujentes:vélo-

g

:'_-f;TABLA 5 Tasas de excedencia v(c) (péribdoé'de’recdrrentia,JT(c))'para‘

~las aceleraciones miximas de disefio en las 4.zonas sismicas - -

1

Zona | - N S
S (g) | - afmos ™ afos -

0.08 { '0.0206 | 48.6
10,0276 | - 36.1.

0.25 | .0.0804. | 24.7
0.34 0.0530 |  18.9

DOm>E
o
—
o

. ,'Ldsﬁ Périoabs'fﬁe:;recurreﬁCia'_én. 1as zdna§ C.y_D,iaUﬁQUef;eQricamén;e.
",“6ptimos3 pueUénijUzgé?se'egcesivaménte;§EQUgﬁdsa la Tuz . déy‘critéribé.
| que {hfluyaﬁl”actftudés de. iaf]goéiedad dé ayer5f6n‘§f riesgo. Si séi-lw
dgégﬁ que ]65 cbefi§ientesAen éstasizohés {tenéan ‘tasas de ‘excedEncfa :
f:compafableé:‘a‘ las de la'-zdhé B, eﬁ ve;-qé”Ta“T$bTa 4.se obtieqe la
gigufehte"? R | | ; o |

fABLA'6A Coeficientes de‘diseﬁo §Tsmic6 ajustados .

Terreno

- fona SRR SN SR § R 11

.08 0.18 . 0.24
6 ). 0.36 ] 0.45
30 [ o0.60 | 0.73 -
4 |" 0.8 | 1.08"

oo
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FORMAS DE LOS ESPECTROS DE DISERO

' Para'fines de diséﬁd, ﬁé‘sidowusddlfutilizér'fokmas"5i5p1é§ de ‘las ‘en-

71.3volventes de los espectros de respbesta asoc1ados a. los per1odos de re-'#[i"J**”*

“currenc1a seTecc1onados Los espectros de dTSeﬁO toman tamb1én en cuen-"

:\ta Ia 1ncert1dumbre prevalec1ente en el célculo del per1odo de v1brar de-

la estructura
Z‘En este‘éSfydié se ha;adbpfqdphfa_forma de éspéctro“_ae: qiséﬁo que se
“'.muest:_r‘a‘én".];a_ f1gl4 . ‘ ' : - S S

TLa obtenc16n del parametro c para Ias d1ferentes zonas sism1cas y t1posi

j'de terreno se ha descr1to en los parrafos anter1ores

:'_Se déscribe'a'chtinﬁaciOn la obtencion de los pardmetros Ta;y Tsl.p:.

- Terreno firme -

Para el calculo de T se postularon temb]ores asoc1adoc :q_ per1odos de-a
- recurrenc1a comparab]es a Ios de Ias méx1mas ordenadas eSpectrales 'Esf
iitos temb]ores quedaron descr1tos a través de sus espectros de Fourler ‘y‘if
| durac1ones, est1mados con mode]os de fuente cal1brados para ]as dl-‘
ferentes zonas sism1cas del pais Se hace notar que para estos fines -
sdlo "es necesar1o que 1a var1ac16n en el conten1do de frecuenc1as, y no.

su amp11tud estén correctamente descr1tos, puesto que el n1ve] de acer

'Ierac16n de disefio fue ca]culado_por otros medios.

" Una vez definidos los temblores . como se ha eSbozado, se'caltularoh'sus

espectros de respuesta (seudoace]erac1onas. 5 por ciento de1 amortigua-

-

o ‘miento cr1t1co) a. través de teoria de v1brac1ones a]eator1as y se_-‘f



determinG un valor de T, .tal que el espectro de diseno envolviera - con- -~ -

'sefvadoramente al de respuesta.-

~pana _gl' calculo de.

P

S

determwnaron 1as ve]oc1dades max1mas del IRt

. terreno asoc1adas a 105 m1smos per1odos de recurrenc1a que las ace]era-

th1ones espec

trales max1mas

y se proced16 como se seﬁala en 1a ref 11

- para determ1nar el punto en que Ta acelerac16n espectra] max1ma emp)eza_

: "a d1sm1nu1r conforme aumenta e] per1odo estructura]

-ﬂOtros'tfpos'dé terkeno?"

- Se. efectué

un anal1s1s de amp11f1cac16n de las ondas sism1cas, ut111-r

- ?’zando un mode]o v1scoelast1co 11nea] del suelo, por eT cua] .se propagan‘“ﬂ

, ondas S 1nc1d1endo vertlcalmente E] modelo consiste en un sem1espac1o'

C?n V§

700 n/s -en que v

es la ve10c1dad de propagac16n de las - 155’

ondas 'S?;' sobre el cua] descansa un estrato caracterlzado por su espe— R

.sor, H y ]a ve10c1dad de 1as m1smas ondas _La" ve1oc1dad 700 m/s |és :

.congruente con 1a def1n1c16n dada para terreno f1rme

| J_A cont1nuac16n, varlando H y v

del estrato, se calcularon 1as func1ones

_de trasferenc1a asoc1adas a dep651tos con perlodos natura]es To dados

por la expres

16n L

= 4‘H/vS

o

3 vanr de To se h1zo variar entre ]os lim}tes 1mp11c1tos en as defi-

."n1c10nes dadas de terreno t1po II y terreno t1po III

E? producto de! espectro de Four1er en terreno firme por la fUnc16n ‘de

B trasferenc1a

resu]ta

h

e]

espectro de Four1er en terreno b]ando

21
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'Nuevamente se recurr16 a la teorTa de v1brac1one@ a]eatorwas para ca]cu: -
!l'r‘ el espectro de reSpuesta y se determ1naron valores de T y T tales':

que, dada 1a def1n1c16n de cada t1po de terreno, 1nc1uyendo 1as 11m1ta-

S c1ones 1mp11c1tas para Vo no se tuvreran factores de amp11f1cac16nfl.7

E 'super1ores a los 1nd1cados anter?ormente para terrenos-,l]"y' I11, es. .

' '~{dec1r, 3 y 4 25 respect1vamente Los valores de T y T obten1dos fue-

' -43rron agustados conservadoramente para 1nc1u1r 1os efectos de 1a 1ncert1- N

p{dumbre del per1odo estructura] -;p'-' . ¢f;]'"
Para'ao'se'décidib asignarfun'ra]or de ¢/3 para 1p$ Cagos en que‘Taé'OL

"En& la Tabla 7 se presentan Nos va]ores obten1dos de T y Tb en las cua- . -

'tro zonas y para Tos tres t1pos de terreno

3 pcoMENTARxos ApICiONALgs'

Como ‘se ha 1nd1cado, 1as descr1pc1ones del r1esgo que se han usado en el

';f'presente estud1o no-. refleJan totalmente los avances rec1entes en esta

‘mater]a.

En part1cu1ar e] estud10 reaIIZado para 1a eva]uac16n del r1esgo en e]‘
valle de México 1nd1ca que pos1b1emente 1as tasas de excedenc1a de ace-
'lerac1ona$_max1mas del terreno en la zona sfsmica B esten spbrest1madas,_
‘\lcoﬁ 1as curvas usadas en esta trabajo Sih embargo, no fué:posib1e usar
' las curvas obten1das en aque] estudio puesto que huplera s1do ‘necesaria

una reva]uac16n homogenea para todo e] pais

De la misma manera, 105 estud1os que en la actual1dad ]leva a cabo el

lnstituto de Ingenieria para proponer espectros de diseno para Jos:



T e  '_ T &
_mun1c1plos de] estado de Guerrero, sugleren que 1a adopc16n de la ec. 2‘ g
: para descr1b1r 1a var1ac16n de v con respecto a c, usando 1os parametros .

"‘de la Tabla 1, subest1ma 11geramente las tasas de excedenc1a para acele-

:fg;rac1ones pequeﬁas Y moderadas, y las sobrest1ma para ace]erac1ones gran-f"

" .des, en' V1rtud “del fenémeno de saturac16n de la acelerac16n maxvma de]_‘

: terreno a] crecer Ia magn1tud fenémeno que apenas empleza a estudlarse. -

"'Debe reconocerse tamb1én el hecho de que, al menos “en. 1& zona D de] e

'J,pa15,=‘no ex1ste una . corre]ac16n suf1c1entemente buena entre acelera- T

“iiC10nes espectra]es y danos estructura]es ~ Prueba de el]o es que, en 105_‘_'

"_ﬁ]t1mos 30 aﬁos, se ha exced1do probab]emente cuatro veces, la acelera«

"\J

' f c16n de 0 3 g en terreno f1rme de Acapulco, éconi ordenadas eSpectrales

max1mas en 0cas1ones del orden de] trlple de 1as de dlseﬁo, 51n que 105'

'danos correspondan a lo que se habrTa esperado Cua]esqu1era que sean,'~

']as exp11cac1ones, no contamos con metodos que perm1tan tomar en cuenta'

'aTgunas de Tlas pos1bles causqsh

(:Q‘;‘

.Los:éoeficientes de diseﬁo propuestos para. 1a‘zbna B. s  n isuperiores a
.Tos v1gentes para el DF Esto acontece porque los. va]ores aqu1 presen-

tados deben cubr1r 1a tota11dad de esta zona, 1nc1uyendo puntos con s1s-

m1c1dad mayor que 1a del valle de Méx1co En cualqu1er caso un analls1s_ .

espec1f1co para un sitio Justlflcaria var1ac1ones en 1os- coeficientes

con respecto a los prevalec1entes para Ia zona generaT

CONCLUSIQNES

La Tabla 7 presenta los va]orés‘due definen los espéétros dérd%seﬂolprd-' -

puestos en este estudio para las diferentes zonas sismicas de la

[



Repﬁbljéa Mexicana. . _:3 s 1: ;

Se han presentado los metodos usados para 1iegar a 105 va]ores propues-

-tos, y se han hecho exp11c1tas las h1p6tes1s emp?eadas y Tas s1mp11f1ca-.

.'EE[c1ones aceptadas Se han 1ncorporado en, -}o pos1b1e,. ensenanzas de]:,

"gran temb]or de 1985 espec1a1mente en 10 que se ref1ere a ampl1f1cac1o-
 lnes del terreno. S1n embargo, se han hecho ver las 11m1tac1ones 1mpues-
) t35 por ]a fa]ta de est1mac1ones del r1esgo sism1co que 1ncorporen noj'
1;5010 1as 1ecc1ones de 1985 51n0 tamb1en las nuevas herram1entas y nuevo§:
tfdatos que han surgwdo en 105 ultwmos 10 0 15 anos. De cua1qu1er manera,ih

i

-§1a Tabla 7 s1ntet1za 10 que a nuestro ju1c1o puede proponerse con 1a 1n4f

S

‘-'formac1on d1spon1ble..A

o

TABLA 7 Parémétrosrprppdestos'para déf;nir.lqé;espectros‘de-diseﬁo

) S Terreno I . b * "Terreno I} ‘: . B Terreno III
Zona_ € a, Ta Ty Sr 4o a, T, T, r | e a, T,- Ty r
A 0.08 0.u3. 0.3 0.8 1/2 [-0.18 0.06 0.4 1.7 2/3[0.24.0.08 0.6 3.9 1
"B | 0,16 0.0570.2 0.6 1/2 | 0.36 .0.12 0.3 1.7 2/3[0.45 0.15° 0.6 3.9 1
c 0.30.0 == 0 0.6 1/2 | 0.60 0.20 0.17 1.6.2/3 [0.72 0.24° 0.3 2.5 1
D {044 -- .0 0.6 1/2[0.86 ‘== 0 1.4°2/3|1.08 0.36 0.3 2.4 1
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Caracteristicas Sismicas de la'Ciudad de México:
R ~Amplnfcacnon de las Ondas Sisiicasén el Valle de Menco, o
| ' Caracteristicas del Movimiento del Terreno y
Mlcrozomf'cacmn de la Cludad‘...-.

Eduardo Reinoso ~ . .
C'en!ro de [nvestigacion S:smlca - S

]  Carvetera'al A|u=»co 203, México DF. ':‘i“.: R

; "En Meéxico a la verdad uembia Ia tierrty casi !odos Ios aﬂm una o dos veces v muy
. ‘ hgeramenre Ello acdntece en cualquicra de las estaciones del aio sin que en ésta
B ' ni en otra_circunstancia-se observen ningunos indicios en el suelo ni el cielo

; ‘ ‘ capaces de - fundar un prudente prondstico de estos fatales accidentes.” (Joaquin =
v ' Pela que.. de Leon Descnpc:on historica y fopagmf ca del valle, .wq!o A o
, . .
‘ - .“ . :
. Resumen

: Se presentan las principales aspecios de las caracteristicas dindmicas de amplificacion en el Valle de
i © Meéxico ante temblores originados en la zona de subduccion. Primero. en forma general. se describe la
y cuenca de Mexico y las propiedades de los depositos lacustres. tocdndose con mas detalle el problema
o del hundimiento ¥ sus repercusiones en la mecanica de suelos. Se mencionan las principales fuentes
:»' - sismicas que afectan a fa ciudad y se incluye una breve historia sobre los principales: sismos que la
! han afectado durante los ultimos 600 aitos, poniendo énfasis en la importancia que tienen los sismos
. recientes para la ingenieria sismica. Se incluven estudios y resuliados que hacen uso de los datos
captados pog 1a red acelerografica de la ciudad. Los estudios abarcan lemas como efectos de silio en
terreno firme, duracién del movimiento. amplificiacion del movimiento en el lago tanto en ¢l dominio -
del tiempo como en la frecuencia, y mapas de periodos dominantes. En combmacnon con los datos de
la red de Guerrero se presentan figuras. comentarios v resultados relativos a la travectoria de las
ondas hacia el valle de México y al efecto de amplificacion regional observado €n los sitios de lerreno
firme. Se incluyen diversas figuras ilusirativas que ponen en evidencia la magnitud de todos estos '
_ fenémenos sismicos. Flnalmcme las conclusiones conticnen las posibles unpllc-]cmncs de eslos
estudios en la pracuca de la mgemern sismica v en el reglamcnto de consmlcc:oncs : o

]

Introduccion-’

. importantes en la historia de la humanidad. la ciudad de México ha crecido en una necia ¢ infinita lucha sobre el

lago que la vio nacer. La ciudad y sus habitantes han tenido que sortear casi todo tipo de dificultades para
- aprovechar ¢l agua v deshacerse de ella. La lucha ha sido en forma desordenada. Las estrategias y soluciones
“planteadas han tenido poco respeto al entorno v han atentado continuamente conlra el equilibrio ecoldgico. Por -

]

|I H

f Desde la calda de Tenochtitlan en manos de Ios espafioles v sus aliados mdu,cms una de las guerras havales mas
F

. razones historicas. politicas. sociales. religiosas v econémicas. la ciudad conviriio un lago en un suclo blando v

compresible. poco apto para sostcncr eficazmente los palacios que ha creado.

En su carrera vertiginosa por crecer. la Afuy Noble v Muv Leal Ciudad de Mixica ha conocido sismos de muchos ‘
‘upos y diversas intensidades. Su memoria sismica abarca varios siglos atrds. Como ftestigos . quedan las
--cuarteaduras y grietas de las obras que s¢ conservan en pié. las cronicas v relatos hechos por propios y extraiios v
los parqucs donde hubo hogares v oficinas de muchos mexicanos. -




H..a E:usaona lacustre

Son muchos \ grandes los ret rctos que nuestra ciudad exige. El reto sismico es solo uno mas dc ellos Es ncccsarlo
conocer mejor las caracteristicas de los sismos que la afectan. de sus suclos v dec sus estructuras, asn como haccr :
edificios mas SCEUros ¥ prcpararnos para afrontar ordenada v eficicnicmente los sismos. -

' ' ‘- . N '3 . A
) , I La cuenca de México
] .
El valle de México, donde se encuentra enclavada Ia ciudad. es a su vez una cuenca cerrada de 110 km de lnrgo en
¢l sentido norte-sur y 80 km de ancho en ¢l estc-oeste. Ticne una altitud de 2236 msnm cn su pam: mas baJa v

alcanza hasta. 5230 m snm cn la mas alla la punla del Izlaccnhuall

a—

Mr c:udad es chinampa en un lago escondido”. (Gundalupe Trigo, cancion}

Desde principios del cuatermario hasta hace apenas 500 afios.’la cuenca habla rccogldo dentro del pancaguas que
la define, abundante lluvia de verano para formar los lagos de Zumpango, Xallocan Texcoco, Xochimilco y Chalco
(del Castillo, 1978). Desde..entonces, hemos usado y abusado de sus aguas. vaciandola con majestuosas obras.
hidriulicas como el Tajo_dc Nochistongo en la epoca colonial. el Gran Canal’y los luneles de Tequisquiac en el |
siglo pasado y el drenaje profundo a partir de 1975. Si bien estas obras han cumplido su objetivo al aminorar v en
algunas zonas eliminar el problenia de las inundaciones. han contribuido a la desccacion casi lotal de los lagos. En
la figura | se aprecia este proceso. Actualmente. sélo pequeiias zonas de lago subsisien en Xochimilco v Texcoco.

. El hundimicnto - - R o

"En 1925 Roberto Gayol comunicé a la Asociacién de Ingenieros v Arquitcctos que la ciudad de Mexico se estaba
hundiendo. Atribuy¢ las causas de este hundimiento al abatimiento del nivel fredtico. A pesar de que el sistema de
agua potable habilitado en 1910 tenia como fuente principal los manantiales de Xochimilco. un gran numero de -
predios extraian el agua del subsuelo mediante pozos.

Para la década de los cuaremas. el incremento de la poblacion exige mayor demanda de agua v por lo tanto mas -

bombeo. Por consiguiente. se acelera el hundimiento reflejindose en ascntamicntos difcrenciales de cd:ﬁcms Las

cbservaciones de Nabor Carrilla basadas en la teoria de consolidacion de Terzaght. confirman que este hundimicnto

“es debido al abatimiento de la presion hidraulica en los acuiferos del subsuclo ocasionados por el bombeo.
Consecuentemente, a partir de 1934 las autoridades capitalinas deciden cesar la explotacion de nuevos pozos v ¢l
hundimiento disminuye. En la figura 2 (Marzal y Mazari. {1990) sc muestran los asentamicnlos totales que algunos
edificos v zonas de la ciudad han experimentado desde finales del siglo pasado. Estos sitios son la Alameda Central: )

_el Palacio de Mineria y la Catedral Metropolitana. Se aprecia que. con basc en Ios datos de niv elacnon de 1890, .
tcdos ellos han sufrido ‘huridimientos mayores a los siete metros. . ’

-Recientemcnle. la demanda de agua potable ha llevado a las autoridades a explotar otros pozos en zonas menos
céntricas, lo que ha ocasionado hundimientos en estos sitios similares a los observados en la figura 2. Como
ejemplo mencionamos la esquina de Plutarco Elias Calles v Ermita [x1apalapa en donde la velocidad media de |
hundimiento durante 1a década de los setentas fue de 11.3 cm al afio. Actualmente. cerca del 70% del agua que '
uiiliza la ciudad se extrae del subsuelo. sin que surja alguna 1llern:|u\'| razonablc para disminuir csta crectente

acmanda

‘ independ:enlemente del problema econdmico, ecoldgico v de logistica que esta sobrcc\plolacwn de acuiferos
significa. provoca dailos “en las cimeniaciones v asentamientos difercnciaies en csiructuras. Esio agrava
enormemente el problema: sismico al hacer las estructuras mds vulnerables ante temblores. Ademas los efectos son
apreciables a simple vista. causando un desagradable aspecto por el delerloro visual de la ciudad v en algunos casos
criticos hasta msegundad en los lranscumes - ~ '

Ferfil Geoldgico

. Las zonas mas jovenes del valle son los depdsitos aluviales. la serie volcanica del cerro de 1a Estrella v la sierra de
Chichinaulzin siendo esta (iltima la responsable de haber cerrado la cuenca en su parte sur. Mas antiguas son las

bas de la formacion Tarango v las lavas andesiticas del lztaccibuail v el Ajusco. Una base de calizas que afloran
en fiversas partes do la cuspgs focman =0 propio fonc, Bt In figurn ¥ (Mooser, 1990) 5¢ plueslra un core .
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i - co
chsqucmauco de- la parlc 5upcrﬁ<:|al de fa-cuenca donde-se- aprccmn -las- prmcnpaies formncmncs LCOIO]:,ICIIS asi-como - T
algunns failas que pucden dar ongen a temblores locales. : :

Me el punto de vista de lngcmcna Sismica. los lSO m mas supcrﬁc:alcs son los mds relevanics ya que
"delcrmman los efectos mds importantes de amplificacion. Los primeros trabajos de exploracion’ y laboratorio para

© jconocer las propiedades’ del subsuclo en la zona ‘céntrica de la ciudad, ¥ por'consiguiente verificar la teoria de. -

' hundam:enlo desarrotlada por Nabor Carrillo én 1948, dieron fruto a la primer zonificacién de la ciudad. Enla’,

: ﬁgura 4 presentamos esta zonificacion que incluye las modificaciones realizadas hasta 1987. En ella, se distinguen -

_tres zonas: zona 1, firme o de lomas, localizada en las partes mas altas de a cucnca ¥ formada por suelos poco’ /-

R comprcsmles y de alta resistencia, zona [ll 0 de lago. formada por lo que fueron los lagos hace 300 afios y que L

“.consiste en depdsitos lacustres muy blandos y compresibles con contenidos dé agua de cnire 50 v 300% y con " 1
-profundidades de hasta 60 m en Texcoco y mayores de (00 m en Tlahuac: ﬁnalmcme la zona II 0 de transicion. que
presenta caracteristicas intermedias entre las zonas antcnorcs Co '

La figura 5 muestra una seccion Lipo de la Zona lacuslre en Gonde se muestra 1a v variacion con la profundldad del -~
oontemdo de agua de las arcillas. Ademds, se presentan dos perfiles esquematicos en donde se aprecia la variacion,
_quc a causa del hundimiento, han tenido este lipo de sitios en los Gltimos 40 afos, Esto se refleja en la disminucion
del espesor de las dos formaciones arcillosas. La figura 6 muestra otra seccién tipo con la variacion de la velocidad
.de corie con la profundidad. Velocidades tan bajas como las mostradas en los 40 m mas superficiales son. en gran
medida. las responsables de la amplificacion dmamica del moum:cmo en cl valle dc México. Ambas ﬁguras fueron B

, flomadas de Cvando y Romo (1991)

| . I} Sismicidad en la ciudad de México

- Tipos de temblores 7
Las principales fuentes snsmicas que afectan a la ciudad de México (Rosenblucth v otros. 1987) pueden ciaStﬁcarse ‘
en Cualro grupos cuya locahzacon s¢ muestza esquemaucamenlc en la figura 7. Estos. 5,rupos son:

° . Tcmblores locales., orlglnados dentro de la cuenca o cerca de ella. Gcncralmcnlc de pcqucua magnuud. S
(menoresqucSagrados) . - o o

o -~ Temblores que s¢ originan en cl resto de ia placa de Noneamenca Pueden alczmzar magmludcs hasla dc 7. 0
grados Richter. También conocndos como lipo Acamba\ porel s;smo que alli se genero en 1912,

o Temblores de subduccnon Los que mas estragos han causado ya que pucden tencr nngmludes de hasla 8 2

grados. Pese a la relativa lejania de la ciudad de México al epicentro de estos tcmblores (entre 280 y 600 km), -
1a ciudad es particularmente vulnerable porque el tipo de ondas que Ilegan son ricas en contenido de periodos

largos ¥ provocan, grandes duraciones. sobre todo en la zona de lago. Es por esto por lo que pricticamente

cualquier sismo ocurndo en la zona de subduccion: desde Jalisco hasta O':\ac'u rcprcscnul un pell gro para la'
ciudad capital. - . :

"o Temblores de profundidad intermedia, también conocidos como de falla normal. Causados por rompimientos
de la placa de Cocos ya subducida. Los que se originan cerca de la zona de subduccion pueden \tener
magnitudes de hasta ocho grados pero a medida que el epicentro se alcja de- csm zona la magnitud disminuye.
llegar'do hasta 6.5 grados debajo del valle de México, : ‘ _ e

| En la ﬂgura 8 se muestra la sismicidad en la Repubhca Mexicana duranie el mes de junio dc 1990 (Mnmncz v
Garcia, 1990). En sdlo un mes se aprecian. aunque de baja magnitud. los cuatro lipos de (€mblores que afectan a la
"ciudad. Los temblores de subduccién. los locales v 10s tipo Acambay se mucsiran con cuadros. mientras que los de
profundldad intermedia se muestran con trzangulos : : .
414 Cronologla de los prmc:pales terremotos sentldos en el valle de México
) A continuacion presentamos una breve recopilacién de los principales sismos que se han sentido en el valle de

- México desde la época prehispanica. Sélo se incluven los considerados como severos va que en promedio se han
LR oSG, POF cada sy foies ¢iRte Fuuita Gl mcdanndos v cincvsnta leves (FundacwnAICA 1992) Se -

T3,
t . ‘ - '
1 . . - .
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" 1858 ... . .- "hizo.que se.-da%nara el acueducto-de agua gorda:-por hrquc'nl':Hn"\'.r'euicnlc:fuu'pféhibido el ™

transito de carruajes por la calzada de Tacubava”™ Al parcccr un gran sismo de profundldad
intermedia con eptccmro en ¢l estado de M:choacan : . . .

 Siglo 3X

E! surgimiento de los si'smégrafos permite calcular con'mejor exactitud los epicentros de los temblores. Se adopta
una forma de medir su magnitud: la escala de Richter (Ms). A principios de siglo la ciudagd se ve afectada por varios

sismos moderados, algunos de la zona de subduccion como los de 1907 (Ms=7 9) v 1909 (Ms=1.5) que causan

. dafios 2l centro de la ciudad. En 1912 ocurre ¢l temblor de Acambay (Ms=7.0)quc no ¢ausa muchos da%nos a la .
- capital pero deja el preccdentc de que puede haber sismos grandes a distancias’ ‘epicentrales pequefas. En 1932 s¢.

-registra el sismo mis grande del siglo en México (Ms=8.2): originandose ‘en las costas de !alisco- ‘sin producir- -

gmndcs danos al D.F.
Sigmos recientes y su impaclo enlai mgemena sismlca L

No fue sino hasta el reglamento de 1942, a consccucncna del sismo de 1941. cuando se incluye ¢l discilo sismico dc-.‘- '

‘estructuras. La ciudad habia resistido con éxito ¢l gran temblor de 1932 pero cnlonccs se conlaba con edificos de

menos de cuatro niveles de cslmcluracnon conservadora.

Por los dailos que causd. el sismo de 1957 es ¢l que 1mpulsa los estudios sobre cl componanueulo dcl \allc ante - .
sismos. Las estructuras que la ciudad vid crecer a partir del sismo de 1941 requerian mejores diseflos v -
conccimientos sobre las propiedades de los materiales v los suclos. Por ello. s¢ incluye ¢n el nueve reglamento. ©
entre otras innovaciones. la'zonificacion de la ciudad atendiendo a las caracieristicas del subsuclo. Esta zonificacion
que como s¢ ha mencionado tuvo sus origenes en el estudio del problema de hundimicnios. se¢ incorpora al
prcblenw sismico al observarse la estrecha correlacién entre dailo estructural ¥ composicién del subsuclo '

En 1979 ccurre un sismo en las costas de Guerrero que produce algunos dailos en Ia colonia Roma y derriba la
Universidad Iberoamericana. . : .

Lgs sismos dc 1985

Daiic ¥ destruccion sin precedente. Mueren mas de cinco mil personas ¥ se dafan mas de dos mll edlﬁc:os Gran '
movilizecion social. Fluye ayuda internacional de mds de sesenta paises. Grandes lecciones sobre diseilo de
cimentaciones y edificios. El registro de aceleracién en SCT aparece en un sinimcro de publlcaclones en lodo el

‘mundo por su gran amphlud en periodos largos.
Red acelerométrica y los sismos a partir de 1985

Desde 1965 se han obtenido datos de acelerometros en Ciudad Universitaria. en un smo dc terreno firme aI sur dc '
la ciudad. Los datos abarcan una gran variedad de terremotos. Durante los sismos de 1985, la red manc;ada porel
Instituto de Ingenicria contaba ya con 1] estaciones. incluyendo smos en zonas de transicion v lago.

A partir de -estos sismos la red crece considerablemente. Actualmente se tienen en mis %0 “acelerografos digitales
distribuidos a lo largo y ancho del valle. La red es manejada por tres instituciones: el Centro de Instrumentacion ¥
Registro Sismico de la Fundacion Javier Barros Sierra. el Instituto de Ingenieria de la UNAM y el Centro Nacional
de Prevencion de Desastres. La red incluye también sistemas de pozo v estructuras. La densidad de acelerdgrafos es
mayor ¢n l2s zonas céntricas y donde ha habido dafios durante sismos. especialmente los de 1985. Esta d istribucion
puede observarse en la ﬁgura 10 Jjunto con las zonas geotécnicas v algunos sitios de rcl‘crcncm de la cnuda!i :

Una gran cantidad de datos <5 han obtenido desde 1986 de més de trece sismos pcqucnos v moderados. A la fecha. _
la red ha registrado mads de 4“000 segundos de movimienio fucrie del terreno. En fa tabla 1. actualizada hdsta 1992.
se resurnen los datos de cada 1smo ¥ su aportacion al banco de datos. El sismo mis imporianie por su intensidad ha
sido el del 25 de abril de 1989 v la mayor parte de los datos empleados en este trabajo corresponden a esi¢ evento.
Giro sismo importante es ¢l del 31 de mayo ya que, aunque de magnitud menor a la del 23 de abril. ocurrié casi con
la red a1 160% de su funcionamicento. Este sismo fue ¢l primero en aportar datos de las estaciones de pozo.

Diebito 2 que contamos con mas datos de lemblores de subduccién yqueala vez han sldo los gue mds han afcctado
a la ciudzd, en adclamc solo nos rcfenrcmos a esle Lipo de sismos. :



IV Movimientos fuertes en el valle de México ante temblores de subduccion’ )

Para temblores ocurridos en la zona de subduccion. los datos registrados en el valle de México son una combinacion

de las caracteristicas de la fiente, la travectoria dc las ondas sismicas. ¢l efecto-regional-de-la cuenca v'los efectos

locales en cada estacion.” L5 efectos de 1a fuente definen las caracteristicas, propias de cada sismo como su
magnitud y contenido de frecuencias, entre otros. El anilisis de £s10s aspectos escapa del objetivo de esia’
presentacion. A continuacion sc decriben. en forma general. el efecto de la trayectoria y Ia amphﬁcacnon rcg:onal v,
en forma detallada. los cf'oclos de sitio 0 amplificacion local. )

4 - . o i

. Tmycctona de las ondas y cfecto rcglonal de amplificacion

Utilizando los dalos de 1a red acelerografica de Guerrero. prcscmamos enia figura 11 una gréﬁca dondc se aprecia
¢ itustra el efecto de trayecto de las ondas desde su origen hasta el valle de Meéxico. El sismo utilizado es el del 25
de zbril y el componente .mostrado ¢s el norte-sur. A lo largo de la costa.iel sismo fue captado por la red -

. accelerométrica de Guerrero. En la estacién las Vigas, ¢l movimiento fue de duracion corta, con gran amplitud y

con pericdos de vibracion cortos. Partiendo del epicentro. ¢l efecto de atenuacion se aprecia cn la-baja amplitud de
los registros ubicados hacia el poniente (estaciones Atoyac. Coyuca y Cayaco) ¥ al oriente (eslacion (_‘opala)
iaciusive, olras estaciones ubicadas mas al poniente no registraron el sismo. También hacia el norte s aprecia la-

~ disminucién en la amphlud de los registros (estaciones Filo de Caballo y Teacalco). incluvendo los de terreno firme -

en {a Ciudad de Mcxico (estaciones Pedregal v Cerro del Tepeyac). Sc muestran ademis dos acelerogramas en zona -
- de lago con el objeto de poner en evidencia la gran diferencia del movimiento causada por la brutal- amplificacion
en fa zona lacustre. En ellos se aprecia la existencia de periodos dominantes largos. la gran amphﬁcacuon dmamlca
-y ¢l incremento tanto en la duracion de la etapa intensa como en la del registro. ‘ .

Utilizzndo el concepto de funcién de trasferencia empirica o cociente espectral. enlendido como el cociente enlrc_.

.dos espectros de amplitudes de Fourier, obtuvimos para el sismo del 235 de abril. la amplificacion relativa de todos =

los sitios de terreno firme dentro del valle con respecto al sitio Teacalco (Sanchez-Sesma v otros. 1993). La figura - -

12 muestra estos cocientes y ademds, con linea solida. ¢f promedio de cllos.. Contrariamente a lo que podria '

. esperarse, aun para sitios de terreno firme se observan amplificaciones imponantes en frcqucnc:as 0 pcnodos :
criticos (de dos a cuatro segundos) para cierto lipo de estructuras que han suftido. danos - :

Por otro lado, Ordaz y Singh (1992} han esludlado el movimiento en sitios de tcrreno firme tanio en la fuenle como
en la trayectoria y en el valle de México. En la figura 13 presentamos dos de sus grificas de ordenadas espectrales -
‘calculadas para estos sitios contra su distacia epicentral: con linea continua se mucstra una funcioén de atenuacion v
con punteadas los percentiles 16 y 84 de error: los circulos representan las amplitudes espectrales de los registros :
que s¢ usaron en la regresion, los circulos abiertos son de la regidn de la costa v los cerrados de tierra adentro; los
triangulos son los datos no usados en [a regresion y los indicados con Ty € corrcSpondcn a Teacalco ¥ Cuernavaca.
- §e muestran las cilculos correspondientes a 0.4 v 5.0 Hz. Los resultados para 0.4 Hz indican que los sitios en -
terreno firme en el valle de México presentan amplitudes especirales diez veces mavores a las esperadas a distancias E
- epicenirales semejantes para un gran intervalo de frecuencias particularmentc daino para la ciudad (de 0.2 2 0.7
Hz, 0 sea. de 1.4 a 5.0 5). En cambio, los de 5.0 Hz. muestrin que para estos valores las amplitudes espectrales son
del ordizn de las esperadas Los autores atribuyen la causa de esta clara evidencia de amplificacion reglonal ala A
'po..ibﬂf«: existencia de una cuenca sedimentaria anligua por debajo del basamento rocoso v . S

Efesles de sitio.¢n terreno ﬁrmc

- En sismos ocurridos recientemente (ltalia 1976 v 1980, Chlte 1985) se obsenvaron |mponamcs amphﬁcac:oncs dcl
moviraiento en las cimas de los cerros asi como deamplificacion en la base de los mismos. En general! tanto las .-
“chservaciones durante lemblores como los resultados de modelos matemdticos. indican que el movimiento se -

“amplifica en superficies convexas y deamplifica en concavas, Estos efectos de wpograf' a superficial no, han 51d0
correciamente cuantificados por lo que no se han tomado en cuenta en reglamentos.

Arizs 't contar con varios registros de terreno firme para un mismo temblor. s¢ consideraba que las diferencias de!
movimiento entre los sitios cn zona 1 eran despreciables. pero durante ¢l temblor del 25 de abril de 1989 esias
diferenicias ¢ hicieron evidentes. En la figura 14 se muestran los once acelcrogramas oblenidos en zona [ para este
temilor. La duracion del registro varia desde 160 s para el sitio 13 hasta 30 s para el sitio 64. La diferencia en
zeelerzcién mdxima es lambién notoria ¢ imponante: 0.053 nv/s? para el sitio 64 ¥ 0.163 mvs? para ¢l 74. un factor
mayor Gue tres. Estas diferencias se pueden atribuir a los efectos de topografia superficial y a la complqa estructura



,smos 18 (Ccrro de Ia cstrcila) v 78 (Lomas pon:emc)

" §i bien es poco. probable quc éstas diferencias :nc1dan a corto plazo en el rcghmcmo dc construccnones si son

. importantes al escoger un determinado sitio de terreno firme como punto de referencia para esludlar g
)‘amphﬁmc:én en zonas de transicién y lago. En este sentido v desde el punto. de vista geolégico, los sities que .

. posiblemente reﬂejan claramente el campo incidente son el 64 y el 28 por esiar desplantados en las partes mds -

" profundas del. valle Desaronunadamente son pocos ¥ muy cortos los reg:stros quc se han caplado en, estas -
“estaciones. , LT : ‘ : CoL e e T , iy

’ ':Ou'o smo de rcferencna lmponame tomando en cuenla su larga hislona rcg:smndo e la csnc16n CU ya. que'..:?

~ademas de contar'con registros desde 1964 el Instituto de Geofisica ha mslafado alli un sxsmogmro de banda ancha C

" que estd aponando informacién vallosa sobre el movimiento en esta parte del \alle e . CTLT

o Amnllﬁmcmn en la zona |acustre - S "_

R “Hallabame en la calzada de Chapu!lepec camine para la’ capual cuando se hr:o sentir in ﬁter:eﬁ P
‘sacudimiento treprdatono a ese movimiento siguieron fuertes vscilaciones, que ‘violentamente cambiaron
- de direccion transformandose al fin en noviniento ondulatorio. Los cainpos u’e la hacmmfa de fa Conde.m S
1 - se hundian 'y levantaban: por tramos alterndtivamente, haciendo chocar’ las mzum de las acequms o
__'obhgadas a dirigirse en direcciones encontradas, o a precipitarse en-.cascada’ wbre Ia: acequ:as P
. transversales, a causa del repentino desnivel producido por el terrible ¢ trrcgu!ar nm\wmenlo de Ia uerra AR
'(Garc:a C ubas. temb!ar de Junio de !8.)8) . . :

1. En el valle de México se mamf‘ iestan de manera dramauca Ios efccios de ampl:ﬁcacnon dmamnca en deposnos

‘| lacustres. Esta amplificacion - s¢. debe al entrampamicnto de ondas por el- -conlraste entre- las caracteristicas.
~. dinamicas de los dep-ésntos superficiales ¥ la roca basal. En el dominio de la frecucncia. la forma v amplitud de esta

amplificacién estan controladas por ¢l coniraste de impedancias elisticas. amontiguamiento del suclo. ‘las

: "'_'caraclensucas del campo incidente y la geometria del valle. Para conocer la amphﬁcacnon en forma tedrica es-

. necesario recurrir a modelos de propagacion de ondas. En forma empirica. la técnica mis usada esla de oocmmcs' '
‘ cspecuales o funciones de Lrasfcrcncna empiricas, de la que hablarcmos mas adelnnlc : :

.'i: =En el dommlo del tiempo la reSpuesta se refleja en movimientos mds armontcos enel mcremenlo de la duracnén y

{. en la mayor amplitud de los registros. Como ejemplo. en la fi igura 16 se presentan los desplazamientos’‘del

) componente norte-sur de todas las estaciones que registraron el sismo del 25 de abril. La distribucion geografica de‘ -

© . las mismas permite conocer la gran diferencia que hay en el movimienio. horizontal entre las diferentes Zonas -
geotéenicas. Estas graficas permiten comparar los registros en forma disecta ¥ cualitativa. y subrayar [a |mponancm |

_de las caracteristicas topograficas y geoldgicas del valle en la amplificacién y- duncmn del movimiento.” Los
desplazamientos en la zona de lago muestran-variaciones espaciales importantcs-y una. duracion excepcional.
‘Tipicamenite. después de una porcidn con excitacion de banda de frecucncns rclau\amcmc ancha se obsena una'

coda monocromauca con duracién mayor a cien segundos.

La ﬁgura 17 es otra grafica lluslrauva de esta amplificacion. En clla se muestra un cortc norie-sur dcl \alle que
- pasa por cl centro de la ciudad y por ¢l lago de Xochimilco. se indican algunos punios de referencia v se muestran
los aoelerogramas del componente noris-sur ¢21 25 de abril cuyas estaciones estin cerca de esle corte.

B ~ - .
e e et it s

" Con el fin de mostrar una imagen ger. 2l 42 la ’3"8.'1 comp'q Gaa del moumlemo del lcrreno en la l'gura 18 se

. “describe. para el sismo del. 25 de avril. el Gesplazamienio en ¢l plano caiculado con ambos componcnlcs
“horizontales. Cada diagrama. conocido como edograma. representa el movimiento de cada acelerografo en el plano -
hosizonial. La figura es también ilustrativa sobre el fenomeno de amplificacion v a la.vez muestra que el

- movimienio en la zona de lago es cadlico. con gr'mdcs \armcwncs en Ia d:rcccnon ¥ grandes dnfcrenc:as entre )

CSMCIOR% cercanas

. Con la amensnon de nlusuar las dlferenc:as entre diversos sismos, en la figura 19 se presentan lodos los reg:stros '
{ chienidos para ef sitio Central de Abastos Oficinas (CA) v Ciudad Universitaria (CU) que han registrado sismos
‘ ciee@e 19@5 Se aprecia la gran diferencia tanto en duracién como en intensidad para cada uno de los registros y la

: dni‘e*am.aa entre ambos componcmes honzontaies La gran duracnon reglslrada en CA para el 25 de abnl es debida a

o




que después de los sismos dc 1985 se disminuyo. cI umbral.de d:sparo dcl ncc[cromclro para caplar- registros mas ~
largos. '

-.

Duracién del movimicnto -

"Duro mds del tiempo del que se puede ocupar en rezar dos credos con demcmn (Relato del sismo ocurrido el | 7 :
de enero de 1633} - ' '

(Dyro mas de un minuto) sin embargo de qm.' huba quien lo extendic a 22, atrox mas maderados a 15 v otros algo
menos, a proporc:on del terror de cada uno”. (Diario de Aéxico, sismo ocurmlu el 3 de chcrmubre e 1805) .

. Un aspecto que no ha sido cswdlado y atacado directamente es el de la duncnou del lllO\lI‘ﬂlCl‘llO El. mtcres por: -
‘inlegrar de alguna forma la duracion al analisis de estructuras. 'seé debe al deterioro que éstas sufren por'carga
~ ciclica. Como se ilustro en las figs 16 y 17, 1as estructuras estan sometidas a grandes solicilaciones ante un ndmero
elevado de ciclos. Por ahora. la herramienta mas utilizada en diseiio es ¢l ‘espectro de respuesta’ que: por su .
definicién no considera la duracién del movimiento. Es claro-que no basta disedar las estructuras-para que resistan
una determinada fuerza; hay que considerar el deterioro que sufren ante un cierto numero de ciclos. Resalta la
necesidad de desarrollar en ¢l disefio estructural, una técnica que involucre a la duracién en forma explicita, sobre-
todo en la zona de lago donde |2 gran duracién puede llegar a ser un parametro v ital en la resistencia estructural.

Los acelcromeuos estan disefados para captar ¢l movimiento fuerte del terreno v cucnlan con un uimbral de disparo
que debe ser rebasado para registrar el movimienio- que sc ¢sta presentando. Esic umbral sc fija para cada aparalo
de acuerdo a las condiciones ¢n las que se encuentre. En zonas de lago. por cjemplo., Jos umbrales son bastante altos
en comparacion con los sitios en lerreno firme va que el ruiddo ambiental (irafico vehicular ¥ peatonal. aviones
.alerrizando, explosiones. microsismos. entre oiros) tiene gran amplilud. De no ser asi. ¢l acelerémetro estaria
continuamente registrando, con el riesgo de saturar la cinta de grabacion. A pesar de cllo.. la duracion del
movimiento fuerte en la zona de lago es tan grande que se han llegado a caplar en algunas estaciones registros de
sismos, como ¢l del 25 de abnl de més de cinco minutos. .

Como la duracién del rcgnslro no ¢s un pardmetro adecuado para medir la durac:on del tcmblor se ha propuesto
para algunos fines (Ordaz.y Reinoso. 1987). medir la' duracion de la etapa intensa como el lapso entre el cual se
presenta el 5y el 95% de la energia contenida en el acelerograma. De esta mancra se obtienc para cada registro una
duracion correspondiente al ticmipo bajo el cual se presenta la parte mas relevante del aceicrograma. elimindndose
-las'incertidumbres relativas al umbral. A Ia duracnon asi calculada sc lc conoce como duracion de la etapa intensa.

De esta forma se ha calculado: para el 5|smo det 25 de abril. la duracion de la elapa intensa de todas los registros.
Los resultados obtenidos son muv similares para ambos componentes horizontales. En la figura 20 se muestra la
ciuded con curvas de igual duracién, los valores van desde 40 s en terreno firme.hasta 160 s en las zonas mds
profundas de la zona de lago. En la figura 21 se muestra para ambos componcntes de todos los registros, una
relacién entre duracidn y el periodo dominante del sitio donde cada eslacién se encuentra. Se aprecia la clara
dependencia de 1a duracién con respecto al periodo. Los cdlculos realizados pan otros temblores de magmtud

- mayor o igual a seis grados suministran resultados similares. S

Por otro lado. para un grupo de acelerogramas de sitios con pericdos dominantes simihrcs prcscmamos en la
figura 22. para sitios con periodo de 2.0 's. la dependencia de la duracion con respecto a la magnitud de cyatro
. temblores. La dependencia no es muy notoria. 1o que indica que anle ternblores de subduccion con magnitud ma\or
oiguala .ty hasta 8.1 grados 1a duracion de la etapa intensa es aproximadamente la misma. :

Amplificacion relativa de las zonas de lago y transicion con respecto a terreno firme

Ultilizando la técnica de 195 cocientes espectrales o funciones de trasfercncia cmpiricas. los datos de’ la red
acelerométrica han servido, *’Ehlre otras cosas. para medir la amplificacién relativa de los sitios en zonas de lago v
transicion con respecto a los'de terreno firme (Singh y otros. 1988). La figura 23 es una representacién esquematica
donde s¢ muestra como obter.er un cociente espectral. El cociente representa Ia amplificacion medida en el dominio
de Ia [recuencia y refleja las caraclcnsucas dmémncas dcl sitio. entre ellas el periodo o frecuencia dommamcs "

Dzzde los primero calculos dc cocientes para ¢l \alle s¢ observd que. para un mismo sitio. poco variaban los
cocientes calculados para ambos componentes horizontales. Sin embargo se encontraron algunas diferencias en los
resuliados de un sismo a otro. Esto levo a la conclusion de que la amph":c*lcnon en el \alle podna depender de Ia
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“magnitud, distancia epicentral y azimul del sismo. Recienicniciic, con nias daios disponibles (Reiiose. 19917, sc ha

comprobado que los cocientes calculados son muy similares de un sismo a otro si s¢ loma como sitio de referencia el
movimiento promedio en terreno firme. De esta forma. las diferencias observadas son minimas v sc encontrd que no -
hay evidencia de que la magmlud diSlﬂﬂClZl epacemral 0 cl aumut mﬂu\:m dc mancra importante en la

amplnﬁcacnon ' >
Con ¢! objeto de contar con cocienles que sean representativos de la amplificacion del valle de México. tomamos en

cuenta la mayor parte de los datos v procedimos a calcular, para cada componcnie horizontal ¥ cada sismo, los
cocientes de cada sitio con respecto al movimiento promedio en terreno firme. Una vez obtenidos los cocientes para

“cada sismo yv-dada la similitud:observada entre ellos. los promediamos para oblcncr ¢l cociente promedio de todos -
los sismos. En 1a figura 24 se muestran algunos de estos cocientes dibujados cn funcion del periodo. Para zonas de

transicion, los periodos dominantes v la amplitud son pequeﬁos pero para las partes profundas del lago. los periodos’
dominantes v las amplitudes aumentan hasta licgar a 5.0 s v 60, respectivamentie. La forma ‘de lfos cocientes es .
menos regular en los bordes v partes profundas de la zona de lago. Esto posiblemicnic sc debe a que efectos de
geometria de dos y tres dimensiones estin contribuyendo de manera significativa a la amplificacion. Ello dificulta’
enormemente el estudio dclaliado de - los efectos de sitio en eslos lugares. Es. nccesario recurrir a modelos
malemém:os para conocer ¢ 1mcrprelar los dalos observados v poder predecir ¢l mov imicnlo en esos smos )

Con todos los cocientes promedlo realizamos curvas de igual ampllﬁcacmn (ﬁgura 23) para cierlos penodos l.a ;
comparacion de estas curvas.con el mapa de dafios (figura 26) durante temblores recicnies resulta reveladora. Se
observa que para la mayoria d¢ los periodos mostrados cxiste una clara corrclacion entre los dados v la curva de
igual valor correspondientes a dicz o mas. En la misma figura sc obsenva que exisien otr.ls /OIS dentro dcl \alle
con valores grandes de amplificacién v donde no habia estructuras en |9%3. S

b

Periodos dominantes dentro det valle

A partir de cocientes espectrales. el periodo dominante de un sitio scri ¢l asociado a la médxima amplilud de aquel
(figura 24). En general. para un mismo sitio. el periodo es muy simiiar para ambos componenies ¥ de un sismo a
otro. De esta manera, a partir de datos de sismos. s¢ han calculado mis de Y0 periodos dominantes dentro del vatle.

Paralelamente. el uso de la técnica de microtemblores (Lermo v otros. 1990; Lermo v Becerra, l99t) ha dado

buenos resultados para medir el periodo dominante cn la zona dc lago. Esta tccnica consitc en registrar
oscilaciones naturales del terreno en campo libre (trafico vehicular. microsismos ¥ vibracion de maquinaria, entre
otros) a lo largo de vanas horas. El periodo asociado a la mavor amplitud del CSpCClro de velocidad sc considera

como ¢l periodo dominante del sitio.

Ambas técnicas han sido comparadas v sus resultados comnbinados {Reinoso v Lermo. 1991) pam obicner mapas dc
pcnodo dominante” En la figura 27 presenlamos ¢! mapa con cunvas de q,unl periodo calculadas con datos de
sismos ¥ microtemblores que abarca todo el valic . En la figura 28 sc prescnla un accrcamicnlo mas defallado a fa
zona central de la ciudad. Por ultinio. la figura 29 ¢s una representracion tridimensional de estos periodos donde Ia
parte plana corresponde a terreno firme. Estos mapas son similares pero mds confiables al incluido en las normas
técnicas complementarias por haberse obtenido a partir de datos de sismos ¥ mds complclos por« 1b'|rcar no solo la
partie centro de 1a ciudad sino gran parte de la zona de lago. - : :

La imponancia de conocer el periodo dominante del suelo en un sitio dado. esta en que debe evitarse construir alli
estrucluras con periodos smularcs Ello rcducma los posibles efectos de resonancia. -

En algunas partes de las normas de diseiio sismico del rcglamcnlo de I‘)87 s¢ requncrc conoccr este perlodo Esms.
son:. 5 ‘ oo .

1. Apéndice A4: Espectros de diseiio. El reglamenlo permite una reduccion del cocﬁcucnlc sismico ¢ si se conoce
el periodo dominante del sitio Ts. Esto se debe a que durante 1985 s¢ obscré cn los régistros un alto contenido
de energia en 2.0 s lovque permitia. en otros sitios con dilercnic periodo dominanie. reducir-la ordenada
espectral. Si bien esto fue consistente en 1987, pensamos que la complejidad de la respuesta del \allc no

pcrmuc pensar que solo para 2.0 s se presentardn grandes amplificaciones.

2. Apéndice A7: Interaccion suelo-estructura. donde el penodo dominante cs un pqramclro neccsano para Ios

calculos.
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La ciudad dc Meéxico ha sufrido dcsdc sicmpre lemblores de muchos lipos ¢ 'intensidades. Aqui ha temblado 3
seguird {emblando. Es lmprcsadlblc educarse, prepararse v reducir mccmdumbrcs

Los estudios de mecdnica de suclos sobre ¢l valle fucron motivados por ci hundmncnlo de la ciudad que se ha
acelerado’ en este siglo.’ Estos estudios fucron postcriormente incorporados v atiles al problema sismico. El
hundimiento ha causado daftos a las cimentaciones ¢ provocado ascnlamicntos difcrenciales en las estructuras,

problemas que agravan y se suman a la brutal amplificacion sismica en la zona .de lago. Desgraciadamente, es de -
esperarse que ¢l hundimiento continue, ya que 1o se \lslumbran alternativas. pﬂl"l nbnslccer ala cnudad dc agua

. potable y sustituir al bombeo

" El efecto de la duracién dei' movimiento no ha sido lomado en cucnla en el dlscno cslruclural ¥ puede Ilegar a ser
un factor decisivo en el comportamiento de estructuras. sobre todo en la zona de lago. Es necesario proponer
herramientas de disefio que contemplen la degradacion por efecto de carga ciclica. Este anilisis debe hacerse
extensivo a estudios de dailo acumulado ocasionado por varios iemblores a lo lnq,o de Ios anos. .. :

Sobre el reglamcnto de conslruccloncs

'

" De las graf cas v resultados aqui prcscnlados sugerimos que ¢l analisis paso a paso pcrmmdo por el reglamcnlo
(inciso 9.2 de las normas de disefio por sismo) se haga con mucho cuidado al cscoger v simular acelerogramas -
realmente representativos. que consideren los altos niveles de intensidad. duracion.y conlenido de frecuencias

adecuado para el sitio. En-este sentido ¢s claro que ¢l registro de SCT del sismo de 1985 es representativo para una -

_franja limitada de ia ciudad v no debe usarse en sitios de zona de lago con otras car.aclcnsl:cas dmanucas

E! apéndice A4 fue inclyido despues de las obsenvaciones sobre 10s sismos de I‘)Eh Esto sc debis a que en aquel

sismo el movimiento tuvo un alto contenido de energia en dos scgundos.  pero con el andlisis de los datos
registrados desde entonces no parece haber fueries evidencias de que asi scran los sq,u:enlcs lerremolos. Por lo

tanto, se sugicre no aphcar cs,lc apendlcc

Los mapas de igual- penodo aqun prescnlados son mas completos. detallades » confiabics que los incluidos en elj

reglamento. por lo que se sugiere su amplm dn"u!gacwn v uso,

Hacna una m:crozoml‘c.u:lon

Por ¢l momento no es posible proponer una ‘microzonificacion mas detatlada va que los nicos dnlos con los que

contamos son provenientes de sismos de subduccién v existen evidencias histéricas de dafos ocasionados por otro

tipo de fuentes. Podemos comentar al menos que. en 1o que a sismos de subduccion sc reficre. las curvas de igual -

amplificacion pueden ser dliles.ya que existe una importante correlacién entre los valores maximos de estas curvas,

estructuras existentes v daiios durante sismos. En principio. estas curvas pueden scguir como guia para el disefloy

"~ evilar que los periodos dominantes de los edificios nucvos coincida con los valores altos de 1as curvas: Asimismo.

toda reparacion estructural debe modificar sustancialmente las propxcdadcs dmauucas de la estructura para evilar

que se presente resonancia y dalo por carga repetida.

Para formular una microzonificacion mas detallada de 1a ciudad. seri nccesario rccurrir a modelos matematicos del

valle. Estos deberan explicar ¥ predecir el movimiento dentro de las zonas de lago. sobre lodo en aquellas zonas |
donde se ha observado una rtespuesta irregular que podria indicar la existencia de ond.ns supcrficiales generadas

dentro del valle.

!nvesngac:oncs presentes ¥ futuras

Anilisis de los datos. Las redzs acc[crograﬁcas han proporcignado una cantidad generosa de informacion quc estd
siendo procesada. Practicamente todos los resultados que se obtienen, algunos de los cuales se mostraron aqui. estan -

enfocados a conocer el los diversos mecanismos de amplificacion del valle. Son muchas las personas e instituciones

que en Meéxico y el mundo estin’ usando esta informacién para calibrar. alimentar o comprobar sus modelos
matemdlicos, para realizar estudios estadisticos. para elaborar reglamentos dc construcciones. v en general, para
reducir incertidumbres y poder predecir las caracieristicas del movimiente antc eventos [uuros. Mucho se ha
avanzadoe por estandarizar y uniformizar el banco de dalos que se alimenta de tres instituciones pero ain ha\ mucho

~ por hacer para que estos datos se puedan dlsponer ¥ procesar en rorma mpldn v pracuca S : o



'

La alerta sismica Pamlehmcnlc a todos los cstud:os que se realizan sobrc el valle, surge este pro\ ccto qyc ¢s
unico para la ciudad de Meuco 'Las mismas caracteristicas que hacen a ciudad 1an vulnerable ante sismos lejanos.
nos ofrecen una gran ventaja: un minuto de aviso. Pero el provecto esta cargado dc incertidumbres v de problemas
técnicos, y debera probarse ante dtfcrentc< sismos anles de ser usado masivamenic. Por supucslo. este proceso debe

estar desligado de intereses pOllUCOS de prestigio v poder. El provecto debe ser vislo por todos como algo tnico y .
esperanzador. en donde se requerird no sdlo profesionales técnicos sino de un amplto sector del irea humanistica .
que se encargue de aspectos como la organizacién, educacion. participacion v ¢l pinico; no'es suficiente garantizar
técnicamente su functonam:enlo sino que debemos saber qué hacer con esos valiosos scgundos antes del sismo. Se
deberd trabajar en todas las dreas en forma simultanea y coordmada De esia rormn _\ a mednano plazo. Ia_\c:udad
,contard orgullosamente con una herramlenta estraicgica y util. . E R I St RN A

" Por Gltimo, es necesario dar ma)or informacién ¥ educacion a la gcmc cn gcncral Euslc una gran mcullura '
sismica que se ha convertido en pdnico sismico. Es necesario corregir esto porque no llcva a acciones positivas ni -
concretas. Es muy probable que los riesgos disminuyan si -disefiadores. duciios de inmucbles. inquilinos v otras
parsonas involucradas en la vida de una estructura. estuvieran conscientes e informados sobre los riesgos v posibles
soluciones. Se sabe que el individuo no toma el riesgo pero eventualmente la socicdad paga las cOnsccucncias. Es
necesario desarraigar creencias populares erréneas como: “si aguanto el de 85, aguania lo que sea”, "cuando te
toca, te toca” y tanias por el estilo. Algunos sectores de la sociedad. que pucden -Hcgar a ser muy importantes.
tienen memoria s:smlca de muy corto plazo. es necesario recordarles lo que ha pnsado ¥ quc no quercmos que se

repua

Agradecimientos

La mayor parte de los resultados presentados en este trabajo han sido parte de provectos de investigacion realizados
en el Centro de Investigacién Sismica de la Fundacion Javier Barros Sierra. patrocinados por la Secretaria General--
de Qbras del Departamento del’ Distrito Federal y CONACyT. Los datos de la red ~acelerografica de la c:udad de ° -
Mséxico han sido proporcionados por el Institute de Ingenieria de la UNAM. el Centro de Instrumentacion y
Registro Sismico y ¢l CENAPRED. Agradezco a Mario Ordaz v Francisco Sinchez-Sesma el interés que han

‘mostrado a lo largo de los afios. asi como sus ideas v comentarios que han sido indiSp}:hsables para la realizacién de

los diferentes proyectos. A Luis Eduardo Pérez Rocha agr'lde?co su dcsmlcresada entusiasta v frucufera :
coiaboracnonyla revision crmca del presente escrito. S L

Ref erencnas

Bravo H., Ponce L., ~ Sudrez G v Zumga R. (1988).-Potencial Sizmico de Meéxivo, Lmuhm sobre si mncufnd en el ch de
México, DDF, 1-66. ) ‘._J_:{-’ : o .

" Del Castillo R. (1978). Ciudad de Meéxico. El subsuelo v la ingenieria de cmwnmcwuvs en cl' dreas del valle de \létlco A

editado por la SMMS, 15-30. . .
Fundacién ICA (1992). Catdlogo de temblores que han afectado al valle de A léxico del siglo X1 “al XX. Editorial Limusa. o

Lemmo J., Cabrera G, Cesati C. v Ortega R. (1990). Estimacion del periodo dominante en 18 sitios del D.F. utilizando
mediciones de velocidad de ondas de cortante en pozos, niicrotremores ¥ movimientos lucncs (,ou;,rcso \ac:ouai de \Iucwuc-a
de Suelos, San Luis Potosi, México. :

Lemmo 1.y Becerma A. (1991). Acnmhmuon del mapa de m)p-.nodm para la ciudud de México du.dt. lnc:dmoucs de
microtremores y datos de movimientos lienies, Boletin del Centro dv Investigucion Sismica, 1. 48-50.

Martinzz A. y Garcia V. (1990}. Boletin de informacin sismica preliminar. funio 1990, Imlnulo dn.' Ingenicria, UNAM

Merezl R. y Mazan M. (|990) “‘Desarrollo de la mecanica de suelos en la ciudad de México. E/ mbmclo de !a cuenca dei val!e
de Mézico y su relacion con Ia mgemeria de cimentaciones a cinco ailos del sismo, 2, 1-24 .

Moosor F. (1990) Eslraugraﬁa-y estructuras de] valle de México. E! subsuelo de la cuenca dc! vafle de \Iéuco v su m’ac:du o
eont lz mgemena de cimentaciones a cinco ailos del sismo, 2, 29-36. - .

5



. . .. . . - : R

Ordaz M. y Reinoso E, _(1987). Uso de la teorin de vibraciones alcatorias en Ja-detenninacion-de-fos.- espectros-de-diseito-del- -
rcglamcmo para las conslrm.uoncs dg.l D.F., 17 Congreso Nucional de Iuguuu'm S‘nnucu Qm.m.lru Mexico, Al33- AIG? '

Ordaz M. y Siugh S. K. (1992). SOlll'C': spectra and spectral attenuation of scisitic: waves Trony Mesican '..nnhqu.xl.o.a and
evidence ol amplification in the hill zone of Mexico City, 8uil. S¢ sism, Soc. 4o, 82, 2-1-41 i ‘

Ordaz M. Ro:u.nbluclh E. chmosoE (I993) Fulure ground mol:om in M‘.\lco Cm Tec:o:mpln sics, 218. 141-]33

. Ovando E. y Romo M P. (1991). Estimacion de la velocidad de oudaa Senla art:llla d; ln cmdad dc Meéxico' con ensayes de
© cono. Sismodindntica, 2, 107-123. ‘ : . )

Reinoso E.-(1991). Efectos sismicos locales en e valle de Mc\u.o amphnLauon en I.l 7ona ]m.nslru IV G ongwm \arraua! d’e ol

; !uge.-uena Sismica, Manzanillo; México, 2, 224-236.

Rcmoso. E.yl. Lermo 1991, Periodos del sus:lo medidos en ¢l valle dc Mexico durante sismos v con vnhmuou mubnﬂ;lal L
Corigreso Nacional de Ingemena Sismica, Mnnz.amllo Mc\:co 2, l—j‘) -156. s : :

i 'Ro;as T Perez I M.y Ga.rma V (1986). Y volvuﬁ a lcmbiar Cronologia de lo:. sismos <. Mc\u.o (en.rro n’e lmremgaaouu: v
~ Estudios Supcnore.r m -In!mpolog:a Socral SEP. s Co Conil

Rosenblueth E., Sanchez- Sc:.ma FJ Ordaz M. ¥ Singh S.K. ( t987). Eapcclro» du diseilo en ct nglnnmuo parn Ias ..
construcciones del Dlsmlo chcral HI Congreso Nacional de lugcnn-ua Sr.muca Qm.r;mro ML\!LD AI-AI? SN

) 'Sanchcz-Sesma F. J P:r:.z-Roclm L Ev Rcmow E. (I99 ) Ground motion in M\.\:w (.:l\ dnrmr- liu, Apnl 2\) 1989-
- Guerrero earthquake, Tecro:mphum.ns 127-140. A

- Singh S. K., Lermo J,, Dommgucz T., Ordaz M., Espinosa J. M., Mena E. v Qlldd\ R. {1Y8%). /_\ study of amphlnu.mou ui'.“.
. sclsnuc wavea i the Va]le) ol Mc\n.o with respect (o a hill zone s:lc Ear mquaxe .Spucrm -l 033-673. :



|- -
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Fecka 1% ORiGeN M | R [ No. be Rsmsmos
o (He) | (km)} S+ E+ P= . T | (seg)
19, 1X,85°| Subduccién (Mich)| 8.1 | 380 | 1t = = 11 i 1150
21, IX,85"%| Subduccién (Mich)[ 7.6 | 320 | 7= - 7 680 -
30, Iv.as:,“subducclon (Mich){ 7.0 | 410 | 7- - 7 400
12, 111,87) N Local 3.0 - 12 - 3 45
7, VI, 87| Subducclén (Gro) | 4.8 | 270 | 6.7 "= 113 | 480
.15, VII,87 )  Normal (Cax) ] 5.9 | 280 | 107 - 17 { 1020
8, Il;aa: Subduccién (Gro) | 5.8 [ 290 | 555 ~ 60 | 3910
10, II1,89 | Subduccién (Gre) | 5.0 [ 240 | 13 - - 13 330
25, .1v,83°| Subduccién (Gro) | 6.8 | 305 | 66-2 - 68 i 12430
2, V,BS: Subduccién (Gro) | 5.0 | 305 | 50. 3. - 53 .} 3280
] 12,vi11,88, S 5.5 | 220 1143 - 174 370
J11, . v,90°| Subduccién (Gro) [ 5.3 | 295 | 514 5 60 ! 3930
31, Vv,90° (Gro) | 6.1 | 2985 7 16 85 i 8800

e v e

’

'S - en superficie .
- E - en estructuras
P - en pozo

Tabla | Sismos registrados por la red acelerométrica de la ciudad de México desde 1985 |
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Slte effects on strong ground motion

. FRANCISO J. SANCHEZ:SESMA

e

Instituro de Ingenieria, Universidad Nacional Autonoma de México, Cd. Universiiaria, Apdo.

70-472. Covoacan 04310, Mexico. D.F. Mexico

A review of some of the available methods to study the effects of site conditions on strong ground
motion is presented. The need of unified treatment of source, path and s;de eﬂeus in the’

assessment of seismic risk ts pointed out.

Key Words: strong ground motion, site effects

INTRODUCTION

1t has long been recognized that site effects can
significantly affect the nature of strong ground motion. In
some situations, ground motion amplification can
adequately be inferred using simple one-dimensional
maodels. However, due to lateral variations, the problem
must be dealt with as a spatial phenomenon.

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

The effeet of soil conditions in ground motion has been
observed in wel] -documented earthquakes {Sozen er al.,
1968: Jennings. 1971) and in rr.gressmn analyses of strong
motion data. For instance, there is significant evidence
that subsurface topography, i.e., lateral heterogeneities: are
related to localized damage distribution in the Skopje.
Yugoslavia carthquake of July 26, 1963 (Poceski, 1069). It
has been suggested that focusing of the wave energy, by
irregular interfaces. gencrated iarge motion amplification

«in limited zeones of the city (Jackson, 1971). The same can
be said of the recent destructive Michoacan earthquake of
September 19, 19835, In this case the combination of site
effects with a continuous flux of energy from a distant
source was of disastrous consequences in Mexico City.
The phenomenon of local amplification in sedimentary
basins has been related 1o the formation of caustics Rial,
1984). Damage statisitics of buried utility pipes in the
Mivagiken-Oki. Japan earthquake of June 12, 1978 have
shown spectacular Increase it the number of occurred
failures near the cut-and-fill boundary of a newly
developed area (Kubo and [soyama, 1980). Such damage
has been assoctated with failures of the ground (Irikura,
personal communication),

Topographical effects have been invoked 1o explain the
high acceleration recorded at the Paccima Dam (1.25g)

Accepied February 1986, Discussion closes June 1987.

0267-7261,87,010124-0952.00
© 1987 Computational Mechanics Publications

during the San Fernando. Caifornia earthquake of
February 9, 1971 (Trifunac and Hudson, 1971, Boore,
1973} For the aftershocks of the same earthquake, Davis
and West (1973) in a series of observations have found
significative local amplifications due to topographical
relief. In a field study in the Appalachian Mountains using
distant mine blasts as sources, average amplitude ratios

* between mountain top and valley sites were determined

(Griffiths and Bollinger, 1979). These average ratios
showed that the seismic wave amplitudes at the crests
were amplified by factors from 1.7 to 3.4. In Fig. 2 three”
seismograms for the same event in the Powell Mountain
area are shown. The positions of recording sites are also
displayed in the figure, Dealing with destructive
earthquakes. evidence shows that damaging effects tend
to increase where steep relief or complicated topography

Fig. I. Lonyg Stru(‘mrm at irregular sites: (a} dam;
(b} bridge: and (c) a lifi-line system :

124 Soil Dynamics and Euarthquake Engineering, 1987, Vol. 6, No. 2
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Site effects on strong ground motion: F.J. Sanche=-Sesma

is present.. Recent case histories were offered, by the
November. 23, 1980 -Southern-ltaly earthquake. where
topography related increments of up to 2 degrees in the
MSK intensity scale have been observed (Siro, 1982).
As pointed out by. Trifunac {1980), the strong
carthquake shaking of interest in earthquake enginzering
fails in the frequency range from about 0.1 Hz to about
20Hz and since the scismic wave velocities nzar the
earth’s surface lie in the range-from about 2.0 km/s (o
about 3 km/s. it can be seen that the corresponding wave
lengths are from tens of meters to tens of kilomsters.
Thus. the topographicai znd gealogical irregularities of

. dimensions near to this range will have considerable

influence on the corresponding waves. It follows that the
extent and detail of local conditions required to study
their effects should be considersd in terms of the wave
lengths associated with the periods of metion which are
more important for a particular analysis. For a tall
building, a dam or a bridge, for 2xampie, *hiese local site’
dimensions might be of several kilometers. On the other
hand, for stiff structures or small buildings, these
dimensions can be from tens to hundreds of meters.
Although recent work has emphasized the physical
understanding of site cffects so that quantitative
predictions can be made {Boore, 1983a), there is still lack
of criterta for dealing with the problem taking into .
account source, path and local conditions. Active
research is needed to predict more accurately the local
cifects, given the source paramelers. [ndeed, it is
encouraging the recent progress on slrong motion

" prediction using mathematical modelling techniques

{Aki, 1982). Much of the research is concentrated on the
understanding of fault mechanics and wave propagation
tn the Earih. It is generally accepted that high frequency
radiation, which comrols accelerations, comes from very
localized parts of the fault, A powerful asymprotc theory
of high frequency radiatica has been recer:tly developed
(Madariaga, 1983). Applications of the theciy are coming
{e.g.. Bernard and Madarianga, 1784} Howaver, it siiould -
be noted that the foci oy future earthquakes are not
known; their location, mechanism and' amount of
released energy can only be speculated in terms of
regional seismicity models (Esteva, 1976). On the other
hand, the knowledge of geclogical details is generally
small 1o justify the use of very refined medels of wave
propagation. particularly for th= high freguancies. It is
then clear, in view of the mentioned uncertainties. that the
problem of setsmic risk assessment .nust be <Jealt within a
probabilistic framework. A promising approach seems to
be the use of integral measures of intensity such as Arias’
(1970) combined with stochastic descriptions of the input
{Boore, 1983b) and simplified . models of the local
irregularities (Sanchez-Sesma et al., 1986).

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

FORMULATION OF THE PROBLEM.

There is no doubt that tize source mechanisin governs the

Soil D_vmunicsI and Earthguake Engineering. 1987, Vol. 6. No. 2 125
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Fig. 3. Half-space with irregular surfuce and incidemt
elastic waves '

way in which the released seismic energy is radiated in

-space and ume. However, seismic waves, once emitted by

the source, are dependent on the mechanical properties of
earth materials and the heterogencities encountered in
their path. This is also true dealing with irregular local
conditions. Moderate changes in mechanical impedances
or irregularities with size comparable to incident wave
lengihs can generate significant amplifications and spatial
variations of ground motion (Boore, 1972b).

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

To fix ideas. consider an elastic, homogeneous and
isotropic half-space with an irregular surface as shown in
Fig. 3. Under incidence of elastic waves the trregularity
will difrract the incident waves (diffraction is [requently
called scattering). Diffracted waves must satisfy, together
with incident waves, the governing equations {(Navier
equations) and the boundary conditions. Moreover, the
diffracted Relds must satisfy the Sommerfeld (1949)
radistion condition at infinity, which means that the
diffracted fields must scatter to infiniiy: i.e., no energy
may be rudivted from infinity inte the irregular region.
The Sommerfeld radiation condition has been extended
1o elastic wave fields by Kupradze {1965).

ANALYTICAL SOLUTIONS -~

The simplest problems in elastic wave diffraction are the
two-dimensional SH-wave problems because they can be
analyzed separately from other body waves. The
governing equation for this case is the scalar wave
equation. Then, analytical solutions can be obtained for
geometries of the scatterer which allow separation of
variables (Mow and Pao, 1971), Using this method. exact
solutions have been obtained {or the diffraction of $H-
waves by canyons and alluvial valleys with semi-circular
(Trifunac, 1971, 1973) or semi-lliptical shares (Wong
and Trifunac. 1947a.b). Even with these simple models of
local irregularities, complicated intceference patterns

. were found and-the calculated sueface displacement fields
‘- varied strongly in space (see Fig. 4). Results are very
. sensitive 1o 1ncidence angle and frequency. Results for
-alluvial

valleys: show ~the importanceg of the.two-
dimensional behaviour gives much larger amplifications

S
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_surface. )

than those obtained from unidimensional calculations.
These analytical solutions have shown the importance of

the- problem -and-they-provide-a check “for numerical .-

procedures, U B . o

A very simple result can also be obtained for two-
dimensionai wedges of any angl¢ under incidence of plane
or cylindrical of SH-waves. Using a representation of the
sclution given by Macdonald (1902) 1t 1s possible 1o show
that the amplification (or reduction) coefficient at the
vertex is given by 2/v, where vn=internal angle of the

“wedge (Sanchez-Sesma, 1985). Suprisiagly, amplifi-

cations larger than 2/v

i

rare found in other regions of the

For the more difficu’t ases P o S V-incident waves
the orthogonal wave functions developed in classical

physics are not separable for the half-space surface due Lo

the coupling of boundary conditions. Lee (1982}
overcame this difficuliy for a semi-sphericat canyon by
expanding the spherical wave functions into a power
series -which matched all the boundary conditions
successfully, However, this approack linited to small
frequencies. e :

Under additional simplifying assumptions other
analytical solutions have been obtained using
orthongonal wave functions. For an acoustic medium

. exact expressions for the scattered fields generated by

incidence of P-waves on canyons of semi-circular and
semi-spherical shapes have been obtained (Stngh and
Sabina, 1977). The results however, are of smalt utility
because the acoustic assumption can hardly be metin real -

- cases. The problem of vertically inctdent P-waves upon a

semi-ellipsoidal three-dimensional scatterer has been
solved exactiy for an elastic medium in which horizonial
displacements are restricted. Results for vertical
displacement are in reasonable agreement with those
from more reliable computations for a truly elastic
medium {see e.g. Sanchez-Sesma, 1983). This s illustrated
in Fig. 3. , o

Under the assumption of small-siope irregularities a .
perturbation solution has beexy obtained for the «lastic
scattered field by two.d mensional geomstries (Cilbert
and Knopofl, 1960). The approximation is based on
replacing the irregularity by an equivalent stress
distribution. An application of this method by Hudson

w

.y 76C°

Displocement ampilitude

s ' wa/mTfl
Fig. 4. Displacement amplitudes at points in the surface
of a semi-circular canyon. Incidence of harmonic plane SH
wares-(After Trifunac, 1973) ‘
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provided with computaitions for a truly elastic medium

{1967) deals with small-siope three-dimensional scatters.
With this approach reasonable estimates have been
obtained of the scattered Rayleigh waves as compared
with observations even in cases in which slope angles are
as large as 253° or 307 {Hudson and Boore, 1980).

The method of matched asymptotic expansions has no
restrictions on the slope of the irregularity. It is based in
matching the first terms of an outer expansion of the near
field with those of an inner expansion of the far field
(Sabina and Wl”lb 1975, 1977). Although the method 1s
limited to very smal frequencies. results are in qualitative
agreement with observations. .

NUMERICAL METHODS

A powerful technique has been developed by Aki and
Larner (1970} to treat scattering of SH-waves by irregular
interfaces. In the Aki-Larner method, & assumed
incidence of 2 plane single-frequency. The diffracied field
is represented by superposition of plane waves of
unknown complex amplitudes propagating in many
directions. Inhomogeneous plane waves are allowed. The
method s restricted to small-slope irregularities for
numerical reason only because it does not include

Soil Dynamics and Earthquake Engineering, 1987, Vol ¢, No. 2
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explicitly upgoing waves. Then, even if'Lhe representation

in terms of plane waves is completerconvergence-to the -

true solution can be very slow. The total motion is
obtained from integration owver horizontal wave
number. Under the assumption of horizonta] periodicity
of the irregulariiy. the ‘niegral.is replaced-by an infinite
sum, Truncation, of this sum and application of the
interface  conditions “of continuity of siress~ and
displacement in the wavenumber domain lead to a system
of inear equations for the complex scattering coeflicients.
This methed has been applied by Bouchon (1973) to
study the effects of two-dimensional irregular
topographies on ground mouon for-ingidence of SH.SV

and P waves. Figure 6 shows some results. An extenston .

of the method has beern, advancad by Bouchon dnd Akj
(1977a.b) 1o represent with this discrete:wave-number
technique near source seismic fiélds in a layered medium
with irregular interfaces, Another extension, now to time
domain calculations, has been developed to study the
seismic response of alluvial valleys (Bard and Bouchon,
1980a.b) under incidence.of SH, P and 5§} waves. The
Aki-Larner technique has been used by Bard (1982) to
analyze the effects of two-dimensional elevated
topograpghy on ground motion. An a'ulilioml extension
of the method is due 1o Nouchon {198 yin which upgoing
waves are explicitly included in the analysis. thus

eliminating the restriction of small-slopes. Calculasions’

forirregular lavered medcia show a very 300 performance
of the extended method (Campillo and Bouchon, 1985).
The method has been used to model the fields generated
by real faulis (Bouchon, 1979 Campillo, 1983). It can be
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te

F ig. 7. Generation of surface Rayleigh waves by surface
irregularities. [nboth cases the incident fleld consists of SV
warés. (A fter Ohtsuki, et al., 1984)

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

The finite difference method is also a powerful tool in
elastic wave propagation studies (Alterman and Karal,
1968 Boore. 1972a). It has been applied to model two-
dimensional irreguiar interfaces (Boore et al., 1971) and
ridges (Boore. 1972btin the SH case and also for incident
Fand Sitwaves upon a sedimentary basin (Harmsen and
Harding, 1981} and a step-like topography (Boore ¢ al..
1981). Interesting results have been found concerning the
significant generation of Rayleigh surface waves by lateral
irregularities. Recenmt work by Ohtsuki and coworkers
{Ohwsukiand Harumt. 1983; Ohtsuki et af., 1984a; 1984b)

_Confirm this fact. They have used a combination of finite
differences and finite elements. Figure 7 displays some
results which slow this important effect. For incidence of
P waves upon a surface slot the computations by {lan
and Bond (1981) give good agreement with experiments.
[t is found that the amplitude of the scattered Rayleigh
wave is, as expected. dependent on incidence angle. A
fnite difference analysis of axisymmetric topographical
irregularities has been presented 10 study the effects of
vertically incident shear waves (Liac et al., 1980). Spectral
raties were obtained and comparison with observations
gives reasonable agreement. The finite difference method
is theoretically unlimited to model details and nonlinear
behaviour of materials, but the size of the problem can
easily exceed the capacity of major computing facilities.

The finite element method also allows a detailed
description of site topography und layering. With this
method it 5 possible 1o calculate the response of two-

“(e.g., Avala and Gomez, 1979. Shah er a!,

dimensional soil configurations with truly nonlinear
stress-strain- relations- (Streeter er af.. 1974: Joyner and
Chen, 1975; Joyner. 197%). The major'disadvantage of the

method ts tts bow-frequency limit and high cost. Usually,
real time analyvsis must -be shortened to avoid the
reflections from the artificial boundaries. The use of
different transmitting mhmquns can reduce the spurious
waves 1o some extent [e.2., Smith. 1974, 1975: Ayala and
Aranda. 1977: Clavton and Engquist, 1977; Castellani er
al.. 1981, Liao and Wong, 1981). Successful criteria have
been developed for damping out the unwanted reflections
by means of nonuniform element size (Day, 1977) or by
combining finite elements with a boundary integral
representation of the, conditions at the edges of the
studied domain.(Franssens ard Langusse, 1984). Finite
elements have been used to treat problems of irregular
layering {(Lysmer and Trake, 1972; Draxe, 1972, Ayala
and Aranda. 1977) ard iwo-limensional topogrzphical
trregularittes (Castellan: er «f., 1982) under idealized
conditions. Nevertheless, a realistic wave analysis can be
very costly.

Ray methods have also been used to study the ground
motion in sediment filled basins with irregular interfaces
(e.g., Jackson, 1971, Hong and Helmberger, 1977 Lee
and Langston, 1983: Rial, 1984\0rdjpmmlwrrs (Ziegier
and Pao, 1984).

An extension of r:y theory bajed on a paraxial
approximation of the elastic solution has been recently
used to study many problems of wave propagation in.
inhomogeneous. medie {z.g., Nowack and Aki, 1984;
Madriaga, 1984). These solutions are called Gaussian
beams because of the Gaussian shape of the wave
amplitude around a central ray. The high [requency
character of Gaussian beams place them as a very
promising tool 10 study site effects on strong ground
motion.

Expenmenlal techniques can be wvery useful
describing topographical- or layering site effects, Using
polvurethane foam models King and Brune (1931) were
able to obtain results for sedimentary basins. Excellemt
agreement was found with analytical solutions. '

in recent years boundary metiiods have ‘gained
increasing populagity, This fact s mainly due 10 the
avatlability of high specd computers. Boundary m=thods
are well suited to deal with wave propagation problems
because they avoid the introduction of fictitious
boundaries and reduce by one the dimensionality of the
problem. These Tfacts yield numencal advantages.
Moreover, boundary methods can be used together with
the finite element method (Zienkiewics e al.. 1977). Then.
the region modelied with finite elements zan be srnaller
1582).

There are two main approaches ¢ the fymoelation of
boundary methods: onr is based on the use of boundary
integral equations. (Cruse and Rizzo, 1963a.b; Brebbia,
1978; Cole et al., 1978: Alarcon er al., 1979), and the other,
on the use of gomplete systems of solutions {Herrera and
Sabina, 1978: Herrera, 1980a). The scattering of incident
$H-waves from two-dimensional irregular topographies
has been formulated with integral equations by Wong

.and Jenntngs (1973} for arbitrarily shaped canyon-like

profiles and by Sills (1278) for ridges and mixed shapes.

‘This method has been applied with success 10 calculate

the effects of a dipping layver of alfluvium on the
displacement field due to a SH-wave source on the surfluce
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Fig. 8. Displacememt amplitudes on the surfuce of a
triangular canyon with 43° slopes for different incidence
angles and normalized frequency n=0.5. incidence of SH
wares

fwl

Fig. 9. Displacement amplitudes at "the free-surface.
Semi-elliptical atluvial valley. Incidence of SH wures with
ungles O and 60 degrees. Normalized frequency y=0.5

{Wong er af.. 1977}, Results compare favourably with
observations during a fullscale low-amplitude pro-
pagation test. A powerful approach which combines the
boundaty integral equation method with finite differences
in ume has been ,presented (Cole er al., 71978} for
clastodynamic problems. The perfermance of the method
was found 1o be godd in a simple numerical problem. A
boundary method has been developed and applied 1o
solve two-dimensional scatiering of harmonic elastic
waves by canyons (Sanchez-Sesma, 1978, 1981; Sabina et
al . 1979: Sanchez-Sesma and Rosenblueth. 1979 Wong,
1979, 1932: England ¢r gf.. 1980: Sanchez-Sesma et al.,
1982a: 1985), d]lLi\_’lcll deposits (Sanchez-Sesma and
Esquivel. 1979: [ze er al.. 1981 Dravinski. 1982a.b, 1983)
and ridges (Sanchez-Sesma and Esquivel, 1980: Sanchez-
Sesma et al.. 1982b) for different types of waves and
shapes, of the scatterers. The methad consists of
constructing the scattered fields with linear combinations
ol members of a complete family of wave functions
{Herrera and Sabina. 1978: Herrera. 1984). These families
ol functions, which are solutions of the .governing
equations of the problem. can be constructed in a very
i
L]

.
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general way, with smﬁle or mulllpolar Sources having

their singularities ¢-ulsxde e LFégionl of interest.
'Coeﬂ'u‘,ms of the linear forms thus constructed are
oblained from a least-squares maiching of boundary
conditions. As pointed-cut by Worg (1982), the method

can be considered a3 u,ncrallzcd inverse ong. He
suggested a procedure which.improves the solution
numerically. A genceratframework for the methad is given
by u recent ulgebruic theory of boundary value problems
1980us,b:.1984). Figurés & 9 and 10
illustrate typical results for incidence of SH-waves, Figure
[1 .shows the amplitudes ‘of vertical and horizontal
displacements in the surface of a semicircular canyon for
incidence of Rayleigh waves, Results are displayed [or
three different frequencies np = 7(:// where A=wavelength
of the incoming waves, .

The approacl: has boen exterded b thy ee-dlmensmnal
problems (Sanchez-Scsma, 1983; Sanch>z-Sesma er al.,
1984). The case of invident eiustic P, SV and K-yleigh
waves upon axisymmstriz irrcgularitizs on the susface of
an elastic hall-space was formulated using an azimuthal
decomposition. The diffracted felds were constructed
with multipolar scolutiens of the reduced Navier
equations in spherical coordinatzs (Takeuchi and Saito,
1973 Aki and Richards, 19800, For a semi-spherical
alluvia! deposit and verticat incidence of P-waves a very
large amphfication was found as conipared with the flat
laver problem. In Figs 12 and 13" the .amplitudes of
displacements are shown for twe . three-dimensional
problems. In both cases incidence of P waves is assumed
with normalized frequency n,=wa/nf=1. Figure 12
present the case of a semi-spherical canyon. Finally, an
example for a ridge appears in'Fig. 13. The shape of the
ridge is  given by o= -—h(1+257-33%),  where
jzz(.\‘2+_\'2)faz<l. ‘

CONCLUDING REM ARKS

The,influence of topographic and qeo.ogncal 1rregulantles
on seismic ground motion has been briefly discussed and
some of the available methods to deal with the problem

Fig. 10, Displucement, amplitudes at the free-surface.
Ridges with different uspect ratio hib. Yertical incidence of
SH wares with normalized freguency n=0.5
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Fig.w 1f. Amplieudes  of  vertical  and  horizontal

displucemenis at the free-surfuce. Semicircular canyon,
Incidence of Rayleigh waves with normalized frequencics
e =0.5.0.73. 1.0 (Poisson ratio 0.33)
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Fig. 13. Surface displacement amplitudes. Axisymmerric
ridge with hja=0.5. Incidence of P wares with incidence
angle of 30° and normalized frequency y, = 1. (Poisson
rario (.25) :

were reviewed. They have been used to'study various
aspects of local effects. Discrete wave number and finite
differences allow .the modelling of various tvpes of
irregularities and previde physical undersstanding of site
effects as they are aimed to preduce time signals of the
response. With the vdvent of supercomputers their
capabilities are being extended both in the complexity of
the problems and in (he possibilivy of dealing with high
frequency signals. Ray methods including the use of
Gaussian beams seem to be powerful tools to deal with
high frequencies. On the other hand, boundary methods.
which allow the study of three-dimensional local-features,
are stili in the development stage. It is hoped that a
comparative study araeng the variovs methods witl define
in a clear wuy the advaitages and limitatiens of each one,

There is no doubl that local cerilitions olay an
important role in the spatial variation of grounid shaking
and shoutd be explicady considered in the design of some
important faciltics, as well as in microzoning. However,
seismic hazard involves also the effects of source
mechanism and path of seismic waves. Thus, a complete
description of the problem is needed.

i}
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LOCAL SITE EFFECTS ON STRONG GROUND HOTIOH::
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Keiiti Aki*
Abstract

This is a review of the state-of-the-art in evaluating site effects.
on strong ground motion. We start with examining the effectiveness of’
the broad classification of site conditions into soil and rock in
strong motion prediction. After reviewing empirically determined
site-specific amplificatien factors, we conclude that the conventional
broad classification is not effective in characterizing the site effect
especially for higher frequencies. We also review analytical
" approaches to the site effect, and find that we may have an adequate.

state-of-the-art in predicting the site effect for many #malistic .
" sjtuations (except for the full three dimensional case), if we know
input motion, velocity and density distribution, topogrepiy, iedimen:t
thickness and damping of sediment. We review the currer® prastice in
site characterization and conclude that the most realistic -approach to
the microzonation is to determine empirical site-amplification factors
for as many sites as possible by the regression analysis of earthquake
data, and correlate them with various geotechnical parameters of the
site which are relatively easier to measure. Analytical studies on ihe
causes of site effects will give he]pful insight to the search for
effective parameters.

Introduction

Aeons of weathering, erosion, deposition and other geological
processes formed a great variety of topography and litheologic,
structures of irregular shapes.and heterogeneous material near the
surface of the Earth. Since all our engineering structures are _
constructed on'these complex rear-surface media the understanding of

“their effect on strong.ground motion is essentjal for earthquake
engineering. : '

The purpose of the present paper is to review the current knowledge
and understanding of the effects of topographic and geolnaqgic conditions
of a site on its strong ground motion and come up wlth rebomnsnde ions
on how to define and approach the prob]em.

*William M. Keck Foundation Professor. Un1ver51ty of Sou hern

California, Department of Geological Sciences, Los Angeles, CA
80089-0740. _ /
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In order to ‘define the’ problem of site effect on strorc grouod N
motion, we must define what parameters of ground motion we are. _
concerned, what the input wave field is and how the sijte:: cond1t10ns are
character1zed. These three questions are equally important for a clear
definition of the site effect,

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

Secondly, the site conditions must be character1sed p: oper]y to
capture the essence of physical processes involved in tha site effect.
For example, the broad classification of a site into soi: and rock
generally leads to the conclusion that there is no need ¢ c¢onsidar the
site effect for the peak ground acceleration or for the respnnse
spectra for frequencies higher than a few Hz. As shown later, the
truth is not that-the site effect does not exist for high frequencies,
but that the current broad classification into soil and rock does not
capture the site condition affecting high frequencies.

Finally, the site effect depends on what parameters of strong greund
motion we are concerned with, For example, the peak gréund velocity
and displacement correlate with the broad classification Of soil better
than the peak ground acceleration. Some site characteristics. such as
absorption affect the amplitude of strong motion but not the duration,
while others like the resonance of soft sediment will affect both
ampYitude and duration. The spatial variation of ground motion
important for long structures such as bridges, on the other hand, w0|1d
- depend strongly on the nature of incident wave f1e1d.

Thus, a rich variety of site effects emerges by considering various
choices of ground motion parameters, incident wave field and site ‘
characterics. We shall try, in our review of the current state of tie
art, to classify site effects systematically accord1ng to the orderly
choice of the three factors.

One of the most useful way of synthes1z1ng tﬁese various site,
effects is to construct a microzonation map. Such a-mag ‘to oe useful,
however, the quantity pletted must vary friom a piace to another more
than the range of its uncertainty at each site, Otherwise, the .
engineering significance of site effects is quest1onab]e as pointed out
by Hudson (1972) with regard to the ground motion in Pasadena during
the San Fernando earthquake of 1971, :

Let us start our review with the conventiona) broad ass.ficatwon
of site conditions such as soil and rock sites. ﬂ-f
/



- Broadt Classification of Site Conditions =~~~

When Newmark et al. {1973) presented response spectra: aopronrxate o
for the design of critical structures such as nuclear powér p]ant the
spectral shape was considered to be site-independent, although:they
noted the need for modification of the shape for the particular site
conditions for periods longer than 0.5 sec.

The site-dependent response spectra were pub11shed by Hayash1 et a1
(1971) and Kuribayashi et al. (1972} in Japan, and by Seed et-al. :
(1976), Mohraz (1976) and Trifunac (1976a) among others in —FGTU.~.

The classifications of geoiog1c conditions used in the u. S. in the
past decade or so were summarized by Campbell (1985). For example,
Seed et al, (1976) use four classes of site conditions, raaely, (1)
soft to medium clay. and sand, (2) deep cohensionless soi’, (3) stiff
soil, and {4) rock, On the other hand, Trifunac (1976a) follows
Trifunac‘and Brady (1975) and use three classes, namely, -(1) soft
alluvium (2) intermediate and -(3) hard basement or cryst:lline rock.

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

log FS{T) = -d(T)S + source and path effects " ‘ﬁi RSY

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

In spite of the difference in analysis method, the results obtained
by various authors both in the U.S. and Japan are remarkably -
consistent. All of them show that soil sites have greater
ampi1f1cat1on factors than rock sites for long periods, but tie
relation tends to be reversed for short periods. For example,.Tr1funac
(1976a) found that basement rock sites show greater amplification than
alluvium sites for periods shorter than 0.2 sec as mich. i5°1.5 times. .
This is consistent with the trend of périod’ dependence of the relative
amplification of granite and alluvium sites studied by Gt .enberg
(1957). A similar cross-over at the perjod of about 0.7 sec can be
seen in the results of Mohraz (1976) and Seed et al. (1675) betwzen the
response curves for soil and .rock sites. . - :

Recent study of the site effects at about 150 seismic statjons in
the central California by the coda method (Phillips and Aki, 1986) also
revealed a similar frequency dependent site effect. They classified
the site into granite, Franciscan formation (Mesozoic), tault-zoiie
sediment and non-fault zone sediment, and found that granite sites have
the lowest amplification factor among all the sites at 1.5 Hz, bu%t show
the highest amplification at 24 Hz. Thus, relative to the granite
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s1te. other s1tes show the cross over as mentioned above. The

cross-over occurs at 4 Hz for Franciscan, 8 Hz for fault zone sed1ment
.and 20 Hz for non-fault-zone sediment, ' :

The result from Japan is also similar. The response- cocve,'obfa{ned .7

by Hayash1 et al. (1971) show that the amplification factor ¥or stiff -
~soils is lower than that for loose soils for periods longer than: v about
0.25 sec, but the relation is reversed for shorter periods. Likewise,
Katayama et al. (1978) found a similar cross-over for soft al]uv1um

"site {type 4} and Tert1ary or older sediment site (type 1) at about
0.25 sec.

With regard to the magnitude of amplification factor. soiY'sifﬁe'L
show up to a factor 2 to 3 greater amplification than ruck sites for
periods longer than the cross-over period, while the amo11f1cat1on at

rock sites relative to soil sites for shorter periods 1: 1ess thaq a
factor of 2.

The frequency dependence of site effect discussed above is
reflected in the difference in site effect among peak ground ) '
acceleration, velocity and dlSplacement. For example, Trifuinac {1976b)
concluded that the influence of geological ‘conditions at the recording
site appeared to be insignificant for peak acceleration but become
progressively more important for peaks of velocity and displacement.
This statement is consistent with the frequency dependent site effect,
because the predominant period in peak acceleration is in the gereral
range where the cross-over occurs, and there may be roughly ‘equai
chance for amplification and deamplification, while the predominant
period in peak velocity and displacement is probably 1onrer than thn
cross over perijod. . .

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

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

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

Let us now summarize what we found about average Site effects
using the broad classification of site conditions.
f .
(1) There exists a cross-over perijod; above it the 5011 s1te sh(as

higher amplification than the rock s1te and’ below it tne reiat1on is
reversed.
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(2} The cross-over per1od s around- 0% 2 ‘sec- for both U S. and Japan;’;

(3) The amplification of 5011 sites relative to rock sites for
periods longer than the ‘cross-over period amounts to a factor.of 2 to
3, and the amplification of rock sites relative to soil sites:for.
pericd shorter than the cross-over is 1ess than a factor. Jf 2.

(4) Peak ground accelerations are 1ndependent of site \ond t1nns.;

(5) Peak velocity and displacement as well as the Arias 1ntensxty
‘show higher. values for 501} sites than rock sites.

The above conclusions seemingly suggest that the variat1on 1n tre -
site effect from a site to another may be at most 2 factor of 3, and
the effect may decrease with decreas1ng period, becoming. 1ns1jr1f cant
for short periods that prevail in the peak acce]erat1on.a We shall
demonstrate, however, in the next section from a review of recent _
results on site-specific amplification factors determined: by methods

which do not require a site c1ass1f1cat1on that the. above suggestion is
unfounded. .

Site Specific Amp11f1cat10n Factor from Regress1on Ana]yses of
Earthquake Data

A systematic study of site specific amplification factor of 26
strong motion seismograph sites was made by Kamiyama_and Yanagisawa
(1986) using 117 strong motion earthquake records in Japan which
registered maximum accelerations greater than 0.02G. They fitied tha
observed velocity response. spectra V1J(T) at the ith station for the -
jth earthquake by the following equation

Tog Vi;(T) = a(T)M; =b(T)log(a5; + 30) -d(T) Dy + Af(T}  (2)

where T is the perjod, Mj and Dj are respectively the magnitude’ and
focal depth of the jth earthquake, A;; is the epicentral distance to
the ith station from the jth earthqua&e, and A{T) is the site
amplification factor at the ith station. a(T), b(T), d{T) and A\‘T)
are determined by the least Squares ‘method from horizonta!l compOnpnt
ve]oc1ty response spectra for the period' range 0.1 <T< & sec.”

A unique determination of the site amplification factcr requiras
an additional constraint, Kamiyama and Yanagisawa assuned that the
amplification factor is 2 for a station on a hard rock, and chose
QOfunato located on a rock site with the shear velocity of about 1 km/s
as the reference station. This assumption is essentially equivalent to
assume that Ofunato is located on a homogeneous half-space. However,
the range of geographic variation of the amplification factur, which we
are interested at this moment, is not affected by this assumption,

Fig. 1 and 2 show examples of the amplification factor 10A1, |t

is clear from these figures that the range of varjation jrom ¢ cite to
another is roughly independent of period in the: range from 0.1 to 5,
sec. In fact, from their results for all 25 stations, we¢ oblain the
~fo1]ow1ng range of variation in Aj, :

s
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Fig, 1. Site amplification factor as a functlon of frequency for
. various stations determined by regression snalysis. of
observed velogcity response spectra. (Reproducgd from -
~ Kamiyama and Yanagisawa (1986).) - ’

Fig. 2. “S1te amplification factor as a function of frequency for
various stations determined by regression-analysis-of .
observed velocity response spectra. (Reproduced from o
Kamiyama and Yanagisawa (1986).) :

fin Hz' ST E S S T SR

T in sec 0.1 . 0.2 0. 0t s 5:0 e
range of A 0.92- "+ 0.68 0.0 . 1.13 ~ 0.58.

'10 (range of Ai) g3 4.4 5,0 '13.5 3.8
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The above tablé shows that the-variation is greatest around 1 Hz;
but there is no trend of decrease toward high frequency.

As far as the author is aware, there have been no investigations of *
site specific amplification factor by regression analysis of strong
motion data in the U.S, We have, however, extens1ve results for weak
motion data from the U.S. Geological Survey's seismic network in the.
central California. Phiilips and Aki (1986) determined the .
amplification factor -for' coda waves. at about 150 -stations. F1g._3
shows the amplification factor normalized to the mean of al) the
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stations for four groups of selected stations;. namely. those cn granitic
rocks, on the Franciscan format1on, on the fault zone ‘sediment, - and on
non-fault zone sediments. The amp11f1catlon factor for coda waves has
been shown to agree with the average of amplification factors for §
waves over various directions of approach (Tsujjura, 1978; Tucker and
King, 1984)}. This is consistent with the coda. model of S to S g'
backscatter1ng proposed by ‘Aki. (1980) e . e
- : .
The range of var1at10n of amp11f1catlon factor agawn show ho strong
decrease toward high frequency. In order to show the fréguency’
dependence more clearly, we compare the histogram ‘of amp11f1cat101
factor for § different frequencies; 1. 5,3, 6, 12 and 24 Hz in Fig. 4.
The range of variation is somewhat greater for 1.5 Hz and smaller: for .
"12 Hz, but the difference is slight. The effective range is about 2.5
in hatura1 logarithm for 1.5 Hz and about 2 for 12 Hz, corresponding to
“the factor of 12 and 7.4 repective]y. -This is in good agresment with-
the result obtained from strong motion data in Japan; namely a fictor
of 13.5 for 1 Hz, and 8.3 for 10 Hz.

Q.As mentioned in the introduction, for-a meaningful microzonation
-map, -the geographic variation .of amplification factor must be
significantly greater than the variation at a given site due. to
different incident wave field. Direct measurement of such varjatior is
avaw]able from the comparative observations at a surface 'site and at a
basement rock using a surface and borehole sewsmograph

Kinoshita et al. (1986) calculated velocity response Spectra for
27 earthquakes with magnitudes in the range from 5.5 to 7.4 in the
east-centra) part of Japan, recorded at three boreho]e s1tes, namely,.
IWT (3.5 km deep), SHM {2.3 km) and. FCH (2.8 km) in the Kanto region. .
The seismographs at the bottom are all located in the Tert1a y bed rock

M

‘Fig. 3. " Site .
amplification
factor as a.
function of

. . L) frequency for
Granite B . Foult Zone - pvarious sites
1 L n 1 1 ) I ] n ; ) il JjEter\T” ned by
S ' regression
analysis of coda

/v‘ | mave spectra.
N ;

The naturd)
.--——-——-—-‘/, y

ST Yogarithm of .
. |amplitude is ° .
.. )5hown Trelative to
- - ; |lits mean over all
Franciscan . Sediments ‘ : St_ations_ used in
PR o \ . L e the analysis.-
15 3 & 12 24 .. \5 3 6 12..24 - (Reproduced from
f FREQUENCY (Hz) ST PRI ps and CAkd
' L . (1986) ).
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at the depth- of 600 to 700 meter below its uppéf boundary The o
velocity response spectra are calculated for the'se1smographs located
at the surface and in the bed rock at each site, and the ratio. .= = -
representing the site amplification was calculated for' each earthquake.
An example for the horizontal transverse component obtained at IWT is
shown in Fig. 5, where thé average amplification and the'range'of one
standard error are shown for periods 0.1 to.5 sec.-. The: standard errog,.
is about the same for the; whole _frequency.’ range, ‘and issa factor. of 2
1ittle -less than 2, Nearly the same- result is ‘obtained. for the

horizontal radial component at”INT, as ‘well”as for both: conponents aL
SHM and FCH. ;

Tucker and King's (1984) work on the amplification of three valléy
sites relative to rock site in the Garm region of USSR, and Tsujiura's
(1978) work on the relative amplificatien of several sites at Dodaira
also support the: conclus10n that the variation of amplification factor
due to the variation of incidént wave is frequency independent in the.
range from.about 1Hz to 25 Hz and the standard error of variation is
. less thﬁn a factor of 2.

R,

_ .Since the geographical variation of site specific amplification

- .factor obtained by regression analysis was 13 for 1 Hz and about 8 for
10 Hz as discussed earlier, we-may conclude that a very neanxngful
microzonation map predicting the amplification factor with a standard

error less than a factor of 2 can be constructed for. the frequency _
range at least from 1 to 10 Hz,

In the preceding section on the
broad classification of site
. effects, it was suggested that the
geographical variation in the site
effect might be at most a fanter
of 3, and the effect might
decrease with decreasing period.
It is clear from the conclusion in
the present section that the above
,suggest1on does not. ref]ect the
real physical state of site
effects on the earth, but only.
shows the inadequacy of. character-
terization of site conditions by a
broad classification, especially

et
FREQUENCY.
5.3

o
.

20: for short perjods. As discussed
later in Section 9, parameters
of which have not been used in the
[ broad classification can be useful
03 . : to characterize the s1t° spec1‘1c
WwA/tnA _'amp11f1cat1on.
.o oo : ;
Fig. 4. Histogram of natural iogarithm of site amp1ifiéétion'facfdf
at various frequencies. (Reproduced from Phillips and Aki
(1986).) ' : : ‘ S o
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Use of chrotremor for Eva]uat1ng S1te Effects

e _ e e =

As demonstrated by Phillips and Aki (1986), the coda method . 1s an
effective way of finding a frequency ~dependent - $ite- spec1f1c :
amplification factor for § waves averaged over al] directlons Jof wave
approach. Two issues may be .
raised regarding the coda 100
method. One is the problem
of non-linearity of soil at
a high strain level which
‘cannot be addressed by the
coda method using low strain
signals. We shall address’
this problem in the next
section.

IWT o
T-component

lilIl'

o

O N

t—) 3

= (a)

OI 1 }.1-111111 TS BN N T :

g or - 0 0

- - " TIME(sec)

S ~

. i 100¢
! - - IWT

a [ :R-component

= i »~

<.
Fig. 5.  Amplification
factor for the surface site
relative to the borehole
bottom in the basement rock
with the range of one :
standard error for station , g 3 - {b)
IWT., (a) transverse OI I /111111'1 ‘.‘1 i J:llfll ‘
component; (b) radial o T - 10
component. (Reproduced from : oy '
Kinoshita et al. (1986).) TIME (sec)
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The other issue is the relative complexity in applying the coda

method as compared to the microtremor method which has been.used for
many years by Kanai and his colleagues in Japan as a means of seismic
zoning, Unlike microtremor, the measuremant of coda waves reguires an’
instrument which can wait and record a small local eartthake. Thus,:
we may ask if the microtremor data can be used to evaluate. the
'frequency dependent, site-specific amplification factor.: -

The advantage of microtremor method is the simplicity of
measurement, and.there is no doubt that the spectral feature of
microtremors shows gross correlation with the site conditions..- For
example, the predominant period of microtremor is an indicator of site
condition. For Tertiary or older rock, the period tends. to be shoter:
than 0.2 sec, and for soft alluvium or reclaimed Yand longer than 0.6
sec. For U.S., Alcock (1972) reports greater damage in the town of
Grand Yalley, Colorado by the 1969 Rulison underground explosion for
area--with the microtremor frequency lower than 12.5 Hz than for area
with h1gher frequency

- An extensive measurement of microtremors in the U.S. was carried
out by Tanaka et al. {1968) who reported amplitudes and frequency
distribution o?_ber1ods of microtremor at 309 sites in the Western-
U.S.. Their most interesting observation was that the range of _
variation of both amplitudes and periods was about the same between the
U.S. and Jepan. This may mean that the extent of varjation of site
conditions is about the same between the two. countries, assuming that
the cultural activities that.generate m1crotremcrs ace aJnut tre.s,me
between the two countries.

A major problem with the use of microtremor for the .study uf site
effect is the impossibility of separating their source-path effects
from the site effect. This situation is radically different from the
coda waves, which have béen shown to share the common source and path
effects at any sites for a given local earthquake, Thus, the site
amplification factor relative to a reference site can be obtained
s1mp1y by taking amplitude ratio.

We cannot e11m1nate the source- path effect for microtremor,
because the source of tremor at a site is usually different from the
source of tremor at another site. For example, the relative site |
amp11f1cat1on for microtremor observed in Mexico city are different
from those observed during the earthquake of 19 September 13985 by an
order of magnxtude (Celebi et al., 1987).

Long perwod microtremor w1Lh1n an area, on the other hand, can be
caused by -a common source such as a distant oceanographic disturbance.
In fact, the usefulness of microtremor with period 1 to 5 sec for
eva]uat1ng site effect was demonstrated by Ohta et al. (1978) for
-Japan, and by Kagam1 et al, (1982, 1986) for California. They found a
genera) increase in the Tevel of long-peried amplitude with tr1ckness
of soil deposit. Long-period microtremors would. supp}ement the” method
using coda waves, because the coda waves from smal] ]oca1 earthquakes
-usua]]y lack long-period signals.
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Another promising approacn using microtremor i5-the determination
of shear velocity distribution with depth by the’ ana]ysis of - g13pnrs1on
curves extracted from microtremor data. Okada et al. .{1987) -
successfully determined shear velocity distribution to the depth of 2
km using microtremor in the frequency range’ frOm 0 2 to 1 Hz . recorded
by a smal) array of a few km aperture. .

They suggested that the spatia) autocorrelat1on method due to Ak1
(1957), which gives the same result as the frequency-wave, .number. method
due to-Capon (1969), may be simple enough for.a real t1me, on-site
determination of shear velocity structure using a m1croprocessor-
controlled microtremor measurement . array.

Site Effects on Weak and Strong Motions

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

the seismological literature on comparative studies of weak and strong
motions at a given site,

So far as the'author is eware of, the. only strong motion record
demonstrating the striking effect of non- 11nar1ty of 3011 is the record
" of the Niigata earthquake of June 16, 1964 obtained at site 701 (No. 2
apartment house, Kawagishi-cho, Niigata). As shown in F1g 6, about
8-10 sec after the beginning of recording, short-period motions
suddenly become small and are dominated by long-period (5.5 sec)
“motions. The apartment No. 2 which housed the 5e15mograph suffered a
large tilt, but the nearby No. 4 apartment completely fell on the
ground by the liquefaction of soil consisting of water saturated sand.

Except for the above example, it is usually not easy to c]early
recognize the non-linear effect on observed strong motion records. As
Esteva (1977) states, the influence of non-linearities 'is often
overshadowed by -the overall patterns of shock generation and
propagation.

Fig. 6.. N-S. comporent

§§ AH acceleration record of
g o N8 P N the Niigata earthquake
33 =~ of June 16, 1964,
g £ o .. . obtained at Site 701,
B Ty A . No. 2 apartment house,
TUdEinsée. . S ‘f&awag1.h1-cho, N11gata.
: 5



As a matter of fact, seismologists tend to flﬂd a good corre]at1on_
between weak and strong motions at a given site, namely’, similar

amplification factors for both,

1mp1y1ng that non- ]1near1t1es are not

important as the first ordes e.fect in most casesy ;g‘t

Rogers et al,

San Fernando earthquake,
- harder rock

in

(1984) recorded seismic motwons from the underground
nuclear tests at the Nevada Test Sites at 28 sites in the Los Angeles
area at which strong ground motions were also recorded during the 1971

Pasadena,

They, chose four reference sites on- re]at1ve1y.
Ho)llywood, Van Nuys and Palos Verdes.

+They

then computed the Four1er amplitude spectra for the NTS signal (abOit
329 sec duration) and the San Fernando record (41 sec duration), and
obtained the ratio of the spectrum to thé corresponding spectrum:

observed at the closest reference site,

Fig. 7 shows the spectral

ratio for the NTS signal plotted against that for the San Fernando

earthquake for 4 different period bands over which the spectral ratio
was averaged.
period band correspond to the period range 0.2 to 10.0, 0.2 to 0.5, 0.5

to 1.0 and 1 to 3.3 sec, respectively.

signal levels up to 10-3

Total period,

short period,

for the strong motion data, tha

intermediate period and long

In spite of the larg:
site

razge in

amplification factor shows a good correlation between the weak and

strong motion data.

'Fig.
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difference in the-incident wave field between the two data sets,  The
signal duration, incident direction, and wave compos1t1on are different
between the two, and one may expect the standard error of. a little less.
than a factor of 2 for each ratio as discussed earlier.  Most of the
scattered points in Fig. 8 are"indeed within a factor of 2 from the
line corresponding to the equality of two spectral ratios. We also
note for both NTS and earthquake data that the range of geograph1c
variation of amplification factor is about a factor of 10 in agreement
with our‘earlier conclusion,

A similar agreement of the amplification factor between :
weak and strong motion was observed by Tucker and King (1384} for a
sediment-filled valley in Garm, USSR.. Fig. 8 shows the-ypectral ratio
of the middle to the edge of the valley for weak (10-9 - 10-%q) and
strong acceleration (.04-0.2g)}. The ratios are plotted for aifferent
events to show scatter due to different incident directions. No
significant differences can be recognized on the average between the
‘weak motion group and the strong motion group.

Similarity, Murphy et al, (1971) concluded that a linear model cau
exp1a1n the major features of tha amplification effect at various sites
in the NTS for a wide range of ground motion (103 to lg) caused by the
underground nuclear testing. Joyner et al. (1981) also found that the
effect of alluvium on strong ground motion observed dur1ng the Coyote
Lake, California, earthquake of 1979 can be explained without invoking
nonlinear soil response. :

In a more qualitative study, Benites et a1 (1987) found a good
correlation between the damdge pattern for past large earthquakes and
the weak motion amplification for smal) earthquakes in Lima, Eeru.

Thus, the comparison of amplification factor at a given site
between weak and strong motion general]y supports a good correlation
between them., We may conclude, then, except for an obv1ous case of
llquefactton, thdt the amplification factor obtained for'.a .given 3ite
using the weak motion data can be used to predwct the f1rst order
effect on strong ground motion at the site :

Nature of Strong Motion Wave Field

The most direct way of finding the nature of strong motion wave
field is probably to make spatial-temporal correlation analysis or the .
frequency-wave number analysis of data collected by a dense network cf
se1smographs such as the SMART- 1 .array in Taiwan and the d1fferen 1a1.3
array in El Centro.

The first attempt along this line was made by Aki and Tsujiura
(1959) using the records of small local earthquakes obtained by an
array of six stations deployed within an area of -500 m diameter over
granitic rocks near Tsukuba, Japan., They analyzed records of 18
earthquakes in the frequency range from 0.3 to 17 Hz. Using an analog
computer for calculating correlat1on coefficient among all station
pairs, they estimated the fraction of power carried by the ‘regular
plane waves coming from the earthquake source fo; consecutive time
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windows (each 2.5 s long) from P waves to the coda. - The, probability “of
" finding the plane wave inthe P wave part, S-wave part, P-to-S.interval
and post S-arrival was found to be 100%, 78%, 62% and 30% respectively.
. Thus, the S wave part which constitute the maximum motion contained
greater fraction of plane waves coming from the source than the P-coda"
or the S-coda part. The fraction of power carried by plane waves in
the time window containing P waves was found to be the highest; it was
up to 80% ‘and about 40% on the'averdgé. .In the time window containing
the 5 waves the fraction of power‘carried by these plane waves was 60%

in the largest case, and 20 to 30% in most cases,

The above low fraction of power carried by plane waves in the P :
and 5 wave parts may be partly ‘due to the‘long time window (2.5 s} with :
respect to the source duration of earthquakes analyzed, which permits

contaminaticn by scattered waves -
, into these parts. In fact, the
CHUSAL-LOCALS- MIDCLE study by Spudich and Cranswick

'FOURIER AMPLITUDE RATIO

: . €0GE (1984) on the data obtained by the
SO A . Z £V Centro differential array (213 m
. 1ong linear array) during the 1979
e Y DA o WELKMOTIOR - Imperial Valley earthquake (Mg=6.9)
s 60 WO-10%  revealed much higher degree of-
. o coherency in vertical ‘acceleration
e STRONG MOTION during the first 9 se¢ period, ari
' . 004-029} 4 horizontal acceleration during
the 6 to 11 sec period. They
6.0 EW attributed these coherent waves to
‘ _ direct P and S waves from a smal)
oeE Vv WEAK region surrounding the propagating
6.0 : rupture front. : -
58 STRONG The SMART-1 array’ in Taiwan has
' S produced .valuable data for studying
NS ) the wave fieid of strong ground
6.0 : ..~ motion for great ranges of
E}gg , earthquake size, epicentral distance
oo ol WEAK _and focal depth as described in a
6.0 : i recent review by-Abrzhamson et al.
5 J (1987). e T
L0 % Adryv-| STRONG CL e e
08 \F¥£ﬁ} Using multi-station reasures, of
- coherency, Abrahamson (1985) found,
;6 0220 30T 0 - for example, that across a 2 km .
FREQUENCY {Hz) - aperture subarray for a M-6.3 event
o at an epicentral distance 20 km and
focal depth 25 km, ‘S-wave tohereacy
Fig. 8. S-wave amplification factor at midsvalley sites relative to

valiey-edge in the Chusal Valley for local earthquakes.
Results for weak motions and strong motions are shown
separately., (Reproduced from Tucker and King (1984).)



decays: rapid]y w1th frequency above:- appr0x1mately 2 Hz ‘while: the P ~Wave '

coherency decays at frequencies above approximately 3 Hz.~ Since the
~aperture-is ten times greater than the E) Centro array, the 1055 of
coherency above 2-3 Hz may not be a strong contradiction to what was
observed during the Imperial Yalley earthquake., The results from
Tsukuba are certainly comparable to those from the SMART-1 array -
cons1der1ng the aperture - size about a quarter of the latter. -

An extreme1y 1ntr1gu1ng result on the magnitude dependence of the

" variability of peak acceleration within the SMART-1 array was reported
- by Abrahamson (1987). He found that the standard deviation of the
natural logarithm of the peak ground accelerat1on within the array
51gn1f1cant1y decreases with the increasing magnitude. The standard*
deviation is about 0.35 at M=4 and decreases to about 0.17 at M=7. The
above magnitude dependence may be attributed partly to the more |
coherent waves from larger earthquakes because of the tendency that

larger earthquakes have longer predominant periods, and located further.

from the array on the average. If the magnitude dependence still
remains after removing these wave- propagat1ona1 effects, it must be
attributed to the non-linear effect of soil.- The above observation,
thus, presents a future problem of the first order importance for
geotechnical engineers and seismologists,

Causes of Local Variations in Ground Motion

Earljer we have c0ncluded that the geogfaphica1 variation of site
specific amp11f1cat1on factor amounts to about a factor of 10 for the
frequency.range.from 1 to 10 Hz, and the conventional broad

classification of site cond1t1ons is inadequate for capturing the real
site effect.

In order to find.a better characterization of site cond1t10ns, it is
essential to.understand, ‘what causes local’ variations . in ground motion.

let us start with the s1mp1est,_name1y, the effect of a flat free
surface, L . v :

Flat Free Surface

As well known, the flat free surface doubles the vertically incident
S waves. For SH waves polarized in the horizontal direction, the
amplification of factor 2 applies to all incidence directions, and
there will be no local variations caused by the free surface.

For SV waves, however, the flat free surface has an extremely
complex effect., This is not a subject of academic interest but of
practical concern of major 1mportance, because the extremely localized
damage pattern due to the recent Whittier Narrows earthquake of 1987
has been attributed by Sammis et al. (1987} to the free surface effect
on SY waves incident ‘near the Cl"\thﬂ] angle ec. The critica)l ang]e is

given by sin ©.=87a, where a is the P wave veldcity and 8 is the S wave
velocity. At the critical angle, -the horizontal component of slowness
of S waves matches the P wave slowness, and a strong coupling occurs,
including the generation of SP waves (P waves converted from S waves
and propagating along the surface).
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EPIS



] e -

Severa] surpr1sing effects are expected for SV waves inc1dent near'

the critical angle. First, the . horizontal. c0mponent displacement rat”
"the surface shows a sharp .peak for plane SV waves. Jdncident "atithés,
¢ritical angle as shown :in. Fig..9 for the:case of Po1sson 5 ratio 0. 25

The amp]ifwcatwon factor AMOUALS “ Lol about S:for '3 narrdw’ N2 3A N range of
incidence angle. . The peak amp11f1cat1on depends:oniPolssen’ S\ratio,hq;
and increases with decreasing Poisson's:ratio:as: :showneinsFigs 105
together with the critical ang?e. The range of 1nc1dence angle with

high amplification narrows rap1d]y with decreasing Poisson's ratio.

This suggests that the, Leffeéct. -may. -be-smoothed out for spherlcal waves-
composed of plane waves with:distributed directionss :1In fact, the -
calculation by Pekeris” and-Lifson (1957) for a.point source of vert1ca1" -

force does not appear to’ show the effect as strong-as expected for
p1ane waves,

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

have the same amplitude Spectral shape but a n/2 phase shwft across the
critical d1stance

e
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Fig. 9. The amplitude of horizontal (solid 11né):and'Vert1cé1"

{broken line) component d1sp1acement ‘at -the-free surface
due to incident SV .waves plotted as -a-, funct1on of "incidence
angle, for the case of Poisson's ratio 0.25.
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The ‘effect of free surface on SV waves from dislocation sources
was studied.by Xawasaki et al. (1973) who found a similar result ‘to
Pekeris and Lifton {1957), -and was clearly identified in .the case of
the Kita-mino earthquake of August 19, 1961 (Kawasak1 1975)..

In addition to the drastic change in wave.form for S waves, SP waves
(S converted to P propagating along -the surface) appear beyond the
critical distance. Chapman (1972) and Bouchon {1978) made an
1nterest1ng observation that SP waves have sharper wave form for 1ower
Poisson's ratio. Bouchon further discussed the.effect of finite fault
. 5ize and Yow velocity, surface 1ayer on, the se1sm1c mot1on near; the _
critical distance, ' “ -

Topography

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

SH Waves Incident on Wedge-Shaped Ridge or Va]ley A Rule of
Thumb,

A surprisingly simple exact solution estts for the motwon at the
vertex of a wedge due to 1nc1dent SH waves polarized in the direction
of vertex., As pointed by Sanchez-Sesma (1985), Macdonald's’ (1902)
solution gives the d1sp1acement amplification at.the vertex ta be 2/v.
when the angle of wedge is vr {for 0<v<2), for any incidence ang1e.
For example, the amplification by the flat free surface (v=1), is 2 as
well known, and it is 4 for the case of a rectangular wedge. -Although
this amp]ificatien is not necessarily the maximum value and higher
amplification 1is observed at the far side of the vertex with respect to
" the incidence direction, it gives a convenient “rule of thumb for the
rough estimate of topographic ampiification at a ridge as well. as
deamp11f1cat1on at a valley.

SH Haves Incident on Ridges. 0'

Boore {1972) calculated the sejsmic motion at a non-planar free
surface of a homogeneous half space due to normally incident plane .SH
waves using a finite difference method. He considered triangular
ridges with slopes 23° and 357, and showed that the motion at the rjdge
crest can be amplified up to about 70% more than the flat surface dase
for wave length comparable to the ridge width,

Smitn (1975} also Lrudied a triangular ridge with 20° siope using
a finite element method. he found the peak amplification of about 50%
greater than the flat surface case at the ridge crest for normally

incident SH waves with wave Tength about 1.6 t1me ‘the ha1f width of.
ridge.

A similar result was Sbtained by Bouchon (1973) who stddiedithel.
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effect of shape of a ridge or# the surface motion for the normal -and
oblique (35°) incidence using the time-domain extension.-of the ' -
Aki-Larner (1970) method. Fig. 12 shows the shape of ridge and
amplitude of surface motion relative to the flat surface case for
various ratios of height (h) to half width {(¥).- The wave length .(1)
was chosen to be 5h for all cases. The ampl1f1cat10n at the r1dge
crest amounts to a little greatpr than 50%.-

Fig. 12.- The shape of ridge is
shown at the bottom. The
ampiitude of surface motion.is
shown for normally incident SH
waves for various shape ratio h/1
at the top, and for incidence
angle 35° in the middle. *

(Reproduced from Bouchon (1973).) . oolopr——r : ' ' :

NORMALIZED ‘AMPUTUDE

b

-

Bard (1982), refining the method used by Bouchon (1973), studied the

details of wave scattering phenomena involved in the ridge crest :

, amp11f1ca1on He considered the mountain model of Sills {1978} given
by the fo1low1ng equation for elevation,

dx) = h (l-a) exp (=38 (3

‘where a = {X/¢)2. This topography is completely defined by its
half-width ¢ and its height h as shown.in Fig, 13. SH waves of the
form of a Ricker wavelet, f(t) = (b-0.5) exp {(-b) with b=(wt/¢ were
considered, Bard 1nvestxgated the physics of ridge effect on gH waves
by examining time, frequency as well as wave- -number domain solutions
for various shape ratios h/2, incidence angles and characteristic
periods tp. He identified the following two effects operating in the
phenomena; one is the local amplification associated with the convex.
curvature of ridge crest, and the other is the diffracted waves
" generated at and propagated away from the ridge crést. The local
amplification shows a broad spectral peak for wave lengths comparable
"with or a slightly shorter than the mountain width, and generally
decreases with increasing incidence angle. O0On ‘the other hand;
- diffracted waves become stronger for the forward scattering and weaker
_for the back scattering as the incidence angle increases. Their

1
1

i
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Fig. 13. The shape of ridge used by Sills (1978) -and Bard (1982).

Fig. 14, One of the repeated riage models used by Bard (1982):

lateral propagation along ridge slope and their interference with the
primary wave creates rapid variations in amplitude and phase, g1v1ng
o rise to significant d1fferent1a1 mot1ons along the slope.

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

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

SH Waves Incident on Canyons

The simple rule of thumb by Sanchez-Sesma (1985} discussed earli er
suggests amplification at the edge of a canyon and deampliification at
the bottom., Bouchon (1973) showed that such a pattera develops in the-
case of normally incident SH waves for a canyon with the depth greater
than about 1/3 of the half-width. B8oth the amplification -and
deamplification increases with the canyon depth, The Aki-Larner method
used by Bouchon, however, is limited to cases of relatively gentle
slope,, A similar result was_obtained by Sanchez-Sesmz and Rosenblueth
{1979) who used the boundary integral equation method which is
applicable to topography of an arbitrary shape.' Trifunac (1973}, on
.the other hand, gave an exact solution for the case of SH waves
incident on a semi-cylindrical canyon. HKHis solution del1¢eated the

detailed amplification-deamplification pattern for varijous frequencwés
and incidence angles. ' , ;

Fig.. 15 and 16, for incidence angle 0° and 30° respectively, show
the amplitude of surface displacement plotted as a function of two
variables; one jis the horizontal distance X normalized to the canyon
depth or radius a {the.canyon octupies ~1<X/a<l) and the other is the
normalized frequency n (=2a/1} for the range from 0. 25 (wave1ength A
equal to 8 times the canyon depth) to 2.0 (wave length equal to the
canyon depth). In the case of incidence angle 30°, waves are incident
from the nagative X axis, and Fig. 16 shows clearly the shadowing
effect of the canyon on its far side (positive X}, and the strong

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

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

- 5
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w S ! / 73150
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sy 11,25
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< 3 po O
-
: iy
X 2} n=0.7%
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[ .
o :
g 1 - n=.0‘50
DISTANCE 10 =2 ‘ \,
: R R A
DISTANCE x/0
Fig. 15, The amplitude of surface motion across a cylindrical canyon

due to normally incident SH waves as a function of horizon-
tal distance X novmalized to the canyon depth and the nor-
malized frequency n(=2a/x} where A.is the wave length of
incident SH waves. (Reproduced from Trifunac (1973):)

. Fig. 16, The same as Fig. 17 except that the waves are incident from

EX at)an incidence angle of 30°. (Reproduced: from Trifunac
1973).)
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amplitude variation over the same surface shown in fig. 15 does not
mean the actual variation in amplitude along the surface, but only'
means an apparent fluctuation in Fourier transform amplitude due to -
contributions from both the direct and refléected waves. The diffracted

- Fig.

17.
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The incident waveform is the Ricker pulse with

(Reproduced from Kawase
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The incident wave form is the Ricker pulse with

predominant frequency of n=2.
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waves from the edge of the canyon are duff1cu1t to d1st1ngu1sn at the
“surface outside the canyon from the Wave reflected at the canyon. -

~ 0n the other. hand, the effact of shadow at the far- sxde edye of
canyon {X=1) is clear both in the frequency domain and time domain,
because the wavelet is isolated at this point., In general, we find
that the scattered wave field observed at the surface consists of (1)
.direct (incident) waves, (2). reflected. waves at the canyon surface and
(3) diffracted waves generated at both edges-of the canyon., The
diffracted waves propating along the canyon surface (|X/a]<l) are the-
main motions observed inside the canyon after the.arrival of direct
wave, It is clear from Figures 17 and 18 that a large differential
motion is expected near both edges of the canyon,

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

_ In order to study the effect of canyon with an arbitrary shape, Wong
and Jennings (1975) used the method of boundary integral equation to
obtain solutions both in the frequency and time domain as well as
response spectra, C0n51der1ng 2 torography whick simulates that near
the Pacoima dam (the site of strong motion seismagraph registering
acceleration greater than lg during the San Fernands earthquake of
1971), they found that the effect of canyon was strongest in the
frequency-domain solution for wavelengths comparable to or shorter than
the canyon width, The time domain solutions showed significant )
differences at different points, but not as large as seen in the
frequency domain solution. The response spectra showed the smallest
differences with significant effects only at highffrequéncies..‘

P and SV waves incident on ridges

The effects of a ridge on incident P and SY waves were studied/by
Bard (1982) for the same ridge geometry and using the same technique as
for incident SH waves. He found that the amplification: of displacement
at the ridge -relative..to the flat case is weak for 1nc1dent P waves, .
only 10% as compared to 38% for SH and 30% -for SV waves for an
1dent1ca1 ridge shape.

In the case of 1nc1dent SH waves, the diffracted SH waves propagate
from the ridge crest, as mentioned earlier. ln the case of incident P
waves, the diffracted waves are primarily Rayle1ch waves becausn unlike
SH waves P waves propagating along the free surface cannot satisfy the
stress free condition and are quickly attenuated. In the case of
incident SV waves, the diffracted waves are both- Rayleigh and SP waves
ment ioned eariier in the section on the effect of flat free surface on
SY waves. Because of the involvement of d1fferent kinds of waves, the
pattern of surface motion is more complicated than the case of incident
SH waves. The interference between the direct waves and diffracted
waves again generates rapidly varying amplitude and phase. alorig ridge
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' slopes,, giving rise to s1gn1f1cant d\ffﬂronuia1 muf10ﬂ° 35 1n the case

of SH waves.,

;o

When SV waves are incident at the- crifica].ang¥é eg, where sing. =
(s ve1ocity)/(p ve]oc1ty), the anomalous amp11f1cat1on OCCurS at the

Fig.
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The same caption as Fig. 19, except that vertical
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flat surface as mentioned earlier. Bard (1982) shows an extraordinary .
effect observed in this .case that the surface motion at the ridge crest
is reduced to about a’'half the case of the critical angle incidence.
Further study is needed, however, to ascertain the existence of a

similar effect for incident spherica) waves from a localized source.
1 ey —~
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Fig. 21. The same caption as Fig. 19, except that the incidence angle
is 30°; the critical angle for Poisson's ratio 1/3. °

(Reproduced from Kawase (198?q).)_ 3
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P and. SV Waves Incidenf'bn‘Cinyons,

P and SY waves 1nc1dent on canyons of var1ous srapes have been :
studied by Bouchon {1973); ‘and .Wong (1982) .among- others, bit 50 far the
best demonstration of phys1cs of the phenomena is given by Kawase
{1987a) who used the boundary ‘element method combined with Green's
function calculated by the discrete wave number method. His result for
SH waves in a cy11ndr1ca1 canyon obtained by the same method described
earlier ‘showed that the: wave field cons1sts of 1nc1dent SH waves,

reflected SH waves at’ the ¢any.on- surface and d1ffracted SH waves
generated at both edges of the canyon. '

In the case of vert1ca11y 1nc1dent SV waves’ shown in F1g. 19
(horizontal component) and Fig. 20 {vertical component), we find a-
similar result to the SH case except that diffracted waves now contain
P, SY and Rayleigh waves, The arrival times of SV waves reflected at
the canyon surface and observed on the surface outside the canyon ore
again marked by arrows.- They are difficult to distinguish from the

diffracted SY and Rayleigh waves generated at the canyon edge, although
the particle motion and apparent ve1oc1ty supports thac they are
probably of Rayleigh wave type.

For the case of SV waves w1th the 1nc1dence ang]e 30° shdwn in Fig.
21 (horizontal component), and F\g. 22 (vertical component), :we find an
additional comp]icat1on by SP waves generated at ‘the .critical incidence
angle, which is 30° for this case of Poisson's-ratio-(1/3)-and .
propagating along the- surface as. P waves. _The large amplltude , .
horizontal- motion 1mmed1ately fo110w1ng the d1rect wave observed inside
the canyon is due to SP waves. This motion is ‘not prominent in the’
vertical component as expected

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

because of the relat1ve1y 1onger wave 1ength of P waves for a given
period,

The conclusion of Bard (1982) after a comparative study of P, SV
and SH waves incident on a ridge, namely, "incident SV waves possess
the greatest scattering power and seem to be associated with the most

.complicated d1ffract1on scheme"'appears to app]y also to the case of a
canyon.

L . . V. Lo
e B I LeF A% L
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Rayleigh Waves Incident on drregular Toddgraphies

The effect of 1rregu]ar topographies on Ray1e1gh waves in-a
homogeneous half space.has been studied by. various.res eachers.a Here we
shall only describe some of; the results wh1ch may have s1gnf1cant '
engineering app11cat10n.“ - . S -

We found that canyons are very effect1ve to b]ock Ray1e1gh waves
with- wave length comparab]e or less than:.the’ cany01 depthsy :For”
example, Wong ({1982) showed by a least-squares' approach for matching
boundary conditions that a semi-cylindrical canyon of depth (radius) a

St
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w11¥ reduce the- amplitude of transm1tted Rayleigh wave down to° “20% of
that of -incident Rayleigh-waves-for wave- Iength less thanl. Sa. and to
50% for wave length between‘li5a and 2v5a. ' The corresponding: " -
time-domain solution- obta1ned by Xawase (1987a)--by- the. d1screte ‘.
wave-number boundary.element method showed that the -amp 1 tude’ of
transmitted Rayleigh wave$ is. reduced toi les’s than 10% of that of-
incident Rayleigh waves. of the R1cker waveform with the effect1ve
- wave-length of about 0. 93a. S . g
Another case of practical importance is the effect of a ¢liff on

Rayleigh waves. Fuyuki and Nakano (1984) computed the effect of a -

step-1ike c1iff on Rayleigh.waves incident from the ‘lower surface, by a‘
finite difference method;, and measured ‘the’ amp]ltude ‘of - transm1tted
Rayleigh waves observed at a horizontal distance from the cliff tive
times the wave length A of Rayleigh waves, They found that the
amplitude ratio of transmitted to incident Rayleigh waves decreases
with the increasing height h of the step to about 30% at h=0.4x,
increases slightly to about 50% at h-0.7x, and then again decreases to
less than 10% for h .greater than 1,2 A. Their numerical results are in
a good agreement with the theoratical prediction by Mal ‘and Knopoff. -

{1965) who omitted contrwbut1ons of diffracted waves from the. corners
of ¢cliff.

Fuyuki and Nakano (1984) also found 51gn1f1cant S waves dwffracted
from the lower corner of. cliff .when Rayleigh waves are.incident: from
the lower surface. The rec1pr0ca] prob]em of - Ray1e1gh ‘wave. generat1on
by a ¢liff due to incident SV 'waves are studied by Boore et al. ~(1981)
using also a finite difference method. Their- calculations revealed
Rayleigh waves with amplitude.as large as 0.4 times-the amplitude of
the surface motion of thé 1nc1dent waves in the absence*of cliff;, even
for incident wave lengths’ several ‘times thescliff. helght. Since
Rayleigh waves have short horizontal* wave lengths as compared ‘with

incident body waves, they play an important role in the differential
motion.; : '

Three D1menswona1 Topographles. SIS ‘.}*;§;§f'”ﬁ LA

. The theoretica) study of the effect of three d1mens1ona1 .
topographies is still a difficult task for the” current]y ‘available
computer, except for the case .of cylindrical symmetry as 1nves§&gated
by Sanchez-Sesma (1983). An alternative approach is the phys1cak
modelling such as developed by King and Brune (1981) and Brun <+ (1984)
who used photographic. réecording of ‘particle motion of “oam-rubber '
models of realistic topographles,. Brune (1984} modelled the topegraphy
around the Pacoima dam’ accelerograph site and found that fer many
angles of incidence the motion at the site is reduced rather.than
amplified relative to the flat area. This is explained as a.
cansequence of two counteracting effect. namely the amp]1f1cat1on of
ridge and deamplification .of. .canyon,: because the r1dge .on” which: the: 3
accelerograph site is: 1ocated isitself at the, bottom of a canyon.}f{

Glat Soft Surface Layer o

The effect of soft surface Iayer on strong ground mot1on has been
well recognized in Japan since early 1830's through pioneering -

27 ) L Aki



A

’ observational studies by Ishxmoto and theoretical stud1es by Sezawa. A
' simu)taneous observation-of ground motion due to the samé earthquake at
different sites with differert’ geologic: cond1t1on Was a]ready(carried
" out by Takahashi and H1qano (1941) almost 50 years“ago who was: ab]e to
obtajn the transfer functipn. between two sites from observed
se15mograms and 1nterpreted it'in terms of a soft surface 1ayer at one
of the sites as reproduced in Aki and Richards’ (1980 P. 588). They
are also probably the first -to éxpl1c1tely give. the following we!)
known formula for the’ amn]1f1cat1on factor of surface displacement due
to SH waves norma]]y 1nc1dent on 'a soft surface layer from underneath

|U{w | 2{cos?(u H/BI) +: (9181/9282)2 S1nz(w H/81)} -1/2. -_. (4)

where the incident wave is’ harmon1c with unit amp11tude and frenuency
w. H, Bl, p1y are the thickness, shear velocity and density of the
surface layer, respectively and 87 and pp are the shear velocity and.
density of the basement rock, respectively.

The above formu1aapredicts the familiar factor of 2 amplification of
the free surface effect for incident waves with wave length much longer
than the layer thickness (w H/81 =0), The amplification is peaked ‘at
incident wave lengths 4H;“4/3 H 4/5 H,...at which the amplification
factor is equal to twice the 1mpedance ratio between the basement and

the layer, namely, 29282/0181. .

The peak amp11f1cataon decreases w1th the 1ncreasing 1nc1dence ang]e
as shown by Burridge et al.’ (1980). -There still exists “however, the
simple rule of peak ampl1f1cat1on related to the 1mpedance rat1o if we
extend the concept of impedance to non- vert1ca1 1nc1dence case as pB
cos 8, where 8 is the angle between the direction of wave propagatxon
and the vertical. Since cos® approaches zero rapldly as 8 approaches
- 90°, the peak amp11f1cat|on decreases rapidly as the wave incidance.

approaches grazing for plane SH wave incidence. Burr1dge et aI. {1980)
-also calculated the amp11f1catlon for incident P and SY waves. For the
case of vertical incidence, there is no_d1st1nct1on between SV and S5H,
and the amplification factor far P waves is very similar to that for §

waves. .For non-vertical incidence cases, the situation becomes .., -
complicated because of coupling between P.and SV waves. - In part]cular
for incident SV waves with incidence ang1e (in the basement rock) _
greater than the critical angle 8., where sing. = 32/02. & very sharply
peaked amplification much beyond the impedance ratio occurrs at a =
frequency near the lowest resonant frequency (81/4H). Thus, the effect
of a soft surface layer becomes drastically different between SH and SV
waves as the incidence angle increases.. As an examp]e, Fig. 23 shows
the amplification for vert1cally incident S waves for the case in which
pa/py = 1.2, 83/8) = ap/ay ="2.5, and Poisson's ratio is 0.25. .Fig..24
shows the amplification for vertical {broken line) and hor1zonta]
(solid llne) component -for the same case but with.the incidence :angle
45°, which is beyond the critical .angle for this Po1sson S rat1o, and a
_str1k1ng peak amp11f1cat1on as much as:. a factor of about 25 show~ up.

An interesting and 1mportant effect of a soft surface Tayer iz
expected when the top of water table is contained in the layer, because
the water table will be a strong discontinuity for” P wave velocity but
not for S wave velocity. As suggesta d b) Crarcw1rr & c 4Je1|er ‘1905).
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Fig. 24. " The amplification factor due 'to a surface layer for SV waves

... incident at 45°, The solid line for horizontal and the -
_broken.line for vertical component. (Reca]cu\ated usxng
- parameters in Burridge et al. ‘(1980).)

P waves converted by the incident SV waves at the free surface may be
trapped in the layer above the water table and may become the cause of
high-frequency resonance often observed only in the vert1ca1 component
strong mot1on accelerograms obta1ned at 5011 sites.

Sedwment-F1]1ed Valley

Actual. soft sunface layers are not flat but 1atera1}j confined in .
.the form of sediment-filled valley or basin. The finite lateral extent

- of the surface layer’ introduces additional effects such as the

generation of surface waves at' the edge.and the resonance in lateral
direction, and tends to increase the amplitude as well as the duration . -
of ground motion. Numerous studies have bedn made on these effects by .

- various researchers using a variety of approaches. . Let us first sample
some examples from studies by representative. methods to galn some
parspectwe about avaﬂable solutions,
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Exact analytical so1utions are availab1e for “the case of SH waves g
incident on a semi- cyllndr1ca1 (Trifunac, 1971) and a semi- e111ptical
(Wong and Trifunac, 1974b), sed1ment filled valley. They | have bee '
extremely useful for testing numarwca1 methods. app‘icable to moru
general geometries. Lee (1984}:.obtainadiselutions: forithe i
three-dimensional cases of P, SH and SV plane waves. incident on &
semi-spherical valley, match1ng boundary cond1tions by expanding the,d
spherical wave functions® 1nto a power series. SR '

Finite- d1fference (Harmsen and Hard1ng, 1931) and f1n1te e]enent -
(Ohtsuki and Harumi, 1983) have been used to show a strong generation

of Rayleigh waves at the edge of a sed1ment filled val]ey when P and SV
waves are incident. .

When the medium is tomposed‘of a basin imbedded in & homogeneous °
half-space, the problem can be reduced to a set of linear equations
involving Green's function and unknown parameters describing the source
distribution of scattered waves. The set of linear equations can be
obtained starting with the representation theorem in the form of -
integral equation and discretizing the boundary surface (Brebbia,
1978), or it can be formed from the continuity of displacement and
traction across the boundary us1ng the comp]ete systems of solut1on'
(Herrera, 1981)

A great varlety of the boundary method exists depend1ng on how’
Green's function is calculated, how the boundary surface is
discretized, how the como]ete systems of so]ut1on< are approx1mafed and
the boundary. For example,. Bouchon (1985), Campwllo and Boucho.,(1°85)
and Kawase (1987a) use the discrete wave number: met hod for calcuiating
Green's function. Wong {1982} uses the genera;1ze inverse approach

" toward matching the boundary condition., Sanchez-Sesmg ‘and Esquival

(1979) and Dravinski (1902,.1983) cunsider the' ources: of scattared ,
waves distributed near but off the boundary to avoid the s1ngu1ar1ty of
Green's function, while Kawase et al. (1982} eliminates. the singularity
by approximate 1ntegrat1on over the . segmented surface.,

The Aki-Larner (1970). methdd based on the Ray1e1gb ansatz and the
discrete. wave number representat1on can be .also considered as.a’
particular case of approx1mat1on to the complete systems of solut1ons
(Sanchez-Sesma et al,, 1982), In the Akj-lLarner method, the.wave field
in each layer is expressed as a superposition of plane harmonic. waves ]
1nc1ud1ng inhomogeneous plane waves, and the boundary condition is met
in the horizontal wave-number domain taking advantage of the fast
Fourier Transform. The method has been extended to the time domain.by
Bouchon {1973) and Bard and Bouchon {1980a, b), to three dimension by
Niwa and Hirose (1985), to the case of multiple layers by Kohketsu

(1987), and to the case of vert1ca11y inhomogeneous layers by Baird and
Gariel (1986). : :

Ray methods (Hong and. He]mbe:ger, 19]7) and thelr extrns1e:,;;
Gaussian beam methods (Nowark and Aki; '1984) have' -!so bzen used to.
study the ground motion in: sediment-filled.basins,:; They appear *o g1ve
a surprisingly good resu]t for the case of 1nc1d°nt SH waves.“ :
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47»Recent1y. Sanchez- Sesma et al. S (1987) presented a s{r1k1n§1y s1mp1e_ R
representation of wave f1e13_as a sum of rays in"a triangular basin’

with a dip angle x/2N (N=3,5,7---) under incident SH waves, Since ray . .

methods "are the least time-consuming, the practical application to
three-dimensional earth model 1is possible for the deterministic
pred1ct1on of site effect using the present-day computer and has been

'ﬂ'i attenpted (Ihnen and Hadley. 198?)

Ray methods, however cannot deal with the cases in wh1ch

;f“:fnhOmogeneous plane waves, 'such as Ray1e1gh waves. and beyond- cr1t1ca11y -
" reflected waves, play major roles, as in the case of P and SV waves

_1nc1dent on the sed1ment f1lled basin.

, ~In the fo]low1ng, we sha]] summarize maJOF results on the.effect of
' sed1ment filled basin on 1nc1dent P SV and SH waves obta]ned 1n the

i ‘]1terature.;}._'n

EﬁfT'SH Haves lnc1dent on Sed1ment F]]led Valleys |

— The se1sm1c mot1on of a sed1ment f]]]ed va]]ey due to 1nc1dent SH :
" ‘waves has been thorough]y studied by Bard and Bouchon (1980a, b, 1985);

- Bard and Gariel (1985) and Bard (1983).  Their approach of -

investigating so]ut1ons in time, frequency and wave number ddma1ns was
particularly useful in clarifying the physical processes involved in

" the c0mp1ex ‘phenomena., They considered two types of valley geometry as .

*‘shown in Fig. 25.- Type 1 is a cosine-shaped valley with half-width D

~"and depth h. Type 2 has a flat bottom bounded by steep edges with half

width dj of the bottom part, dy of the edge part and depth h. The

"~ ~density, shear velocity and rigidity of the sediment are pj, By, and up -

and those of the basement rock and p2, B, and up respectively. In the
examples reproduced here, p1=2.0 g cm” 3, pp=3.3 g cm~3, B1=0.7 km

. sec™!, B2=3.5 km sec-! and the damping is assumed to be 0 (or Q==)..
 Fig. 26 shows seismic motions at the surface of type 1 (cosine- shaped)
~ valley with h=200 m and D=5 km when a SH plane wavés of Ricker waveform
with the characteristic period 0.732 s .incident vertically from be]ow
Fig. 27, on the other hand, shows se15m1c motjons at the surface of N
“type 2 {flat bottom) valley with h=500 m, dj=4 km and d=1 km when a SH "
" plane waves of Ricker waveform with the effectlve period of 1.223 '
" jncident vertically from below. Because of the symmetry, only one ha]f

- . . d, - L o

——r— T ——  TYPE2
N V4 *
. D - » o :

| P2Pasy T L -

i, F1g..25.. Two types of sediment-filled valley studied by Bard and '
L Bouchon (1980a b}, . S ,
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oL P.;_IJ'IJ ol .
MR s
y T Type 1 Valey 1 u2 080 C:8.28
NP S ket signd 11 TR

RS .Uf'Fig,'Zt. Response’ of a type 1 valley with maximum depth h=200 m,
Coo " half-width D=5 km, to a vertically incident SH Ricker ~ "= ..

- ‘wavelet of characteristic period 0.732 sec. (a) The traces
represent the displacement at surface receivers, spaced from
0 to 6.2 km from the Valley Center., The bottom trace would

 showing the spatial (x) and temporal evolution of the
. surface displacement in the valley and in jts vicinity.
‘The dots indicate the location of sites where the =~ - -
seismograms in (a} are computed. (Reproduced,from'Bard and
" Bouchon (1980a).) R S :

%

“a'of'thé:valley js shown in these figuEes. In both cases, it is clear ..

be the surface displacement without. the valley. (b) Diagram -~ -

that “the main departure from the flat layer response. is. the Love waves. ..

*. generated at the.edge of valley ‘and propagated back. and forth between
. both edges. " The amplitude of Love waves is the largest at the valley
"_center because of the constructive-interference of waves from both
edges. We find that stronger Love waves are generated by type 1
(cosine) valley than type 2 (flat bottom) even though the depth of
sediment is thicker for the latter. [t is also apparent that seismic
motion in type 2 valley shows stronger flat-layer response because of
the broader width over which the sediment depth is constant. -
The departure of seismic motion from the flat-layer response due to
.. generation of Love waves in the sediment critically depends on the
" damping chracteristic of the sediment. _1f, for example, the damping is
. . 10% (corresponding to Q=5), most of Love waves seen in Fig. 27 will be
.. wiped out.” In fact, Aki and Larner (1970) studying the identical -
- problem as in Fig. 27 but assuming 10% damping, concluded that the
-f]qt-]ayér response is. applicable to this case. Thus, the question of

7 SO 'L
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Fig. 27.  The same as Fig. 26 except that the SH wave with the
- "~ characteristic period 1.22 sec is incident on the type 2.
valley with deeper depth {h=500 m). (Reproduced from Bard
- and Bouchon’ (1980a) ) - :

the appllcablllty of the flat- 1ayer response cr1t1cal]y depends on the
_ damp1ng of sediment. If the damp1ng is strong, the flat- layer response
will g1ve a satlsfactory result .in this case. '

The effect of oblique incidence however, may be quite different
between the flat-layer and the sed1ment f11}ed valley even if the
damping is strong. As mentioned earlier the peak amplification in the
flat layer case decreases with the incidence angle. Aki and Larner
(1970) showed that the surface motion of the type 1 valley is nearly -
_ independent of the incidence angle. Bard and Bouchon (1980a) further -
observes that the surface motion may be 1ncreased by the direct
transformation of obllquely incident SH waves into Love waves. An
example of strong Love waves generated at the near-source edge of
valley is shown in Fig. 28 for the same valley as shown in Fig. 27 but
for 1nc1dence ang]e of 45° and waveform of per1od 1.83s, :

Bard and Bouchon (1985) recognized that the whole sed1ment f111ed
.valley begins to vibrate in phase with a single frequency when the

. shape ratio h/P exceeds a certain critical value, where P is the total :

" width over which the sediment thickness is more than half its maximum,
This phenomenon was also seen in the semi-cylindrical valley studied by
Trifunac (1971), They called it "2-D resonance", and found that the
~critical shape ratio depends on the velocity contrast between the

sediment and the basement. The critical shape ratio is sma119r for thef’
- greater velocity contrast as shown in Fig. 29, - . -
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-'Fig;'éa. The same as Fig. 27 except that the SH wave w1th the
' - characteristic period 1.83 s is incident at an.incidence o
ang]e of -45°, (Reproduced from Bard and Bouchon (1980a).)
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Fig. 29. The cr1t1ca1 shape ratio for the 2-D resonance as a funct1on
o - of the velocity contrast between the sediment and basement
for incident SH waves. -(Reproduced from Bard and Bouchon
(1985).) . : : S .

The 2-D resonance, in general, shows h1gher frequency and hlgher
- peak amplification than the 1-D flat- -layer résonance. Bard and Bouchon
(1985} made a systematic study of nine cosine-shaped valleys with shape-
ratios ranging from 0.05 to 1.0, velocity contrast of 5, density
contrast of 1.5 and damping of 2 5% (Q of 20),  For each case, they:
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rig. 30. - Peak frequency and the correspond1ng amp11f1cat10n factor at
o ~ several horizontal locations x within the sediment as a :

- function of the shape rat1o (h/2). (Reproduced from Bard

'-and Bouchon (1985).) : ' -

" measured the peak frequency and the corresponding amplification factor
at five surface sites equa11y spaced from X/P=0.0 (center) to X/P=0. 64
(edge). They are shown in Fig. 30 together with the frequency and
amplification factor for the flat- 1ayer case with the thickness equal
to the-thickness below each site. It is extremely interesting to see
"that as the shape ratio increases, the resonance frequency converges to
the single value for the 2-D resonance, while the amplification factor
““dlverges from the s1ng1e value for the 1-D resonance (the impedance

- ratio diminished. s]1ght1y by the damping effect). Fig. 30 shows that.
the 2-0 amp11f1cat1on 15 up to 3 times the 1 D va]ues near the valley
center. :

Strong amplfication of differential motions, such as strain, tilt
and rotation, by a sediment-filled valley is expected as demonstrated,
e.g., by Bouchon et al. (1982). As a rough estimate, the amplification _
factor for differential motions would be inversely proportional to the
square of shear velocity in the sediment, because the peak displacement
amp11f1catlon is proportional to the 1mpedance contrast, and the wave
1ength 15 proportional to the shear ve1oc1ty.‘ ; -

P and SV Waves Incident on Sed1ment F111ed VaIIEy

~Bard and eouchon (IQSOb) extended their study of SH waves in

¥ 0 M



Buk mode, nCident P woves
L M1 =08, (O/Iheli6

In- pionc shear mode, incident SV waves ' . ’
h/Pe03: 10/fhsl 4l ' SRR o

Anli-p'lnom' shear mode, incident SH waves o ‘
h/1+0:4; 10/Tha]31 . T

wf Fig}131. V]brat1on modes of a sed1ment fl]led va11ey due to- normal]y
. "~ incident P waves {(top), SV waves (middle) and SH waves
(bottom) (Reproduced from Bard and Bouchon (1985) )

Lo “sed1ment filled va11ey to incident P and SV waves u51ng the same two f'

" types of valley geometry. The behavior of the motion is qualitatively
- similar to that for SH waves. The edge of valley generates surface
" waves (Rayleigh waves in this case) which are trapped between the two
edges and increases the amplitude of the motion as well as its
 duration. The seismograms, however, are much more complicated than in
- the SH case because of 1nterference among P SV and Ray]elgh waves.

L The tran51t1on to the 2-D resonance occurs for both p and Sy cases
~as in the SH case, but it appears to occur for SV at a smaller shape
ratio than for SH and P. -Bard and Bouchon (1980b) observed, for the
type 1 valley with h=1 km, D=5 km, and velocity contrast of 5, the
in-phase vibration of the whole va]ley that tasted far too long to be
.explawnable by the flat-layer theory. :

S The ‘fundamental modes of 2-D resonance excited by P, SV and SH waves
. are 11lustrated in Fig. 33 reproduced from Bard and Bouchon (1985)

o The se15m1c motion in sedlment filled va]]eys due to incident P and
SV waves has not been studied as extersively as for the SH case. We
expect especially unusual phenomena for oblique incidence of SV waves
as we have seen in the cases of fiat -free surface, ridge,-cahyon, and
flat surface layer,

Cunparison of Observation and Tgedry
Recently, Geli et al. (1986) made a compréhensive review of the
effect of topography on seismic motion, thereby comparing observatlonal

results obtained by Davis and West (1973), Griffith and Bollinger:
(1979) and Tucker et al. (1984) with theoretical results obtained by

I I Aki



Boore (1972), Smith (1975), Sills

(1 978). Zhenpeng et al. 1980) Bard’;
(1982) and Zahradnik and_ Urban (1984).-

They found that theoretica1 resu]ts are 1n agreement w1th resu]ts ,
from Yaboratory model experiments such as done by Rogers et al, (1974),
but they cannot explain the large amplification effect observed at some
ridge crests in the field. Some of the observed amplification areffar.
too large to be attributed to the simple topography effect considered”
in the theoretical studies. Bard and Tucker (1985) and Geli et al. ..

lti -(1986) suggested that- combined effects of elevated topography, low

velocity layering at higher elevation, and 1atera11y repeated ridges .

"'*Qfmay exp]ain the observed high amp]ification..fi'-

A comparlson ‘of theory and observation becomes more d1ff1cu1t for

- the ef fect of soft surface layer or sediment-filled valley because.we

.need to have not only the information on sub-surface velocity and
. density d1str1but10n, but also a simuitaneous observation of seismic.
mot ions at the surface and at a reference point either .in the basement
; rock beneath the surface observat1on p01nt or at a nearby exposed site.
; : 100
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Fig. 32. . Comparison of the. observed and calculated amplification
factor at a borehole station SHM., The observed
- amplification is obtained from a simuitaneous recording at
~ the surface and boreho]e bottom. The calculated curve is
“based. on the shear veloc1ty, density, Q values, and .
‘thickness of layers above the basement rock known from
borehole measurements. (Reproduced from Kinoshita et al.
(1986).)
‘ _ b _ N |
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Examp]es from simultaneous observation at the surface and depth were-
_given by Kinoshita et al. (1986). 'using severalwho1es 2- to -3 km deep =

penetrated into - the Tertlary basement ‘rock near Tokyo, Japan. The -

shear wave. ve]ocity, density and thickness of. Iayers above the basement

rock as well as thelr 0 values are known from;var10us borehole se1smic B

' observations.

"~ Fig. 32 shows a- cOmpar1son of observed Spectral rat1o for 5urface “.;i
and basement motion (dotted 1ines) at 'station SHM. (depth of 2.3 km) and.’

the theoretical amplification for SH waves with the incidence angle 45°

in the basement rock, . The earthquake used for. ca]cu1ating the

amplitude ‘Fatio was M=7.0 ‘earthquake of -July 23, 1982 at a dlstance'f"t;f'
about 200 km from the station. The. agreement between observation and =

flat-layer theory is very good both in the abso]ute 1eve1 of o
‘ampltflcat1on and peak frequenc1es. 1j-' : ‘ PR

Another exampIe of good agreement comes from the Hextco earthquake .
of September 19, 1985. As shown in Fig, 33, Romo and Seed (1985),
using the one- dTmEﬂS]Ona] vertical wave propagat1on analysis procedure
of Seed- and Idriss {1969) and Schnabel et al.’ (1972), compared the.
average spectrum of observed motion at 'station CAQ with the spectrum
canputed for proper choices of shear velocity and damping of soil

assuming that the motion observed at station UNAM corresponds to the .

" incident wave beneath CAO. It was pointed out, however, by Kawase

* (1987b) that the duration at statlon CDAQ was’ too 1ong to be explained ;

by the 1-D resonance.

A most lmpre551ve comparison of observed seismic motton ina
“sediment-filled valley and theoretical pred1ct10n was made by Bard ' and
) Tucker {1987) for the Chusal Valley, Garm USSR. - The thickness and
-seismic velocity of the sediments are known from the work of Sedova
(1962} as shown in Fig, 34, At the top of Fig. 35, the NS component -
velocity se1smogram band-passed between 1.5 and 4. 5 Hz. from .the S wave.

. of a local event is shown., -The valley surface appears to move in phase ",;)

and the amplitude is greatest at the va]ley center and decreaseS‘

. smooth]y toward the vaT}ey edges.‘ S
. L _0.5 -
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" SPECTRAL ACCELERATION (g)-
! ‘

- Fig. 33. _ Comparison of spectra
“for recorded and computed motions
at CAD site in Mexico City. : g :
{Reproduced from Romo and Seed S . -PERKD{s4con)
- (1986).) - -
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. and seismometer sites.--Plan view - : — -

“determined in a seismic reflection |
Study (Sedova, 1962). WAlso shown

"'a,,thrOUQh lZ.ubed;in this]study,jandi-;"
the tunnel site (T) acting asa ' = -

- common trigger and reference for'

- line to the south indicates the

- saturated sediments of the Surkhob

Fig. 34.  Chusal Valley sediments

sketch of Chusal Valley. The 5 m
- contours of sediment thickness, °
together with the P and S wave
velocities as a function of depth
(inset, upper left) were-

DEPTH ()

- 8§

are the seismometers sites 1

the valley stations. The dotted
estimated boundary with the

Valley. (Reproduced from Bard.and. .
Tucker (1987).) o
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Fig. 35. Two-dimensional anti-plane shear resonance across Chusal

“Valley, (Top) Observed space-time Tg;ponse of Chusal.
Valley. _The 12 NS component seismograms were recorded
during a very small local event on October 12, 1977, located
3 km south of Chusal at a depth of &6 km. These records have
been band-passed between 1.5 and 4.5 Hz in order to -
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emphasize the fundamental resonance mode: the motign is
{n-phase-across the whole -valley, and -{ts amplitude”
~decreases from the center to the edge. - (Bottom) Predicted
space-time SH response of Chusal Valley to the same event,
The incoming signal was chosen in such a way the predicted
-signal at the valley edge would be the same as the recorded
one, The incoming wave 1s a vertical plane SH wave. These
selsmograms are also band-passed between 1.5 and 4. 5 Hz.

' (Reproduced from Bard and Tucker (1987).)
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| Fig:‘{‘36; ~ Plan view (top) and cross-section (bottom) of se1smograph
: sites in the sediment and basement rock. (Reproduced from
Ohtsuki et al. (1984),) S .
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Fig. 37. Comparison of observed (dashed line) and calculated (solid
- "~ 1line) accelerograms and displacements at the GS-1 site (see
Fig. 38). (Reproduced from QOhtsuki et al. (1984) ) C
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Us1ng the Axi-Larner. method extended to. the 1ayer with .a vert1ca1
ve10c1ty gradient, Bard and Tucker (1987} calculated the seismic mot {on
on the basis of Sedova's model as shown at the bottom of Fig, 35, We
find that main features of observed motlon are reproduced in the '
predicted.

. Another example of good agreement between observed and ca1CU1ated
mot ions was obtained by Ohtsuki et al. (1984), They recorded.
simultaneously earthquake motions at the surface of a low velocity
-sediment-filled valley near its edge and at points in the basement

":_ rock, as shown in Fig. 36. The observed motion at. the surface- site”

(GS- 1) was compared with the theoretical motion in Fig. 37 calculated
by the hybrid methed which combined a particle model- (with the input
mot ion given by the observed basement motion) and finite element

- method.  The agreement is quxte satisfactory both for acce]eration and
' dlsplacement. . \

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

Qur analysis method stil) need development for appiication to more
genera1 3-D, heterogeneous and anisotropic cases, but the real
difficulty 11es in gaining the information about input motion and
structura1 parameters mentioned above.

The ana]ytwca1 approach described in’the preceed1ng several sections
- is expensive in terms of computer time, necessary input and structural
information, Earlier, we described an alternative approach of - _
empirically determining site-specific ampification using the regression.
analysis of earthquake data. There is an intermediate approach between
these two extremes, namely, trying to correlate empirically determined '
amplification factor with the characteristic of s1te cond1t10n that can
. be measured relatively easily. :

Characterlzation of Site Conditions -

The single most important parameter affecting the site amplification’
is. probably the near-surface shear wave velocity as can be found in our
detailed discussions on the causes of local variations in-ground
motion, For example, the resonant peak amplification of a flat surface
layer is proportion to the impedance contrast, which is inversely .
proportional to the near-surface shear wave velocity assuming that
basement velocity 1s constant, 1If the shear wave velocity varies
smoothly in both lateral and vertical directions, the resonance
disappears, but the amplitude will.be inversely proportional to .the
square root of impedance as shown in Aki and Richards (1980, p. 116},
and therefore to the square root of near-surface shear wave velocity.
In fact, a comprehensive study of empirical site amplification factor
and various geologic and geotechnical parameters made by Rogers et al.
{1985) for Los Angeles and San Fancisco revealed that the most
significant factor controlling site amplification is mean void ratio -
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_which strongly.correlates (inversely) w1th—the;mean—sheorwwove-—4- e e

velocity,

Void ratfos (e) are computed from dry'density (6D) data obtained

- from the foundation engineering data by using the relation e=(GS/GD)- -1,

where GS is the density of the solid without voids.  The void ratio.
data are more readily available than the shear wave velocity data,
They are generally obtained from .engineering boreholes as the

: depth we1ghted mean for the upper 8 m.

F1g. 38 from Rogers et a] (1985) shows the short perlod spectral
ratio smoothed over 0.2 to 0.5 sec at sites in the Los Angeles basin as

-a function of the void ratio of the site, It is remarkable that the’

range of variation reduced fran a factor of 7 to a factor. of 2 by
specwfylng the void ratio. ' :

Rogers et at. stud1ed 9 other geotechn1ca] parameters (1) mean .
percentage of silt and clay, (2) thickness of Quaternary, (3) age, (4)
thickness of Holocene, (5) depth to water table, (6} textural type, (7)
depth to crystalliné basement, (8) depth to cementation, and (9) mean
shear wave velocity, They found that in addition to the void ratio and

© gshear-wave velocity, the thickness of ‘unconsolidated sediment

(principally Holocene) and the depth to basement rock are also
significant parameters controlling the ampliification for periods
0.2-0.5 s.- At periods longer than 0.5s, depth to basement rock and the
thickness of Quarternary sediments were found to be controlling

factors, They found, at least for Los Angeles, that the depth to water
~table is not a re]iab!e predictor of site amplification.

A geotechn1ca1_s1te parameter calculated from blow-count (N-value)
profiles from standard penetration test has also been shown to have a
significant re1at1on with the amp]1f1cat10n factor by Goto et al.
(1982) . ,
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Fig. 38. Spectra] ratio ‘ o .
relative to a rock site smoothed Bl ' -
over the period range 0.2 to 0.5 . oy o
sec at sites in the Los Angeles 0 1 i L 1
basin plotted against the void 0z 03 04 05 08 07 o8B 03

ratio (Reproduced from Rogers et VOID RATIO
al. (1985).) : : B ‘
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All the abave characférizations are anticipating that softer the

~material-higher the amplification: - There {s; -however;—a definite trehd_ o

that the relation may be reversed for frequencies higher than a few Hz
as discussed in detail in an earlier section. In fact, Anderson and -
Hough (1984) presented a strikingly simple frequency dependence of the

observed S-wave acceleration which clearly manifest the importance of -

- +absorption in site effects on high frequency seismic motion. They

found that the acceleratlon spectrum can be characterized by a trend of"'

exponential decay e-xkf, and the coefficient k is systemat1ca11y

} smal]er for sites on rock ‘than for s1tes on alluv1um.~"

- Thus, for h1gher frequenc1es. the geotechnica] parameters re1ated tovﬁ -

the softness of soil will have a relation with the site amplification

factor opposite to the one for lower frequencies. Our future problem

in this area would be to find an effective geotechnical parameter wh1ch-_7

can characterize this frequency dependent behavior of s1te
, amp]1f1cat1on deampl1f1cat10n effect.

The testing of site amplification predictions based on various
geotechnical measurements being coordinated by the California Division
of Mines and Geology as a part of the Parkfield Earthquake Prediction
experiment 15 a usefu) starting po1nt for finding such an effective -
parameter.

Conclusions

In this review of site effects on strong ground motion, we started

with the broad classification of site conditions into soil and rock and

found there exists a cross-over period above which the soil site shows
higher amplification than the rock site and below which the relation is
" reversed. The cross-over perjod is around 0.2 sec for both U,S. and
Japan. The amplification of soil sites relative to rock sites for
periods longer than the cross-over-period amount to a factor of 2 to 3,
and the amplification of rock 'sites relative to soil sites for periods

shorter than the cross-over is less than a factor of 2. Ne significant,

difference was found in the peak ground acceleration between 5011 and
rock sites.

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

site specific amplification obtained from regression analysis of strong -

motion and weak motion data.

Observations in both Japan and U,S. indicate that the geographic -
variation of site specific amplification factor obtained by regression
analysis ranges over a factor of about 10 for frequencies between 1 and
10 Hz. Since the standard error of the observed variation of
amplification factor for different directions of incident waves is
less than a factor of 2, we may conclude that a very meaningful
microzonation map predicting the amplification factor can be
constructed for the frequency range at least from 1 to 10 Hz.
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~ There are two alternat1ve approaches toward the’ mean!ngfu]

““microzonation. One is to measure the site-specific amplification

factor empirically using the data from large and small earthquakes.
The other is to improve the characterization of site conditions to
capture the frequency dependent amplification effect. .

The microtremors are easier to observe than earthquakes. and usefu)
for a broad classification of site conditions, but cannot give accurate.

estimation of amp11f1cat1on factor because of the unknown source.
N effect.uf“ - : :

Numerous observat1ons are presented to support that the : .
amplification factors for weak and strong motions are similar to each

other to the first order, except for the obvious case of 1iquefaction,r-

~ although a latest result from SMART-1 array suggests an intriguing
S possibility of non«]inear effect on peak ground acceleration. '

In order to improve the site character1zat10n, we reviewed :
theoretica) studies on the causes of local variations in ground mot1on
including the effects of flat free surface, topography, flat soft . .
surface layer, sediment-filled valley. We present several successful
comparisons of observation and theory, and suggest that we may have an
adequate state-of-the-art in predicting the site effect on ground
motion for many realistic situations, if we known (1) input mot1on, (2)_
velocity and density distribution, (3) topography (4) sediment
thickness, and (5) dampling of sediment. The analysis method still
need development for application to more general 3-D, heterogeneous and
anisotropic cases, but the real difficulty lies in gaining 1nformat1on N
about input motion and structura] parameters mentioned above.

The most realistic approach to the microzonation is then to
determine empirical site-amplification factors for.as many sites as
possible by the regression analysis of earthquake data, and correlate
them with various geotechn1ca1 parameters of the site which are -
relatively easier to measure. Analytical studies on the causes of s1te
effects will give helpful insight to the search for effect1ve
parameters.
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ABSTRACT

Sinchez-Sesma, F.J., Pérez-Rocha, LE. and Reinoso, E., 1993. Ground motion in Mexico City during the April 25, 1989,
Guerrero eanhquake In: F. Lund (Editor), New Honzons m Strong Mollon Seismic Studlcs and Engmeenng Practlce
Tecranophysacs, 218: 127-140. : .

lnstrumemal observanons of ground motion in Me)uco Clry durlng the’ Apral 25 15989, Gucrrcro carthquake were
analyzed. Our aim was to understand various aspects of the seismic response of the valley that had oot been completely
resolved. Such understanding of the basic mechanisms that contrel the seismic behavior of the valley sediments is crucial in
any modeling attempt. The study of vertical motion for this event, which was shown to be practically unaffected by site
conditions, lead to the identification of a prominent long-period Rayleigh wave. This, together with the availability of
absolute time for some stations, allowed the establishment of a common time reference for all recordmgs Horizontal
motion, in contrast, was significantly amplified, with large increases in duration, at lake bed §|tes - )

“ In order to interpret the cbserved complexity of ground motion we studied two simplified models of soft alluvial valleys.

"Ouoe. of these is two-dimensional and it is excited by plane § waves with variable polarization and incidence angles. This

model allows three-dimensional response. The other is a thre¢-dimensional axi-symmetric flat valley with a rigid basc.
Compulations were performed in the frequency domain by means of a boundary integral method for the two-dimensional
model and using a collocaﬁpon least-squares technique for the three-dimensional one. Se:smograms were obtained through
Fourier synthesis. It was found that the irregular soft layer response produces polanzallon patlcms which are similar to the .

observations, suggesung lhat the laller are a consequence of three- damensnona] eﬂ’ecls

- Introduction

" The great significance of local site effects is
now widely’
geotechnical conditions and the very surficial ge-
ology, they can produce large variations in seis-

mic ground motion and concentrated damage. "
The last two decades have witnessed both theo-

retical advances in the characteriza_tion of such
effects and dramatic examiples of its reality as
well. However, much work is still needed to
transform this body of knowledge and evidence
into practical rules to mitigate seismic hazard.

Correspondence to: F.l. S_ﬁhchez-Sesmn. Institute de inge-
nieria, Universidad Nacional Autdnoma de México, CU, Apdo
10-472, Coyoacan 04510, México D.F., Mexico.

recognized. Being produced by .

Singh et al,,

The importance of local ampht" cauon ‘was
evinced by the unprecedented effects observed in
Mexico Clty during the great:1985 Michoacan
earthquake The earthquake was generated at a
part of the subduction zone of the Mexican coast

- along the Pacific Ocean. A portlon of this region,

the so-called Guerrero Gap, has a high seismic

~ potential in the short term (Singh and Ordaz,
- 1991). It is uncertain whether the energy that
-accurnulates there will be released in a big event

or in many, smaller ones. In either case, it is of
interest to understand the characteristics. of the
reSponse of Mexico City Valley to coastal events.

‘Since 1985 considerable efforts have been de-

‘voted to a better understandmg of both the valley

response (see e.g., Bard et al,, 1988 Or_daz etal,
1988, Sanchez-Sesma et al.. 1988a,b; 1989a,b;
1988; Paolucci and Fac_cioli, 1991;,

0040-1951/93/306.00 © 1993 - Elsevier Science Publishers B.V. All rights reserved ) i
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_ Pérez-Rocha et al., 1991; Singh_and Ordaz, 1991;

Ordaz and Singh, 1992) and the effecls related to |
1989, -
the re-
cently installed accelerometric network, which by.-

source and path (Campillo et al.,
~Singh and Ordaz, 1991).

1988;
In" particular,

.now has more than 100 stations, has allowed the
extensive recording of seismic ground motion

from coastal events. This has been useful for

F.J. SANCHEZ-SESMA ET AL.

‘'sponse of the valley (Sanchez Sesma et al., 1988;
) ;S:ngh et al;, 1988) as well as the reglonal amphﬁ-' "
cation (Ordaz and Smgh 1992). Such results have
been used to establlsh practlcal parameters and
rgcommendauons,_for seismic design, However,
the large variability of amplitudes, the long dura-
- tion of recorded seismograms and their peculiar
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GROUND MOTION IN MEXICO CHTY DURING THE GUERRERO EARTHQUAKE

polarization have not*‘been“conmplélety"Ghdér-
stood. These effects cannot be explained in terms
- of one-dimensional shear model alone. Two- and
three-dimensional effects must be invoked in or-
der to account for observations.

In this work we study instrumental observa-’

tions of ground motion in Mexico City during the

.. .April 25, 1989, Guerrero earthquake (M, = 6.9).
- The epicenter’ ‘was located at about 300 km south. '
of Mexico City with a depth of 17 km (i.e., pre-" .

cisely in the Guerrero Gap). This event was well

recorded in the valley at more than 60 sites and is

" one of the best recorded earthquakes since 1985 e

Figure 1 displays the location. of nearly all the

stations of the Mexico City accelerometric array -

129
(MCAA), The stauons belong to va;l(;;s—msmu-
tions: Centro de Instrumentacién y Registro
Sismico (CIRES), Fundacién de Ingenieros
Civiles Asociados (FICA), Instituto de Ingenieria
(1 de 1} and Centro Nacional para la Prevencién
de Desastres (CEN_APRE_D).

_Ve_rtical-'moli'on_r_ .

Verucal dlsplacements in the valley during the
1985 Michoacan earthquake showed nearly iden-
tical waveforms and amplitudes which were not
significantly affected by local site conditions
(Campillo - et al., 1989; Sinchez-Sesma et al,

1989b). The long- perlod wave was ldcntlﬁed as a

LATITUDE
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Flg 2. Vertical dnsplacements in Mexico Clty during the Apnl 25 1989 Guerrero earlhquake. N
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Rayle:gh surface wave whereaslhc obscrved (2 3
s) ripples were mterpreled as higher- mode crust- -

. guided Lg waves. The. April 25 1989, event agam

- showed up similar wavcforms Flgure 2 dlsplays,'_

vertlcal displacements for most stations in the

array. They were computed from the double-inte- -

';granon of recorded acceleratlons There is much

I _S|m1|ar1ty among the selsmograms Thls conflrms‘ -
- the: facl that. vertical motion is ‘little affected, i

g any, by.the local condmons ‘On the other hand,

‘the uncoupling from horizontal motlon suggcsts '
‘that; in principle, vertical motion contains signifi- "~
cant information on the incident wave fields. In .
fact, the common waveform in’ the ‘vertical dis- .
placements is associated with the. incident, Iong- T
_period (10 s) Rayleigh wave, but this time with an -
' amphtude,of about ‘1 cm (l/8th of that for the

- Michoacan earthquake but sti_ll well reco_rde'd). .

Absolute time is available for five stations from

the Instituto de Ingenieria, UNAM (Almora and
Mena, personal communication, 1989). They are:

E La Viga (Vg) Tacubaya (Ty), Roma {Ro); Secre-
taria de Comumcacnoues y Transportes (8C) and

Viveros "(Vi). Their location. can be seen in Figure
1. Figure 3 shows the vertical dlsplacemcnts for
these stations. This 1nfqrmatloq allowed the es-

B _t.ablish‘x'né'nt,. through a leaSt-squa_res_ fitting of the
- prominent waveform correlation, a group velocity’
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Flg 4 Vertical displacements for 60 stations of the MCAA

wnh a common time baSlS

'stat’ions'with'absblute-time is about 7 km and that
_the origin time can have a maximum efror of 0.25

s, our estimate may be with an error of about 0.2
~:km/s. In any case, the upper bound of our group
" Zvelocity is_still a very small value for continental

Ea’ths Our result remains to be verified. If it is

with périod of 10 s, group vclc_)cilie's of about 3
km/s for typical continental paths. In contrast,

values as low as 1 km/s have been measured for
* oceanic paths (e.g., Oliver,

1958; Pomeroy and
Oliver, 1960; Keilis-Borok, 1989).

‘Although, these effects are largely éttrlbutable ‘

~to the water Iéyerr lhey are also partly due to the
slow velocity sediments as well. Regarding conti-

out that, in this frequency range, surface wave

true, it may imply that the crust beneath the’
- valley of Mexico. is’ thinner and/or has lower
rigidity than other contlnental regions. In fact,
Ewing et al. (1957) observed, for Rayleigh waves’

A e

~.of 1.6 km/s, given the incidence: is from the
~ south. Considering that the distance covered by

. nental regions, Oliver and Ewing (1958) pointed . R

velocity “may be strongly affected by Asedim'ents"_ .
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‘and sediment'ary rocks near the Earlh‘$ surfaée?‘_ .

~ For periods less than about 10 s they reported
- velocities .as low as 2 km/s. Perhiaps this can

' serve to explain Ordaz and Singh's (1992) obser- - - -

vation of anomalously large rLglonal amphhca-

tions of horlzontal ground motion in the hill zone
and at some locations around the Mexico City

- valley. In addition, these authors suggest that this
- ampllflcatlon could be’ due to deep (about 1 km)
" and extended (about 60 km) soft deposits.' The.

subject is a matter of current research.

By assuming our estimate for group velocnty of
1.6 km/s to be correct a common time referencc
for all rccordmgs can be estabhshed from a corre-

N

Iauon analysns Figure 4 dlsplays the vertical seis-
mograms with a common. time basis and a vertical
offset gwenrby the latitude of the recording sta-*
tion. For some stations the site effects are'sp'ec-
tacular, with significant amplifications of late
phases. For instance, station 20 (see Figs” 1 and
2) shows a conspicuous: wave train with a period
of 4-5 s'that can be seen wnh an about 30s delay :
e w1th reSpect to our refcrence Raylelgh wave

Horizontal molion

~ The geotechmcal zomng in Me)uco Clty is
based on the ploneenng work of Marsal and'
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'Mazari (1959). The data from recent earthquakes
show that it is consistent with observed seismic
response. Recorded horizontal ground motion
clearly differs depending on whether the site’is in

. the hill, transition or lake bed zones. In order to

illustrate this, we use data from the April 25,
1989, Guerrero earthquake. Figures 5 and 6 show,

.- the displacements for the north-south and east— "
_f.west components respectlvely, for most: stauons',"%_"
~of the MCAA. These plots allow direct compar-
~ isons of recorded ground motions, both in ampli-

tude and duration, which take into account the
geotechnical conditions.

FJ. SANCHEZ-SESMA ET AL.

From this it is clear that horizdntal motion is
significantly amplified, with large increases in du-
ration, at lake bed sites. Typically after a portion
with a relatively wide frequency content, the
records show a nearly monochromatic coda of
extraordmary duration. For most locations, the

" dominant period of this coda is the same as that

predicted for the .one- dlmensmnai response of

- each site: However these effects ‘cannot be’ ex-‘
‘plained in lerms of one- dlmensmnal shear model. -

alone. Two- and three- d1mensnonal effects must
be invoked in order to account for the observa-
tions. In fact, Spectral amphf‘ cation at lake bed\
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hill _zone site (Sanchez-Sesma and Singh, 1986;

Singh -et al.,

1988). This could be produced by

focusing ‘of the incident waves and to the very
efficient generation of local Love and Rayleigh

Sanchez-Sesma, 1987; Aki, 1988; Bard et al.,

1988;

On the other hand, we have computed Fourier
spectral ratios at eleven sites in the hill zone (07,

13, 18, 28, 34, 50, 64, 74, 78, CU and TY, Fig. 1)

in Mexico City and the average of three sites

(Paraiso, Filo de Caballo, and Teacalco, Fig. 7)
located along the path. Results are presented in

LONGITUDE

- surface waves at the edges of the basin (e.g.,

Kawase and Aki, 1989) and to small-scale irregu-:.
larities (e.g., Bard et al,
©.1990).

1988; Cam_pillo et al,,.

v
i

Figure 8 for north-south and east-west compo-

" nents. Computed ratios show a significant ampli-

! Fig. 7. Regional view of north south trending ground acceleration dunng the April "5 1989, Guerrcro earthquakc Near—source, ’
" along-path and Mexico City records are displayed.

fication for periods between 1 and 5 s. A remark-
able peak can be seen around 3 s. This is consis-
tent with Ordaz and Singh’s (1992) observation.
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Fig. 8. Spectral ratios between eleven Mexico City hill-zone
spectra and average external ones for the April 25 1989,
"Guerrero eanhquake North-south and easi-west compo-

nents are displayed at the left- and right-hand side, respec. - '

tively. Mean values are indicated with thick lines.
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F:ig. 9. Horizontal pérticle motion in Mexico City during the April 25, 1989, Guerrero earthquake.

To illustrate thc'chpiexjry of horizontal mo- ¢
tion in Figure 9 the particle trajectories are given -
for each station of the network. These plots are’

known as polarization diagrams or hodograms. At

first look they seem chaotic. In all cases the

horizontal polarization patterns show a conspicu-
ous variation (they rotate with time) which we
interpret as being due to the interference of
locally generated surface waves. For most stations
the north-south component is larger than its
. east—west counterpart. It is likely that, in addi-
 tion to the complexity of the incoming wave field,
significant- effects of the response are related to

¢

the azimuth of incident waves. For instance, Fig-
ure 10 shows the corresponding polarization dia--
grams for the May 31, 1990 (M, = 6.1) event. This
earthquake was generated in direction S35°E,
some 300 km away from Mexico City. Of course
the azimuth is different but so are the size of the

- earthquake and the path of the seismic waves.

An interpolation code based on least-squares

- fitting of polynomial [unctibris' was applied in

order to se¢ the continuous spatial variations of
motion across Mexico City. Use was made of only -
the coherent part of observed Fourier spectia.
Therefore, time histories inferred for sites inside
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SECTION A-A'

TIME (s)

Fig. 1L lnlcrpolated north-south dlsplacemcms along the

section A-A’ obtained from recorded data of the April 25

1989, Gucrrcro canhquake
/

pzirabolic with a maximum depth of'0.0Sa, where ?

 a = half width of the deposit. Material properties
are BE = 43, where 8 = shear wave velocity and
“subscripts E and R correspond to half-space and
valley, respectively. Poisson ratios are vg=1/3
and vy = 0.49 (compressional wave velocities are
ag =28 and agp = 7.148), mass densities are

E = 2pg, and quality factors Q¢ = 1000 and Qp -

‘= 500. These properties were set .to represent a
soft alluvial valley with a relatively high Poisson
ratio, as it is the case for Mexico City’s sediments.
Even though this model is two-dimensional, we
can consider the incidence of a plane S wave with
* a given incidence angle y and arbitrary polariza-

1252, 1252

F.J. SANCHEZ-SESMA ET AL

© SECTION A-A"

' TIME (s)l

Fig. 12. Interpolated east-west displacements along the sec-

uon A-A oblamcd from recorded data of the April 25,1989,
Guerrcro carlhquakc :

tion 8 (Fig. 13) by the‘.si‘mple combination of SH
(6 =0) and SV (¢ = /2) responses. Each one

-will be modulated by sin 6 and cos 6, respec-

tively. This allows us to see how the distinct wave

' propagation properties of Love and Rayleigh sur-~
' face waves, which produce the anti-planc and '
“in- plane components, respectively, interact and
-,cont'rol the polarization of horizontal motion. The

time. variation of the incoming wavefield is given
by a Ricker wavelet with characteristic period
t,=05 t,, where ¢, = 2a/BE. Se:smograms are

- obtained through Fourier synthesis. For an inci-

dence angle y = 30°, Figures 14 and 15 show the

- synthetics for SH and SV waves, respectively.

z

Fig. 13. Son alluvial valley with parabolle interface under intidence of plane § waves. Incidenee and nalnrlzntlen ﬂﬂgles are
represented by Y and 9, respccuvcly
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'i'S‘H waves

" Stations. v

t/to

Flg 14. Synthenc seismograms for incidence of SH waves in
51 stanons (from —1.25a to 1.25a) across the surface of the
two- dlmensmnal model.

Figure 16 shows the horizontal particle motion by
means of polarigrams (plots of displacement vec-
tors shifted along the time axis) and hodograms

for sites across the valley when the polanzatlon '

angle is 6 = 45°,

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

been developed in a formal way and can be the

Stations, u

t/to
Fig. 15. Horizontal synthetic seismograms for incidence of SV
waves in the stations used in Fig. 14.

Stations. -V
E* § |
{ g

0.8 1.0 - 2o . an

. (/l‘o u’ :
Fig. 16. Polarigrams and horizontal particle motion for elevcn

' ‘-stanons (from” —1.25a to 1.25a) across the two- dlmens:onal

~ model when polarization anglc = 45"

-.departurc for a quantltatwc explanatxon of the * -
. observed response.

The other model studied is a three-dimen-
sional axi-symmetric valley with a rigid base with

. prescribed motion in the x direction. The Poisson

ratio is v = 0.45 (compressional wave velocity - is
a=3338 and B =shear wave velocity of the

_valley} with a quality factor Q = 20. The model is

shown in Figure 17. 1t is a limited flat layer with
thickness, £ = 0.2a, where a = radius of the val-.
ley at the free surface. A diametral cross-section
shows the assumed slope of 45°-at the basin's
edge. Transfer functions.were constructed using a

“superposition of spherical wave functions and a

Fig. 17. Three-dimensional axisymmetric alluvial valley with
ngld basc and unit slope at the edge. Mouon is lmpos:d at
lhe base in the x dlrecuon
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collocation least-squares matching “of boundary

conditions (Sénch'e'z;Sesma, 1983; Sanchez-Sesma

etal., 1989¢c). - o ‘ '
For reasons of symmetry, the total motion of

the model’s surface, under the assumed excita-
tion, can be described by three radial functions .

mc_)du_l'ate'd by cos ¢ for radial and vertical mo-

tion.-and by sin: ¢ for circumferential motion, '

where ‘¢ = azimuthal angle. Therefore, to repre-
sent the ground motion at any point of the sur-
| face it suffices to know the response for two slices
of the model. Figure 18 displays the horizontal
ground motion along sections A-A’ and B-B,

respectively. Again, due to symmetry, such mo-

tion takes place in the x direction. It is radial at
section A—A’ and circumferéntial at B-B'.-

| Secti'oh A—A

Ug (tp/to=0.2)

. F.J.SANCHEZ-SESMA ET AL.

e -

R T

If our. model is considered, alternatively, as-

- two-dimensional for these two sections, then we
~have in-plane (P-SV-Rayleigh) and anti-plane
(SH-~Love) responses, respectively. Here, they are -

~ mixed, due.to-the three-dimensional r}atu.re‘of'f
o our model. Synthetics ‘correspond to a Ricker-..
- _wavelet input with characteristic period 1,=02 . .~
‘toywhere 1, has the same meaning as that'in the =" #: ¢

" two-dimensional model. These results allow us to
establish that the response in flat valleys is clearly
composed by the one-dimensional ‘response. . -

- strongly modified by surface waves. This is clear

' in section P-B’, due to the lower velocity of Love
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LA MEDIDA DE LOS TEMBLORES

Shri Krishna Singhl y Mario Ordaz’

! Instituto de Geoffsica, UNAM
Instituto de Ingenierfa, UNAM

. Introduccién

Un temblor es el resultado del movimiento repentino de una masa de roca con
respectec a otra. Se requieren diversos pardmetros para cuantificar un
temblor, algunos de los cuales son: la orientacién, buzamiento y sentido del
movimiento en el plano de la falla, la longitud y drea de la zona de ruptura,
desplazamiente en la falla, velocidad y aceleracién de partfcula del
movimiento de la falla, la duracién de ruptura y las energias sismicas tota]
e irradiada. Sin embargo, sélo se dispone de esta cantidad de informacidn
para unos cuantos temblores, puesto que para obtenerla se requieren complejos
y extensivos analisis, asi como datos de muy alta calidad. Si se fuera a
emplear un sole parametro para describir el tamafio de un temblor, este
parametro deberia ser la cantidad de energia sismica liberada, E'. La energia

total liberada, ET. puede escribirse como

donde a‘1 es el esfuerzo cortante inicial -antes de la ruptura-, o, s el
esfuerzo cortante final -al término de la ruptura-, S es el area de la zona
de ruptura y u es el deslizamiento promedio en la superficie de falla. La
energia total es también la suma de la energia sismica liberada mas la

energia disipada por friccién durante la ruptura, Ef, esto es,

E =E +E
T [ f

" donde .



Si se acepta que c. =0, hipotesis conocida como modelo de Orowan, entonces

ar
)

7 T % -
[___ s

]sﬁ=
2 .

El momento sismico, M , se define de la siguiente manera:

M =uSu (1)
0
donde u es el médulo de rigidez al corte del material involucrado en la
ruptura. En términos del momento s{smico, la energia sismica liberada vale

entonces

E = : (2a)
2u

Por ejemplo, si Ac = 30 bares (30 x 10° dinasem?), como sugieren los datos, y

i =3 x 10" dinasem®, de suerte que Ac/u = 107", entonces
E =5x10"M (2b)
s [H] - :

Las caracteristicas de la energia irradiada a muy baja frecuencia estdn
relacionadas con el momento sismico. Para temblorés recientes moderados y
grandes, la calidad de los datos mundiales permite la estimacién rutinaria de
\Mo' Mo es una medida del temblor a periodos largos; su estimaciéon requiere
"analisis extensivo de los registros, y usualmente toma tiempo haceria. Mo va,
de aproximadamente 10'® dina-em para el mas pequefio temblor mensurable, hasta
alrededor de 10°° dina-cm para el mas grande temblor de este siglo (el
temblor de Chile del 22 de mayo de 1960).



- La energfa sismica liberada también puede ser calculada integrando la
velocidades del terreno registradas en diferentes puntos de la tierra,
después de hacer algunas correcciones pertinentes. Sin embargo, ~esta técnica
de estimacién requjere andlisis y correcciones laboriosas, . por lo que nho es

posible utilizarla de manera rutinaria.

Una alternativa simple para medir temblores esta basada en amplitudes de las
ondas sismicas. La magnitud de un temblor se define en términos del logaritmo
de la amplitud de alguna fase de la onda medida a cierto periodo. Esta

relacién estd dada por:
M=logA+f(A)+cl+s (3)

donde M denota magnitud, A es la ampiitud de la onda correspondiente, A es la
distancia epicentral, c es una constante y s es una correccion que depende
de la estacién de registro. La atenuaciéon de A con A se corrige mediante el
término f(A) de la ecuacidon 3. Esta correccién es tal que, para un mismo
temblor, la magnitud determinada en diferentes estaciones a diferentes
distancias es aproximadamente la misma; la magnitud del temblor es el valor
promedio. La desviacién estidndar es generalmente del orden de 0.3. Parte de
la razén de la dispersién de los valores de M determinados para un mismo
temblor en diversas estaciones radica en el hecho de que la ecuacién 3 no
incluye correcciones por patrén de irradiacién. También, [a geologia en las
inmediaciones de la estacién de registro puede amplificar o deamplificar las
ondas sismicas; por esta razén, algunas estaciones producen magnitudes
consistentemente mayores ¢ menores que el promedio. El término s de la

ecuacién 3 toma en cuenta esta situacién.

Las caracteristicas de los sismogramas cambian con la distancia y con el tipo
de instrumento con que se registren. En la fuente sismica se generan ondas
longitudinales (P) y ondas transversales (S). La energia en las ondas S es
del orden-de 20 veces mayor que la energia en forma de ondas P. Estas ondas
de cuerpo interactian con la complicada estructura del interior de la tierra,

Y con la la superficie libre, para producir complejas formas de onda que



incluyen ondas superficiales. Dependiendo de la distancia, varia el tipo de
las ondas que predominan. Se han desarrollado diversas escalas de magnitud,
cada una de las cuales la define en términos de la amplitud de cierto tipo de
onda a cierto periodo. A continuacién describiremos brevemente estas eséalas.
Posteriormente describiremos una escala de magnitud basada en la duracién del
sismograma, y finalmente mencionaremos brevemente las escalas de intensidad,
las cuales estan basadas en los efectos del te;riblor sobre las personas y las

construcciones,

Escala . ML: Esta escala fue introducida por Richter (1935). Su objetivo
original era modesto: clasificar los temblores del sur de California en

grandes, medianos y pequefios. Richter definié ML como
ML = log A + f{A) (4)

donde A es la mdxima amplitud, en milimetros, registrada por un sismégrafo
torsional estandar {Wood-Anderson, periodo natural de 0.8 seg,
amortiguamiento de 807 del critico, y amplificacion de 2800). No se.
¢specifica el ti'po de onda; puede ser P, S u onda superficial. La funcién de
atenuacion, f{A), fue determinada, para A = 600 km, a partir de temblc;res del
sur de California ‘(ver Richter, 1958, p 342). Fue definida de suerte que, si
A = 10" mm (un micrén) a A = 100 km, ML fuese nula, es decir, (100} = 3.
Esta “escala presenta varias limitaciones: (1) Se requiere desarrollar. una
funcién de atenuacién para cada regién; (2} Quedan muy pocos instrumentos
Wood-Anderson en operacion; (3) La verdadera amplificacion de este
instrumento puede diferir de 2800; (4) ML para A < 100 km puede alcanzar un
valor de saturacién de alrededor de 7; en otras palabras, la energia sismica
podria seguir incrementdndose pero ML nunca eXcederia de 7. Por tanto, para

' temblores muy grandes, ML no medirfa el tamafio del temblor.

Como se mencioné antes, los sismografos Wood-Anderson pueden saturarse para
temblores moderados y grandes a distancias pequefas. ML puede aun ser
determinada. si se dispone de acelerogramas. Este se wusa para calcular
numéricamente la respuesta del instrumento Wood-Anderson y, a partir de esta,

obtener ML (e g, Kanamori y Jennings, 1978). Los datos as{ obtenidos, junto



con argumentos fisicos {Brune, 1970) muestran que, en realidad, ML puede

saturarse cerca de 7. :

. En la figura 1 se presentan acelerogramas (componente NS) registrados en la
region epicentral del temblor de Michoacidn del 19 de septiembre de 1985. Este
.temblor, y su réplica principal del 2I de septiembre de 1985, fueron
extensivamente Eegistrados con acelerégrafos. Los registros han sido usados
para sintetizar respuesta Wood-Anderson y para calcular ML. La figura 2
muestra ML en funcién de la distancia para ambos temblores (Singh et al,
1988a). Los resultados se resumen en la Tabla 1. Varios puntos ameritan un
comentario: (1) ML para el temblor del 19 de septiembre en la zona epicentral
fue de sélo 6, mostrando la saturacidn de esta escala de magnitud; (2)
Después de 100 km, para sitios firmgs en la costa, ML fue de 7.4; (3) En los
sitios firmes del Distrito Federal, ML alcanzé un valor de 8.2; (4) En la
zona delllago de la .ciudad de México, el valor fue 8.7. El hecho de que ML
fuera mas grande en la zona del lago en comparacién con la zona firme, se
puede atribuir a la amplificaciéon de las ondas sismicas debida a los suelos
blandos. La extrafa observacién de que ML fue superior en la zona firme de la
ciudad que en los sitios duros de la costa (A = 100 km) sugiere la existencia
de amplificacién de las ondas sismicas ain en la zona firme del DF. Estas
observaciones han sido confirmadas con trabajos recientes, basados en mayor

numero de datos (e g, Singh et al, 1988b; Ordaz y Singh, 1991).

A pesar de las limitaciones de la escala ML, se llevan a cabo todavia muchos
esfuerzos de investigacién para desarrollar esta escala en diferentes
regiones. Ma_hdyiar et al (1986} desarrollaron una escala de magnitud _ML
aplicable a la costa de Guerrero, con base en velocidades mdximas y no en

respuestas Wood-Anderson.

Escala M : La magnitud de ondas superficiales, M., fue introducida por
®
Gutenberg (1945a), pensada esencialmente para temblores someros. Esta

magnitud se define de la siguiente forma:

M|l =log A+ 1.656 log A + 1.BI8 + s (S)



2]1/2
N
terreno registrados en componentes EW y NS, en micrones, para la fase de

donde A = (Azs* A , AE y AN son amplitudes maximas del desplazamiento del
ondas superficiales con periodo de entre 17 y 23 seg. A es la distancia .
epicentral, en grados. Para temblores superficiales, esta fase de ondas esta
claramente diferenciada, por lo que M. es relativamente ficii de calcular.
Gutenberg 'y Richter (1956) obtuvieron una relacién entre la energfa sfsmica

irradiada, E' {en ergs) y M.:
log E = 1.5 M + 118 : (6)

Vafiek et al (1962) propusieron una escala M' basada en amplitudes de ondas

superficiales en componente vertical con periodo de cerca de 20 seg:
Ms = log (A/T)m“ + 1.66 log A + 3.3 (7)

donde T es el periodo de las ondas; cuando este vale 20 seg, la ecuacién 7 es

parecida a la ecuacién 5.

Por ejemplo, en la figura 3 se muestra el sismograma de periodo largo ael
componente vertical del temblor del 19 de septiembre de 1985 registrado en
Grifenberg, Alemania (GRFO), A = 90.8°. Como se puede ver, para T=25 seg,
Amax es S00 micrones. De la euacién 7, se obtiene que Ms = 7.85. El valor
promedio de M' para este temblor fue de 8.1, el segundo temblor mexicano mas

grande de este siglo.

Las figuras | y 3 sirven para ilustrar la naturaleza del movimiento del

terreno registrado en la zona epicentral y a distancias telesismicas.

Cabe notar que para grandes terremotos, (con longitudes de ruptura mayores

que unos 100 km), la escala M' comienza a saturarse alrededor de 8.2.

Escala m_: Gutenberg (1945b) introdujo una escala de magnitud basada en ondas
de cuerpo, m,. En esta escala se mide la amplitud maxima ue un grupo de ondas

que incluye a las P, PP y S. La funcién de atenuacién estd dada en Richter



(1958, Apéndice VIII). ‘m, se puede usar para temblores superficiales,
intermedios y profundos. El periodo de las ondas usadas es génei‘almente de

entre 0.5 y 12 seg.

Debe enfatizarse que la magnitud M reportada en el libro clasico de Gutenberg
y Richter (1954) es un algin promedio pesado de M. y mg. El significado
“exacto de M sigue siendo motivo de controversia e investigacién (ver, por

 ejemplo, Geller y Kanamori, 1977).

Escala m : Esta escala es la mas ampliamente usada después de la instalacién
de la red mundial de sismégrafos estdndar (WWSSN por sus siglas en inglés).
Se caicula a partir de la maxima amplitud de la onda P en los primeros ciclos
del registro, que se lleva a cabo con un instf‘umento de periodo ﬁafural de 1
seg, en el componente vertical. Generalmente el periodo de la onda usada en
el cdlculo también es 1 seg. Conviene mencionar que para determinar m _ se
usan las mismas férmula y funciéon de atenuacién que para m_, aunque el
periodo de la onda y la manera de medir amplitud méxima son muy diferentes.
_Esté escala sufre, entre otras, de las siguientes limitaciones: (1) EI
proceso dé ruptura durante grandes temblores es mucho mas largo que los pocos
segundos de onda P usados para medir amplitud mdxima. Por tal razén, la
escala mide el tamafio del temblor en su inicio y no el tamafio total. (2) Los
primeros pocos ciclos de onda P estdn fuertemente afectados por el patrén de
irradiacién. En general, las ondas directas de temblores originados en fallas
de rumbo dan lugar a amplitudes que son un orden de magnitud més pequefias que
para un temblor de buzamiento. Esta escala sufre de saturaciéon cerca de m =
6.5.

Escala r?:b: Esta escala es una extension de m,. En vez de medir la amplitud
maxima en los primeros ciclos de onda P, se mide la amplitud maxima de todo
el grupo de ondas P (Houston y Kanamori, 1986). La formula para calcular rﬁb,
que es la misma que para calcular m, estd dada por:

'?‘., = log (A/T" + Q(A) (9)

donde T es el periodo de las ondas de interés {(generalmente T = 1 seg) y Q(4)



es la funcién de atenuacién, dada en Richter (1958, Apéndice VIII). Esta
escala es actualmente materia de investigacién, y no se empleé de manera

rutinaria. No parece sufrir del problema de saturacién.

Escala Mw: Esta escala estd basada en el momente s{smico, Mo' definido en la
ecuacién 1. Aunque se requieren analisis complicados, el momento sfsmico de
temblores grandes y pequefios puede obtenerse con bastante exactitud si se
dispone de registros adecuados. Mo mide el comportamiento del temblor a
periodo largo (teéricamente a periodo infinito); por tanto, no es sensible a
los detalles del proceso de ruptura. La ecuacién 2b relaciona Mo con la
energia sismica liberada. Con base en el momento sismico, se ha desarrollado
una escala de magnitud llamada magnitud de momento, MW {(Kanamori, 1977; Hanks

y Kanamori, 1979; Singh y Havskov, 1980), definida por:
M =2/3 (log M_ -16.1) (10)
w 0

donde Mo estd en dina-cm. El avance reciente- en la instrumentacién sismica
mundial y en las técnicas de andlisis, permiten la estimacién rutinaria de Mo

de todos los temblores con M mayor que aproximadamente 5.0.
w

Escala Mc: La escala de magnitud de coda, Mc, estd basada en la duracién del
sismograma del temblor. Fue originalmente propuesta por Bisztricsany (1959).
En virtud de su simplicidad, ha ganado popularidad para determinar magnitudes
de temblores registrados en redes sismograficas locales y regionales (Lee et

al, 1972). La relacién entre Mc y la duracién, T, es:

Mc =c log T + cza +c, (11}
Puesto que T depende tanto del instrumento de registrc como de las
condiciones locales, las constantes de la ecuacién 11 deben determinarse
tomando en cuenta estos factores. La parte del sismograma que sigue a la
fase intensa-la coda-, estd compuesta de ondas dispersadas. Por tal razon,
la escala no es ser-ible al patrén de irradiacién. Havskov y Macias (1982)

desarrollaron una escala M para algunas estaciones sismicas mexicanas,
c - .

calibrando M con m’b.
[ o]



Relaciones entre diversas escalas de magnitud

Al desarrollar nuevas escalas de magnitud, en general. se ha tratado de
ligarlas a escalas ya existentes. Por e¢jemplo, Gutenberg (1945a) calibré la
escala M. con la mas antigua ML. Puesto que los eventos de calibracién tenfan
M:_ cercana a b6, M’ b4 ML coinciden éproximadamente para esta magnitud. En
vista de que los tipos de onda y el periodo difieren en las dos escalas, no
hay razoén para esperar que coincidan en otros rangos de magnitud. A m, se le
requirié coincidir con M'. Nuevamente, los eventos de calibracion tuvi.eron.
M' entre 6.5 y-7, por lo que ambas escalas coinciden en este rango. m,_ no fue

calibrada con ninguna escala prexistente.

En Ja figura 4, tomada de Kanamori (1983), se grafican algunas escalas de
m_agnitud en funcién de la magnitud de momento, Mw. Dada Mw. la figura 4a
muestra un rango de posibles valores de otros tipos de magnitud. La
dispersién no es solamente debida a errores de observacién, sino que refleja
diferencias esenciales entre las diferentes escalas. Como se mencioné,
diferentes escalas implican mediciones a diversos periodos; por otro lado, el
espectro de la fuente del temblor no es plano. Por tales razones, no es
posible esperar una correspondencia uno a uno en una rango  amplio de
magnitudes entre las escalas. Esto explica porqué para el mismo temblor‘ se
reportan varias magnitudes. Por ejemplo, el temblor de Michoacdn del 19 de
septiembre de 1985 fue reportado con M1i = 8.1, m = Ty MW = B8.05. Ya hemos

discutido los valores de M para este temblor (ver figura 2).

En esta breve revision hemos mencionado solamente las escalas mas ampliamente
‘'usadas. Existen muchas. mas, que han sido desarrcliadas para diferentes
regiones del mundo. Actualmente se dedica mucho esfuerzo a desarroliar nuevas

escalas y a entender y mejorar las existentes.’

Escalas de intensidad

Anies de la existencia de sismégrafos, los temblores podian medirse sélo por

sus efectos. Rossi y Forel, en 1883, desarrollaron una escala llamada escala



de intensidad de Rossi-Forel. Con base en los efectos dél temblor sobre las
personas, las construcciones y la superficie de la t‘ierra, se asigna una
intensidad entre I y X, y finalmente se construyen mapas de isosistas, que
SOn curvas que unen puntos sobre la tierra que experimentaron la misma
intensidad. En 1902, Mercalli propuso una escala mejorada, que se extiende de
[ a XII. Una versién abreviada y modificada de la escala de Mercalli esta
dada en Richter (1958, capitulo 11). Las isosistas siguen siendo una
herramienta  valiosa en la estimacién de la intensidad de un temblor, a escala
descriptiva, ya que en muchas regiones no existen registros instrumentales.
Adem4s, en muchos paises se dispone de una larga historia documental de los
efectos de los temblores. Las intensidades generalmente decrecen con la
distancia a la fuente; sin embargo, las condiciones locales pueden elevar
significativamente la intensidad. Un caso espectacular de este fendémeno es la
zona de lago del Distrito Federal. Se han hecho esfuerzos por correlacionar
intensidad con aceleracién maxima del terreno; también, se ha relacionado el
area incluida dentro de la isosista de cierta intensidad con la magnitud

{ver, por ejemplo, Singh et al, 1982, para el caso de México).

La amplitud de las ondas sismicas, al igual que la intensidad, decrece con la
distancia. En las escalas de magnitud, las funciones de atenuacién tratan de
tomar en cuenta este decaimiento, de suerte que uno obtenga aproximadamente
la misma magnitud independientemente de la distancia, suponiendo que se use
la misma escala. Culaquier efecto de sitio se toma en cuenta aplicando una
correccién por estacion. Por otra parte, el mismo temblor dara lugar a
diferentes intensidades dependiendo de lé distancia y las condiciones

lc;cales.

Comentarios finales

La cuantificacion completa de un temblor requiere muchos parametros.
Determinar estos parametros es posible s6lo para algunos temblores y después
de laboriosos analisis. Una idea gruesa del tamafio del temblor puede
obtenerse con un parametro: la magnitud. Esta es determinada a partir de la

amplitud registrada de ondas de cierto tipo. Puesto que la magnitud crece

10



como el logaritmo comun de la amplitud, un aumento de -diez veces en la
amplitud corresponde a un incremento de una unidad de magnitud. Un aumento de
una unidad de magnitud estd asociado a una energia sismica liberada del orden
de 31 veces superior, es decir, que la energfa involucrada en un:temblor de

magnitud 8 puede equipararse a la de 1000 temblores de magnitud 6.

Se han desarrollado diversas escalas de magnitud. Puesto que los tipos de
onda y periodos involucrados son diferentes, las magnitudes de distintas
escalas no coinciden. Deben ‘tomarse precauciones para no mezclar magnitudes

de distintas escalas. - .

11
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Pies de figura

Figura 1. Acelerogramas obtenidos en la zona epicentral del terremoto

Michoacan del 19 de septiembre de 1985 (componente NS}

Figura 2. ML sintetizada a partir de acelerogramas versus distancia para

temblores del 19 y 2] de septiembre de 1985.

Figura 3. Sismograma de periodo largo, componente vertical, del temblor

19-de septiembre de 1985, registrado en Grifenberg, ‘Alemania (A = 90.8°).

escala horizontal, en minutos. La escala. vertical mide el desplazamineto

terreno, en micrones, a 25 seg de periodo.

Figura 4. Relaciones entre 'di.fercntes' escalas de rﬁagnitud. (a) Rango

_posibles valores de magnitud dado un valor de Mw. (b) Relacién promedio.
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Tabla 1
ML de los temblores de septiembre de 1985

-
Reglon ML promedio
19 sept 1985 21 sept 1985

Epicentral - 6.0 ) 6.3
R=100 km, sitlos firmes
de la costa
Zona firme, Méxlco DF
Zona de lago, México DF 8.7

L ]
-ﬂ‘calculada a partir de respuesta Wood-Anderson sintética usando

acelerogramas y la relaclén de atenuacién para Callfornlia.
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-SISﬁICIDAﬁ Y MOVIMIENTOS FUERTES EN MEXICO: UNA VISION ACTUAL

Shri K. Singh1 y Maric OPdaz2

RESUMEN

Se hace uné resefia de algunos estudios que se han
< realizado en los ultimos cinco afios sobre caracteristicas
de los temblores mexicanos y la estimacién de los
movimientos fuertes producidos por elles. Se hace
hincapié en aquellos resultados que han tenido, o
probablemente tendran, mayor impacto en los nuevos

reglamentos de construcciones en nuestro pais.

1. INTRODUCCION

s

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

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

investigador, Institulo de Geofisica, UNAM. Asesor, Instituto de
Ingenieria, UNAM y Centro Nacionnl de Prevencién de Dennstres.

Investigador, Tnstituto de Ingenieria, UNAM. Jefe del Area de

Ricegos Geolégicos, Centro Nacional de Prevencién de Desastres.



México. La importancia de entender los fenémenos de generacién de
los grandes temblores, la propagacién de las ondas sismicas y el
efeclo de sitio en el movimiento del terrenc queddé manifiesta a
causa de los dafos producidos por el terremoto del 19 de
septicembre de 1985 (Ms 8.1) especialmente en el Distrito Federal
(BF). Gracias a la la disponibilidad de sismogramas de muy alta
calidad obtenides a distancias telesismicas, asi como
acelerogramas digitales registrados en la zona epicentral, a lo
largo de la costa del Pacifico y en el DF, las caracteristicas del
terremeto de1.19 de septiembre de 1985 han sido estudiadas én
detalle por diversos grupos de investigadores. Aunque la
metodologia y los datos usados por los grupos difieren, los

resultados obtenidos son muy consistentes.

*

Aparte de los estudios relacionados con el terremotoe de Michoacén,
se han hecho avances significativos para entender: (a) el proceso
de ruptura de logs grandes temblores mexicanos (Ms =z 7) que han
ocurrido desde 1907; {b) los sismos histéricos de México; (c¢) ia
" extension y potencial sismico de la brecha de Guerrero; (d) laé
caracteristicas especiales de los grandes temblores mexicanos; (e)
1 espectro sismico en la fuente y su atenuacién con la distancia;
(f) la prediccion de la aceleracién maxima esperada en la zona
epicentral; (g} la propagacién de las ondas sismicas hacia el DF;
(hi la estimacion del movimiento del terreno en el DF (aceleracion
maxima, espectro de Fourier, espectro de respuesta, duraqién)
debido a sismos de la costa del Pacifleo; e (i) la amplificacion
especiral de’ loas ondas sismicas en la zona dura del valle de
México. En el presente articulo se hace un breve resumen de los
trabajgs que sSobre estos temas se han realizado a partir de

septiembre de 1985.



2. TECTONICA DE MEXICO Y LOS GRANDES TEMBLORES

Los grandes temblores (Ms = 7.0) en México a lo largo de la costa
del Pacifico, son causados por la subduccién de las placas
oceanicas de Cocos y de RlQera bajo la placa de Norteamérica (fig
2.1). La placa de Rivera, que es reiativamente pequeha, se
desplaza bajo el estado de Jalisco con velocidad relativa de unos
2.5 ecm/safio. la  frontera entre las placas de Rivera y de
Nortecamérica eus algo incierta , pero se estima que intersecta la
cosla de México cerca de Manzanillo (19.1°N, 104.3°W). Por otra
parte, la velocidad relativa de la placa de Cocos con respeclo al
continente varia desde unos 5 cm/afio cerca de Manzanillo hasta 8
cms/aflc en Tehuantepec. El terremoto de Jalisco del 3 de junio de
1932 (Ms B.2), el cual ocurrié sobre la interfase de la placa de
Rivera_ y la de Norteamérica (Singh et al, 1985a),. muestra que una
placa pequefia, Jjoven y con una velocidad relativamente baja de
subduccién es capaz de generar grandes temblores. Este terremoto

es-el mas grande que ha ocurrido en México en el presente siglo.

l.Los grandes temblores también ocurren en el continente con
profundidades de unos 60 km. En este caso los temblores presentan
un mecanismo de fallamiento normal que refleja el rompimiento de
litbsfefa oceanica subducida (Singh et al, 1985b). Si bien este
tipe de eventos es relat?yamente poco frecuente, se sabe que
pueden causar grandes dafiovs. Algunos ejemplos de este tipo de
sismos son el de Oaxaca del 15 de enerc de 1931 (Ms 7.8}, el de
Orizaba dei 23 de agosto de 1973 (mB 7.3) y el de Huajuapan de
Leén del 24 de octubre de 1980 (ms 7.0).

Aun menos frecuentes son los temblores que ocurren dentro de la
placa continental (Ms = 7). Dependiendo de su‘ubicaciOn, tales
eventos pueden generar dafios considerables en diversos
asentamientos humanos. Dos ejemplos son: ¢l temblor de Jalapa del

2 de enero de 1920 (Ms 6.4) y el de Acambay del 19 de noviembro de



1912 (Ms 7.0).

Existe también 1o que podria llamarse sismicidad de fondo,
consistente en temblores con M = 5.5, cuyo origen no puede

asociarse a ninguna estructura geolégica en particular.

El Eje Neovolcanico en México no es paralelo a la trincheré, lo
cual. es algo anormal. Es muy probable que esto se deba a la
morfologia de la placa subducida; como posteriormente se
‘demuestra, el contorno de los 80 a 100 km de profundidad de la
zdné de Benioff uproximadamente coincide con la linea de. los

volcanes.

2.1 Catalogo de grandes temblores ocurridos en México

Los cdtalogos basados en sismogramas cubren los temblores que han
ocurride en este siglo. Aun para estos temblores, la asignacion de
magnitud ha sido problematica debido a cambios en la definicién de
la magnitud (ver, por ejemplo, Singh et al, 1984a) y 'én las
caracteristicas de los sismégrafos. Algunos catalogos de grandes
temblores mexicanos de este siglo estan dados por Singh et al
"(1981), Singh et al (1984a) y Anderson et al (1989); las
magnitudes y los momentos sismicos reportados en Anderson et al

son Lal vez los mas confiables.

Tradicionalmente se ha considerado que el estudio de la sismicidad
proporciona respuestas a dos cuestiones -cruciales para la
ingenieria sismica: qué tan frecuentemente pueden presentarse en
‘una Tegiétn determinada temblores de cierta magnitud y cual es la

maxima magnitud que puede generarse en una estructura geolédgica

dada. En virtud de 1a naturaleza del fendmeno, ou descpipeion en
términos probabilistas es, hasta el momento, la Unica posibilidad
racional. Para alcanzar este objetivo, ademas de la iInformacion



geoldgica pertinete, 'se requiere contar con un catélogo de
temblores confiable que cubra un lapso suficientemente grande.' Un
catalogo es confiable cuando incluye todos los sismos con magnitud
superior a cierta magnitud de interés; es requisito ademas que
otros datos relevantes como magnitud y locallizacién, sean
'suficientemente precisos; en particular, la escala de magnitudes
debe ser uniforme y no sufrir del problema de saturacién. En vista
de que la sismicidad instrumental se inicla a principios de siglo,
la magnitud y localizacién de los eventos ocurridos en los siglos
anteriores estan necesariamente basadas en la interpretacién de
las descripcionés de dafios. Esto implica, por una parte, que los
catalogos histéricos pueden incluir sélo eventos de magnitudes
moderadas y grandes, y por otra parte, que las estimaciones de
magnitud y localizacién pueden ser sumamente inciertas. EIl
problema de catAlogos histéricos en México es especialmente agudo
en vista de la escasa poblacién a lo large de la costa del
Pacifico en los siglos pasados. Por e jemplo, para el sigleo pasado,
se ha identificade la ocurrencia de cerca de 22 temblores con M =
7 (Singh et al, 1981), mientras que en lo que va de este siglo ya
han ocurrido alrededor de 35 eventos de esta magnitud sin que haya
razén que jdstifique tal diferencia en la sismicidad. En otras
palabras, es muy probable que el catdlogo del siglo pasado esté
‘incompleto. De estas consideraciones se desprende la necesidad de
dedicar esfuerzos importantes al estudio de los temblores
histéricos como los que han realizado Garcia et al (1888) y Rojas
et al (1988) para documentar y dar Interpretacién sismolégica a
rtodos los temblores histéricos para los gque se dispone de
testimonios. Adn cuando estos esfuerzos no permitieran complétar
el catalogo histérico, les resultados, correctamente usados, seran

de gran importancia en la estimacidon del riesgo sismico en México.



2.2 Periodos de recurrencia de grandes temblores a lo largo de la

zona ‘de subduccioén.

Los catalogos de grandes temblores de este siglo y del siglo
anterior, junto con sus areas de réplicas (medidas o inferidas),
han permitido estimar periodos de recurrencia para alguncs
ségmentos de la zona de subduccién. Los resultados se resumen en
~la tabla 2.1 (modificada a partir de Singh et al, 1981). Los
periodos de recurrencia observados, TR, varian de 30 a 75 afios.
Sgan V la velocidad relativa de la placa y D el deslizamiento

durante un gran sismo. Resulta entonces que
D = 7VIR (2.1)

donde 7 toma en cuenta deslizamientos asismicos. Como D es

aproximadamente proporcional a Mol”? (Mo = momento sismico) es
posible rescribir la ec 2.1 como
TR o< Mo'Z/mv (2.2)

Astiz y Kanamori (1984) ajustaron la ec 2.2 a datos de temblores
mexicanos de subduccién (tabla 2.1, excepto por los dos ultimos

eventos) y encontraron gue

log TR = 1/3 log Mo - 7.5 (2‘3)
(Mo en dina-cm, TR en afios). Si se toma el temblor de 1911 como el
ultimo evento en Michoacan (tabla‘z.l). la ec 2.3 predice Mo =
1.3z 10%° :iina—cm para un temblor en 1985, Este valor ‘para el
momento sismico coincide razonablemente con los valores reportados
por varios autores para el temblor del 19 de septlembre de 198S.
Notese que la ec 2.3 predice el momento sismice acumulado, es

decir el momento que podria liberarse en un gran evento o en



varios, mas pequefios, distribuidos en un lapso relativamente

breve,

2.3 Tramos de quietud o brechas sismicas

lLos Liempos entre grandes eventos de subduccion muestran
claramente que el broceso que les da origen no puede ser modelado
como  uno de Poissoh. El proceso se puede visualizar comeo
constituido por periodos de acumulacién de energia de deformaclén
-por efecto de la subduccién de 1la placa- y su repentina
liberacién durante un temblor. Después del temblor, es necesario
un nuevo periodo de acumulacién de energia hasta que se sobrepase
la resistencia de las rocas dando lugar é un nuevo temblor. Surge
entonces la nocién de brecha sismica para designar a un segmento
del &rea de contacto entre las placas en el cual no se ha
producido un temblor de importancia en un lapso relativamente
grande (en el caso de México, mas de 30 afilos). Se antoja
intuitivamente aceptable asignar altas probabilidades de
ocurrencia de un gran temblor en un lapsc relativamente breve a
las brechas sismicas. Con base en estas consideracicnes se
identificaron diversas brechas sismicas en México (e g Kelleher
et al, 1973; Singh et al, 1981). Los grandes temblores recientes
{Colima, 1973; Oaxaca, 1978; Petatlan, 1979; Playa Azul, 13881;
doblete de Ometepec, 1982; Mlichoacan, 1985) han ocurrido en sitios
considerados brechas sismicas. Destaca la dé Guerrero, en cuya
zona norceste (desde Petatldn hasta cerca de Acapulco) no se han
" producido grandes temblores en los ultimos 80 afios y cuya porcién
sureste (desde Acapulco hasta cerca de Ometepec) no ha dado lugar
a eventos de importancia después de los terremotos de 1957 y 1962.

Mas adelante se discute con detalle el potencial sismico de esta

brecha.

Cabe mencionar que se han hecho esfuerzos para modelur procesos de



ocurrencia como el descrito recurriendo tanto a modelos
simplificados del proceso fisico (Hong y Rosenblueth, 1988; Ordaz
y Rosenblueth, 1989; E Reinoso, comunicacién personal, 1990) como
4 modelos basados en la estadistica bayesiana gue hacen uso 4ptimo
de la informacién disponible (Jara y Rosenblueth, 1988). La nocién
de brecha sismica y la naturaleza no poissoniana de la ocurrencia
de temblores hace que, en general, el riesgo sismico crezca con el
tiempo que ha transcurride sin temblar. EI estudio de \las
implicaciones de este hecho en la reglamentacién sismica es
actualmente tema de Investigacién (Cornell y Winterstein, 1988;

Rosenblueth y Jara, 1980).

2.4 Los temblores de septiembre de 1985
2.4.1. Acelerocgramas en las zonas epicentrales

El gran temblor del 19 de septiembre de 1985 (Ms 8.1) rompié la
brecha de Michoacan. A este temblor siguid otro el dia siguiente
(21 de septiembre, tiempo de Greenwich) con Ms 7.6. Estos eventos
fueron registrados por una red de acelerégrafos instalada en la
zona epicentral por un equipo conjunto del Instituto de Ingenieria
de la UNAM y de la Universidad de California en San Diego. Es la
primera vez que Lemblores de gran magnitud c¢en. una zona .de
subduccién se observan instrumentalmente con equipe digital y
buena . cobertura. Para el temblor del 19 de septiembre Ila
informacidén de esta red y de los acelerogramas en el valle de
México presenta peculiaridades sorprendentes. En la zona
epicentral se rggistraron aceleraciones del terreno que pueden
- considerarse pequefias ( 0.15g) para un temblor de gran magnitud.
Por otra parte, las aceleraciones observadas en y cerca del valle
de México wvarian entre 0.03 y 0.20 g. ’ Esto tambi¢én es

sorprendente si sc considera que’ la Ciudad de México se encuentra

a czsil 350 km de lu zona epicentral,



Inmediatamente después del primer sismo se instalé una red de
sismégrafos en la zona epicentral y con ello se obtuvieron las
areas de réplicas de los dos grandes eventos. Estas se muestran
en la fig 2.2. Las profundidades se estimaron en 16 y 20 km,
respectivamente, con base en modelado sintético de ondas P de
periodo largo (LP) (UNAM Seismology Group, 1986}. Los mecanismos
focales de ambos eventos son practicamente iguales: buzamiento =

9% azimut = 288° y dislocacién = 72° (Astiz et al, 1987).

lEl analisis de ondas P telesismicas, LP, claramente muestra que el
temblor del 139 de septiembre estuve compuesto de dos subeventos,
separados 27 s y que el segundo ocurrié unos 95 km al SE del
primerc {(UNAM Seismology Groﬁp, 1986; Astiz et al 1987). Esto esta
confirmado por los ldatos de los acelerégrafos en la zona
epicentral (Anderson et al, 1986; Singh et al, 1989a}. Las ondas
P telesismicas del temblor del 21 de septiembre pueden modelarse
con una sola fuente. Los parametros de la fuente de los dos
temblores se presentan en la tabla 2.2. En esta tabla los momentos
sismicos son ¢l promedic de los valores reportados por varios

autores.

La fig 2.3 muestra las aceleraciones, velocidades y
desplazamientos- en la zona epicentral del terremoto-del 19 de
septiembre (Anderson et al, 1986). Es la primera vez que se ha
obtenido el desplazamiento permanente para un gran Ltemblor a
partir de registros de movimientos fuertes. los estudios de la
mortalidad de organicmos marinos sésiles, también muestran un
desplazamiento vertical permanente de la costa cercn de o vona
epicentral de casi 1 m.

Las réplicas del temblor del 21 de septiembre se superponen-
parcialmente con el 4rea estimada de ruptura del temblor de

Petatlan en 1879 (fig 2.2). Se ha mostrado que el evento del 21 de



septiembre rompié una parte de la interfase entre las placas mas
cercana a la costa que el evento de 1979 (UNAM Seismology Group,
1986). Esto implica que una brecha sismica al ser ocupada por un
gran temblor no pﬁede considerarse necesariamente 1iberadé de
péfencial sismico en un futuro inmediato. Sin embargo, no se sabe

qué tan frecuentemente ocurren tales casos.

2.4.2 Evidencias de irradiacién andmala durante el temblor del 18

de septiembre

Debido a los dafios sin precedentes que ocasiond el temblor del 19
de septiembre en la Ciudad de México se sugirié que la irradiacién
de este sismo pude haber sido andmalamente energética en esa
direccién, por los menos en periodos cercanoé a los de resonancia
de los sitios con suelos de origen Iacustre'(1.4 a 4.8 s). Esto
fue confirmade por Singh et al (1988b) quienes estudiaron los
cocientes de los espectros de Fourier de las aceléraciones
registradas el 19 y 21 de septiembre en varios sitios de terreno

firme en y cerca de la Cludad de México.

Un trabajo reciente (Singh et al, 1990b) muestra que el origen de
esta anomalia proviene de la fuente del terremoto. Los sismogramas
digitales de los  grandes temblores mexicanos recientes,
registrados en Grifenberg (GRF, Ax 910). se muestran en la fig 2.4.
Notese la oscilacién con periodo de 2.5 seg, aproximadamente 7
seg. despues del comienzo de la onda ? para el terremoto del 19 de
septiembre. No existe tal oscilacién en el registro de los otros
temblores. Del sismograma de GRF, asi como de los.de muchos otros
observatorios, se puede concluir que el terremoto generd ondas de
cuerpo anémalamente energéticas cerca de 2.5 seg. de periodo. En
la f'ig 2.5 se huce una comparacién del cociente de los espectros
de Fouricr de aceleraciones registradas el 18 y 21 de septicmbre

en y cerca del DOF (terrcno firme) con el coclente obtenido a

10



. partir de’las ondas P registradas a distancias telesismicas en el
cuadrante noreste. Los dos cocientes son-similares en la banda de
frecuencias cercanas a las de rescnancia en la zona del lago ( 0.7,
a 0.25 Hz). Estos cocientes, sin embargo, son de 2 a 3 veces mas

: . S -2
grandes que el cociente esperado para un modelo teérico de w

Otras evidencias de la anomalia proviene del registro de
aceleraciones en la zona epicentral (oscilaciones de-2.5 seg en
las trazas de velocidades, fig 2.3) y la éomparacién del espectro
de Fourier de aceleracién registrado en C U durante el terremoto
del 18 de septiembre con lo predicho a partir de registros de

- otros temblores (Castro et al, 1988).

2.4.3 Algunas otras caracteristicas de la fuente del terremoto del

19 de septiembre

Los desplazamientos obtenidos en la zona epicentral (fig 2.3) han
sido modelados por Yomogida (1987) y Campillo et al (1989), entre
otros. Los resultados sugieren que el modele mas adecuado para
explicar las observaciones es el de una grieta propagandose
suavemente. Segun estos autores el modelo cinematico de
dislocacién no estaria de acuerdo con los datos.

Por otro lado, algunos autores (por ejemplo .Mendoza y Hartzell,
1988} han invertidoe las ondas P registradas a distancias
telesismicas para estimar la distribucién del desplazamiento sobre
2]l plano de falla. lLos resultados obtenidos son similares =n

grandes rasgos pero difieren en detalles.

2.5 El proceso de ruptura de grandes temblores mexicanos

El proceso de ruptura de grandes temblores (Ms z 7) que han



ocurrido después de ila instalacién de la red mundial de
sismégrafos estandar (WWSSN) en 1962 ha sido ampliamente estudiado
por varios autores. Singh et al (1984b) analizaron los eventos
entre 1907 y 1962. En un trabajo mas reciente (Singh y Mortera,
1990}, se ha hecho analisis de las ondas P de los temblores
mexicanos (1928-1986) usando los reglstros de sismégrafo Galitzin
(perivdo de sismébmetro = periodo de galvandmetro = 10 seg;
ganancia mAxima = 740) situado en DeBilt (DEN), Holanda. El método
de analisis cons-iste en determinar la f‘uhcién de tiempo en la
fuente (ﬁo(t), donde Mo(t) es el momento sismico como funcién de
tiempo y Mo(t-sm)=Mo) y la profundidad a partir de la comparacién
entre el sismograma observado y el calctlado teéricamente. Los
sismogramas complejos necesitan mds de una fuente para su
modelacion. La fig 2.1 muestra la funclones de tiempé de los
grandes temblores (Ms =z 7 ,1928-1986) de la zona de subduccién de
México. Las profundidades (no incluidas en la figura) varian
entre 16 y 20 km. Los temblores de Qaxaca, en su mayoria, se
puedcen modelar con una sola fuente vy, per lo tanto, son
relativamente simples en periodos de = 8 seg (fig 2.1}. Se
hecesita mas de una fuente para modelar los temblores de las otras

regiones.

En la fig 2.6 se presenta el cociente Mos/Mor como funcién de la
longitud, donde Mos = momento sismice a partir de las ondas
superficiales (periodo z 40 seg) y Mop = momento sismico a partir
de las ondas P registradas en De Bilt (periodo = 8 seg). EIl
cocicnle Mos/Mop, gue es una medida de la excitacidn de las ondas
de periodo largo en comparacién con las de periodo de 8 seg,
muestra un claro cambio alrededor de longitud 99°H; los valores al
este de 99°W son mas bajos que los valores al oceste. Para el
evento 10 (28 de Jjulio de 1957, Ms 7.5) el valor de Mos/Mop =8 es
andémalamente grande. Disculiremos este temblor posteriormente. la
fig 2.6 sugiere que el desplazamiento sobre el plano de la falla

al ceste de 99°W ocurre mas lentamente que al este. De las figs
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2.1 y 2.6 -s;c pucde cupecular que o inlertfase enbre lag placos en
la region de Oaxaca consiste en unas cuantas asperezas, cada una
con un2 dimensién = 80 km. Durante el temblor rompe una aspereza
pero sin causar desplazamiento lento sobre el area alrededor, tal
vez porgue las asperezas estan separadas por barreras. La
situacién en otras regiones es la contraria: al romperse la
aspereza ocurre un desplazamiento relativamente lento sobre el

area de ruptura y el area alrededor.

:Por qué los 99°W delimitan las dos regiones de diferentes
caracﬁeristicas de ruptura?, Fn la fig 2.7 se presentan contornos
de profundidad de la zona de Benioff basados en la distribucién de
hip0centros. Al oeste de Tehuantepec ocurren pocos temblores con
profundidad mayor a los 100 km. Mientras que en Oaxaca el contorno
de 80 km se extiende casi 350 km dentro del continente, este
contorno estad mas cercano a la costa en las otras regiones. Se
puede postulaﬁ una segmentacién de la placa de Cocos cerca de los
ag’w y otra cerca de los 96°W {(fig 2.7). La razén del cambio de la
morfologia de la zona de Benioff alrededor de los 99°W aun no esta
clara. Notese que los volcanes recientes estan situados cerca del
contorne de los 80 km {fig 2.7). En resumen, existen evidencias
de una segmentacidén de la placa subducida cerca de los 98°W, la
cual puede actuar como una barrera para la extensiéon de una

ruptura.

2.6 La brecha sismica de Guerrero
2.6.1 Potencial sismico
Existe un consenso general en la comunidad cientifica de que

actualmente la zona dc mas alto potencial sismico en ¢l pals es la

de la costa de Guerrero (Singh et al 1981; Singh et al, 1982;
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Nishenko y Singh, 1987a, 1987b). En esta regioéon ocurrieron grandes
temblores en 1899 (Ms 7.9), 1907 (Ms 7.7), 1908 (Ms 7.6; 7.0),
1909 (Ms 6.9) y 1911 (Ms 7.6). Después de esta intensa actividad,
hah ocurrido pocos sismos en la zona (1857, Ms 7.5; 1962, Ms 7.2,
6.9; 19839, Ms 6.9). El momento sismico acumulative, ZEMe, liberado
en sismos desde 1800 esta graficado en la fig 2.8 (Anderson et al,
1888). Cabe reiterar que los datos correspondientes al siglo
pasado no son confiables. Se puede interpretar la grafica de la
fig 2.8 de varias maneras. La envolvente dada por las lineas
paralelas es una interpretacién estadistica de datos imperfectos.
Si el momento acumulativo permanece dentro de la envolvente
entonces se puede estimar el déficit actual de ZMo en 15 a 20 x
10%" dina-cm. También se puede usar la ec 2.3 para estimar ZIMo.
Despreciando los momentos sismicos liberados durante los sismos de
1857, 1962 y 1989 y tomando Tr=80 afios, la ec 2.3 predice IMo = 16
X 1027 dina-cm. Las dos estimaciones son Dbastante consistentes.
Un momento sismico acumulative de 10 a 20 x 10?” dinas-cm puede
generar 1 o 2 terremotos de M = 8 {M = 2/3 log Mo - 10.7), o bien
de 2 a4 de M=7.8.

2.6.2 La extension de la brecha sismica de Guerrero

El limite noroeste de la brecha estd dado por el area de ruptura
del sismo de Petatlan de 1979, M; 7.6 (fig 2.1). El limite
sureste puede llegar hasta la barrera producida por la
segmentacion de la placa en la regioén, es decir 98°W. Los reportes
del terremoto de 1807 también sugieren este limite para la
propagacidon de la ruptura durante este sismo. Con base en estos
limites se puede concluir que la extension maxima de la brecha es
de 230 km. Tomando el ancho de la falla como 80 km (Singh et al,
1985b), el area maxima que puede romperse en un terremoto es de

2
i8.000 km™. Usando la relacién empirica entre la magnitud Ms y el
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area de ruptura A en km® (Singh et al, 1980)
Ms = 0.887 log A + 4.532 ] (2.4)

se obtiene un valor de 8.3 para la magnitud maxima esperada, la

cual concuerda bien con las otras dos estimaciones.

Si bien el estado del conocimiento actual no permite predecir con
precisién el instante de ocurrencia del futurc temblor en la
brecha, el Instituto de Geofisica de la UNAM lleva a cabo un
-monitorep detallado de la sismicidad en la regién con base en una
densa red de sismégrafos (Suarez et al, 1990) y andlisis de otros
posibles fenémenos precursores {(Ponce et al, 1990). Estos
esfuerzos blen podrian desembocar en la .predicc_ibn oportuna del
‘evento esperado. En cualquier caso, la informacién recabada y los
métodos de analisis seran de gran utilidad para entender la

tecténica y predécir otros temblores futuros.

2.6.3 El temblor del 28 de julio de 1957 (Ms 7.5)

Es de gran importancia el estudic del proceso de ruptura del
‘temblor de 1957 para estimar los movimientos del terreno esperados
en la zona epicentral y en el DF durante futuros sismos en la
brecha de Guerrero. Aungque no existen sismogramas de alta calidad
con buena cobertura mundial para el temblor de 1957, se ha llegado

a ciertas conclusicnes preliminares. -

El momento sismico del temblor fue de 5 x 1027 dina-cm (Singh et
al, 1982; Anderson et al, 1989) el cual es aproximadamente 3 veces
mas grande de lo csperado para un sismo con Ms 7.?. Como se
observa en la fig 2.6 el valor de Mos/Mop es anémalamente grande.
Esto sugiere que el temblor fue muy energético en periodos largos

(T = 80 seg) y muy deficiente en periodbs de 8 a 20 seg. El sismo



seguramente fue energético cerca de 2 seg de pericdo en vista de
los dafios causados en la zona de lago del valle de México. De
hecho, los sismogramas de algunos temblores mexicanos registrados
por un sismégrafo de banda ancha (Benioff, periodo natural = 1
seg, periodo de galvanémetro = 90 seg) en Pasadena claramente
muestran que el templ&r de 1957 fue muy energético a cortos
periodos (fig 2.8). Eétas caracteristicas muy peculiares del sismo
pueden Trepetirse durante futuros temblores en la brecha de

CGuerrero.

2.7 Algunas caracteristicas de los grandes temblores en Mexico

A continuaciéon se hace un resumen de algunas caracteristicas
sobresalientes de los grandes temblores de México, reveladas por
los eventos de septiembre de 1985 asi como por otros sismes en la

zona de subduccion.

a) Los temblores de septiembre de 1985, asi como otros grandes
eventos de falla inversa bien estudiados, ocurrieron cerca de la
costa con profundidades de 16 a 20 km( Singh et al, 1884b; Singh y
- Mortera, 1990).

b) El ancho de ruptura no excede 80 km (Singh et al, 1985b). Esto
probablemente explica las longitudes de ruptura relativamente

pequenas (= 20 kwn) de los temblores ccurridos en México.

<) M oaren de ruplura (170 % 50 km%) del sismo del 14 de
septiembre de 1985 es inferior sélo a la correépondiente al
temblor de Julisco de 1832 (ver fig 2.1) que se ha estimado como

2
220 x 80 km” {Singh et ai, 1985a).

d) Los temblores en México generan un numero de réplicas

anémalamente pequefic. Esto coincide con el patrén observado en el
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cinturén circumpacifico (Singh y Suarez, 1988).

e) La comparacién de sismogramas registrados en De Bilt (Holanda)
de todos los grandes temblores de subduccién ocurridos en México
desde 1328 muestra que los temblores de OQOaxaca, con muy pecas
excepciones, son simples. En otras partes de la zona de subduccién
ocurren.tanto temblores complejos comc simples (UNAM Seismology

Group, 1986, Singh et al, 1984b; Singh y Mortera, 18980).

f) lLa estadistica de los sismos muestran que .la relacion de
Cutenberg y Richter, log N =a - b Ms, donde N = numero de eventos
con .magnitud = Ms no es valida para la zona ‘de subduccién de
México; hay wuna gran deficiencia de eventos en el rango de
magnifudes 6.4 = Ms = 7.4, Esta evidencia de “"magnitudes

caracteristicas" es mas impresionante para QOaxaca (Singh et al,
1983]).

g) Los espectros de banda ancha de ondas P telesismicas de algunos
temblores ocurridos en México (incluidos los eventos de septiembre
de 1985) son menos energéticos entre periodos de 1 y 10 s que los
temblores de subduccién en otras partes con magnitudes similares
{Houston y -Kanamori, 1986). Sin embargo, la caida de esfuerzos
requerida paré modelar el nivel espectral a altas frecuencias (1 =
f = 10Hz), 100 bares, es igual que para otras regiones del! mundo
{Singh et al, 1990a, 1989).

Llos incisos d) a g} sugieren que a lo largo de la zona de
subduccién de México la interfase entre las placas es

relativamente homogénea y sin asperezas en la escala de longitudes
de 3.a 30 km. ‘
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3. ESTIMACION DE MOVIMIENTOS FUERTES

A raiz de los sismos de 1985 se hizo evidente que la importancia
de predecir movimientos fuertes en la ciudad de México
dificilmente podia ser sobrestimada. Las conclusiones que pueden
obtenerse de estudios de riesgo sismice, lncluyendo las fuerzas de
disefioc que se prescriban en ‘un reglamento de construcciones,
descansan fuertemente en la capacidad que exista para estimar la
naturaleza del movimiento del terreno producido por un temblor de
magnitud y localizacién dadas. Se conoce como leyes de atenuacidn
a estas relaciones, en las que las caracteristicas relevantes del
movimiento del suelc son descritas en funcién de la magnitud del
temblor, su localizacién y otros parametros generalmente asociados

a la fuente sismica.

Antes de 1985 se habian hecho esfuerzos en esta direcci6on. Esteva
y Villaverde (1973} _ produjeron leyes de atenuacién para
aceleracién y velocidad maximas del terreno (amx y Y o
respectivamente) a partir de una base de datos que incluia
registros de temblores mexicanos. Bufaliza (1984) propusc leyes de
atenuacidén para a vy Yoy basadas exclusivamente en datos de
temblores registrados en México. Sin embargo, existen diversas
razones que hicieron indispensables estudios mas profundeos al
respecto: en primer lugar, el incremento en numero de- las
estaciones de registro sismico digital tanto en la ciudad de
México como en la costa del Pacifico, permitié acrecentar
sustancialmente la base de datos sobre movimientos fuertes,
especialmente en lo referente a magnitudes moderadas; en segundo
lugar, el analisis minucioso de registros analogicos de temblores
.ocurridos entre mediados de los afes BO y mediados de los 70,
permiti¢ contar con seflales digitales de aceleracioéon relativamente
confiables; y finalmente, aunque no menos relevante, la enorme
importancia de la amplificacidén de las ondas sismicas por el

subsuelo de la ciudad de México hizo reconocer la necesidad de
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- contar con descripciones detalladas del contenido de frecuencias

de los movimientos que podrian esperarse en el futuro.

En los incisos 3.1 y 3.2 se resefian los principales resultados de
los estudios orientados a la prediccién de movimientos fuertes en
la cuenca de México y la costa del Pacifico, que son las regiones

mas vulnerable a la accion de los grandes temblores.

3.1 La cuenca de México
3.1.1 Estimacion de movimientos fuertes

Como se ha sefialado, Bufaliza (1984) propuso leyes de atenuacién
basadas exclusjvamente en tembiores mexicanos. Podria pensarse
- entonces due sus resultados serian aplicables también a la ciudad
de México. Sin embarge, las regresiones de Bufaliza. incluyeron
temblores registrados en sitios difg;entes a la ciudad de México,
por lo que la aplicacién de sus resultados podria conducir a

estimaciones poco confiables del movimiento del terreno en la

ciudad de México.

Por estas razones Singh et al (1987) analizaron datos de
movimientos fuertes originadoé por temblores costerds registrados
en un sclo sitio: la estacién CUIP, locglizada en la Ciudad
Universitaria, en terreno firme de la ciudad de México. Esta
estacion fue seleccionada porque para ella se cuenta con el mayor
niumeroc de temblores registrados en esta ciudad. A partir de estos
datos Singh et al (1987) propusieron las siguientes leyes  de

atenuacién:

log a 0.429 Ms - 2.976 log R + 5.396 (3.1)

x

log v

max

0.348 M_ - 2.439 log R + 4.052 (3.2)
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‘ . 2 L
donde a esta en cm/s , Vv en cm/s, R en km es la minima
max max

distancia al area de ruptura y M denota magnitud de ondas
s

superficiales. De la regresién se deduce también que las

desviaciones cstandar de los logaritmos comunes de a Yy v
max max

valen 0.15 y 0.16 respectivamente., Los rangos de magnitud vy

distancia para los cuales se consideran aplicables las ecs 3.1 y

3.2 (5.6 =M =8.1, 282 = R = 466 km} son suficientemente amplios

s

comg para poder tener estimaciones confiables de a y v

max max

debidas a temblores criticos que en el futuro se generen en la

zona mexicana de subduccidén.

Sin embargo, el problema de prediccidn de movimientos fuertes no
se restringe a estimar valores maximos de aceleracidén y velocidad
del terreno. Se sabe gque la correlacién entre estos parametros y
el daho estructural es relativamente ba ja. Una mejoﬁ
.caracterizaCién del movimiento debe incluir, al menos, la
descripcién de su contenido de frecuencias y su duracidén. Esto
permitiria calcular mejores estimadores del dafio estructural come
las ordenadas del especlro de respuesta. Adn esto puede ser
insuficiente cuando se pretende predecir el comportamiente de
sistemas no lineales que experimentan deterioro en su resistencia.
Para estos fines, la descripcién del movimiento debe ser mas

cuidadosa {Grigeriu et al, 1988).

Como un primer paso en esta direccién, Castro et al (1988)
analizaron espectros de amplitudes de Fourier de 14 Lemblores
costeros registrados en la estacion CUIP. Ademas de l1a razon ya
mencicnada para elegir esta estacién como base, se tomd en cuenta
el hecho de que se conocen los cocientes espectrales (o funciones
de trasferencia) de numerosos sitios de la ciudad de México con
respecto a esta estaciéon (Singh et al, 1988a) lo que permitiria
estimar el espectro de amplitudes de Fourier en cualesquiera de

estos sitios. leos espectros de los temblores mencionados fueron
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ajustados al siguiente modelo ‘
log FS(T) = A(T) M_+ C(T) log R + BT ©(3.3)

donde FS(T) denota al mayor valer de dos componentes ortogonales
del espectro de amplitudes de Fourier y A(.), B(.) y C(.} son
coeficientes que dependen del periodo. Esta forma funcional,
también elegida por McGuire (1978) en su estudic de espectros
californianos, estd de acuerdo con modelos tedricos de fuente.
Aplicando regresién lineal se obtuvieron los coeficientes A, By C
para 18 periodos-entre 0.2 ¥y 2.5 s. Sus valores se presentan en la
tabla 3.1, junto con las correspondientes desviacicones estandar de
log FS(T)}, ¢. En la tabla 3.1, FS(T) estd en cm/s y R en km. La
fig 3.1 muestra espectros de amplitudes de Fourier predichos para
diferentes magnitudes y una distancia fija-de 280 km (una
distancia probable para un future gran temblor en la brecha de

Guerrero).

Una vez predicho el especirc de amplitudes de Fourier en CU para
un temblor postulado caracterizade por su magnitud y minima
distancia a la zona de ruptura, es posible obtener el espectro del
mismo temblor en muchos sitios del valle de México (alrededor de
80) en virtud de que es posible, con base en registros de
temblores pequeﬁos, estimar la funcién de trasferencia de dichos
siiios con respecto a CU {ver, por ejemplo, Singh et al, 1988a).
Esta estimacién del espectro en el sitio, Jjunto con una estimacion
de la duracion de-la fase intensa del movimiento, conduce, via la
teoria de vibraciones aleatorias, a estimaciones de espectros de
respuesta vy otros valores de intensidad como aceleracion y
voelocidod maximag (ver, por ojemplo, Ordarz y Reinoso, 1987; Ordaz
ot ad, 1988 (rdaz vy Relnoso, 1989).

La tecnica anterior, que se basa en {unciones trasferencié

cbtenidas a partir de temblores moderados, supone comportamineto
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lineal del suelo. Esta hipbtesis podria no ser valida en algunos
sitios durante excitaciones debidas a temblores mayores. Sin
embargo, la evidencia muesira que aun durante el terremoto de
1985, hubo un efecto no lineal despreciable (Singh et al, 1988a).
En estas condiciones, es de esperarse que el procedimiento
descrito funcione .adecuadamente para predecir movimientos

ocasionados por todos' los temblores costeros de interés.

Quizd el avance reciente mAs notable en la estimacidén de
movimientos fuertes en México sea este usoe de espectros de
amplitud de Fourier para caracterizar los movimientos del terreno
. ¥ para producir, a partir de ellos, leyes de atenuacién para las
ordenadas del espectro de respuesta. Esta técnica fue wusada por
primera vez en analisis de riesge sismico en nuestro pais por
Sanchez-Sesma (1985). El caracterizar movimientos del terreno por
sus espectros de amplitud de Fourier ha venido a sustituir a la
estimacién de aceleracién y velocidad maximas del terreno que, en
conjunto con reglas simples, permitian definir forma y amplitud de

 los espectros de respuesta (Esteva, 1970).

3.1.2 Amplificacién en la zona firme de la cuenca

Es bien sabido que en la zona de lago de la cuenca de México las
ondas sismicas sufren una drastica amplificacion. Esta
amplificacién, medida en términos del espectro de amplitudes de
Fourier, puede alcanzar valores de 10 a 50 -dependiendo del sitio
y la frecuencia- con respecto a lo registrado en la zona f{lirme,
por ejemplo la estacidon acelerografica de CU., Existen evidencias
claras de que aun en la zona dura las ondas estan amplificadas con
respecto a lo que podria esperarse a partir dg estudios de
atenuacién empleando registros de sitios fuera del valle de
México. Esta amplificacién es del orden de 10 en el rango de

frecuencias de interés para ingenieria sismica (0.3 a 3 Hz). La
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fig 3.2 muestra la' amplitud del espectro de Fourier para
frecuencias de 0.3 y 9.5 Hz como funciones de la distancia, para
el temblor del 25 de abril de 1989 (Ms 8.9); Los circulos abiertos
representan sitios de la zona dura del valle de México mientras
que los circulos llenos sefialan sitics fuera de la cuenca. La
linea continua muestra el ajuste por minimos cuadrados para esta
magnitud y las frecuencias mencionadas, incluyendo los datos de 6
temblores ampliamente registrados. Nétese que las amplitudes en la
zona dura son iguales o mayocres que las de la zona epicentral (R <
30 km). La causa de esta amplificacidén esta muy probableménte
relacionada con particularidades del valle de México, ya due la
anomalia-no se observa muy claramente en sitios en las afueras del
valle. Tal vez la explicacién sea la existencia de una cuenca
sedimentaria ant igua, de_ materiales poco competentes,
scbreyaciendo al basamento rocose de mayor rigidez. Algunos

cdlculos preliminares (Campillo et al, 1988) dan cierta fuerza a

fl

esta conjetura.

3.2 La costa del Pacifico

En los ultimos dos afios se ha realizado un analisis de los
movimientos fuertes registrados en sitios cercanos a la fuente
sismica de eventos de subduccién en la costa mexicana del Pacifico
(Singh e§ al, 1989). Se analizaron 64 registros en el rango de
magnitudes 3 = M = B.1 y para distancias a la zona de ruptura
menores a 54 km, para estudiar el escalamiento de la aceleracién
maxima del terreno y el espectro de amplitudes de Fourier, a(f),
come funciones de la magnifud. Todos los datos a partir de 1985
fueron registrados por la red de acelerdgrafos digitales de

Guerrero (Anderson et al, 1987a, 1987b; Quaas et al, 1987).

Para estudiar la dependencia de la aceleracién maxima con la

‘magnitud, los datos se normalizaron a una distancia de 16 km (la
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minima distancia focal que puede esperarse si se supone que la
profundidad de la placa es aproximadadmente 16 km)

multiplicandolos por el factor (R/16) e"(R—IBJf/BQ

que toma en
cuenta la alenuacidén geométrica y la atenuacién anelastica. Se usoé
para 8, velocidad media de propagacién de las ondas de corte, un
-valor de 3.2 km/s y se tomd6 Q = 100 f, wvalor reportado por Singh
et al (1990a) como adecuado para la costa mexicana del Pacifico.

2

Se consideré a = ( (a
max E

Y i

aceleraciones pico de las componentes EW y NS respectivamente. En

, donde ay a son las
E N

la fig 3.3 se presentan los valores de a\max normalizados a 16 km
en funcién de la magnitud, M. Puede oBservarse que para 3 = M = B
a muestra una clara dependencia con M. Sin embargo, para M = 6
los datos, aunque limitades en numero, no muestran un incremento

sistematico de a con respecto a la magnitud.
M X

Los autores del estudio analizaron las posibles causas de esta
aparente saturacién de la aceleracidén maxima. Concluyen que se
debe al tamafio finito de la  fuente sismica y proponen un modelo
parametrico relativamente simple del espectro de amplitudes de
Fourier, basade en las siguientes ideas: supéngase que una fuente
sismica ‘circular de radio r, rompe con intensidad uniforme en toda
el area. El punto de observacién P se localiza a una distancia Ro
de la zona de ruptura Jjusto arriba del- foco sismico. El é4rea de

ruptura se considera dividida en elementos de tamafio diferencial,.
Y se supone que la ruptura de cada elemento ocurre aleatoriamente
con probabilidad uniforme en el intervalo (O,Td). Con estas

consideraciones, Singh et al (19838) encuentran qﬁe

. . -2nukf

a’(f) = 2c2A2(f)(Moff)2—e——2_ [El(aRo)-El(a\/ R§ + r§ )] (3.4)

R .
8]

donde A(f]_es un factor que corrige por amplificacién de las ondas
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S al propagarse q; través de materiales con velocidades
progresivamente menores (Boore, 1986), MO es el momento sismico, a
= 2r/8Q, k es un parametro de atenuacién que corrige por efectos
de sitio (Singh et al, 1982) y que, en general, es funcién de la
distancia y E1(') es la integral exponenc;al {Abramowitz y Stegun,
1965). Ademas, !

i

2
Rﬂ¢ (2n)" F P
Cc = 3
anpB
donde Rﬂ¢ es el patrén medio de radiacién, F = 2 toma en cuenta la
‘aplificaciéon por efecto de la superficie libre, P = I/VZ toma en

cuenta la particién de la energia en dos componentes horizontales
iguales y p es la densidad promedic de los materiales a través de
los cuales se propagan las ondas. En la ec 3.4 fces la 1llamada
frecuencia de esquina (Brune, 1970} dada por

£ =0.491 8 (zmr/Mo)"3 = 2.34 p/2ar,

(B en km/s, Ao en bares, HO en ergs, ro en km]
donde Ac e In enitda de enfucrzo.

l.os autores muestran que a medida que el punto de observacion se
'aleja de la fuente sismica, el modeloe descrito por la ec 3.4
tiende a convertirse en el conocido espectro de fuente puntual w2
{Aki, 1967; Brune, 1970). Esto obedece a que conforme RO crece en
relacion al tamafio de la fuente, ro, el tamafo de esta ultima cs
cada vez menos relevante, hasta que puede considerarséle un
punto. A partir de la ec 3.4 y empleando teoria de vibraciones
aleatorias Singh et al (1989) encuentran expresiones aproximadas
para la aceleracién maxima esperada del terreno. En la.fig 3.4 se
presentan curvas de a contra mégnitud para una distancia fija

de 16 km y difcrentes valores de los parametros Ao y k. Se
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comparan conllés que resultarian de un modelo de fuente puntual y
con los datos de a normalizados a la misma distancla. Se
observa que para M =z 6.5 el modelo de fuente finita propuesto
predice aceleraciones mas bajas que ei modelo clasico de fuente
puntual. Para M =z 7.8 el modelc de fuente finita muestra una
saturacién de amx, que aproximadamente concuerda con los datos

" registrados en la zona epicentral.

Al tratar de predecir aceleraciones maximas en sitios localizados
a mayores distancia focales el modelo propuesto, como se ha
sefalado, se convierte en un modelo de fuente puntual. Singh et al
(1990a) observaron que los espectros de este tipo de temblores no
pueden ser explicédos en términos del modelo de Brune (1870) sin
hacer importantes modificaciones, lo cual podria deberse a las
siguientes causas: a) efectos de directividad; b} efectos de

sitio; o c) inaplicabilidad de la aproximacién de ondas de cuerpo.

Con el fin de contar con relacicones de atenuacién confiables para
la costa del Pacifico a distancias focales mayores a unas cuantas
veces la dimensiéon del area de ruptura, Ordaz et al (1989)
calcularon relaciones empiricas a partir de los datos registrados
por la red digital de Guerrero. A partir de estos datos vy
aplicande la técnica de regresion lineal descrita por Joyner y

Boore (1981) Ordaz et al (1989) encuentran que -
log a =1.76 + 0.30M - log R - 0.0031R (3.5)
max s

con una desviacién estandar de log a igual a 0.25.
max

Se considera que para distancias focales intermedias la ec 3.4

describe adecuadamente la forma espectral cuando se hace
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Singh et al (1989) encuentra que, en promedio para diversos sitios
de la costa del Pacifico, Ky = 0.018 ¥y Q1 = 1500 km. Sin embargo,
como se ha mencionado, aunque la forma espectral dada por la ec
3.4 es aproximadamente correcta, su amplitud no lo es. Por esta
razén puede aceptarse para distancias focales intermedias la forma
de la ec 3.4, pero ajustando su amplitud de modo que se obtenga la

aceleracién maxima calculada con la ec 3.5.

Se considera que las expresiones presentadas en este .inciso
constituyen medios razonables para predecir caracteristicas de los
movimientos del terreno originados por temblores de subduccién en

la costa mexicana del Pacifico.

3.3 Uso de teoria de vibraciones aleatorias

En los dos incisos anteriores se han dado expresiones que permiten
estimar ¢l cespectro de amplitudes de Fourier en funcién de la
magnitud y localizacién del temblor, tanto para la cuenca de
México como para la costa del Pacifico. Aunque las amplitudes del
espectro de Fourier son medidas de la intensidad del temblor,
resulta mas conveniente expresar la intensidad en términos de
otras cantidades mejor correlacionadas con el posible dafio
estructural, como las ordenadas del espectro de aceleraciones de

respuesta paran un amortiguamiento dado.

La informacién contenida en el espectro de amplitudes de Fourier,
sin- embarge, no es suficiente para calcular el espectro de
respuesta. En efecto, dado en espectro de amplitudes de Fourier,
existe un numero infinito de acelerogramas que podrian producirio.
El numero seria infinito aun si se prescribiera la duracién del

movimiento, puesto que nada se dice sobre las fases.

Cada uno  de los  acelerogramas con espectro de amplitudes y
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duraciéon dados produciria un valor diferente de rospuesta maxima
en un osciladeor con caracteristicas conocidas. La respuesta maxima
es, desde este puntd de vista, wuna variable aleatoria cuya
distribucién de probabilidades y momentos estadisticos fueron
calculados en la aécada de los 50, en los inicios de lo que ahora
se conoce como teoria de vibraciones aleatorias (Rice, 1954;
Cartwright y Longuett-Higgins, 1956). Posteriotmente surgieron
expresiones asintéticas y férmulas aproximadas que 'permiten
calcular el valor maximo esperado de respuestas lineales (ver, por

e jemplo, Boore, 1983).

‘Los resultados teéricos existentes son, en general, vAalidos cuando
se aceptan algunas hipétesis sobre la naturaleza de las sefiales
sismicas; en particular, usualmente se exlge que el movimiento séa
estacionario y ergddico. Ordaz y Reinoso (1887) analizaron
aCelerogramas‘registrados en la ciudad de México y compararon los.
espectros de respuesta exactos (seudoaceleraciones, 5% del
amortiguamiento critico) con los que resultan de suponer que del
movimiento sélo se conocen el espectro de amplitudes ae Fourier y
la duracién de. la fase intensa. Encuentran que no existen
discrepancias excésivas entre los espectros de respuesta
calculados con ambos métodos cuando la duracién de la fase intensa
se define como el lapso en que se concentra entre el 5 y el 95% de
la intensidad de Arias (Arias, 1969). De este trabajo y de otros
estudios posteriores (Reinoso et al, 1989; Singh et al, 1883) se
concluyé que el uso de los resultados de la teoria de vibraciones
aleatorias es satisfactorio para calcular respuestas lineales
maximas, aun en el caso de acelercogramas registrados en sitios
blandos de la ciudad de México en los cuales se viola claramente

la hipétesis de estacionariedad {Grigoriu et al, 1988).
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3.4 Espectros de disefo por sismo para el Distrito Federal y el

estado de Guerrero

En esta seccién se menciona brevemente el impacto de algunos de

los resultados mencionados anteriormente en la determinacién de

espectros de disefio para el Distrito Federal y el estado de
!

Guerrero.

3.4.1 E]l Distrito Federal

Para estimar los movimientos del terreno que podrian afectar
seriamente al DF, se postularon cuatro temblores representativos y
se Supuso que son los mas peligrosos que es razonable esperar
durante los préximos 150 afios. Para cada evento se estimd su
espectro de amplitudes de Fourier en Ciudad Universitaria,
estacién que fue elegida porque en ella se dispone del mayor
numero de acelerogramas. Para estos fines, los temblores que

ocurtren en nuestro pais fueron divididos en cuatro grupos:

a) temblores locales, generados en la placa de Norteamérica bajo
el valle de México y sus inmediaciones. La maximar magnitud
registrada en este siglo para este tipo de temblores es ML = 5.1,
donde HL dencta magnitud local, Aunque es probable que puedan
generarse eventos con magnitudes de hasta 5.5 (Mooser, 1987) se
eligié una magnitud de 4.7 y distancia focal de 11 km para el
analisis determinista. Esto se decidié por el hecho de que cada
evento afectaria una zona reducida, por lo que el periodc de
recurrencia para cualquier punto del DF es mucho mayor que para

toda la regién.
b) Temblcores en la placa continental, generados en el resto de la

placa de Norteamérica. Los miembros de este grupo gque mas

seriamente amenazan a la ciudad de México se producen en las
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interseccicnes de fallas principales o en los extremos de aguellas
que han venideo creciende sistematicamente. E1~ sitio que se
consider6 mas peligroso es el extremo oriental de las fallas que
definen «l graben de Acambay (Mooser, 1987). En 1912 ocurrid en
este sitio un temblor con magnitud 7.0 y no se han producidoe
eventos importantes desde entonces. Se asigné al temblor
represcenlativo de este grupo una magnitud de 7.0 y una distancia

focal de 80 km.

c) Temblores de profundidad intermedia. Las magnitudes registradas
de temblores que ocurren en la placa de Cocos tienen una tendencia
decreciente con la distancia a la zona de subduccién. Dada la
profgndidad de la placa de Cocos bajo el valle de México, se
encuentra que el candidato més peligroso de este grupo tiene una

magnitud de 6.5 y profundidad de 80 km.

d) Temblores de subduccion. Estos eventos son los que
histéricamente han causado los dafios mas graves a la ciudad de
México. Como se menciond, La maxima magnitud registrada desde 1800
e Ms o= B2 para el temblor de Jalisco de 1932, 5in embargo, los
que se producen frente a las costas de Michoacan y Guerrero son
los que producen los movimientos mas violentos en el DF. Como se
indico, un andlisis de las zonas gue podrian deslizarse en un solo
gran temblor muestira que el sismo mas violento que seria razonable
esperar «n la brecha sismica de Guerrero tendria Ms = 8.2. La
distancia a. la cuenca de México es incierta. Se asignaron_
probabilidades de 0.25, 0.5 y 0.25 a R=180, 248 y 280 knm

respectivamente.

El espectro de amplitudes de Fourier para los tres primeros grupos
 de tgmblores se supuso correctamente descrito por el modelo w?
{Brune, 1970. Boore, 1883). En la tabla 3.2 se presentan los
parametros usados para cada uno de los tres eventos. En la fig 3.5

se presentan los espectros de amplitudes de Fourier resultantes de
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la aplicacién de ese modelo.

Para ¢l evente local y el évento de profundidad intermedia o de
fallamiento normal, los parametros se eligieron de modo que se
describleran adecuadamente las observaciones de espectros de
témﬁlores reales del grupo correspondienie. No se disponia de
registros de temblores del grupo de Acémbay por lo que se usaron
parametros que el equipo de geofisicos consideré razonables. Para
el evento de subduccién se emplearon envolventes de los espectros
predichos con las leyes semiempiricas que se describier‘.on en el

inciso 3.1 (ver figs 3.1 y 3.5).

Para fines del reglamento de construcciones del DF se requieren
espectros de respuesta de aceleraciones para 5% del
amortiguamiento critico. Estos fueron calculados usando teoria de
vibraciones aleat9rias (Boqre. 1983; Boorg y Joyner, 1984). Comp
se iﬁdicé anteriormente, esto requiere el espectré de amplitudes
de Fourier y la duracién del movimiento del terreno. Esta ultima
cantidad fue estimada c¢on base en valores observados para
temblores registrados. Los espectros de amplitudes de Fourier en
los sitios escogidos como representativos de cada una de ias zonas
en que se encuentra dividido el valle de México fueron calculados
multiplicando los espectros estimados en terreno firme por la
funcién de trasferencia del sitic. Esta ultima fue evaluada a
partir de aunalisis unidimensicnales de propagacién de ondas SH,
con base en la informacién geotécnica disponible. Cabe mencionar
que cuando se realizaron estos estudios no se contaba con
registros de temblores que permitieran determinar la funcién de

trasferencia empirica.

Estos resultados, aunados a los espectros de respuesta calculados
para el gran temblor de 1985 en los sitios en que se disponia de
registros, permitieron la construccién de los espectros de disefio

que Se propusieron para el reglamento de construcciones. Estos
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espectros de disefioc son envolventes simples de los espectros de
respuesta modificados para tomar en cuenta la duraclén esperada
del movimiento del terreno y el comportamiento inelastico de las

estructuras.

Para calcular las tasas de excedencia de intensidades en ei DF,
asi como las pérdidas esperados por sismo, los procesos de
ocurrencia de todosilos grupos de temblores gue se mencionan, a
"excepcién de los de subduccién, se supusieron poissonianos en
virtud de gque pueden origlnarse eventos en un gran numero de
fallas sensiblemente independientes. La forma adoptada para la
relaciones magnitud-frecuencia, asi como los métodos bayesianos
para la estimacién de sus parametros, pueden consultarse en

Rosenblueth et al (1989} y las referencias que ahi se indican.

Los grandes temblores de subduccién son generados en unos cuantos
sitios bien delimitados, por lo que no se justifica la hipétesis
de ocurrencia seguin un proceso de Poisson. Se asigné a los tiempos
entre este tipo de eventos, para Mz7, una distribucidn gamma
{analisis poéteriores a la elaboraciéon de este estudio han
mostrado que resulta mas conveniente asignar allos tiempos entre
grandes temblores wuna distribucién lognormal; ver Jara ¥y
Rosenblueth, 1988); para M<7, se conservd la hipdétesis de Poisson.
En el caso de M>7 se adoptdé una densidad de probabilidad
parabbélica para las magnitudes. La zona de subduccién fue diyidida
en 13 regiones, de acuerdo con lo sefialado por Nishenko y Singh
(1987b). Se supuso que cada regién poseia un proceso de ocurrencia

independiente de los procesos de las demas regiones.

Comc puede apreciarse, el método adoptado para efectuar les
cadlculos que gularon la eleccién de los especiros de disefio para
el DF descansé fuertemente en algunos de los resultados recientes
que se han descrito sobre sismicidad, modelos de 1a fuente

sismica, movimientos fuertes y su estimacién usando teoria de
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vibraciones aleatorias.

3.4.2 El estado de Guerrero

De acuerdo con lo expresado en el inclso 2, el riesgo sismico en
la éosta del estado de Guerrero estA dominado por la ocurrenéia. a
corto plazo, de un gran temblor en la brecha de Guerrero. Resulta
entonces de suma importancia la estimacién de la magnitud maxima
que tal temblor podria generar, asi comoc el calcule de los’
movimientos esperados del terreno en la zona epicentral y el
establecimiento de leyes de atenuacién de las aceleraciones
espectrales. En virtud del formato probabilista adoptade en el
estudio que condujo a los espectros de disefio para el estadeo de
Guerrero (Ordaz et al, 19839), la distribucién de probabilidad de
los tiempos entre grandes eventos en la brecha también resultoé ser

decisiva.

Estos problemas fundamentales -magnitud maxima esperada,
movimientos en la zona epicentral, su atenuacién con la distancia
y distribucién de los tiempos entre grandes eventos- fueron
atacados con las ideas derivadas de algunos de los estudios que

aqul se han mencionado.

4. CONCLUSIONES

Se han expuesto algunos de los resultados mAs Iimportantes gque se
han producido a partir de los sismos de 1985 en materia de
sismicidad, caracteristicas de los grandes temblores y estimacién
de movimientos fuertes. Se ha hecho especial énfasis en aquellos
que mayor impacto han tenido desde el punto de vista de la

ingenieria sismica en nuestro pais.
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Se han esbozado las ideas y métodos con los cuales es posible
estimar algunas de las caracteristicas de los movimientos fuertes
que pueden esperarse de temblores que ocurran en el futuro. El
énfasis de estas técnicas de estimacién se ha puesto en 1la
Evaluacibn de riesgo sismico en el valle de México y en la costa
del Pacifico, regiones que histéricamente han sido las mAs

afectadas por grandes temblores.

Como el presente trabajo muestra, ha habido un gran avance en la
comprension de los fenémenoslsismicoé después de los temblores de
septiembre de 1985. S1 tomamos en cuenta el reciente aumento en la
instrumentacién sismica en México, es de esperarse que la
investigacién en la materia aumente muy rapidamente en el futuro
proximo. y llene las lagunas en el conoclimiento actual. Esto Gltimo
requerira del concurso de un mayor numero de investigadores de
alto nivel asi como de la continuidad en el apoyo financiero para

estos fines.
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Tabla 2.1 : Periodos de recurrencis observados de grandes temblores
superficiales s lo largo de la zona de subduccitn de México. Los
datos entre corchetes son menos confiables. -

Regidn Localizacién aprox. Afo del evento Periodo
Lat (*N) Long (*0) promedio
' {afios)
E+ Oaxaca 16.2 95.8 1897(7.4); 1928(7.5); 1965(7.8) 34
C. Caxaca 16.0 96.8 1870(7.9); 1928(7.8); 1978(7.8) 54 -
0. Daxaca 16.6 97.7 [1854(7.7)1; [1894(7.4)); 192B(7.6); 1968(7.4) 38
Ometepec 16.5 $8.5 1950¢7.1); 1982¢4.%, 7.0) 32
San Marcos 18.7 9.2 [1845¢8.1)); 1907(7.7); 1957(7.5) 56
Pexatlén 17.3 101.4 1943(7.5); 1979(7.6) 36
Michoacan 18.1 102.5 1999(7.7); 1985¢(8. 1) 7%
Colima 18.4 103.2 1941¢7.7); 1973(7.5) 3R
Tabla 2.2: Parémetros de fuentes de los tembiores del 19 y 21 de septiembre de 1985,
M, = momento sismico, u = despiszamiento promedio sobre 1a falle,
Oo = cafda de esfuerzo, L = longitud de la falia y W a ancho de la falla.
Evento Tiempo de Local §zacion profundidsd® Mx1027 Lxw, k¥  uem  Ad,
Origen origen ) dina-cm : bares
19 Sept 1985 o 13:17:49.05 18.141°N, 102,.700%0 16 km 12.0 170 x 50 284 25
(Hs=8.1) '
21 Sept 1985 01:37:11.75 17.618°N, 101.815%0 20 km 1.8 66 x 33 184 &5
(M =7.6)

* profundidad restringida a partir de modelado sintético de ondas P

s

8,

+ formula useda bo =—

IzLut



Tabla 3.1 Coeflcientes A, C, B y desviaclién
estandar de log FS(T) (ec 3.3)

T A C B .
2.5 0.267 -2.421 5.249 0.220
2.3 0.230 -2.289 5. 168 0.224
2.1 0.324 ~2.087 3.999 0.214
2.0 0.334 -1.810 3.270 0.186
1.9 0.309°  -2.273 4.667 0.189
1.8 0.310 ~2.456 5. 164 0.195
1.7 0.323 -2.765 5. 840 0.209 .
1.6 0.385 ~2.701 5. 154 0.200
1.5 0.400 -2.936 5. 556 0.189
1.4 0.388 ~3.053 5. 856 0.189
1.3 0.372 -3.421 6.859 0.172
1.2 0.375 ~3.346 6.603 0.141

1.1 0.360 -2.740 5. 169 0.130
1.0 0.364 -2.458 4.439 0.119
0.8 ‘0. 416 -3.326 6. 155 0.137
0.6 0.304 -3.109 6.211 0.142
0.4 0.312 -3.220 6.221 0.123
0.2 0 4.994 0.103

.203 -2.459




Tabla 3.2 Parametros de los espectros de
amplitudes de Fourier de los tembleores
seleccionados {segun Rosenblueth et al, 1988).

Acambay Local Normal
M 7.0 4.7 6.5
R (km) 80.0 11.0 80.0
M, (ergs) 3.5¢10%°° . 1.4x10% 7.0x10%°
£_ (hz) 0.103 0.800 0.222
Acs (bar) 100.0 50.0 200.0
p (gr/cms) 3.1 2.5 3.1
V_ (kn/s) 3.2 2.3 3.2
T_(s) ' 30.0 7.0 30.0

En todos los cases, Q = 200 fo.a' ¥ factor de

sitio Fs = 4.2.

(LN



ot

T

Fig 2.1. El mapa de Méxlico y la batimetria. Las Areas de ruptura de algunos
temblores estadn marcadas con las lineas discontinuas. Los circulos negros
indican epicentros de los grandes temblores mexlcanos entre 1928 y 198¢. En la

p}rt—e superlor se incluyen° las funcziémes de tlempo de estos temblores. donde
- Tas ordenadas representan Mo(t) (x10" dina-cm/seg}.



+ X .
il ) M <3 o 20 Sep 1988 N
- 35S M<4 a SEM <4 &
McZ24 o z4
1973 + ¢ McZd o
s, (7.95) Estacidn acelerogréfica P
~ : -

" Estacidn Portétil +

104% w oy ’ oz or .
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MODIFICACION DE LOS ESPECTROS DE DISENO CONOCIDO EL
PERIODO DOMINANTE DEL TERRENO:
EL CASO DEL VALLE DE MEXICO

1. INTRODUCCION

El periodo fundamental de la estructura T, y del periodo dominante del terreno T, son
parametros determinantes en el disefio estructural y de gran impacto en la economia de la
construccion. Es posible reducir el valor de los periodos de vibrar de una estructura
mediante elementos rigidizadores, o bien, - “optar por alternativas que le den mayor
flexibilidad, dependiendo de las caracterisitcas del sitio de desplante, en pamcular el
periodo dominante. En este trabajo se discute la metodologia propuesta por el Reglamento
para tomar en cuenta el periodo del sitio en el disefio sismico. Ademas, se ilustran las
modificaciones en los espectros de disefio que resultan de tomar en cuenta estas
recomendanciones, para ello se han construido contornos de disefio, o bien, curvas de igual
valer del cocficiente sismico ¢ ¢l dominio T, - 7T,. Estos contornos sc comparan con
contornos de respuesta espectral obtenidos a partlr de un modelo umd1men51onal de
propagacion de ondas de corte.

II. VULNERABILIDAD DEL VALLE DE MEXICO

La formacion geoldgica del valle de México, constituida por depositos aluviales y lacustres,
en combinacion con el efecto de subduccidn en la costa del Pacifico y otras fuentes
tectonicas, propician condiciones de alto riesgo sismico. Los temblores que con mayor
fuerza han azotado al valle de México-se originan en la brecha de Guerrero por la
subduccién de la placa de Cocos en la placa de Norteamérica. Se sabe que a pesar de que la
~ distancia entre el valle y la zona epicentral es de alrededor de 300 km, las ondas sismicas que
llegan a la cuenca se amplifican dramaticamente por la presencia de los estratos arc1llosos
mas superficiales (fig 1).

Historicamente se han registrado dafios por sismo a muchas construcciones. Los sismos de
septiembre de 1985 causaron dafios y muertes sin precedente en la region. El informe del
Comité Metropolitano para emergencias indica que mas de 5000 edificios fueron dafiados o
destruidos (SGOP, 1988). Las experiencias vividas obligan a profundizar en el estudio del
comportamiento del suelo en el valle de México, asi como en otras zonas de alta
vulnerabilidad. Conociendo la respuesta que presenta el suelo ante condiciones sismicas se
" podrén disefiar obras civiles con menor incertidumbre, lo que conduce a la construcciones de
obras mis seguras y economicas. |
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Figura 1. Amplificacion de las ondas sismicas en el valle de México

III. RED ACELEROMETRICA DEL VALLE DE MEXICO Y
MICROTEMBLORES

Después de los sismos de 1985 el valle de México ha sido instrumentado con acelerémetros
digitales. Actualmente se cuenta con casi cien estaciones en la superficie del terreno (fig.2).
Las estaciones acelerométricas estan controladas actualmente por el Instituto de Ingenieria
(I de I) de la UNAM, el Centro Nacional de Prevencién de Desastres (CENAPRED) vy el
Centiro de Instrumentacion y Registro Sismico (CIRES) de la Fundacion Javier Barros
Sierra. Hasta la fecha se han registrado cerca de 50 000 segundos de movimiento
correspondientes a mas de 8 sismos de subduccion de magnitud Richter mayor a 5. Por otro
lado, la utilizacion de aparatos para registrar vibracion ambiental ha tenido gran aplicabilidad
en el monitoreo de edificios y su uso se ha extendido a la medicién de periodos dominantes
del terreno.

Con el fin de contar con un mapa del valle de México que mostrara con mayor claridad los
periodos dominantes del suelo y que cubriera una superficie mayor a la de los estudios
hechos hasta hoy, Reinoso y Lermo (1991), proponen un mapa de isoperiodos aplicando la
técnica de cocientes espectrales a partir de registros de movimientos fuertes captados por la
red acelerométrica del valle de México y complementada con los registros de
microtemblores (fig. 2). Este mapa puede ser utilizado en sustitucién del mapa de
isoperiodos que se propone en las Normas Técnicas Complementarias para Disefic (NTC)
por Sismo del RCDF (fig.3) y ademas es un instrumento practico para la modificacion de los
espectros de disefio que permite el Reglamento.



IV. PERIODOS DEL SUELO EN EL DISENO SISMICO

El RCDF establece espectros de disefio para cada una de las zonas geotécnicas,
considerando para cada zona diferentes coeficientes sismicos y tomando en cuenta el grupo
de construccion de que se trate (A o B). En la tabla 1 se indican los parametros que deben
considerarse para la construccion de los espectros de disefio.

Figura 2. Curvas de isoperiodos con funciones de trasferencia y microtemblores



Estralla

Figura 3. Mapa de isoperiodos propuesto por el RCDF

Tabla 1
Zona Ta Thb r c
grupo B grupo
A
I 0.2 0.6 1/2 0.16 0.24
H 0.3 1.5 2/3 0.32 0.48
Hi* 0.6 3.9 ! 0.40 0.60

*Aplicable a las regiones que indican las NTC en la zona II

El coeficiente sismico (c) establece la aceleracion que corresponde a una estructura en
funcidn de su periodo fundamental de vibracidon. El coeficiente sismico se expresa en partes
de la aceleracion de la gravedad (g). Los valores de Ta y Tb marcan los limites del grupo de
periodos estructurales a los que corresponde el maximo coeficiente sismico en el espectro,
es decir, la parte del espectro de disefio a la cual se le asignan las maximas aceleraciones.
Por su parte, r representa el exponente que marca la forma en que decrece la curva después
del la abscisa Tb. Para la obtencion de las ordenadas espectrales de aceleracion (a), se hace
uso de las siguientes relaciones:

1+3T/T,
a=——->=¢

Si T<T, 1
2 . (1)



a=c . Si T,<T<T, )

a=(£)c Si T,<T . (3)

En la figura 4 se han construido los espectros de disefio para cada una de las zonas
geotécnicas y para los dos grupos de estructuras.

ESTRUCTURAS TIPO A ESTRUCTURAS TIPO B

ZONA

ZONA Il \

TONA M

A
TONA Il \

COEF CIENTE SISMICO ¢ (g)

1 L L V) 0 N 1
4} 1 2 3 4 5 ©o 1 2 3 4 -1

PERIODO (s) PERIODO (s)

Figura 4. Espectros de disefio

Sin embargo, conociendo el periodo del suelo, el coeficiente sismico, puede modificarse al
aplicar la ecuacion que aparece en el apéndice A4 de las NTC:

16T,
4 + T}

4

donde Ts es el periodo del sitio. El valor de ¢ obtenido es aplicable a estructuras del grupo B
y se considera 1.5 veces su valor para aquellas del grupo A. Se excluye su uso para
construcciones ubicadas en las dos regiones que marcan las NTC en la zona de transicion.
Esta ecuacion no considera reducciones del coeficiente sismico para periodo del suelo igual
a dos segundos, debido a que es en esos sitios donde se han reglstrado las maximas
aceleraciones producidas por un sismo (Septiembre/85).

Considerando el periodo Ts=0.5 s como frontera entre la zona de I (lomas) y la II (de
transicion), y Ts=1.0s como divisién entre la zona Il y la III (de lago), puede trazarse el
comportamiento que sigue el coeficiente ¢ conforme varia el periodo del suelo, como lo
ilustra la figura 5. Con linea discontinua se observan los valores de c para cada zona
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geotécnica sin considerar el periodo dominante del suelo (tabla 1) y con linea continua la
variacion de ¢ al aplicar la ec.4. En estas curvas se observa lo siguiente:

ESTRUCTURAS TIPO A ESTRUCTURAS TIFO B

Z0MA NIl

ZORA I

COEFICIENTE SISMICO ¢ (g)

o

'o A L. (1l L R — e,
) 1 2 3 4 s o 1 2 3 4
PERIODO (s) PERIODO (1)

Figura 5. Variacion del coeficiente sismico con el periodo del suelo

« Al considerar el periodo del suelo, ¢ llega a reducirse hasta un 30 % en la zona Il ya que
puede alcanzar valores proximos a 0.28 para estructuras del grupo B y 0.42 para el A,
aproximadamente.

e La reduccion de ¢ en la zona II alcanza valores de 0.19 para estructuras del grupo B y
0.29 para el A, lo que equivale a reducciones del 40 %, aproximadamente. '

« Existen pequeiias porciones de la zona Il donde Ts puede exceder a un segundo, lo qug_;.
puede ocasionar coeficientes ¢ mayores a 0.32 para el grupo B y a 0.48 para el A.

La variacion de Ta y Tb al conocer el periodo del sitio se lleva a cabo por las relaciones de
la tabla 2. En la figura 6 se muestra con linea discontinua los valores que adoptan Ta y Tb
sin conocer el periodo del suelo y con linea continua los valores que toman estos
parametros al conocer tal periodo. Debido a que estos valores delimitan el intervalo de
periodos estructurales a los que corresponden aceleraciones mayores en los espectros de
respuesta, la condicion mas favorable serd aquella donde Ta y Tb presenten valores
cercanos. Se observa también que el valor de Ta siempre serd mayor cuando se tiene
conocimiento del periodo del sitio. Sin embargo, Tb solo se reducira cuando Ts es menor a
3.25s.

Tabla 2

Zona T Ta i ' Tb



11 0.64 Ts 1.2 Ts
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Figura 6. Variacion de Ta y Tb con el periodo del suelo

En las figuras 7, 8 y 9 aparecen con linea continua los espectros de disefio para las zonas I y
11 que marca el RCDF sin ninguna modificacién. Con linea discontinua se indican los
espectros extremos entre los que pueden variar los espectros de disefio al considerar las
modificaciones correspondientes a los valores del coeficiente sismico ¢ y a los parametros
Ta y Tb en funcién del periodo del sitio Ts. Se ha tomado también, como frontera entre las
zonas I y III, a un segundo de periodo del suelo.

ESTRUCTURAS TIPO A ESTRUCTURAS TIPO B

COEFICIENTE SISMICO ¢ (g)

PERIODO (s) FERIODO (s)

Figura 7. Variacion del espectro de disefio en la zona I
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Figura 8. Variacioén del espectro de disefio en la zona II1. Estructuras tipo A

INTERVALO DE O A 25 INTERYALO DE 2s A 3s

-
.o
S

COEFICIENTE SISMICC ¢ (g)

.0 — 1 L L .0 1 L o 1
0 . 1 2 3 4 5 o, 1 2 .3 4 5
‘ PERIODO (s) PERIODO (s)

Figura 9. Variacion del espectro de diseiio en la zona I1I. Estructuras tipo B !

Puede observarse que el conocimiento de Ts conduce, en general, a ordenadas espectrales
menores, conservando la amplitud méxima para los periodos tguales y cercanos al del sitio.
Los espectros modificados indican una reduccion del intervalo de periodos con ordenadas
espectrales maximas. La reduccion del intervalo de periodos para las aceleraciones
espectrales mayores es de aproximadamente 40% . Este hecho puede ocasionar que la
aceleracion a la que estaria sujeta una estructura sin considerar el periodo del sitio, se vea
reducida al tomarlo en cuenta y obtener los valores de ¢, Ta y Tb. La importancia de estas
reducciones sugiere que debe realizarse un estudio mas detallado.

La gama de espectros modificados al conocer el periodo del sitio puede observarse mediante
el uso de contornos espectrales. En la figura 10 aparecen contornos espectrales de disefio
para las estructuras del grupo A y B. El ¢je de las abscisas indica el periodo estructural y el



eje de las ordenadas el periodo dominante del sitio. Las curvas unen puntos de igual
aceleracion espectral. La magnitud de estos periodos se ha fijado en 5s, pues se sabe que los
periodos fundamentales para el valle de México alcanza este valor. Similarmente, las
estructuras presentan su modo fundamental en valores del mismo orden.

Extructuras grupo A (g} Extructuros grups B {g)

T, {®

Figura 10, Contornos de disefio

Al realizar una seccién horizontal en estos contornos se observa el espectro de disefio que
corresponde al sitio de periodo Ts. Por ello, cortes en periodos del suelo igualesa 0.5 y 1.0
§ en ambos contornos, mostrarian los espectros con linea discontinua que aparecen en la
figura 7. Lo mismo sucederia con cortes en los periodos asociados a los espectros de las
figuras 8 y 9.

La zona de periodo del suelo comprendida entre 0.0 y 0.5 s presenta solo lineas verticales,
es decir ordenadas espectrales constantes. Este intervalo de periodos se refiere a la zona
geotécnica I o terreno firme, donde no se tienen expresiones que modifiquen al espectro de
disefio conociendo el periodo del sitio. Por ello, cualquier corte realizado en esta region
representard el espectro de disefio para la zona I (fig. 4). También se observa en los
contornos que las maximas aceleraciones espectrales corresponden a 0.4 y 0.6-g, para las
edificaciones del grupo B y A. '

Como se ha visto, es posible evaluar espectros de disefio en funcién del periodo-del sitio, a .
partir de los contornos espectrales. De acuerdo con este esquema se propone la
construccion de contornos espectrales en los que los efectos de sitio se representen mediante

Y



¢l modelo unidimensional de propagacion de ondas, es decir, un depdsito homogéneo de
extension lateral infinita, al cual subyace la roca basal que se caracteriza por un semiespacio.

E! mecanismo para obtener espectros en funcion del periodo del suelo, consiste en fijar una
profundidad de depdsito (H), que al asociarla con determinado periodo se evalia la
velocidad de propagacion de ondas de corte ( B), mediante la expresion:

_4H
T

]

B ()

Con estos valores se calcula la funcién de trasferencia del sitio, que junto con el espectro
de amplitudes de una excitacion, es posible obtener el espectro de respuesta aplicando los
resultados de la teoria de vibraciones casuales (Boore y Joyner, 1984). El procedimiento se
hace para cada periodo de sitio. Por lo tanto, pueden obtenerse diferentes espectros de
respuesta con igual espesor del depdsito, para sitios con diferente periodo y sometidos a la
misma excitacion. Con ellos, se realiza la construccion de los contornos espectrales.

Se obtienen buenos resultados si el movimiento de excitacion se considera como el que
ocurre en la roca basal. Es valido considerar que éste esel que se observa en ia - zona de
terreno firme. Para este estudio, se ha tomado el componente este-oeste del registro de
Ciudad Universitaria (CU) correspondiente al sismo del 19 de septiembre de 1985 (Ms =
8.1).

En la figura 11 se presentan contornos espectrales escalados con los factores 0.4 y 0.6 para
que sean comparables con los contornos de disefio calculados para las edificaciones del
grupo B y A, respectivamente. En ellos se observa que las amplitudes mayores se registran
sobre una linea imaginaria de pendiente aproximada a uno en el plano de periodos
estructura-suelo. Las lineas con pendientes tres y cinco, también comprenden zonas de
aceleraciones importantes. En periodos de sitio y estructura mayores a cuatro segundos,
no se presentan grandes aceleraciones, ello se debe al contenido de frecuencias de la
excitacion.
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Figura 11. Contornos espectrales con modelo unidimensional .

Al comparar los contornos que contienen los espectros propuestos por el RCDF y los
contornos espectrales (fig. 12) se observa que la tendencia de maximas amplitudes es muy
semejante. Sin embargo, las mayores aceleraciones espectrales en los contornos de disefio
cubren desde el primer modo hasta el segundo de los contornos espectrales. Se observa
también, que la zona de periodo del sitio comprendida entre 0 y 0.5s no se ve fuertemente
afectada para ninguno de los dos casos.

Una de las causas por la que los espectros de disefio son robustos y de que sus aceleraciones
espectrales no sean tan grandes como las que se han registrado en sismos como los de 1985,
se debe a la consideracion del comportamiento no lineal de las estructuras. Por este hecho
se han evaluado contornos espectrales utilizando expresiones equivalentes para considerar el
comportamiento no lineal. La figura 13 muestra contornos para ductilidades (Q) de 1.5y 2.0
junto con los contornos de disefio para estructura del grupo A y B, respectivamente. En
estas figuras se observa que existe una mayor correspondencia entre las zonas de maximas
aceleraciones espectrales.
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Figura 12. Comparacion de contornos de disefio y contornos espectrales
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Figura 13. Comparacidn entre contornos de diseiio y contornos no lineales

Para comparar espectros obtenidos de cada uno de los contornos, se ha propuesto realizar
cortes en periodos del suelo en 0.8 s y 2.0 s, que corresponden a sitios en la zona de
transicidn y lago respectivamente, Estos espectros se observan en las figuras 14 y 15, que



corresponden a las edificaciones del grupo A y B respectivamente. Con linea discontinua se
ha trazado el espectro de los contornos donde se ha incluido el comportamiento no lineal.

En estos espectros se observa como aun después de escalar los contornos espectrales, las
ordenadas son mayores en comparacion con los dos espectros restantes. En general los
espectros que mas se acercan a los espectros de disefio son los espectros no lineales.
‘Adicionalmente, se observa. que la caida de los espectros de disefio no es tan fuerte como en
los espectros de respuesta. Esto se explica, por que el espectro de disefio intenta considerar
en esta parte del espectro a aquellas estructuras, donde los modos superiores de vibracion
contribuyen significativamente en la respuesta estructural.

Enliochwas grupa & Criutvion gruco &

A g}
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Figura 14. Espectros de diseiio y de respuesta en zona Il y zona III. Grupo A
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Figura 15, Espectros de diseiio y de respuesta en zona Il y zona IIl. Grupo B



V. CONCLUSIONES

La conjuncién de las técnicas de funciones de trasferencia empiricas y los microtemblores
para el calculo de periodos dominantes del suelo han dado como resultado un mapa de
isoperiodos del valle de México confiable y completo que puede ser utilizado en sustitucion
del presentado por el RCDF.

La modificacion de los espectros de disefio conociendo el periodo dominante del sitio,
produce para !a mayoria de los periodos estructurales una reduccién en las ordenadas
espectrales. En algunos casos estas reducciones son hasta del 40%.

En los espectros dc disefio modificados, cl intervalo de periodos estructurales mas
fuertemente afectados se reduce en los casos de maximas aceleraciones espectrales a un 60
% aproximadamente.

La similitud que existe entre los contornos de disefio y los contornos de respuesta espectral
obtenidos a partir del modelo unidimensional, sienta las bases para determinar de forma mas
precisa los periodos estructuraies que pueden ser aiectados fuertemente. Con ello, ¢s posibic
ajustar optimamente la forma de los espectros de disefio.
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