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SISMICIDAD Y MOVIMIENTOS FUERTES EN MEXICO: UNA VISION ACTUAL !,
Cem et

Shri K. Singh1 y Mario Orda.22 <

RESUMEN

Se hace una resefia de algunos estudios que se han
realizado en los ultimocs cinco aflos sobre caracteristicas
de los temblores mexicanos y la estimacion de lgos
novimientos fuertes producidos por ellos. Se hace
hincapié en aquelles resultados que han tenido, o
probablemente tendran, mayor Impacto en los nuevos

reglamentos de construcciones en nuestro pais.

1. INTRODUCCION

Los temblores de Michoacan del 19 y 21 de septiembre de 1885

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

Investigador. Instituto de Ceof:sica, UNAM. Asesor, Instituto ce

[ngenieria, UNAM y Centro llacional de Prevencidon de Desastres

Investigador, Instituto e | senieria, UNAM, Jefe del Area
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México. La importancia de entender los fenémenos de generacién de
los grandes temblores, la propagacién de las ondas sismicas y el
efecto de sitio en el movimiente del terreno quedd manifiesta a

causa de los dafios producidos por el terremoto del 18 de

]septiembre de 1985 (Ms B.1l) especialmente en el Distrito Federal

L

(DF}. GCracias a la la disponibilidad de sismogramas de muy alta
calidad cbtenidos a distancias telesismicas, asi. como
acelerogramas digitales registrados en la zona epicentral, a lo

largo de la costa del Pacifico y en el DF, las caracteristicas del

terremoto del 19 de septiembre de 1985 han sido estudiadas en

detalle por .diversos grupos de investigadores. Aunque la

metodologia y los datos usades por los grupos difieren, los

., resultados obtenidos son muy consistentes.

‘”Aparte de los estudios relacionados con el terremoto de Michoacan,

se han hecho avances significativos para entender: {(a) el proceso
de ruptura de los grandes tembleres mexicanos {Ms z 7} que han
ocurride desde 1907: (b) los s:smos histéricos de México: (c) la
extensidéon y potencial sismico de la brecha de Guerrerc; {d) las
caracteristicas especiales de los grandes temblores mexicanos: (e)
el espectro sismico en la fuente y su atenuacidn con la distancia;
(f) la prediccién de la aceleracion maxima esperada en la =zona

epicentral; (g) la propagacion de las ondas sismicas hacia el DF;

~(h) la estimacién del movimiento del terreno en el DF {aceleracién

maxima, espectro de Fourier, espectro de respuesta, duracién}
debido a sismos de la costa del Pacifico; e (i) la amplificacién

espectral de las ondas sismicas +n la zona dura del valle de

México——En—-el—presente- articulo- e¢- tace--un—-breve-resumen—de—los
trabajos que sobre estos temas -« ‘'an realizado a partir de

septiembre de 1885.




2. TECTONICA DE MEXICO Y LOS GRANDES TEMBLORES

Los grandes temblores (Ms =z 7.0) en México a lo largo de la costa
del Pacifico, son causados por la subduccién de las placas
oceanicas de Cocos y de Rivera bajo la placa de Norteamérica (fig
2.1). La placa de Rivera, que es relativamente pequefa, se
desplaza bajo el estado de Jalisco con velocidad relativa de unos
2.5 cm/afo. La frontera entre las placas de Rivera vy Ae
Norteamérica es algo incierta , pero se estima que intersecta la
costa de México cerca de Manzanillo ({19.1°N, 104.3°W). Por otra
parte, la velocidad relativa de la placa de Cocos con ' respecto al
continente varia desde unos 5 cm/afio cerca de Manzanillo hasta 8
cm/afioc en Tehuantepec. El terremcto de Jalisco del 3 de. junio de
1932 {Ms 8.2), el cual ocurrié sobre la interfase de la placa de
Rivera y la de Norteamérica (Stngh et al, 1885a), muestra que una
placa pequefia, Joven y con una velocidad relativamente baja de
subduccidén es capaz de génerar grandes temblores. Este terremoto

es-el mas grande que ha ocurrido en México en el presente siglo.

los grandes temblores también ocurren en el continente con
profundidades de unos B0 km. En este caso los temblores presentan
un mecanismo de fallamiento normal que refleja el rompimiento de
litésfera oceanica subducida (Singh et al, 1985b). Si bien este
tipo de eventos es relativamente poco frecuente, se sabe que
pueden causar grandes dafics. Alguncs ejemplos de este tipo de
sismos son el de Oaxaca del 1S de enero de 1831 (Ms 7.8), el de
Crizaba del 23 de agosto de 1973 (mB 7.3) y el de Huajuapan de
Le6n del 24 de octubre de 1980 (me 7.0).

Aun menos frecuentes son los temblores que ocurren dentro de la
placa continental (Ms = 7). U~pendiendo de su ubicacién, tales
eventos pueden generar dafcs considerables en diversos
asentamientos humanos. Dos e_ empl.s son: el temblor de Jalapa del

3 de enero de 1920 (Ms 6.4) y £1 ‘= Acambay del 19 de noviembre de



1912 (Ms 7.0).

Existe también lo que podria Illamarse sismicidad de fondo,
.consistente en temblores con M s 5.5, cuyo origen noc puede

asociarse a ninguna estructura geolégica en particular.

El Eje Neovolcanico en México no es paralelo a la trinchera, lo
" cual es algo anormal. Es muy probable que esto se deba a 1la
.. morfologia de la placa subducida; como posteriormente se
... demuestra, el contorne de los 80.a 100 km de profundidad de 1la
. zona de Benioff aproximadamente cocincide con la linea de los

i volcanes.

-

2.1 Catalogo de grandes temblores ocurridos en México

Los catalogos basados en sismogramas cubren los temblores que han -
ocurrido en este siglo. Aun para estos temblores, la asignacién de
.magnitud ha sido problematica debido a cambios en la definicion de
la magnitud (ver, por ejemplo, Singh et al, 1984a) ¥y en las
caracteristicas de los sismografos. Algunos catalogos de grandes
temblores mexicanos de este siglo estan dados por Singh et al
(1981), Singh et al (1884a) y Anderson et al (1989): las
.maénitudes ¥ los momentos sismicos reportados en Anderson et al

son tal vez los mas confiables.

proporciona respuestas a dos ..estiones cruciales para la
ingenieria sismica: qué tan frec.entemente pueden presentarse en
‘una region determinada tembleres :e .-ierta magnitud y cual es la
maxima magnitud que puede generarse «n una estructura geolégica
dada. En virtud de la naturalera ‘el *enameno, su descripcién en
términos probabilistas es, hasta ~i -o=ento. la unica posibilidad

racicnal. Para alcanzar este 5 ~1:.3, .:2=as de la informac.zn



geolégica pertinete, se requiere contar con un catAlogo de
temblores confliable que cubra un lapso suficientemente grande. Un
catdlogo es conflable cuando incluye todos los sismos con magnitud
superior a cierta magnitud de interés; es requisito ademas que
otres 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 inicia a principios de siglo,
la magnitud y localizacién de los eventos ocurridos en los siglos
anteriores estan necesariamente basadas en la interpretacién de
las descripcliones de dafos. Esto implicéﬁ por una parte,- - que los
catdlogos histéricos pueden incluir sélo eventos de magnitudes
moderadas y grandes, y por otra parte, que las estlmaciones de
magnitud y localizacién pueden ser sumamente inciertas. EIl
preblema de catalogos histéricos en México es especialmente agudo
en vista de la escasa poblacion a lo largo de la costa del
Pacifico en los siglos pasados. Por e jemplo, para el siglo pasado,
se ha identificado la ocurrencia de cerca de 23 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 Jjustifique tal diferencia en la sismicidad. En otras
palabras, es muy probable que el catalogo del siglo pasado esté
incompleto. De estas consideraciones se desprende la necesidad de
.dedicar esfuerzos importantes al estudioc de los temblores
histéricos como los que han realizado Carcia et al (1988) y Rojas
et al (1988) para documentar y Jdar interpretacién sismolégica a
tocdos los temblores histerices ;ara los que se dispone de
testimonios. Adn cuando estos -<¢Ywuerzos no permitieran completar
el catdlogo histérico, los resul'1:s, -orrectamente usados, seran

de gran importancia en la estirac. n el riesgo sismico en México
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2.2 Periodos de recurrencia de Eranﬁes temblores a 16—largo de la

zona de subduccién.

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 algunos

' segmentos de la zona de subduccidén. Leos 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 afos.
Sean V la velocidad relativa de la placa y D el deslizamiento

durante un gran sismo. Resulta entonces que

D = nVTa {2.1)

dende 71 toma en cuenta deslizamientos asismicos. Como D es

aproximadamente proporcional a Mo'” > (Mo = momento sismico) es:
posible rescribir la ec 2.1 como
L TR oC Mo'P/qv (2.2)

~Astiz y Kanamori (1984) ajustarcon la ec 2.2 a datos de temblores-

mexicanos de subduccién (tabla 2.1, excepto por los dos ultimos

eventos) y encontraron que

log TR = 1/3 log Mo - 7.5 ) {2.3)

[,

(Mo en"dina=cm, TR en afics). Si se toma el temblor de 1911 como el

ultimo evento en Michecacan (tabla 2.1), la ec 2.3 predice Mo =
i.3x 10%° dina-cm para un temblor en 13885. Este valor para el
momento sismico coincide razornablemente con los valores reportados
por varios autores para el templor del 19 de septiembre de 1585
Notese que la ec 2.3 predice el momento sismico acumulado, -=s

decir el momento que podria !iberarse en un gran evento o =n



varios, mas pequefios, distribuidos en un lapse relativamente

breve.

2.3 Tramos de quietud o brechas sismicas

Los tilempos entre grandes eventos de subduccién muestran
claramente que el procesoe que les da origen no puede ser modelado
como uno de Poisson. El proceso se puede visualizar como
constituido por periodos de acumulacién de energia de deformacién
-por efecto de la subduccién de' la placa- y su repentina
liberacién durante un temblor. Después del temblor, es necesario
un nueve pericdo de acumulacidén de energia hasta que se sobrepase
la resistencia de las rocas dando lugar a un nuevo temblor. Surge
entonces la nocidén de brecha sismica para designar a un segmento
del &rea de contacto entre las placas en ‘el cual noe se ha
producido un temblor de importancia en un lapso relativamente
grande (en el caso de México, mas de 30 afos). Se antoja
intuitivamente aceptable asignar altas probabil idades de
ocurrencia de un gran temblor en un lapso relativamente breve a
las brechas sismicas. Con base en éstas consideracliones se
identificaron diversas brechas sismicas en México (e g Kelleher
et al, 1973; Singh et al, 1981). Los grandes temblores recientes
{Colima, 1973; OQaxaca, 1978; Petatlan, 1979; Playa Azul, 1981;
doblete de Ometepec, 1982; Michoacan, 1985) han ocurrido en sitiocs
considerados brechas sismicas. Destaca la de Guerrero, en cuya
zona noroeste (desde Petatlan hasta cerca de Acapulco) no se han
producido grandes temblores en los ultimos 80 afos y cuya porcion
sureste (desde Acapulco hasta cerca de Ometepec) no ha dado lugar
a eventos de importancia despues de los terremotos de 1957 y 1962

Mas adelante se discute con detalle el potencial sismico de esta

brecha.

Cabe mencionar que se han hecno -.: .erz2s para modelar procesos .=



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
a modelos basados en la estadistica bayesiana que hacen uso éptime
de la informacién disﬁonible (Jara y Rosenblueth, 1988). La nocién
de brecha sismica y la naturaleza no poissoniana de ia ocurrencia
de temblores hace que, en general, el riesgo sismico crezca con el
e tiempo que ha transcurrido sin temblar. El estudio de las
. implicaciones de este hecho en la reglamentacion sismica es
o actualmente tema de investigacién (Cornell y Winterstein, 1988;

. Rosenblueth y Jara, 1990).

2.4 Los temblores de septiembre de 1985
2.4.1. Acelerogramas en las zonas epicentrales

El gran temblor del 19 de septiembre de 1985 (Ms 8.1) rompi¢ la
brecha de Michoacan. A este tembleor siguidé otro el dia siguiente
(21 de septiembre, tiempo de GCreenwich) con Ms 7.6. Estos eventos.
fueron registrados por una red de acelerégrafes instalada en la
zona epicentral por un equipe conjunto del Instituto de Ingenieria
de la UNAM y de la Universidad de California en San Diego. Es la
- primera vez que temblores de gran magnitud en una zona de
subducecién se observan instrumentalmente con equipe digital y

buena cobertura. Para el temblor del 18 de septiembre la

- ——— . ——Informacion—de-esta-red . y- de los. a;elerogﬁm:val-le—de
México presenta peculiaridades sorprendentes. En la zona
epicentral se registraron aceleraciones del terreno que pueden
considerarse pequefias ( 0.15g) para un temblor de gran magnitud.
Por otra parte, las aceleraciones observadas eq y cerca del valle
de México varian entre 0.0 y 0.20 g. Estc también es
sorprendente si se considera que ia Ciudad de México se encuentra

a casi 350 km de la zona epicentral



Inmediatamente después del primer sisme 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 =

g°, azimut = 288° y dislocacion = 72° (Astiz et al, 1987).

El analisis de ondas P telesismicas, LP, claramente muestra que el
temblor del 19 de septiembre estuve compuesto de dos subeventos,
separados 27 s y que el segundo ocurridé unos 895 km al SE del
primero (UNAM Seismology Group. 1986, Astiz et.al 1987). Esto esta
confirmade por los dates de los acelerdgrafos en la zona
epicentral (Anderson et al, i986: Singh et al, 198%a). Las ondas
P telesismicas del temblor del 21 <e 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 el promedio de los valores reportados por varios

auteres.

La fig 2.3 muestra las aceleraciones, velocidades 1%
desplazamientos- en la zona epicentral del terremoto del 13 de
septiembre (Anderson et al. .G86) Fs la primera vez que se ha
obtenido el desplazamiento rer=anente para un gran temblor a
partir de registros de movin:ontas tuvertes. Los estudios de la
mortalidad de organismos mar:nos  sesiles, también muestran un
desplazamiento vertical per~anente ‘e ia costa cerca de la zona

epicentral de casi 1 m.

Las réplicas del temblor :. ' s <captiembre se superpcnen
parcialmente con el area % -:1:a e ruptura del temblor :=

K]

Petatlan en 1879 (fig 2.2) 4 - .tryin jue el evento del 2t e
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septiembre rompié una parte de lé'ihterfase entre lasg placés maé
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 puede considerarse necesariamente liberada de
p&tencial Sismico en un futuro inmediato. Siﬁ embargo, no se sabe

qué tan frecuentemente ocurren tales casos.

2.4.2 Evidencias de irradiacion andémala durante el temblor del 19

de septiembre

Debido a los dafios sin precedentes que ocasioné el temblor del 19
de septiembre en la Ciudad de Méexico se sugirido que la irradiacién
de este sismo pudo haber sido andémalamente energética en esa
direccién, por los menos en periodos cercanos a los. de resonancia
de los sitios con suelos de origen lacustre (1.4 a 4.8 s). Esto
fue confirmado por Singh et al (1988b) quienes estudiaron los
cocientes de los espectros de Fourier de las aceleraciones
registradas el 19 y 21 de septiembre en varios sitios de terreno

firme en y cerca de la Ciudad de México.

Un trabajo reciente (Singh et al., 1990b) muestra que el origen de
esta anomalia proviene de la fuente del terremoto. Los sismogramas
digitales de los grandes temblores mexicanos recientes,
registrados en Gréafenberg (CRF. A= 910). se muestran en la fig 2.4.

Notese la oscilacién con periodo de 2.5 seg, aproximadamente 7

'égﬁfieﬁbre. No existé tal osc115c1;nhe5 el }eéistro de los otros
temblores. Del sismograma de URF, asi como de los de muchos otros
observatorios, se puede concluir que el terremoto generé ondas de
cuerpo anémalamente energeticas .erca de 2.5 seg. de periodo. En
la fig 2.5 se hace una comparac:.n .el cociente de los espectros
de Fourier de aceleraciones re~gistragas el 19 y 21 de septiembre

en y cerca del D F (terreno ::7=e) -cn el cociente obtenido a



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 resonancia en la zona del lago ( 0.7
a 0.25 Hz). Estos cocientes, sin embargo, son de 2 a 3 veces mas

grandes que el cocliente esperado para un modelo tedrico de w2,

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 comparaciéon del espectro
de Fourier de aceleracién registrado en C U durante el terremoto
del 19 de septiembre con lo predicho a partir de .registros de

otros temblores (Castro et al. 1988).

2.4.3 Algunas otras caracteristicas de la fuente del terremoto del

19 de septiembre

Los desplazamientos obtenidos en la zona epicentral (fig 2.3} han
sido modelados por Yomogida (1987) y Campillo et al (1989), entre
otros. Los resultados sugieren que el modelo mas adecuado para
explicar las observaciones es el de una grieta propagandose
suavemente. Segun estos autores el modelo cinematico de
dislocacidén no estaria de acuerdo con los datos.

Por otro lado, algunos autores [(por ejemplo .Mendoza y Hartzell,
1988} han invertido las ondas P registradas a distancias
telesismicas para estimar la distribucién del desplazamiento sobre
el plano de falla. Los resultados obtenidos son similares a

grandes rasgos pero difieren en detalles.

2.5 El proceso de ruptura de grandes temblores mexicanos

El proceso de ruptura de grardes temblores [(Ms =z 7) que tran



ocurrido después de la instalacién de la red mﬁndial ae
sismografos 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 mids reciente (Singh y Mortera,
1990), se ha hecho andlisis de las ondas P de los temblores
mexicanos (1928-1986) usando los registros de sismégrafo Galitzin
(periodo de sismometro = periodo de galvanémetro = 10 seg;
ganancia maxima = 740) situado en DeBilt (DBN), Holanda. El método
de analisis consiste en determinar la funcién de tiempo en la
fuente {Mo(t), donde Mo(t) es el momento sismico como funcién de
tiempo y Mo{t-sm)=Mo} y la profundidad a partir de la comparacion
entre el sismograha observado y el calculado teéricamente. Les
sismogramas complejos necesitan mas de una fuente para su
modelacién. La fig 2.1 muestra ia funciones de tiempo de leos
grandes temblores (Ms =z 7 ,1928-1586) de la zocna de subduccién de
‘México. Las profundidades (no incluidas en la figura) varian
entre 16 y 20 km. Los temblores de Oaxaca, en su mayoria, se
pueden modelar con una sola fuente y, por lo tanto, son
relativamente simples en periodos de = 8 seg (fig 2.1). Se
necesita mas de una fuente para modelar los temblores de las otras .

regiones.

En la fig 2.6 se presenta el cociente Mos/Mop como funcién de la
longitud, donde Mos = momento sismico a partir de las ondas
superficiales (pericdo z 40 seg) y Mor = momento sismico a partir

de las ondas P registradas e¢n DJe Bilt (periodo = 8 seg). El

‘—%LQ_MAF_/MAH_AIWIlLl'n 1ol oowesdob e oS
¥ F — A

de periodo largc en comparacicn <n las de pericdo de B seg,

muestra un claro cambio alredeaor o | .ngitud SQOU; los valores al
este de 99°W son mas bajcs .e s -nlores al oceste. Para el
_evento 10 (28 de julio de 1857, s ~ ! rl valor de Mos/Mop =8 es
anomalamente grande. Discutire=~ . 1~ remplor posteriormente  ia
fig 2.8 sugiere que el despiaca=.. " . cre el plano de la falla

a -
al oceste de 99 W ocurre mas |- 7' te e 0l este. De las {raus



2.1 y 2.6 se puede especular que la interfase entre las placas en
la regién de Oaxaca consiste en unas cuantas asperezas, cada una
con una dimensién = 80 km. Durante el temblor rompe una aspereza
pero sin causar desplazamiento lento sobre el area alrededor, tal
vez porque las asperezas estan separadas por Dbarreras. 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.

JPor qué ios 99°W delimitan las dos regiones de diferentes
caracteristicas de ruptura?. En la fig 2.7 se presentan contornos
de profundidad de la zona de Benioff basados en la distribucién de
hipocentros. Al oceste 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 estd mas cercano a la costa en las otras regiones. Se
puede postular una segmentacion de la placa de Cocos cerca de los
99°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
contorno de los 80 km (fig 2.7). En resumen, existen evidencias
de una segmentacién de la placa subducida cerca de los 99°u, la
cual puede actuar como una barrera para la extensién de una

ruptura.

2.6 La brecha sismica de Guerrero

2.6.1 Potencial sismice

Existe un consenso general =»n .1 ~gmunidad cientifica de que

actualmente la zona de mas aito ;- t~nc:al sismico en el pais es la

de la costa de Guerrero [(Si~yn -t ] 'S81; Singh et al, 1982,



Nishenko y Singh, 1887a, lésfﬁii_En esta regién ocurrieron.érandes
temblores en 1899 (Ms 7.9), 1907 (Ms 7.7), 1908 (Ms 7.8; 7.0),
1909 (Ms 6.9) y 1911 {Ms 7.8). Después de esta intensa actividad,
han ocurride pocos sismos en la zona (1957, Ms 7.5; 1962, Ms 7.2,

6.9; 1989, Ms 6.9). El momento sismico acumulativo, IMs, liberado

en sismos desde 1800 esta graficado en la fig 2.8 (Anderson et al,

1889). C(Cabe reiterar que los datos coﬁrespondientes al siglo
pasado no son confiables. Se puede interpretar la grafica de tla
fig 2.8 de varias maneras. La envolvente dada por las lineas
paralelas es una interpretacion estadistica de datos imperfectos.
Si el momento acumulativo permanece dentro de la envolvente
entonces se puede estimar el deficit actual de IMo en 15 a 20 x
1027 dina-cm. También se puede usar la ec 2.3 para estimar IMo.
Despreciando los momentos sismiccs liberados durante los sismos de
1957, 1962 y 1983 y tomando Tr=8C anos, la ec 2.3 predice IMo = 16
X 1027 dina-cm. lLas dos estimaciones son bastante consistentes.
Un momento sismico acumulative de 10 a 20 x 1027 dinas-cm puede
generar 1 o 2 terremotos de M = 8 (M = 23 log Mo - 10.7), o bien
de 2 a 4 de M = 7.8.

2.6.2 La extension de la brecha sismica de Guerrero

El limlite noroeste de la brecna =sta dado per el area de ruptura
del sismo de Petatladn de 1973, Ms 7.6 (fig 2.1). El limite

sureste puede llegar  Thasta 'a barrera producida por la

Segmentacion-de-la-placa en-la-r—=ion, =5 decir 99 -W.--LoS-reportes

del terremoto de 18907 tamb:en ;uRleren este limite para la
propagacion de la ruptura durnrte —ste sismo. Con base en estos
limites se puede concluir gue 1+ ---i1ension maxima de la brecha es
de 230 km. Tcmando el anche :» . "alla como B8O km (Singh et al.
1985b), el 4rea maxima que : .-~ :+ -+ -gcerse en un terremoto es ce

18,000 kmz. Usando la relac:-~ - -r.r:-a ontre 'a magnitud Ms y el



drea de ruptura A en Kkm’ {Singh et al, 1980)
Ms = 0.887 log A + 4.532 (2.4)

se obtiene un valor de 8.3 para la magnitud maxima esperada, la

cual concuerda bien con las otras dos estimaciones.

Si bien el estado del conocimiento actual no permite predecir con
precisién el instante de ocurrencia del futuro temblor en 1la
brecha, el Instituto de Geofisica de la UNAM lleva a cabo un
monitoreo detallado de la sismicidad en la regién con base en una
densa red de sismégrafos (Suarez et al, 19980) y analisis de otros
posibles fenémencs precurscres (Ponce et al, 1990). Estos
esfuerzos bilen podrian desembocar en la prediccién oportuna del
evento esperadoc. En cualquier caso, la informacién recabada y los
métodos de analisis seran ce :sran utilidad para éntender la

tecténica y predécir otros temblores futuros.

2.6.2 El temblor del 28 de julio de 1957 (Ms 7.5)

Es de gran importancia el estudio del proceso de ruptura del
temblor de 1957 para estimar !cs ~ovimientos del terreno esperados
en la zona epicentral y en el _F Jurante futuros sismos en la
brecha de Guerrero. Aungque no =~c<isten sismogramas de alta calidad
con buena cobertura mundial para <! temolor de 1957, se ha llegado

a ciertas conclusiones prelimirar-,

El momento sismico del temblcr = v < 10°7 dina-cm (Singh et
al, 1982; Anderson et al, 15389) ., v o5 aproximadamente 3 veces
mas grande de lo esperado ;i1 - omo con Ms ?.?. Como se
observa en la fig 2.6 el vai.r - ~ “ © ¢s ancmalamente grance

Esto sugiere gque el temblor @ .- .+ v:yelico en pericdos largos

(T = 60 seg) y muy deficiente ‘ w8 a 20 seg. El sismo



seguramente fue energético cerca de 2 seg de periodo en vista de
los dafios causados en la zona de lago del valle de México. De
hecho, los sismogramas de algunos temblores mexicanos registrados
per un sismégrafo de banda anéha (Benioff. periocdec natural = 1
seg, periodo de pgalvanémetro = 90 seg) en Pasadena claramente
muestran que el temblor de 1957 fue muy energético a cortos
periodos (fig 2.8). Estas caracteristicas muy peculiares del sismo
pueden repetirse durante futuros temblores en 1la brecha de

Guerrero.

2.7 Algunas caracteristicas de los grandes temblores en Mexico

A continuacién se hace un resumen de algunas caracteristicas
sobresalientes de los grandes temblores de México, reveladas por
los eventos de. septiembre de 1985 asi como por otros sismos en la,

zona de subduccién.

a) Los temblores de septiembre de 18985, 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, 198B4b; Singh y
Mortera, 1930).

b) El anche de ruptura no excede 80 km (Singh et al, 18985b). Esto
probablemente explica las longitudes de ruptura relativamente

pequefias (= 220 km) de los temblores ocurridos en México.

=i — —

c) El area de ruptura (170 x 50 km®) del sismo del 19 de
septiembre de 1985 es inferior sdlo a la correspondiente al
temblor de Jalisco de 1932 (ver fig 2.1) que se ha estimado como

220 x 80 km° (Singh et al, 1985a)

d) Los temblores en México generan un numero de replicas

antmalamente pequefio. Esto coinc:de con el patrédn observado en -



cinturon circumpacifico (Singh y Suarez, 1988).

e} La comparacién de sismogramas registrados en De Bilt (Holanda)
de todos los grandes temblores de subduccidén ocurrides en México
desde 1928 muestra que los temblores de Oaxaca, con muy pocas
excepciones, son simples. En otras partes de la zona de subduccién
ocurren tanto temblores complejos como simples (UNAM Seismology

Group, 1986, Singh et al, 1984b; Singh y Mortera, 1890).

f} La estadistica de los sismos muestran que la relacién de
Gutenberg y Richter, log N = a ~ b Ms, donde N = nimero de eventos
con magnitud = Ms no es valida para la zona de subduccién de
México; hay una gran deficiencia de eventos en el range de
magnitudes 5.4 = Ms = 7. 4. Esta evidencia de "magnitudes
caracteristicas”" es mas impresionante para Oaxaca (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 para modelar el nivel espectral a altas frecuencias (1 =
f = 10Hz), 100 bares, es igual que para otras regicnes del mundo

(Singh et al, 1390a, 1989).

lLlos incisos d) a g) sugieren que a lo large de la zona de
subduccién de México la interfase entre las placas es
relativamente homogénea y sin asperezas en la escala de longitudes

de 3 a 30 km.



3. ESTIMACION DE MOVIMIENTOS FUERTES

A raiz de los sismos de 1885 se hizo evidente que la importancia
de predecir movimientos fuertes en la c¢ciudad de México
dificilmente podia ser scobrestimada. lLas conclusiones que pueden
- obtenerse de estudios de riesgo sismico, incluyendo las fuerzas de
disefic 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 atenuacioédn
a estas relaciones, en las que las caracteristicas relevantes del
movimiento del suelo son descritas en funcién de la magnitud del
temblor, su localizacidn y otros parametros generalmente asociados

a la fuente sismica.

Antes de 1985 se habian hecho esfuerzos en esta direccién. Esteva
y Villaverde (1973) produjeron leyes de atenuacién para
aceleracién y - velocidad maximas del terreno (amax y .
respectivamente) a partir de una base de datos que incluia
registros de temblores mexicanos. Bufaliza (1384) propuso leyes de
atenuacidén para amaﬁy vmax basadas exclusivamente en datos de ’
temblores registrados en México. Sin embargo, existen diversas
razones que hicieron indispensables estudios mas profundos al
respecto: en primer lugar, el incremento en numeroc de- las
estaciones de registro sismico digital tante en la ciudad de

México como en la costa del Pacifico, permitidé acrecentar

——— sustancialmente —_1a._base  de. datocs Sobre . movimlentos-——iuertes,

especialmente en lo referente a magnitudes moderadas; en segundo
lugar, el analisis minuciosc de registros analogicos de temblores
ocurridos entre mediados de los ancs 60 y mediados de los 70,
permitié contar con sefiales digitales de aceleracién relativamente
confiables; y finalmente, aunque ro menos relevante, la enorme
importancia de la amplificacion Je las ondas sismicas por el

subsuelo de la cludad de Méexico nhi1zo reconocer la necesidad de



contar con descripciones detalladas del contenido de frecuencias

de los movimientos gque podrian esperarse en el futuro.

En los incisos 3.1 y 3.2 se resefian los principales resultados de
los estudios orientados a la predicclén de movimientos fuertes en
la cuenca de México y la costa del Pacifico, que son las regliones

mAs vulnerable a la acciédn de las grandes temblores.

3.1 La cuenca de México
3.1.1 Estimacién de movimientos fuertes

Como se ha sefilalado, Bufaliza (1984) propuso leyes de atenuacién
basadas exclusivamente en temblores mexicanos. Podria pensarse
entonces que sus resultados serian aplicables también a la ciudad
de Méxicé. Sin embargo, las regresiones de Bufaliza incluyeron
temblores registrados en sitios diferentes a la ciudad de México,
por lo que la aplicacién de sus resultades podria conducir a
estimaciones poco confiables del mnovimiento del terreno en la

ciudad de México.

Por estas razones Singh et af [(1987) analizaron dates de
movimientos fuertes originados por iemblores costeros registrados
en un solo sitio: la estacion ' UIP, localizada en la Ciudad
Universitaria, en terrenc f:r-e :e la ciudad de México. Esta
estacidén fue seleccionada porgue :ara voila se cuenta con el mayor
namero de temblores registrados =n osta ciudad. A partir de estos
datos Singh et al (1987) prc:.q:qreﬁ ‘as siguientes leyes de
atenuacién:

log a =0.429 M - % . 2R « 5.396 (3 1
ma @

log v =0.348M - . i3 . aR + 4052 (3 23
% § bl



2
donde a esta en cm/s, v en cm/s, R en km es la minima
M X max
distancia al &rea de ruptura vy ML denota magnitud de ondas
superficiales. De la regresion se deduce también que las
desviaciones estandar de los logaritmos comunes de a ¥y v
max max
valen 0.15 y 0.186 respectivamente. Los rangos de magnitud vy
distancia para los cuales se consideran aplicables las ecs 3.1 y
3.2 (5.6 = Ms = 8.1; 282 = R = 466 km) son suficientemente amplios
come para poder tener estimaciones confiables de a y v
max max

debidas a temblores criticos que en el futuro se generen en la

Zona mexicana de subduccidén.

Sin embargo, el problema de prediccién de movimientos fuertes no
se restringe a estimar valores maximos de aceleraclén y velocidad
del terreno. Se sabe que la correlacidén entre estos parametros y
el dafo estructural 2s relativamente ba ja. Una me jor
caracterizacién del nmovimiento debe incluir, al menos, la
descripcién de su contenido de frecuencias y su duracién. Esto
permitiria calcular mejores estimadores del dafo estructural como
las ordenadas del espectro de respuesta. Aun esto puede ser
insuficiente cuando se pretende predecir el cqmportamiento de
sistemas no lineales que experimentan deterioro en su resistencia.
Para estos fines, la descripcién del movimiento debe ser mas

cuidadosa (Grigoriu et al, 1988).

Come un primer paso en esta direccién, Castro et al (1988)

e o A s =

costeros registrados en la =stacion CUIP. Ademas de la razén ya
mencionada para elegir esta -stiacion como base, se tomd en cuenta

el hecho de que se conocen !.3 =zcientes espectrales (o funciones

de trasferencia) de numercscs .1t:cs de la ciudad de México con
respecto a esta estacién (=::.- -t al, 1S98Ba) lo que permitiria
estimar el espectro de ampl.:! .:'s -le Fourier en cualesquiera cde

estos sitios.” Los espectrcs - .5 titvmblores mencionados fueron



ajustados al siguiente modelo
log FS{T) = A(T) Ms + C(T) log R + B(T) (3.3)

donde FS(T) denota .al mayor valor de dos componentes ortogonales
del espectro de amplitudes de Fourier y A(.), B(.) y C(.) son
coeflcientes que dependen del periodo. Esta forma funcicnal,
también elegida por McGuire (1978) en su estudic de espectros
californiancs, estd de acuerdo con modelos teéricos de fuente.
Aplicando regresién lineal se obtuvieron ios coeficlentes A, By C
para 18 periodos entre 0.2 y 2.5 s. Sus valores se presentan en la
tabla 3.1, Jjunto con las correspondientes desviaciones estandar de
log FS{T), o. En la tabla 3.1, FS(T) esta 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 futuro gran temblor en la brecha de

Guerrerao).

Una vez predicho el espectro de amplitudes de Fourier en CU para
un temblor postulado caracterizado 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 Mexico {alrededor de
B0) en virtud de que es posible, con base en registros de
temblores pequefics, estimar la funcién de trasferencia de dichos
sitios con respecto a CU (ver. por ejemplo, Singh et al, 1988a)

Esta estimacién del espectro en el sitio, junto con una estimacion
de la duracion de la fase intensa del movimiento, conduce, via la
teoria de vibraciones aleatorias, a estimaciones de espectros cde
respuesta y otros valores de intensidad como aceleracidén vy
velocidad madximas (ver, por ejemplo, Ordaz y Reinoso, 1987; Ordaz

et al, 1988B; Ordaz y Reinoso, 1989).

La técnica anterior, que se basa en funciones trasferenc.:

obtenidas a partir de temblores mcderados, supone comportamin=:



lineal del suelo. Esta hipdtesis podria no ser vallda en algunos
sitlos durante excitaciones debidas a temblores mayores. Sin
embargo, la evidencia muestra que aun durante el terremoto de
1885, hubo un efecto no lineal despreciable (Singh et al, 1988a).
En estas condiclones, es de esperarse dque el procedimiento
descrito funcione adecuadamente para predecir movimientos

ocasiocnados por todos los temblores costeros de interés.

Quiza el avance reciente mas_ notable en la estimaciéon de
movimientos fuertes en México sea este uso de espectros de
amplitud de Fourier para caracterizar los movimientos del terreno
¥ para preducir, a partir de ellos, leyes de atenuacién para las
ordenadas del espectro de respuesta. Esta técnica fue usada por
primera vez en analisis de riesgo 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 amplificacién. Esta

amplificacién, medida en términos del espectro de amplitudes de

7ruux1:{,Tpugaé;ﬁiéﬁﬁzarfvalores de 10 a-SO--dependienao—aei—si{do

y la frecuencia- con respecto a lo registrado en la zona firme,
por ejemplo la estacién acelercgrafica de CU. Existen evidencias
claras de que aun en la zona dura las ondas estan amplificadas con
respecto a lo que podria espgerarse a partir d? estudics ce
atenuacién empleando registros e 1tios fuera del valie e
México. Esta amplificacion es :el - raen de 10 en el rango .e

frecuencias de interés para :-gent~r:a :ismica (0.3 a 3 Hz) !a



fig 3.2 muestra la amplitud del espectro de Fourier para
frecuencias de 0.3 y 0.5 Hz como funciones de la distancta, para
el temblor del 25 de abril de 1989 (Ms 6.9). Los circulos abiertos
representan sitios de la zona dura del valle de México mientras
que los circulos llenos sefilalan sitios 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. Noétese que las amplitudes en la
zona dura son iguales o mayores que las de la zona epicentral (R <
30 km). La causa de esta amplificacién esta muy probablemente
relacionada con particularidades del valle de México, ya que la
anomalia no se observa muy claramente en sitlos en las afueras del
valle. Tal vez la explicacion sea la existencia de una cuenca
sedimentaria antigua, de materiales poco competentes,
sobreyaciendo al basamentc rocoso de mayor rigidez. Algunos
calculos preliminares (Campillo et al, 1988) dan cierta fuerza a

esta conjetura.

3.2 La costa del Pacifico

En leos dltimos 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 et al, 1889). Se analizaron 64 registros en ei 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),
como funciones de la magnitud. Todos los datos a partir de 1985
fueron registrados por la red de acelerégrafos digitales de

Guerrero (Anderson et al, 1987a. 1387b; Quaas et al, 1987).

Para estudiar la dependencia Je ia aceleracién maxima con la

magnitud, los datos se normalizarcn a una distancia de 16 km (la



minima distancia focal qﬁé buede esbérarse si se supone que la
profundidad de la placa es aproximadadmente 16  km)
multiplicandoles por el factor (R/16) en(R—lS)f/BQ que toma en
cuenta la atenuacién geoméirica y la atenuacién aneldstica. Se uss

para B, velocidad media de propagacién de las ondas de corte, un

valor de 3.2 km/s y se tomé Q = 100 f, wvalor reportado por Singh

et al (1990a) como adecuado para la costa mexicana del Pacifico.

Se considersd a = (a2
max E

aceleraciones pico de las componentes EW y NS respectivamente. En

+ 3:3/2 )1/2. donde ay a  son las

la fig 3.3 se presentan los valores de a .. normalizados a 16 km
en funcién de la magnitud, M. Puede cbservarse que para 3 = M s §
amx muestra una clara dependencia con M. Sin embargo, para M = 6
los datos, aunque limitados en numero, no muestran un incremento
s.istematico de amx con respecto a la magnitud.

Los autgres del estudio analizaron las posibles causas de esta
aparente saturacién de la aceleracién maxima. Concluyen que se
debe al tamafic finito de la fuente sismica y proponen un modelo
parametrico relativamente simple del espectro de amplitudes de
Fourier, basado en las siguientes ideas: supbngase que una fuente
sismica circular de radio ro rompe con intensidad uniforme en toda
el area. El punto de observacién P se localiza a una distancia R0
de la zona de ruptura justo arriba del- foco sismico. El area de
ruptura se considera dividida en elementos de tamafio diferencial,

y Se supone que la ruptura de cada elemento ocurre aleatoriamente

con _probabilidad——unifopma——an—wi—intesey -—.‘r__i'de_I. r—estae—

co_nsideracioneé, Siﬂgh et al (1989) encuentran qﬁe

r
J

‘-:rr-:f :
a’(f) = 2c2A% (M )2 [E "aR 1-E (o R® + r° )] (3.4)
0 ¢ S 1 3 1 4] 0

donde A(f) es un factor que corr:ge :=r amplificacién de las ondas



S al propagarse a través de materiales con velocidades
progresivamente menores (Boore, 1986), Mo es el momento sismico, «
= 2n/B8Q, x es un parametro de atenuacidén que corrige por efectos
de sitio (Singh et al, 1982) y que, en general, es funcién de la
distancia y E1(‘) es la integral exponencial (Abramowitz y Stegun,
1965). Ademas,

2
R, (2m)® F P
c- 2

4n933

donde R6¢ es el patrén medio de radiaci@n. F =2 toma en cuenta la
aplificacién por efecto de la superficie libre, P = 1/v2 toma en
cuenta la particién de la energia en dos componentes horizontales
iguales y p es la densidad promedioc de 105 materiales a través de
los cuales se propagan las ondas. En la ec 3.4 fces la llamada

frecuencia de esquina (Brune, 1970) dada por
£ =0.491 8 (8a/M}'"> = 2.34 pranr
{8 en km/s, A¢ en bares. Ho en ergs, r_en km]
donde Ac es la caida de esfuerzo.

Los autores muestran que a medida que el punto de observacién se
aleja de la fuente sismica., el nodelo descrito por la ec 3.4
tiende a convertirse en el conocido espectro de fuente puntual w?
(Aki, 1867; Brune, 1970). Esto otedece a que conforme R0 crece en
relacién al tamafioc de la fuente, e el tamafo de esta ultima es
cada vez menos relevante, *~asta ue puede considerarséle un

punto. A partir de la ec 3 4 y r+pleando teoria de vibraciones

aleatorias Singh et al (1989) .« .sntran expresiones aproximadas

para la aceleracién maxima e<periia :»} 'errenoc. En la fig 3.4 se

presentan curvas de a contra -agnitl.d para una distancia {1 ja
(i1} ¢

de 16 km y diferentes walores - s farametros Ao y x. Ye



comparan con las que resultarian de un modelo de fuente puntual y
con los datos de a normallzados a la misma distancia. Se
observa que para M = 6.5 el medelo de fuente finita propuesto
predice aceleracliones mas bajas que el modelo clésico de fuente
puntual. Para M =z 7.8 el modelo de fuente finita muestra una
saturacién de a o due aproximadamente concuerda con los datos

registrados en la zona epicentral.

Al tratar de predecir aceleraciones maximas en sitlos localizados
a mayores distancia focales el modeloc 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 explicados 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) inaplicabllidad de la aproximacién de ondas de cuerpo.,

Con el fin de contar con relaciones de atenuacioén confiables para
la costa del Pacifico a distancias focales maycores a unas cuantas
veces la dimensién del area de ruptura, Ordaz et al (1889)
calcularon relaciones empiricas a partir de los datos registradoes
por la red digital de Guerrero. A partir de estos datos y
aplicande la técnica de regresion lineal descrita por Joyner vy

Boore (1981) Ordaz et al (1989) encuentran que _

log a =1.76 + 0.30M - log R - 0.0031R (3.5)
max. .. el g B

con una desviacién estandar de log a itgual a 0.25.
T X

Se considera que para distancias focales intermedias la ec 3.4

describe adecuadamente la forma espectral cuando se hace



duracién dados produciria un valor diferente de respuesta maxima
en un oscilador con caracteristicas conocidas. La respuesta maxima
es, desde este punto de vista, una variable aleatoria cuya
distribucién de probabilidades y momentos estadisticos fueron
calculados en la década de los 50, en los Iniclos de lo que ahora
se conoce como teoria de vibraciones aleatorias (Rice, 1954:
Cartwright y Longuett-Higgins, 1956). Posteriormente surgieron
expresiones asintéticas y férmulas aproximadas que permiten
calcular el valor maximo esperado de respuestas lineales (ver, por

ejemplo, Boore, 1983).

Los resultados teéricos existentes son, en general, validos cuando
se aceptan algunas hipotesis sobre la naturaleza de las sefiales
sismicas; en particular, usualmente se exige -que el movimiento sea
estacionario y ergodico. Ordaz' y Reinoso (1987) analizaron
acelerogramas registrados en la ciudad de México y compararon los
espectros -'de respuesta exactos [(seudoaceleraciones, S% del
amortiguamiento critico) con los que resultan de suponer que del
movimiento sélo se conocen el espectro de amplitudes de Fourier y
la duracién de. la fase intensa. Encuentran que no existen
discrepancias excesivas entre los espectros de respuesta
calculados con ambos métodos cuando la duracién de la fase intensa
se define como el lapso en que se concentra entre el S y el 95% de
la intensidad de Arias {Arias, 1869). De este trabajo y de otros
estudios posteriores (Reinoso et al, 18983; Singh et al, 1989) se
concluyd que el uso de los resultados de la teoria de vibraciones
aleatorlas es satisfactorio para calcular respuestas lineales
maximas, aldn en el caso de acelerogramas registrados en sitios
blandes de la ciudad de México en los cuales se viala claramente

la hipdtesis de estacionariedad (Grigoriu et al, 1988).



Singh et al (1989) encuentra que, en promedlio para diversos sitios
de la costa del Paciflco, K, = 0.018 y Q1 = 1500 km. Sin embargo,
comc se ha mencionado, aungue 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 médo que se obtenga la

aceleracié4n 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 originades por temblores de subduccién eﬁ

la costa mexicana del Pacifico.

3.3 Uso de teoria de vibraciones aleatorias

En los dos incisos anteriores se han dado expresiones que permiten
estimar el espectro de amplitudes de Fourier en funcién de la
magnitud y localizacién del temblor, tanto para la cuenca de
México como para la costa del Pacifice. Aunque las amplitudes del
espectro de Fourier son medidas de la intensidad del temblor,
resulta mas conveniente expresar la Iintensidad en térmings de
otras cantidades mejor correlacionadas con el poslble dafo
estructural, com¢o las ordenadas del espectro de aceleracicnes de

respuesta para un amortiguamiento dado.

A={HroPmAcTon-contentdd_en_ el cspectro.de amplltudes-de_Fourier;

Hhy

—— -
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sin embargoe, 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 producirle.
El numero seria infinito aun si se prescribiera la duracidén del

movimiento, puesto que nada se dice sobre las fases.

Cada wuno de los acelerogramas con espectro de amplitudes vy



3.4 Espectros de disefio 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] Distrito Federal

Para estimar los movimientos del terreno que podrian afectar
seriamente al DF, se postularcen cuatro temblores representativos y
se supuso que ,son los mas gpeligreses gue es razonable esperar
durante los préximos 150 afes. Para cada evento se estimé su
espectro de amplitudes de fourier en Ciudad Universitaria,
estacién. que fue elegida porgue en ella se dispone del! mayor
namero de acelerogramas. Para »stos fines, los temblores que

ocurren en nuestro pais fuercn divididos en cuatro grupos:

a) temblores locales, generados en l!a placa de Norteamérica bajo
el valle de México y sus inmediaciones. La maxima magnitud
registrada en este siglo para este tipo de temblores es ML = 5.1,
donde ML denota magnitud !ccal Aungque es probable gque puedan

generarse eventos con magnitudes de hasta 5.5 (Mooser, 1987) se

eligidé una magniiud de 4 7 + ::stancia focal de 11 km para el
analisis determinista. Esto «e :ec:i:2:0 por el hecho de que cada
evento afectaria una zona r—iuc:a. por lo que el periodo de
recurrencia para cualquier p.niy :»i IF es mucho mayor que para

toda la regién.

b) Temblores en la placad csr® . <+ . .curnerados en el resto de .a
placa de Norteamerica. _:s -.-*i1r:q e este grupo que 5as

seriamente amenazan a tia .. .:31 4 “e«:co se producen en [as



" intersecciones de fallas principales o en los extremos de aquellas
que han venido c¢reciendo sistematicamente. El sitio que se
consideré mas peligroso es el extremo oriental de las fallas que
definen el graben de Acambay (Mooser, 1987). En 1812 ocurrié en
este sitio un temblor con magnitud 7.0 y no se han producideo
eventos importantes desde entonces. Se asigné al ‘temblor
representativo de este grupo una magnitud de 7.0 y una distancia
focal de 80 km.

c) Temblores de profundidad intermedia. Las magnitudes registradas
de temblores que ocurren en la placa de Cocos tienen una tendencia
decreciente con la distancia a la zona de subduccién. Dada la -
profundidad de la placa de Cocos bajo el valle de México, se
encuentra que el candidatec mas 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 cafes mas graves a la ciudad de - -
México. Como se menciond, La maxima magnitud registrada desde 1800

es Ms = B.2 para el tembleor de Jalisco de 1932. Sin embargo, los

que se producen frente a las costas de Michoacan y Guerrerc son

los que producen los movimientos mas viclentos en el DF. Como se

indico, un analisis de las zonas que podrian deslizarse en un solo

gran temblor muestra que el sismo mas violento que seria razonable ,
esperar en la brecha sismica de Guerrero tendria Ms = 8.2, La

distancia a 1la cuenca de México es incierta. Se asignaron

—probabilidades —da 0sa8 s oE S a oA G, P RO PR R

respectivamente.

El espectro de amplitudes de Fourtiar :ara los tres primeros grupcs
de temblores se supuso correcta-wn-te ‘lescrito por el meodelo u-z
{ Brune, 1970; Boore, 1983). = + "abla 3.2 se presentan los
parametros usados para cada uno e s 'res eventos. En la fig 3 5

se presentan los espectros de .=p..' .:~s e Fourier resultantes ce



la aplicacién de ese modelo.

Para el evento local y el evento de profundidad intermedia o de
fallamiento normal, leos parametros se eligieron de modo que se
descr%bieran adecuadamente las observacicnes de espectros de
temblores reales del grupo correspondiente. Nor se disponia de
registros de temblores del grupo de Acambay por lo que se usaron
parametros que el equipo de geofisicos consideré razonables. Para
el evento de subduccién se emplearon envolventes de los espectros
predichos con las leyes semiempiricas que se describieron 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 aleatorias (Boore, 1983; Boore y Joyner, 1984), Como.
se indicé antericrmente, esto requiere el espectro de amplitudes
de Fourier y la duracién del movimiento del terreno. Esta ultima
cantidad fue estimada con base en valores observados para
temblores registrados. Los espectros de amplitudes de Fourier en
los sitios escogides come representatives de cada una de las 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 sitio. Esta ultima fue evaluada a
partir de analisis unidimensiconales de propagacién ae ondas SH.

con base en la informacién geotécnica disponible. Cabe mencionar

Fon—eatos _estudios No - Se.—contaba—con

registros de temblores que permitieran determinar la funcioéon de

trasferencia empirica.

Estos resultadeos, aunados a lcs =spectros de respuesta calculados
para el gran temblor de i%85% «n ios sitios en que se disponia .e
registros, permitieron la construccidon de los espectros de diserfc

que se propusiercn para =1 regiamentc de construcciones. Eston



espectros de disefio son envolventes simples de los espectros de
respuesta modificados para tomar en cuenta la duracién esperada
del movimiento del terrenc y el comportamiento inelastico de'las

estructuras.

Para calcular las tasas de excedencia de intensidades en el DF,
‘asi como las pérdidas esperados por sismo, los procesos de
ocurrencia de todos los grupos de temblores que se mencionan, a
excepcién de los de subducciédn, se supusieron poissonianos en
virtud de que pueden originarse 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 ahli se indican.

Los grandes temblores de subduccién son generados en unes cuantos
sitios bien delimitados, por lo que no se Jjustifica la hipétesis
de ocurrencia segun un proceso de Poisson. Se asigné a los tiempos
entre este. tipe de eventos, para Mz7, una distribucién gamma
(analisis posteriores a la elaboracién de este estudio han
mostrade que resulta mas conveniente asignar a los tiempos entre
grandes temblores wuna distribucién lognormal; ver Jara vy
Rosenblueth, 1988); para M<7, se conservd la hipdtesis de Poisson.
En el caso de M>7 se adopté una densidad de probabillidad
parabdlica para las magnitudes. La zona de subduccién fue dividida
en 13 regiones, de acuerdo con lo sefalado por Nishenko y Singh
(1987b). Se supuso que cada regién poseia un proceso de ocurrencia

independiente de los procesos de las demas regiones.

Como puede apreciarse, el metodo adoptado para efectuar los
calculos que gularon la eleccion de los espectros de disefic para
el DF descansé fuertemente en algunocs de los resultados recientes
que se han descrito sobre sismicidad, modelos de la fuente

sismica, movimientos fuertes y su estimacién usando teoria de



vibraciones aleatorias.

3.4.2 El estado de Guerrero

De acuerdo con lo expresado en el inciso 2, el riesgo sismico en
la costa del estado de Guerrero esta dominade por la ocurrencia, a
corto plazo, de un gran temblor en la brecha de Guerrero. Resulta
entonces de suma importancia la estimacién de la magnitud maxima
que tal temblor podria generar, asi como el calculo 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 adoptado en el
estudic que condujo a los espectros de disefio para el estado de
Guerrerc (Ordaz et al, 15989). la distribucién de probabilidad de
los tiempos entre grandes eventos en la brecha tamblén resulté ser

decisiva,

Estos problemas fundamentales -magnitud maxima esperada,
movimientos en la zona epicentral, su atenuacidén 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

. — —

e - A [

Se han expuesto alguﬁos de l!os rosultados mas importantes que se
han producido a partir de !~2s +.smos de 1985 en materia de
sismicidad, caracteristicas e !-s <randes temblores y estimacion
de movimientos fuertes. Se *a *~cto -—special énfasis en aquellces
gue mayor impacto han tenide o~ te =] punto de vista de la

ingenieria sismica en nuestro ;ais



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 la
evaluacién de riesgo sismico en el valle de México y en la costa
del Paciflco, regiones que histéricamente han side las mas

afectadas por grandes temblores.

Como el presente trabajo muestra, ha hablido un gran avance en la
comprensién de los fendmenos sismicos después de los temblores de
septiembre de 1885. Si 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
préoximo y llene las lagunas en el conocimiento actual. Esto ultimo
requerira del concurso de un mayor numerco de investigadores de
alto nivel asi como de la continuidad en el apoyo financiero para

estos fines.

AGRADECIMIENTOS

Gran parte de los estudios que aqui se han descrito han sido
posibles gracias a la instalacién y eficiente operacién de las
redes de sismégrafos y acelerédgrafos a cargo de las siguientes
instituciones: Fundacién I[CA, Fundacién Javier Barros Sierra,
Instituto de Geofisica, UNAM e Instituto de Ingenieria, UNAM. Los
avances que se han referido se deben al esfuerzo de un gran numero
de personas de diversas instituciones. La lista de referencias de
ninguna manera da cuenta exhaustiva de todos los trabajos

realizados sobre esta materia.



REFERENCIAS

Abramowitz, M. y Stegun, I. (1965), Handbook of Mathematical
Functions, National Bureau of Standards, Applied Mathematics
Series 55.

Akl, K. (1867), "Scaling law of seismic spectrum”, J. GCeophys.
Res., 72, 1217-1231.

Aki, K. and Richards, P.G. (1980), Quantitative Seismology, W.H.

Freeman and Co., San Francisco.

Anderson, J.G., Bodin,P.,Brune J.N., Singh, 5.K. Quaas, R., and
ChAate. - M. (18988), "Strong ground motion from the Micheoacan,

Mexico, Earthquake", Science, 233, 1043-1049.

Anderson, J.G., Quaas, R., Almora, D , Velasco, J. M., Guevara, E.,
de Pavia, L.E., Gutiérrez, A. y Vazquez, R. (1987a) "Guerrero,
Mexico accelerograph array: Summary of data collected in the year
1885", Reporte conjunto del I[nstituto de Ingenieria, UNAM y el
Institute of Geophysics and Planetary Physics, UC-San Dlego,
CAA-2.

Anderson, J.G., Quaas, R., Almora, D., VYelasco, J.M., Guevara, k.,

de Pavia, L.E., Gutiérrez, A. y VvVazquez, R. (1987b) “Cuerrero,

1985", Reporte conjunto del Instituto de Ingenieria, UNAM y el

Institute of Geophysics and Planetary Physics, UC-5an Diego,
GAA-3.
Anderson, J.G., Singh, S.K., #-y:niola. J M, and Yamamoto, !

(19B9), "Seismic strain release 12 '+ “exican subduction thrust”

Phys. Earth Planet. Interiors., U8 :7-:32



Arias, A. (1969), "A measure of earthquake intensity", en Seismic
design for nuclear power plants, R. Hansen, editor, MIT Press,

Cambridge, Massachusetts.

Astiz, L. and Kanamori, H. (1884) ,"An earthquake doublet in
Ometepec, Guerrero, Mexlico", Phys. Earth Planet. Interiors, 34,
24-45,

Astiz, L., Kanamori, H., and Eissler, H. (1887), “Source
characteristics of earthquakes in the Mlchoacan seismic gap in
Mexico", Bull.- Seism. Soc. Am., 77, 1326-1346.

Boore, D.M. (1983), '"Stochastic simulation of high-frequency
ground motions based on seismological models of the radiated

spectra", Bull. Seism. Scc. Am., 73,-1865-1884.

Boore, D.M. (1886), "The effect of finite bandwidth on seismic
scaling relationships”, en Earthquake Source Mechanics,
Geophysical monograph 37 (Maurice Ewing Series 6), American

Geophysical Union, pp 275-283.

Beore, D.M. y Joyner, W.B. (1984), "A note on the use of random
vibratlion theory to predict peak amplitude of transient signals"”,
Bull. Seism. Soc. Am., 74, 2035-2039.

Brune, J.N. (1970), “Tectonic stresses and spectra of seismic

waves from earthquakes", J. Geophys. Res., 75, 4987-5008.

Bufaliza, M. (1984), "Atenuacién de intensidades sismicas con la
distancia en sismos mexicanos”, tesis de maestria, Facultad de

Ingenieria, UNAM.

Campillo, M., Bard, P.-Y.. lNocollin, F., and Sanchez-Sesma,
{1988), "The incident wave-field 1n Mexico City during the great

Michoacan earthquake and :is :nteract:on with the deep bas:n



Earthquake Spectra, 4, 5391-608.

Campillo, M., Cariel, J.C., "Aki, K., and Sanchez-Sesma, F.J.
{1988), “Destructive strong ground motion in Mexico City: Source,

Path and site effects during the great 1985 Michoacan earthguake™,

". Bull. Seism. Soc. Am., 78, 1718-1735.

Cartwright, D.E. y Longuet-Higgins, M.S. (1956}, “The statistical
distribution of the maxima of a random function", Proc. Roy. Soc.

London, Ser. A237, 212-223.

Castro, R., Singh, S.K., and Mena, E. (1988), "An empirical mode
to predict Fourier amplitude spectra of horizontal ground motion",
Earthquake Spectra, 4, 575-588.

Cornell, C.A. y Winterstein, S.R. {1988), "Temporal and magnitude
dependence in earthquake recurrence medels”, Bull. Seism. Soc.

Am., 78, 1522-1537.

Esteva, L. (1970), "Regionalizacién sismica de Mexico para fines

de ingenieria", Serie Azul de fnstituto de Ingenieria, 246.

Esteva, L y Villaverde, R. (1974), "Seismic risk, design spectra
and structural reliability", _Memorias V Congreso Mundial de

Ingenieria Sismica, Roma, Italia, 2586-2597.

== —
L ————

GarciaT‘VTT*HernandézT_RTT‘EEFaﬂggfhfT“Holiﬁhl7A.. Pérez, J. M.,
Rojas, T., y Sacristan, C. (1988}, "Cronologia de los sismos en la
Cuenca del valle de México"., en Estudios sobre sismicidad en el
valle de México, Secretaria Ceneral de Obras, Departamento del

Distrito Federal., 409-500.

Grigoriu, M., Ruiz, S.E. y Fosennlueth, E. (1988}, "Nonstationary
models of seismic ground acceleration”, Farthquake Spectra, 4.

551-568



Hong, H.P. y Rosenblueth, E. (1988), "Model for generation of
subduction earthquakes", Earthquake Spectra, 4, 4B1-49§.

Houston, H. y Kanpamori, H. (18986}, "Source characteristics of the
1885 Michoacan, Mexico earthquake at short periods", Geopyhs. Res.
Lett., 13, 597-600.

Jara, J.M. y Rosenblueth, E. (1988}, "Probablillity distribution of
times between characteristic subduction earthquakes", FEarthguake

Spectra, 4, 499-529.

Joyner, W.B. y Boore, D.M. (1981}, "Peak horizontal acceleration
and velocity from strong-motion records including records from the
1979 Imperial Valley, California, earthquake", Bull. Seism. Soc.
Am., 71, 2011-2038.

Kelleher, J., Sykes, L., and Oliver. J. (1873), "Possible criteria
for predicting earthquake !ocations and their applications to
major plate boundaries of the Pacific and the Caribbean", J.

Geophys. Res., 78, 2547-2585.

McGuire, R.K. [(1978), "A simple model for estimating Fourier
amplitude spectra of horizontal ground accelerations”, Bull.
Seism. Soc. Am., 68, 803-822.

Mendoza C. and Hartzell. 5 (19881}, "Inversion for slip
distribution using GDSN P-waves. %orth Palm Springs, Borah Peak
and Michoacan earthquakes™, Pull <~eis. Soc. Am.. 78, 1082-1111.

Mooser, F. (1987), “Rlesgo sis®ico ~n la cuenca de Meéxico", VIf
Congreso Nacional de Ingenier:a ~ismica, conferencia invitada,

Querétaro, México.



Nishenko, S.P. and Singh, S.K. (1987a}, "The Acapulco-Ometepec,
Mexico earthquakes of 1307-1982: Evidence for a variable
recurrence history". Bull. Seism. Scc. Am., 77, 1359-1367.

Nishenko, S.P. and Singh, S.K. (1987 b} "Conditional probabilities

for the recurrence of large and great interplate earthguakes along

the Mexican subductlion =zone", Bull. Seism. Soc. Am., 77,
2095~-2114.
Ordaz, M. y Reinose, E. (1987), "Uso de teoria de vibraciones

aleatorias en la determinacién de los espectros de disefio del
Reglamento para las Construcciones del Distrito Federal", Memorias
VII Congreso Nacional de [ngenieria Sismica, Querétaro, México,

Al1S5-A167.

Ordaz, M. y Rosenblueth., E. (1983), "Earthquake magnitude
exceedance rate and self-similarity"”, Earthquake Eng. Struct.
Dyn., 18, 1017-1023.

Ordaz, M., Singh, S.K., Reinoso, E., Lermo, J., Espinoza, J.M.,
and Dominguez T. (1988), "Estimation of response spectra in the
lake bed zone of the Valley of Mexico", Earthquake Spectra, 4,
815-834.

Ordaz, M, E Reinoso, $ K Singh, E Vera y J M Jara (1989},

"Espectros de respuesta en diversos sitios del valle de México

VIII Congreso Naclional de [ngeniertia Sismica y VII Congreso
Nacional de Ingenieria Estructural, Acapulco, México, nov,

Al187-A198,

Ordaz, M., Jara, J. M., y Sirgn. S K (1989), "Riesgo sismico ;
espectros de disefio para =! +stado de Guerrero”, reporte del
Instituto de Ingenierta, UNAM y =1 Centro de Investigacién Sismica

A.C. al goblerno del Estado e ..°rrero

brecma—ue EU@!_i-Ei-E_._Hemor_las—ge-j



Ponce, L., Granados, L., Comte, D. y Pardo, M. (1980}, "Seismicity
and Q-coda temporal variation in the Guerrero, Mexico seismic gap:
evidence for a soon-to-break gap 7, Seism. Res. Lett., 61, 43.

( Resumen).

Quaas, R.; Anderson, J.G. vy Almora, D. (1887), "La red
acelerografica de Guerrero para registro de temblores fuertes”,
Memorias VII Congreso Nacional de Ingenieria Sismica, Querétaro,
México, B40-BS3.

Reinoso, E., Ordaz, M. y Sanchez-Sesma, F.J. (1989), "A note on
the fast computation of seismic response spectra estimates”,

aceptado para su publicacién en Earthquake Engineering and

Structural Dynamics.

Rice, 5.0. (1954), "Mathematical analysis of random nocise", en.
Selected Papers on Noise and Stochastic Processes, N. Wax, editor,

Dover Publicatlions Inc., Nueva York.

Rojas, T., Garcia, V. y Pérez, J.M. (1988), Cronclogia de los
sismos en la cuenca de México: 1821-1911, CIESAS/FUNDACION JAVIER
BARROS SIERRA/DDF/ONU.

Rosenblueth, E., Ordaz, M., Sanchez-Sesma, F.J. y Singh, S.K.
(1988), "Design spectra for Mexico's Federal District", Earthgquake
Spectra, 5, 273-291.

Sanchez-Sesma, F.J. (1985), "Analisis de riego sismico en Laguna
Verde, Ver. Parte [. Determinacion !e espectros de respuesta
especificos”, reporte a la (_mislan Federal de Electricidad,

Instituto de [ngenieria, UNAM.

Singh, S. K., Bazan, E. y Esteva. . :-n0), "Expected earthquaxe
magnitude at a fault”, Bull. “e: - . ‘=, 70, 903-914.



Singh, S.K., Astiz, L., and Havskov, J. (1981), "Seismic gaps and
recurrence period of large earthquake along the Mexican subduction

zZone: a reexamination", Bull. Seism. Soc. Am.. 71, 827-843.

Singh, S.K., Espindola, J.M.Yamamoto, J., and Havskov, J. (1982a).
"Seismic potential of Acapulco-San Marcos region along the Mexican

subduction zone", Geophys. Res. Lett., 9., 633-636.

Singh, S.K., Apsel, R., Fried, J. y Brune, J.N. (1982b), "Spectral
attenuation of SH waves along the Imperial fault", Bull. Seisn.
Soc. Am., T2, 2003-2016.

Singh. S.K., Rodriguez, M., and Esteva, L. (1983), “Statistics of
. small earthquakes and frequency of occurrence of large earthquakes

. 73,

along the Mexican subduction zone", Bull. Seism. Soc. Am.
1779-1796.

Singh, S.K., Rodriguez. M. and Espindola, J.M. (1984a), "A catalog
of shallow earthquakes of Mexico from 1900 to 1981", Bull. Seism.
Soc. Am., T4, 287-279.

Singh, S.K., Dominguez, T., Castro. R., and Rodriguez, M. (1984b).
"P waveforms of large shallow earthquakes along the Mexican

subduction zone", Bull. Seism. Soc. Am., 74, 2135-2158.

gkmn. .. ponce,._L.,..and Nishenko, —-a..p.
Jalisco, Mexico Earthquake of 1932: Subduction of the Rivera
Plate", Bull. Seism. Soc. Am.. 75. 1301-1313.

) +—~The—great

Singh, S.K., Suarez, G., and Cominguez, T. (1985b), "The Oaxaca.
Mexico earthquake of 1931: Lithoépheric normal faulting in tre

subducted Cocos plate”. Nature. 317, S8-58.



Singh, S.K., Mena, E., Castro, R. y Carmona, C. (1887), "Empirical
prediction of ground motlon in Mexico Clty from coastal
earthquakes", Bull. Seism. Soc. Am., 77, 1862-1867.

Singh, S.K., and Suarez, G. (1988), "Regional variations in the
number of aftershecks (mb = 5.0) of large subduction zone
earthquakes (Mw = 7.0)", Bull, Seism. Soc. Am., 78, 230-242.

Singh, S.K., Lermo, J., Dominguez, T., Ordaz, M, Espinoza, J.M.,
Mena, E., and Quaas, R. (1988a), "A study of amplification of
seismic waves in the Valley of Mexico with respect to a hill zone

site (C U )", Earthquake Spectra, 4, 653-873.

Singh, S.K., Mena, E., and Castro, R. (1988b), “Some aspects of
the source characteristics and the ground motion amplifications in
and near Mexico City from the acceleraticn data of the September,
1985, Michoacan, Mexico earthquakes", Bull. Seism. Soc. Am., 78,
451-477.

Singh, S5.K., Ordaz, M., Anderson, J.G., Rodriguez, M., Quaas, R.,
Mena, E., Ottaviani, M., and Almora, D. (1989), "Analysis of
near-source strong motion recordings along the Mexican subduction
zone", Bull. Seism. Soc. Am., 79, 16897-1717.

r
Singh, S.K., Mena, E., Anderson, J.G., Quaas, R., and Lermo, J.
(1890a), “"Source spectra and BRMS acceleration of Mexican

Subduction zone earthquakes”, Pure & Applied Geophys., en prensa.

Singh. S.K., Mori, A., Mena, E., Kriger, F. y Kind, R. [(1980b},
"Evidence for anomalous body-wave radiation between 0.3 and 0.7 Hz
from the 1585 september ig Michoacan. Mexico earthquake”, Geophys.
J. Int., 101, 37-48.

Singh, S. K. y Mortera, F. {1930), "Source-time functions of large

Mexican subduction earthquakes, -orfhology of the Benioff =zone,



and the extent of the Guerrero gap", J. Geopyhs. Res., sometido.

Suvarez, G., Monfret, T., HWittlinger, G. y David, C. (19%0),

"Geometry of subduction and depth of the seismogenic zone in the

Guerrero gap",

UNAM Seismology Group (1986), "The September 1885 earthquakes:
Aftershocks distribution and history of rupture”, Geophys. Res.
Lett., 13, 573-578.

Yomogida, K. (1987), “Dynamic rupture processes inferred from
near-field observations", E0S. Trans. Am. Geophys. Union, B8,
1354.



Tabla 2.1 : Periocdos de recurrencis observados de grandes temblores
suparficiales o Lo lsrgo de (s zona de subduccion de México. Los
datos entre corchetes son menos confisbles, -

Regidn Localizacisn aprox. Ao del evento Periodo

Lat (*N) Long (°0) promedio

(afics)
Ev Daxaca 16.2 95.8 1897(7.4); 1928(T.5); 1965(7.8) 3%
C. Oanaca 14.0 95.8 1870(7.9); 1928(7.8); 1978(7.8) 54
0. Daxaca 16.6 97.7 (1854{7.721; [1894(7.4)]; 192B8(7.6); 1968(7.4) ]
Ometepec 16.% 98.5 1950¢7.1); 1982(6.9, 7.0) 32
San Marcos 16.7 99.2 (1845¢8.13); 1907(7.7); 1957(7.5) 54
Petatlén 17.3 101.6 1943(7.5); 1979(7.8) 38
Michoacan 18.1 102.5 1911(7.7); 1985(8.1) T4
Colima 18.4 103.2 1961(7.7); 1973(7.5) 2

Tabla 2.2: Parémetros de fuentes de los temblores del 19 y 21 de septiembre de 1935,

M, *= moments sismico, U s desplazamiento promedic sobre la falls,

Ao = caida de esfuerzo, L = longitud de la falla y W = ancho de la falla.

Evento Tiempo de Localizacion Profundidad® me'lt)z7 L, haz u,cm e,
Origen origen dina-ca bares
19 Sept 1985 13:17:49.05  18.141°8, 102.7000 16 kn 12.0 170 x 50 254 23
(M,=8.7)

21 Sept 1983 01:37:11.75 17.618°w, 101.815%°0 20 km 5.8 &6 x 33 334 43
(M =7.6)

* profundidad restringida a partir de rodeiede sintético de ondas P

&,

+ Férmula usads Ag »——

It



Tabla 3.1 Coeficientes A, C, B y desviacién
estandar de log FS{T) (ec 3.3)

T A c B o
2.5 0.287 -2.421 5.249 0.220
2.3 0.230 -2.289 5. 168 0.224
2.1 0.324 -2.087 3.999 0.214
2.0 0.334 -1.810 3.270 0.188
1.9 0. 309 -2.273 4.667 0.188
1.8 0.310 -2.458 S.164 0.195
1.7 0.323 -2.765 5.840 0.209
1.8 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 S.169 0.130
1.0 0. 364 -2.458 4.439 0.119
0.8 0.418 -3.326 6.155S 0.137
0.8 0. 304 -3.109 6.211 0.142
0.4 0.312 -3.220 6.221 0.123
0.2 0.203 -2.459 4.994 0.103




Tabla 3.2 Parametros de los espectros de
amplitudes de Fourler de los temblores
seleccionados (segun Rosenblueth et al, 1988).

Acambay Lecal Normal
M 7.0 4.7 6.5
R (km) 80.0 11.0 80.0
M, (ergs)  3.5x10% 1.4x10%° 7.0x10%
f_ (hz) 0.103 0.800 - 0.222
ac (bar) 100.0 50.0 200.0
p (gr/cm’) 3.1 2.5 3.1
vs (km/s) 3.2 2.3 3.2
T_(s) 30.0 7.0 30.0

En todos los casos, Q = 200 fO'B. y factor de
sitio Fs = 4.2.
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Fig 2.1. E]l mapa de México y la batimetria. Las fGreas de ruptL"a de algunos
temblores estdn marcadas con las lineas dlscontinuas. Los clirculos negros
Indican eplcentros de los grandes temblores mexicanos entre 1928‘¥ 1986. En la
parte superlor se Incluyen las funclones de tlempo de estos te7rlores. donde

las ordenadas representan Mo(t) (x10° dlna-cm/seg).
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Fig 2.2. Localizaciénes de las replicas de los temblores de
septiembre de 1985. Se indican las areas de ruptura de los sismos
del 19 y 21 de septiembre, basadas en las primeras.
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Fig 2.4. Sismogramas de onda P de grandes temblores mexicanos
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vertical), localizado en Grafenberg, Alemania Occidental
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LA MEDIDA DE LOS TEMBLORES

Shri Krishna SinghI y Mario Ordaz2

! Instituto de Geofisica, UNAM
Instituto de Ingenieria, UNAM

Introduccién

Un temblor es el resultado del movimiento repentino de una masa de roca con
respecto a otra. Se requieren diversos pardmetros para cuantificar un
temblor, algunos de los cuales son: la orientacién, buzamiento y sentido del
movimiento en el plano de la falla, la longitud y drea de la zona de ruptura,
despiazamiento en la falla, velocidad y aceleracion de particula del
movimie_nto de la falla, la duracién de ruptura y las energias sismicas total
e irradiada. Sin embargo, sélo se dispone de esta cantidad de informacidn
para unos cuantos temblores, puesto que para obtenerla se requieren compidjos
y extensivos anéalisis, as{ como datos de muy alta calidad. Si se fuera a
emplear un soclo pardmetro para describir el tamafio de un temblor, este
parametro deberia ser la cantidad de energia sismica liberada, E'. La energia

total liberada, E'r' puede escribirse como

donde o €S el esfuerzo cortante inicial -antes de la ruptura-, v, es ei

esfuerzo cortante final -al término de la_ruptura-,_S_es_el drea_de_la_zZona
R

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,

donde



Si se acepta que T =0, hipétesis conocida como modelo de Orowan, entonces
E = [i'—.-EJsG=ALsG‘
2
El momento sismico, Mo' se define de la siguiente manera:
M =pSu (1)
donde u es el médulo de rigidez al corte del material involucrado en la

ruptura. En términos del momento sismico, la energia sismica liberada vale

entonces

E = (2a)

Por ejemplo, si Ac = 30 bares (30 x 10° dina/cmz], como sugieren los datos, y

g =3 x 10" dinasem®, de suerte que Ag/u 3 10, entonces
-5
E =5x10" M {(2b)
L] 0

Las caracteristicas de la energia irradiada a muy baja frecuencia estdn
relacionadas con el momento sismico. Para temblores recientes moderados vy
grandes, la calidad de los datos mundiales permite la estimacién rutinaria de
Mo' Mo es una medida del temblor a pericdos largos; su estimacién requiere
analisis extensivo de los registros, y usualmente toma tiempo hacerla. Mo va,
de aproximadamente 10" dina-cm para el mas pequefio temblor mensurable, hasta
alrededor de 1030 dina-cm para el mas grande temblor de este siglo (el

temblor de Chile del 22 de mayo de |'%0)}



La energfa sismica liberada también puede ser calculada integrande la
velocidades del terreno registradas en diferentes puntos de la tierra,
después de hacer algunas correcciones pertinentes. Sin embargo, esta técnica
de estimacién requiere analisis y correcciones laboriosas, por lo que no es

posible utilizarla de manera rutinaria.

Una alternativa simple para medir temblores esta basada en amplitudes de las
ondas sismicas. La magnitud de un temblor se define en términos del logaritmo
de la amplitud de alguna fase de la onda medida a cierto periodo. Esta

relacién estd dada por:
M=1ggA+f(A)+cl+s (3)

donde M denota magnitud, A es la amplitud de la onda correspondiente, A es la
distancia epicentral, c1 es una constante y s es una correccién que depende
de la estacién de ‘registro. La atenuacién de A con A se corrige mediante el
término f(A) de la ecuacion 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 estandar 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 ecuaciéon 3 no
incluye correcciones por patrén de irradiacién. También, la geologia en las
inmediaciones de la estacidén de registro puede amplificar o deamplificar las
ondas sismicas; por esta razon, algunas estaciones producen magnitudes

consistentemente mayores o menores_que__el_promedio. —EL_término_s_de_la —

—__ecuacion 3-toma-en-cuenta-esta situacion. -

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 interlactﬁan con la complicada estructura del interior de [a 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 tipc de
onda a cierto periodo. A continuacién describiremos brevemente estas escalas.
Posteriormente describiremos una escala de magnitud basada en la duracién del
sismograma, y finalmente mencionaremos brevemente las escalas de intensidad,
las cuales estdn basadas en los efectos del temblor sobre las personas y las

construcciones.

Escala ML: Esta escala fue introducida por Richter (1935). Su objetivo
original era modesto: clasificar los temblores del sur de California en

grandes, medianos y pequefios. Richter definié ML como

ML = log A + f(4) (4)

donde A es la méaxima amplitud, en mil{metros, registrada por un sismégrafo
torsicnal estandar (Wood-Anderson, periodo natural de 0.8 seg,
amortiguamiento de 807 del critico. y amplificaciéon de 2800). No se
especifica el tipo de onda; puede ser P, S u onda superficial. La funcién de
atenuacion, f{A), fue determinada, para A = 600 km, a partir de temblores del
sur de California (ver Richter, 1958, p 342). Fue definida de suerte que, si
A = 10 mm (un micrén) a & = 100 km, ML fuese nula, es decir, f(100) = 3.
Esta escala presenta varias limitaciones: (1) Se requiere desarroilar una
funcién de atenuacién para cada regién; (2) Quedan muy pocos instrumentos
Wood-Anderson en operaciéon, (3) La verdadera amplificacion de este
instrumento puede diferir de 2800; (4) ML para 4 < 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 mediria el tamafio del temblor.

Como se menciond antes, los sismoégrafos Wood~Anderson pueden saturarse para
temblores moderados y grandes a distancias pequefias. ML puede aun ser
determinada si se dispone de acelerogramas. Este se usa para calcular
numéricamente la respuesta del instrumento Wood-Anderson y, a partir de esta,

obtener ML (e g, Kanamori y Jennings, 1978). Los datos asi obtenidos, junto



con argumentos fisicos (Brune, 1970) muestran que, en realidad, ML puede

saturarse cerca de 7.

En la figura 1 se presentan 7acelerogramas (componente NS) registrados en la
regidon epicentral del temblor de Michoacdn del 19 de septiembre de 1985. Este
temblor, y su réplica principal del 21 de septiembre de 1985, fueron
extensivamente registrados con acelerégrafos. Los registros han sido usados
para sintetizar respuesta Wood-Anderson y para calcular ML. La figura 2
muestra ML en funcién de la distancia para ambos temblores (Singh et al,
1988a). Los resultados se resumen en la Tabla 1. Varios puntos ameritan un
comentario: (1) ML para el temblor del 19 de septiembre en ila zona epicentral
fue de sélo 6, mostrando la saturacion de esta escala de magnitud; (2)
Después de 100 km, para sitios firmes en la costa, ML fue de 7.4; {3} En los
sitios firmes del Distrito Federal, ML alcanzé un valor de 8.2; (4} En la
zona del lago de la ciudad de México, el valor fue 8.7. El hecho de que ML
fuera mds grande;en la zona del lago en comparacion con la zona firme, se
puede atribuir a la amplificacién de las ondas sismicas debida a los suelos
blandos. L.a extraia observacién de que ML fue superior en la zona firme de la
ciudad que en los sitios duros de la costa (A = 100 km) sugiere la existencia
de amplificacién de las ondas sismicas aun en la zona firme del DF. Estas
observaciones han sido confirmadas con trabajos recientes, basados en mayor

nimero de datos (e g, Singh et al, 1988b; Ordaz y Singh, 1991).

A pesar de las limitaciones de la escala ML. se llevan a cabo todavia muchos
esfuerzos de investigacién para desarrollar esta escala en diferentes
regiones. Mahdyiar et al (1986} desarrollaron una escala de magnitud ML

___aplicable_a_la_costa_de _Guerrero,_con_base_en—velocidades _maximas oy —no—Gh s

—- -respuestas’ Wood-Anderson. -

Escala M : La magnitud de ondas superficiales, M.. fue introducida por
s -
Gutenberg (1945a), pensada esencialmente para temblores someros. Esta

magnitud se define de la siguiente forma.

M =log A+ 165 logd + |BIB +s (5)
]



2,1/2
N)
terreno registrades en componentes EW y NS, en micrones, para la fase de

donde A = (Az+ A , AE y AH 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 estid
claramente diferenciada, por lo que M. es relativamente féacil de calcular,
Gutenberg y Richter (1956) obtuvieron una relacién entre la energia sismica

irradiada, E:' (en ergs) y M':
log E. = 1.5 M' + 11.8 (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:
M' = log {A/T)mu + 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 del
componente vertical del temblor del 19 de septiembre de |985 registrado en
Grifenberg, Alemania (GRFO), 4 = 90.8°. Como se puede ver, para T=25 seg,
Amle es 500 micrones. De la euacién 7, se obtiene que'M' = 7.85. El valor
promedio de M' para este temblor fue de 8.1, el segunde 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 B8.2.

Escala m_: Gutenberg (1945b) introdujo una escala de magnitud basada en ondas
de cuerpo, m_. En esta escala se mide la amplitud maxima ce un grupo de ondas

que incluye a las P, PP y S. La funcion de atenuacién estd dada en Richter



(1958, Apéndice VIII). m, se puede usar para temblores superficiales,
intermediocs y profundos. El periodo de las ondas usadas es generalmente de

entre 0.5 y 12 seg,

Debe enfatizarse que la magnitud M reportada en el libro clasico de Gutenberg
.Y Richter (1954) es un algin promedio pesado de M. y mg. El significado
exacto de M sigue siendo motivoe de controversia e investigacion (ver, por

ejemplo, Geller y Kanamori, 1977).

Escala mb: Esta escala es la mas ampliamente usada después de la instalacién
de la red mundial de sismégrafos estandar (WWSSN por sus siglas en inglés).
Se calcula a partir de la maxima amplitud de la onda P en los primeros ciclos
del registro, que se lleva a cabo con un instrumento de periodo natural de 1
seg, en el componente vertical. Generalmente el periodo de la onda usada en
el cédlculo también es | seg. Conviene mencionar que para Fleterminar m  se
usan las mismas fdrmula y funciéon de atenuacion que para m_, aungue el
periodo de la onda y la manera de medir amplitud maxima son muy diferentes.
Esta escala sufre, entre otras, de las siguientes Ilimitaciones: (1} El
proceso de ruptura durante grandes temblores es mucho mas largo que los pocos
segundos de onda P usados para medir amplitud maxima. Por tal razén, .la
escala mide el tamafio del temblor en su inicio y no el tamafioc total. (2} Los
primeros pocos ciclos de onda P estin fuertemente afectados por el patrén de
irradiacién. En general, las ondas directas de temblores originados en fallas
de rumbo dan lugar a amplitudes que son un orden de magnitud mas pequeifias que
para un temblor de buzamiento. Esta escala sufre de saturacién cerca de m =
6.5.

e —

Escala f?lb: Esta escala es una extensién de m . En vez de medir la amplitud
maxima en los primeros ciclos de onda P, se mide la amplitud maxima de todo
el grupc de ondas P (Houston y Kanamori, 1986). La formula para calcular r?]h.

que es la misma que para calcular m. estd dada por:
:’r‘lb = log (A/T) + Q(a) (9)

donde T es el periodo de las ondas de interés (generalmente T = 1| seg) y Q(4a)



es la funcidn de atenuaciéon, dada en Richter (1958, Apéndice VIII). Esta
escala es actualmente materia de investigacion, y no se emplea de manera

rutinaria. No parece sufrir del problema de saturacién.

Escala Mw: Esta escala estd basada en el momente sismico, Mo' definidc en la
ecuacién 1. Aunque se requieren andlisis complicados, el momento sismico de
temblores grandes y pequefios puede obtenerse con bastante exactitud si se
dispone de registros adecuados. M‘J 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 ecuaciéon 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 3]
donde Mo estd en dina-cm. El avance reciente en la instrumentacidén sismica
mundial y en las técnicas de analisis, permiten la estimacién rutinaria de M0

de todos los temblores con MW mayor que aproximadamente 5.0.

Escala Mc: [La escala de magnitud de coda, Mc. estd basada en la duracion del
sismograma del temblor. Fue originaimente propuesta por Bisztricsany (1959).
En virtud de su simplicidad, ha ganado popularidad para determinar magnitudes
de temblores registrados en redes sismograficas [ocales y regionales (Lee et

al, 1972}. La relacién entre Mc y la duracion, 1, es:
M =c logt+chA+c {11)
c 1 2 3

Puesto que Tt depende tanto del instrumento de registro como de las
condiciones locales, las constantes de la ecuacién 11 deben determinarse
tomando en cuenta estos factores. La parte del sismograma 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 Mc para algunas estaciones sismicas mexicanas,

calibrando M con mb.
C



Relaciones entre diversas escalas de magnitud

Al desarroliar nuevas escalas de magnitud, en general se ha tratado de
ligarlas a escalas ya existentes. Por ejemplo, Gutenberg (1945a) calibré la
escala M. con la mas antigua ML. Puesto que los eventos de calibracién tenfan
ML cercana a 6, Ml ¥ ML coinciden aproximadamente para esta magnitud. En
vista de que los tipos de onda y el periodo difieren en las dos escalas, no
hay razén para esperar que coincidan en otros rangos de magnitud. A m, se le
requirid coincidir con M.. Nuevamente, los eventos de calibracién tuvieron
M- entre 6.5 y 7, por lo que ambas escalas coinciden en este rango. m_ no fue

calibrada con ninguna escala prexistente.

En la figura 4, tomada de Kanamori (1983), se grafican algunas escalas de
magnitud en funcion 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 une en uyna rango amplio de
magnitudes entre las escalas. Esto explica porqué para el mismo temblor -se
reportan varias magnitudes. Por ejemplo, el temblor de Michoacian del 19 de
septiembre de 1985 fue reportado con M' = 8.1, m = Ty Mw = 8.05. Ya hemos

discutido los valores de ML para este temblor (ver figura 2).

En esta breve revisién hemos mencionado solamente las escalas mds ampliamente

___usadas.__Existen—mu
———

regiones del' mundo. Actualmente se dedica mucho esfuerzo a desarrollar nuevas

escalas y a entender y mejorar las existentes.

Escalas de intensidad

Anics de la existencia de sismografos. los temblores podian medirse sélo por

sus efectos. Rossi y Forel, en 1883, desarrollaron una escala [lamada escala



de (ntensidad de Rossi-Forel. Con base en los efectos del temblor sobre las
personas, las construcciones y la superficie de la tierra, se asigna una
intensidad entre [ 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 meodificada de ia escala de Mercalli esta
dada en Richter (1958, ca{pitulo 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.
Ademds, en muchos paises se dispone de una larga historia documental de los
efectos de los temblores. Las intensidades generalmente decrecen con Ia
distancia a la fuente; sin embargo, las condiciones locales pueden elevar
significativamente la intensidad. Un caso espectacular de este fenémeno es la
zona de lago del Distrito Federal. Se han hecho esfuerzos por correlacionar
intensidad con aceleracién maxima del terreno; también, se ha re.lacionado 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 unc 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 darda lugar a
diferentes intensidades dependiendo de la distancia y las condiciones

locales.

Comentarios finales

La cuantificaciéon completa de un temblor requiere muchos parametros.
Determinar estos parametros es posible sélo para algunos temblores y después
de laboriosos analisis. Una idea gruesa dei tamafio del temblor puede
obtenerse con uUn parametro: la magnitud. Esta es determinada a partir de la

amplitud registrada de ondas de cierto tipo. Puesto que la magnitud crece



como el logaritmo comin de la amplitud, un aumento de diez veces en la
amplitud corresponde a un incremento de una unidad de magnitud. Un aumento de
una unidad de magnitud est4 asociado a una energia sismica liberada del orden
de 31 veces superior, es decir, que la energia ‘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.
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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 21 de septiembre de 198S.

Figura 3. Sismograma de periodo largo, componente vertical, del temblor
19 de septiembre de 1985, registrado en Griafenberg, Alemania (A = 90.8").
escala horizontal, en minutoes. La escala vertical mide el desplazamineto

terreno, en micrones, a 25 seg de periodo.

Figura 4. Relaciones entre diferentes escalas de magnitud. (a) Rango

posibles valores de magﬁitud dado un valor de Mw. (b) Relacién promedio.
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Tabla 1
HL de los temblores de septlembre de 1985

L ]
Regi6n ML promedlo
19 sept 1985 21 sept 1985
Epicentral 6.0 ' 6.3
R=100 km, sitlios flrmes :
de la costa 7.4 6.7
Zona firme, Méxlco DF 8.2 7.7
Zona de lago, Méxiceo DF 8.7 8.4

.
M calculada a partir de respuesta Wood-Anderson sintédtlica usande

acelerogramas ¥y la relaclén de atenuacién para Californla.
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RESUMEN

Se presenta en método de simulacion de acclerogramas usando registros pequeiios como funciones de Green empiricas.
El método es similar al propuesto por Jovncr v Boore (1988). cxcoplo que se usa, para la generacion de los tiempos
aleatorios de ruptura de celdas elementales. una densidad de probabihidades que genera registros sintéticos con un con-
tenido de frecuencias congruente con el modelo sismologico w°. ¢n 1oda Ia banda d¢ interés. Por tratarse de un modclo
de simulacidn con bases fisicas. no es necesario recurnr i funciones de modulacion ad hoc. ni en el tiempo ni en la
frecuencia. Se presentan ¢jemplos de aplicacion a la simutacion de mos inucnios fueries en el campo cercano. a distan-
cias intermedias, y en el valle de México. Sc muestiran algunos acclerogramas sintéticos que resultarian de 1a ocurrencia
de un temblor hipotético de magnitud 8.2 en Ia brecha de Guerrcro

ABSTRACT

‘e present a method to simulate acceleragrams using records of wnall carthquakes as empirical Green's functions.
This method is simlar to that proposed by Jovner and Boore (1955, except that o generate the random rupture times
of elementary cells, we use a probahility density funcrion which generates svathetic ground motions that obev the o
scaling model in the whole frequency band of interest Since 1118 a phvacally hased model, there 1s no need of ad hoc
fime or frequency modulation functions. WWe illusrate the use of the method with simulation of accelerograms in the
near field, at intermediate distances, and i the Valley of Mevico We show svathetic strong-motion recordings that
would be recorded during the occurrence of a magmiude 5 2 hvpethetcal carthgquake i the Guerrero gap.

1. INTRODUCCION

El método de simutacion de temblores usando registres de cvenios pequeiios como funciones de Green empiricas fue
propuesto por Hartzell (1978). La idea cemral del procedinnenio ¢s que un acclerograma gencrado por un temblor de
pequeiia magnitud esta muy probablemente asociado a una fuente sisamica simple. por lo que las complepdades observa-
das en el acelerograma son atribuibles exclusivamenie a las modsficaciones que sufren [as ondas por efecios de trayvecto
y de sitio. El registro del temblor pequefio pucde considerarse como 1a funcion de Green del medio. es decer, la acelera-

cidn que se produce en el snuo de reglslro cu'mdo en la fucnic se_aphica_nna dlslocacmn plllllll"ll Para simularun. acclc-

—fuemc correspond:enle y efecluar Ia convolucmn dc csta fuuuon de fucnte con la funcion de Green Se han desarrollado
difcrentes técnicas para llevar a cabo simulacioncs siguiendo csia idea Son de especial interés las debidas a Inkura
(1983), Boatwright (1988) y Joyner y Boore (1988) En cl prescite articulo s¢ muestra otra 1écnica que. pariendo de la
propuesta por Joyner y Boore. supera algunas dec sus imutacioncs + produce acclcrogramas simulados con ¢l coniemido
de frecuencias predichoe por el modelo de fucnie de Bnuse (17700« jue presentan envolvenies realisias en ¢l donumio
del tiempo y evolucion razenable del contenido cspectral sinwciet gue recurnr i lunciones de modulacton ad hoc

2. EL MODELO SISMOLOGICO o'

En general. y de mancra esquematica, ¢l espectro de aumplitides 3¢ Fonner. A{m). del acclerograma gencrade por un
sismo, puede expresarse de la siguacnte mancra:

A{w)=K S()T(0)L(0). ... . RN )
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donde K es una constante, T(») es un término que incluye las modificaciones que sulre cf espectro por efectos de trayec
10, y L(w)} representa las amplificaciones por cfectos de sitio; si s¢ supone comportamiento lincal de los materiales por
los que atravicsan la ondas sismicas, estos dos términos no dependen del tamadio de un temblor. S(w) es el espectro de
acelcracion ¢n la fucnte sismica. De acuerdo con el modelo o’ (Aki. 1967; Brune, 1970), este espectro esté dado por

M,w?
S(m) ]+((z)/(1l )2 .............................................................................................. (2)
dondc M, es cl momento sisiico y w, es fa llamada frecuencia de esquina, dada por (Brune, 1970):
4

0, =4.9x10°(2TB)(Aa/Mg)5. e )
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- 107
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1Q-1 = 10 10" 102 .
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Figura | Cociente espectral asociado al escalumicnto of y cl que resulta del método de Joyner y Boore (JB)

donde P es la velocidad de propagacién (en kinvs) de las ondas S y Ao es la caida de esfuerzos (en bar); en la formula
anterior, M, esta en dinacm. Considérensc dos cventos gencrados en la misma region y registrados en el mismo sitio
Scan M., Ad, y o los parametros del sismo de mayor magnitud y M,,, Ao, y @, los del de menor magnitud El
cociente entre sus correspondientes espectros. Q{m). sera

M, 1+(@/a,)
Q(m)—MD‘ l+(w/mu)z .......................................................................... (4)

Puede observarse que. para »=0. Q(») es cl cociente de momentos sismicos. mientras que, para valores suficientemente
grandes de o,

2

>M°= Oee. =(_M;°¢ % Bo ¥,
Q)2 —= VIR T R T ——— (5)
MO! w® O Aﬂ'
-
La variacion de Q(m) con o puede obscrvarse en la fig 1. Notese que, de acuerdo con este modelo, que cuenta con
amplia verificacién empirica, la energia de baja frecuencia crece mas rapidamente que la de alta frecuencia al aumentar
la magnitud de! tcmblor. Es entonces claramente incorrecto escalar con una constante un acelerograma para simular el

registro de un temblor de mayor magnitud.

3. EL PROCESO DE SUMA DE FUNCIONES DE GREEN EMPIRICAS

Considérese una fuente sismica puntual dividida en N ccldas elementales. cada una dc las cuales genera. comenrzando
en el instante t, i=1....N, una sefal cuyo espectro de Founer es £A (w). donde & es un factor de escala arbirana EIl
espectro de la sefal resuliante, A (). valdra

N
Ae(m)ﬂ,(m)ge"""f ................................... , i (6)

Puede probarse que si ios liempos de ruptura |, son aleatorios. indcpendienies e igualmente distnibuidos con densidad Jde
probabilidad p(t). ¢l valor esperado de A0, (A{w)f'). estara dado por

b
)
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donde P(w) es la transformada de Fourier de p(t). El cociente entre los espectros de amplitudes, R(w), pod:é entonces
estimarse con

ROOY=ENNHNENY PO 2 oot (8)

Se observa lo siguiente: por definicién, P(0)=1. Esto implica que R(0)=EN, de donde se deSprcnde que para que el
cociente espectral obtenido del proceso de suma obedezca al modelo de escalamiento @’, debe cumplirse que &
N=M,/M,,. Por otra parte, considerando que [P(w)| debe anularse cuando w-—», las ecuaciones 5 y 8 1mpl|can que £
N'"%==(M,/Ma) *(As/Ac)?. De estas dos condiciones resulta que para cumplir con el escalamiento del modelo @’,

MOe % Aue %

N= (E'") (I) ........................................................................................ (9)
R

=) () (10)

A frecuencias mlermedlas, R(w) depende de P(w). Joyner y Boore (1988) desarrollaron un método de simulacion en
que se elige para los tiempos de ruptura de las celdas elementales una densidad de probabilidades uniforme entre -T2 y
T/2, siendo T, la duracion total de la ruptura del evento que se quiere simular, dada por 2n/w,,. Con esta hipétesis,
p(U=1/T,, por lo que P(w) -la transformada de Fourier de p(t)- es

sen(oT, /2) sen(nw/v )

P(0)= - 2 R e 3
@)= 172 0/0, (1

El correspondiente valor de R{w) para el método de Joyner y Boore se presenta con linea discontinua en la fig I,
donde se compara con Q(w), el cociente espectral asociado al modelo w®. Nétese que aungue los limites de alta y baja
frecuencia son correctos, el cociente espectral que resulta del esquema de suma de Joyner y Boore tiene huecos -el pri-
mero de ellos para w=w,,- que implican que los espectros de los temblores simulados serdn sistemiticamente deficientes
en frecuencias moltiplos de o,,. Para superar este inconveniente, y otro que se discutird mas adelante, se hacen las si-
guientes consideraciones.

Se desea diseilar un esquema de suma de funciones de Green empiricas tal que, en promedio y para todas las fre-
cuencias, s¢ obtengan temblores con un contenido espectral congruente con el modelo de escalamiento &*. Esto implica- .
ria que Q{w)=R{w) para cualquier valor de o (ecs 4 y 8). en vista de lo cual, ademais de las ecs 9 y 10, debe satisfacerse
la sigwiente relacion:

_ﬁ+a(m/m,)’ 20k
[P(w)]= (/o) cona—m ......................... OTRURRR (12)

Si ademas se impone la condicién de que P(w) sea real para evitar cambios de fase en el proceso de suma, resulta que ¢l
esquema de suma deseado es uno en que los tiempos de ruptura de las celdas elementales tienen una densidad de proba-
bilidades que es Ia antitrasformada de Fourier del miembro derecho de la ec 12:

-_\ Zl+a(co/m )2

pt)y=—] ol a3)

= Green- empmca csmlada por un factor § (ec 10), defasandola cada vez un tiempo t, i=1,..N, en que los tiempos t, son
alealonios, independientes, e igualmente distribuidos con una densidad de probabilidades dada por la ec 13. En el apén-
dice se presenta un procedimiento practico para generar valores aleatorios de los tiempos de ruptura.

4. EJEMPLOS DE APLICACION

4.1 Registros de 1a Red Acelerogrifica de Guerrero

Para ejemplificar ¢l método descrito para generar acelerogramas aruficiales, hemos elegido los temblores del 25 de abril
y 2 de mayo de 1989 (M,=6.92 y 5.52, respectivamente). En [a Tabla | se presentan parimetros sismologicos relevantes
de estos temblores. Esta pareja de eventos es especialmente adecuada para probar el método de simulacidn ya que ambos
se originaron aproxtmadamente en |2 misma regién (de hecho, el menor es una réplica del mayor) y ambos fucron
profusamente registrados por los acelerdgrafos de 1a red de Guerrero
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Se usaron los registros del temblor del 2 de mayc de 89 en las estaciones Cerro de Piedra (CPDR) y Teacalc
(TEAC) como funciones de Green empiricas para reproducir los acelerogramas obtenidos en cada estacidn durante «
tembtor del 25 de abril de 1989.

1y

2 g ]

7op

-103 =10 -100 -" -

Figura 2. Mapa de del sur de México mostrande la localizacidn de los epiceniros de los temblores y las estaciones
acelerogdficas usadas en este estudio

Evento M, M, Long Lat Caidas de esfuerzo (bar)
(dina-cm “w °N CPDR TEAC SCT 56
25 abr 89 6.92 2.4x 10" -99 48 16.58 250 300 300 100
2 may 89 5.52 1.9%10°¢ -99.48 i6 65 100 250 - -
19 sep 85 8.01 LIx10% -102.71 18 14 - - 300 -
Postulado 8.20 2.5x10% 9948 16 58 ; - . 100

Tabla 1, Pardmetros sismoldgicos de los temblores usadns, Momentos sismicos tomados de Ordaz y Singh (1992)

Nétese que ¢l momento sismico del temblor objetivo es casi 130 veces mayor que el de sus funciones de Green. En la fig
2 pueden verse la localizacion tanto de las estaciones CPDR y TEAC como de los epicentros de los temblores en cues-
tibn. Nuestra intencion es mostrar las capacidades del método de simulacion para reproducir las principales caracteristi-
cas de acelerogramas observados. Por esta razdn, en esta etapa. hemos dado por conocidos los momentos sismicos y las
caidas de esfuerzos tanto de la funcién de Green como del evento objetivo. La determinacion de caida de esfuerzo en un
temblor es un problema complicado y todavia sujcto a grandes incertidumbres; 1a propia definicion de esta cantidad es
motivo de debate actualmente entre la comunidad sismoldgica. Diversos autores han determinado las caidas de esfuerzo
para los temblores usados en este estudio (v.g., Singh et al, 1990; Ordaz y Singh, 1992) recurriendo a métodos diversos;
las estimaciones, sin embargo, varian considerablemente dependiendo de los datos y procedimientos usados por cada
autor. En este estudio hemos adoptado como valor de 1a caida de esfuerzo, para cada evento y estacion de registro, aquel
que, dado el correspondiente momento sismico, conduce a un mcjor ajuste entre el cociente observado de amplitudes de
Fourier y el predicho por un modclo .

En la figura 3 se presentan los acelerogramas observados en la estacion CPDR (componente NS) y cinco acelerogra-
mas simulados usando el método de Joyner y Boore (JB) y el método que se ha descrito, y las caidas de esfuerzo de la
Tabla 1. Puede observarse que los acelerogramas simulados con el método propuesto son muy similares, tanto en forma
como en amplitud, al observado durante el temblor del 25 de abril Los generados con el método de Joyner y Boore,
aunque aproximadamente correctos en amplitud, carecen de 1a modulacién acampanada tipica de los acelerogramas
reales. Este es el segundo de los inconvenientes que se seflalaron anteriormente: la forma poco realista que presentan los
acelerogramas sintéticos generados asignando a los tiempos de ruptura una distribucion uniforme; el inconveniente se
supera con el método que se propone. En la parte derecha de la fig 3 se presenta, con linea continua, el cociente espec-
tral entre los temblores del 25 de abril y del 2 de mavo, este se compara con el promedio de los cocientes espectrales
entre los acelerogramas sintéticos y la funcion de Green, ¢s decir. el temblor del 2 de mayo. Notese, por una parte, que
ambos cocientes son muy similares (lo cual Unicamente prucba que el proceso de suma de funciones de Green fue co-
mrectamente realizado, ya que las caidas de esfuerzo fucron ¢lcgidas para que esto sucediera) y, por otra parte. que ¢l
cociente espectral promedio no adolece de los huecos en frecuencia generados por ¢l método de Joyner y Boore. En la
fig 3 también se muestran los espectros de respuesta (seudoaceleraciones. 5% del amartiguamiento critico) de los cinco
acelerogramas simulados con el método que se propone, y se comparan con ¢l espectro calculado a partir del registro.
La comparacion es satisfactoria, aunque se observa que pueden existir vanaciones significalivas en algunas ordenadas
espectrales de una simulacién a otra.
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Figura 3 Registros observados en CPDR y sintéticos generadas con los métodos de Joyner y Boore (JB) y propuesto
en este estudio, 8¢ muestran los cocientes espectrales observado y promedio de los sintéticos, y los espectros de
respuesta observado (puntos} y sinicticos
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Figura 4 Igual que la fig 3, pero para la estacion TEAC

En la fig 4 se presentan los resullados para la estacion TEAC (componente NS): se emplcaron en esta simulacion las
caidas de esfuerzo que s¢ sefialan en la Tabla 1. Sc obsenva que. para este registro. el método de Joyner y Boore da
mucho mejores resultados que para el rcglslro de C PDR Los acclcrogranms smmhdos con el mcétodo propueslo son

e oservo Yy promedio de-Jas cinco snnulacmncs _]lllllG con ‘los” cspcclros de rcSpuesta de los acclerogramas
snmulados con ¢l método propuesto y el del icmblor real St se observa cl lamaiio y 1a duracién del registro del 2 de
mayo. mismo que fue usado como funcién de Green empinca, resulia sorprendente que un registro tan pequeiio conlen-
ga informacion suficiente para generar acelcrogramas quc ficnen caracteristicas muy similares a las de los temblores
reales.

4.2 El vallc de Méxica

Se llevaron a cabo simulaciones del acelerograma regisirado el 19 de scpticmbre de 1985 en la eswacion SCT
{componente EW) de la ciudad de México con los momcenlos v caidas de csfucrzo de fa Tabla 1. Para eillo se empleo
como funcidn de Green el registro obtenido en la nusima estacion ¢l 25 de abril de 1989. Como pucde verse en la Tabla
1. el cociente de momentos sismicos es de alrcdedor de 40 Couvicne notar. sin cmbargo, que en este caso la funcion de
Green proviene de una region diferente a la del temblor que s¢ desea sinular, v que las distancias focales son diferenies
(295 km para la funcién de Green y 400 km para el gran iciiblor) Para tomar en cucnta esta ultima situactén. se mults-
plicd la funcién de Green por un factor de 0.86=(295/49%' . quc cornge por alcnuacion geomctrica de las ondas. supo-
niendo que predominen las superficiales. No s¢ hacen correcciones por alcnuacion inclistica, lo cual posiblemenic in-
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troduce un excese de alta frecuencia en la funcion de Green. Los resultados se presentan en la fig 5. Puede notarse qu
este caso la concordancia entre lo observado y lo calculade no ¢s tan bucna come en los casos anteriores. Sin embarge,
creemos que los acelerogramas artificiales son simulaciones razonables. En la figura 5 puede observarse que el espectro
de respuesta promedio subcstima al obscrvado en un periodo de alrededor de 2 s, aunque el pico espectral queda cubier-
to por la banda de incertidumbre. Esto no sucede para periodos de alrededor de 2.5 en que el especiro observado es su-
bestimado aun por ¢l percentil 84 de la simulacion. Esta discrepancia puede deberse a diferencias entre las fuentes sis-
micas los trayectos de los eventos de 1989 y 1985, en panticular al hecho de que la fuenie del temblor de 1985 pudo
haber sido especialmente cncrgética en periedos de alrededor de 2 seg. Ndlese que para la ordenada espectral maxima
se calculan coeficicnics de variacidn de hasta 0.4, aunque la dispersion es menor para otras ordenadas espectrales.
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Figura 5 Resultados para SCT. Los espectros de respuesta sintéticas corresponden a la media y la media mds y
menos una desviacion estindar calculados con cicn simulaciones

Como iltimo ejemplo de aplicacion del método en discusion. s¢ generaron acelerogramas siniéticos para la estacion 56
de la ciuvdad de México (localizada en la Colonia Roma) para un remblor hipotético en la brecha de Guerrero, de magni-
tud 8.2, y con el mismo epicentro que ¢! del evento del 25 de abnif de 1989, Se usd como funcion de Green el regisiro
obtenido ¢n la estacion 56, componente NS. durante este icmblor En esie caso, la caida de esfuerzo del temblor hipoté-
lico es desconocida y debe asignarse; se eligio un valor de 100 bar La de la funcidn de Green, calculada séfo a partir del
registro de la estacion 56, es sumamente dificil de obtcner por la conlaminacién de la sefial con efectos de sitio. Se
decidid usar entonces la caida de esfuerzo promedio reponada por Ordaz y Singh (1992) para el evento de 1989 (100
bar}. Los resultados de la simulacion se presentan en la fig 6 junio con la funcién de Green y espectros de respuesta
obtenidos con 100 simulaciones. Puede verse que el valor esperado de la ordenada espectral maxima, que ocurre para un
periodo de cerca de 2.5 5. es aproximadamente | 3g Se encuentran cocficientics de variacion de hasta 0 4 en periodos
cercanos 4 2.5 s, mientras que & otros periodos, este coeficicnic €s menor

5. CONCLUSIONES

Se ha presentado un nuevo método para generar acelerogramus sinicticos usindo registros de temblores pequedos como
funciones de Green empiricas. El método posee la cualidad de gencrar mos mientos fuertes cuyo espectro de Founer
esta escalado, respecto al de la funcién de Green. siguiendo ct madelo sisinglogico o®. Ademas. 1a forma de la funcion
de fuente resultante (ec 13), proporciona a los registros anifiales modulaciones realistas en el tiempo y la frecuencia.
las cuales se dertvan sdlo de consideraciones fisicas Se ha ¢pmplificado la aplicacion del mérode con regisiros de lem-
blores mexicanos de subduccién. Se obtienen acelcrogranuas cuvo contcmdo cspectral. para una banda de frecuencias
razonabie, es indistinguible de! de los tcmblores reales. las formus generales de los sintéticos son también realistas En
el caso de registros del valle de México, pueden reproducirse bsen algunas caracteristicas de los acelerogramas reales.
tales como su gran duracion. la evolucion del contenido espeviral (on ¢l bempo y las largas codas monocromaticas con
"golpeteo”™. Los espectros de respuesta determinados por sinmiluioa muscsiran cocficientes de vanacion que van desde

1N
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0.4 en periodos cercanos al dominante del terreno, hasta menos de 0.2 en otros periodos. Consideramos que estas dis-
persiones, atribuibles solo a variabilidad en la fuente sismica, son realistas, y deben considerarse en anilisis de riesgo
sismico. En vista de la disponibilidad actual de registros de temblores pequeiios, el método propuesto es una alternativa
poderosa para la estimacién de movimientos fuertes ante temblores futuros.
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Figura 6 Resultados para un temblor hipotético de magnitud 8.2 en la brecha de Guerrcro en la estacion 56
{Colonia Roma) de la ciudad de México
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APENDICE

La parte del método preseniado que en la practica ofrece mayores dificultades es la generacion de nimeros aleatonos
con la densidad de probabilidades de la ec 13. La alternauva mas adecuada parece ser la aplicacion del método inverso,
de acuerdo con el cual un nimero aleatorio con funcion de densidad acumulada arbitrana P(t) puede obtenerse con la
siguiente relacién:

t=Plu) e . (AD)

donde t, es un niimero aleatorios con la densidad de probabilidades deseada. u, es un nimero aleatorio con distnibuion
uniforme entre 0 y 1. v P'(-) es la funcién inversa de densidad acumulada Se recuerda que

Ly
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~

t
P(E)= | DO (A2)

La aplicacion del método inverso requiere, por tanto, del conocimiento de las funciones P(-) y P"'{-). Los autores no han
encontrado solucidn andlitica a la doble integral que se requiere resolver para ¢ste fin, Sin embargo, una sugerencia de
F Sdnchez Sesma ha permitido Ilegar a una expresion en que s6lo se requiere de 1a integracion numérica de un términe
rapidamente convergente. La expresién es la siguiente:

P(1) < n(l-e*' )y1-a +2a ,[ (' (l e )dy (i (A3)

La constante de proporcionalidad faltanle es tal que P(ao}=1. La ec A3 contiene un término que debe ser integrado
numéricamente. La funcidon inversa debe ser determinada numéricamente. resolviendo por iteraciones la ecuacion
u=P(1) para valores dados de u. Si se construye una tabla de pargjas (1.t) en que los valores de u estén equiespaciados y
suficientemente cercanos, la funcion inversa podra calcularse con suficiente aproximacién por interpolacién para valo-
res arbitranios de u.
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ESPECTROE DE RESPUESTA Y DE DISENC

L]
Sonia E Rulz

I. INTRODUCCION

La manera mis usual de definir el movimiento del terreno en un
sitio con fines de disefic sismico es mediante un ESPECTRO DE
DISENO. La forma de este se puede predecir estadisticamente si se
cuenta con suficientes datos de instrumentos, sin embargo en
general esto no sucede asi por lo que no es posible realizar una
prediccién estadistica sdélamente con ESPECTROS DE RESPUESTA
calculados a partir de registros locales. de temblores. Debido a
esto dicha prediccidén debe de hacerse a partir del conocimiento 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 formulacidén probabilista ya que

y localizacidén de los sismos, mecanismo de movimiento en la
fuente, propagacién de las ondas, naturaleza del terreno local,
etc; mientras que un ESPECTRO DE RESPUESTA se obtiene en forma
determinista a partir del movimiento régistrado.

"En las sigquientes secciones se tratan ambos espectros.

¢ Inv. Tltular, Instituto de Ingenleria, UNAN,
Apde Postal 70-472, 04510 HKéxico, D. F.



1T ESPECTROS DE RESPUESTA
1. Bampontamienic eldolica tineal

El espectro de respuesta elastica es el valor absoluto maximo de la
respuesta sismica de un sistema de un grado de libertad con cierto
amortiguamiento, en funcién de 1la frecuencia natural W del

sistema. La respuesta de un sistema elastico lineal normalmente
se refiere a: desplazamiento relativo, velocidad relativa a 1la

base y aceleracion absoluta (s,» S

" Sa'respectivamente). La

expresion para obtener S, a partir de la historia de aceleraciodn

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

t
- £
Ix(t)e Ewh“'t’[ cos w, (t-T) = ———
r - §

s,= (1)

sen uh(t-t)}dt

2
o

2
en que w = w l - ¢



Cuando el amortiguamiento es suficientemente pequefio, tal que

/1 - ¢ «1, los términos de igual orden que § Yy mayores

pueden despreciarse, y el término del coseno puede reemplazarse
por seno. En este caso se encuentran las siguientes relaciones

entre Sd, Sv Y Sa

S sv v (2)
¢ =9 T Zn
d
' ' (3)
. S =w § =2"g
a d v T v

donde T representa el periodo natural del sistema.

En la practica de la ingenieria sismica estas expresiones son
generalmente utilizadas para calcular espectros de pseudo-desplaza-
mientos relativos (PS) y pseudoaceleraciones absolutas (PSa) de la

siguiente manera

SV
PS = = (4)
n
PS =w S (35)
a n v

Dé manéra similar puede calcularse el pseéudoespectro 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 amortiguamiente £ usados
en la practica.

El espectro correspondiente a amortiguamiento nuleo presenta
oscilacicnes abruptas, 0 que indica gue la respuesta es mnuy
sensible a cambios pequefios del periodo. A medida gue aumenta el
amortiguamiento en el sistema, se reducen las respuestas maximas y
la sensibilidad al cambio de periodo es mucho menor.

Es comin representar en graficas tetralogaritmicas los espectros
de velocidad, desplazamiento y aceleracion para varias fracciones
de amortiguamiento c¢ritico en funcidén de la frecuencia natural, de
manera gque se lean las tres respuestas directamente a partir de
una sola grafica

2. Campeontamienta no lineal

Cuando el comportamiento del sistema es no lineal también se
pueden representar los espectros en un trazo tetralogaritmico; sin
embargo en este caso los valores absolutos maximos que se grafican
son tales que corresponden a un indicador de dafio sismico
especificado; es decir, todos los puntos de un espectro asociado a
un amortiguamiento viscoso dado, corresponden a un mismos nivel de
deterioro o dano. Es usual, hasta la fecha, que tal indicador sea
la demanda de ductilidad, de modo que se describen espectros
inelasticos no lineales asociados a cierta demanda de ductilidad
del sistema de un grado de libertad. '

Las formas mas comunes de comportamiento no 1lineal inelastico
utilizadas en ingenieria estructural son: elastoplastico, bilineal
y bilineal con deterioro de rigidez y resistencia. En todos estos
casos la demana de ductilidad u se define como la relacidén entre
el desplazamiento relativo maximo § Yy el de fluencia ay. Este
ultimo lo define, en un modelo bilineal, la interseccidén de la
rigidez inicial y la fuerza de fluencia Fy



= — (6)
Los espectros no lineales ineldsticos, correspondientes a un mismo
sismo, tienen caracteristicas distintas segun el tipo de
comportamiento estructural que se trate. Esto se debe a que la
respuesta histerética en cada caso disipa la energia con forma y
.magnitud distintas dependiendo de las relaciones carga-deformacion
en cuestién. Dicha respuesta implica cierto nivel de dafio que
puede afectar la capacidad del sistema para resistir sismos
intensos en el futuro.

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

3. Reopuestans elastica y dhnuxiaa&caa
Para acelerogramas con banda ancha registados cerca del epifoco,
la relacidén entre la respuesta maxima de un sistema elastico y 1la
de un sistema con comportamiento elastoplastico es aproximadamente

de la siguiente forma (ref 1).

r__alfCuando,el,periodofdel_s;stemalggie.c

—de  velocidad constante, el desplazamiento maximo ineldstico es
aproximadamente constante e igual al desplazamiento maxizo

elastico 60 (fig 2a). Esto no ocurre para niveles de fluencia

extremadamente bajos, en donde el desplazamiento se increcenta
grandemente. A partir de lo anterior se llega a



F
= = — (7)

en donde Fa Y a son la_ﬁuerzd y aceleracién del sistema cuando
este se considera elastico; F oy a representan la fuerza y
aceleracion de fluencia del sistema, y m es la masa del mismo.

b) Si el periodo del sistema es muy corto, de modo que 1la
respuesta se encuentre dentro del intervalo de aceleracion
constante, el desplazamiento maximo inelastico es tal que la
energia disipada por un sistema con nivel de fluencia Fy es igual
a la energia del correspondiente sistema elastico. Esto es, en la
fig 2b, el 4drea 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 iguales energias de 1los sistemas
elastoplastico y elastico. A partir de esto

o |
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f: = (2u ‘_1) (8)

Las ecs 7 y 8 constituyen las reglas de reduccién de espectros
elasticos para calcular espectros elastoplasticos. Estas reqglas
son validas para movimientos de banda .ancha de registros en
terreno duro, cercanos al epifoco. Cuando el movimiento es de
banda estrecha, como los que se presentan en la zona blanda de la
ciudad de México, estas reglas no son aplicables, segin se explica
enseguida, ,

Rosas, et al (1989, ref 2), Ruiz y Diaz (1991, ref 3) analizaron
las relaciones entre espectros elastopldsticos de aceleracion vy
sus respecivos elasticos para varios conjuntos de movimientos con
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 regresién que se ajustd en
dichos estudios es

1
F " u (%)

en donde T representa el periodo de sistema, A, B, C, y D son
parametros gque dependen del sitio. En la fig 3 se muestra con’
linea discontinua la relacién correspondiente a las ecs. 7 y 8.
Como puede observarse en tal figura estas expresiones dan lugar a
espectros ineldsticos del lado de la seguridad para periodos
cercanos al dominante del movimiento, pero resultan menos
conservadoras para periodos relativamente cortos. Actualmente sea
estan tratando de derivar en el Instituto de Ingenieria,
UNAM reglas generales para construir espectros inelasticos a
partir de elasticos en donde se tome en cuenta el ancho de banda
de la densidad espectral del movimiento (ref 4).



IITI. ESPECTROS DE DISENO

Un espectro de diseno implica una formulacidén probabilista. Este
espectro debe <cubrir las caracteristicas de los posibles
movimientos del terreno en un sitic especificado o una regién con
caracteristicas geoldgicas similares entre si. Tales movimientos
pueden, por ejemplo deberse a fuentes cercanas y lejana al sitio,
con caracteristicas sismogénicas diversas, etc.

En la construccién de un espectro de disenfio se deben tener en
cuenta principalmente las caracteristicas de las fuentes sismicas,
las relaciones entre estas y el movimiento del terreno, y 1la
influencia de las condiciones locales del suelo.

Generalmente se asocian para un sitio dado, varios espectros
eldsticos de disefio, cada uno para diferentes periodos de
recurrencia. La eleccidn del periodo de recurre.acia, con fines-.de
disefio sismico, debe basarse en criterios de optimacién sobre
el riesgo aceptado y los costos de las construcciones.



1.Reduccidn de eapecthaa eldaticas pon campontamienta no
&ineal

Cuando actua un sismo intenso scbre las estructuras estas pueden
desarrollar un comportamientc no lineal o0 lineal, segun se prevea
en el disefio. En nuestro medio, como en muchos, es usual disenar
edificios de manera que presenten un comportamiento mas alla del
de fluencia. Los métodos de analisis cominmente empleados se basan
en sistemas lineales excitados por movimientos correspondientes a
espectros elasticos reducidos . para tomar en cuenta el
comportamiento nae lineal. Es comuin calcular 1los espectros
reducidos asociados a un nivel de excitacion de forma tal que el
sistema tenga cierta demanda de ductilidad u.

Newmark y Hall (ref S) propusieron reglas de reduccién de
espectros lineales basados en las ecs 7 y 8, aplicables a
registros de banda ancha, como el de El1 Centro, Calif. de 1940.
En varios reglamentos de disefo sismico se utlizan dichas leyes de
reduccion de espectro, incluyendo:el Reglamento de Construcciones
del Distrito Federal (RCDF-87, ref 6) y el UBC (Uniform Building
Code, ref ?).

El RCDF-87 especiffca tres espectros elasticos, para 5% de
amortiguamiento critico, que dependen del tipo de terreno (zonas I,
IT1 y III). Dichos espectros cubren los posibles tipos de sisnos
_que pueden afectar al Valle de México. Estos son (ref 8 ): a)

temblores locales; b) de profundidad intermediaf-c)—de—sdﬁﬁigﬁfgﬁf=='
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

(topografia, heterogeneidad, anisotropia, escaces de datos sobre



temblores intensos, incertidumbre en la respuesta estructural,

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 las fuerzas
actuantes se determinan con base en los modos de vibracidén que
intervienen en el andlisis estructural, mientras que en el segundo

dichas fuerzas se calculan a partir del modo natural de 1la
estructura.
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Iv CALCULO DE ESPECTROS DE DISENO 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 disefic. Los criterios para lograr esto
son los siguientes:

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

tiene con la funcion de densidad espectral de la respuesta de
un sistema de un grado de libertad (1lgdl). Se analizan las
probabilidades de excedencia de valores espectrales y se
determinan espectros de respuesta con probabilidades de
excedencia prefijados. Este criterio utiliza 1los primeros
nomentos de la funcién ce densidad espectral y la duracidém de
fase intensa del movimiento. Con ellos se puede encontrar en
forma aproximada la esperanza de la respuesta maxima y estimar

espectros de disefio. Este criterio se explica mas adelante.

B) Simulacién de Movimiento Sismicos. A partir de un nimero

suficiente de movimientos simulados se calculan sus
correspondientes espectros de respuesta y se obtiene el
espectro asociado a cierta probabilidad de excedencia.



En lo que sigue se explica con detalle el inciso A. E1 referente
a Simulacidén de Movimientos Sismicos se trata ampliamente en el
capitulo correspondiente.

1. dnalisia pnobobilista en ta {recuencia

En este caso la excitacién sismica se trata mediante funciones de
densidad espectral (f d e) de potencia G(w). El valor esperado

E [x(t)] de los acelerogramas es nulo, por lo que el area bajo la

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

G (W) = G(w)|H(w)|® (10)

en donde GuUJ) es la £ d e resultante y |H(w)| es la funcién de
amplificacion 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 aceleracién y el
desplazamiento respectivamente, la funcién de amplificacidn al
cuadrado es

|H(w)|® = (11)

donde w representa la frecuencia natural del sistema y £ el
amortiguamiento. La varianza de la respuesta aj es igual al drea
bajo la curva Gu(w). La desviacién estandar de 1la
pseudoaceleracidén de la respuesta es o, = ui:u.

n
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La importancia relativa del sequndo término de la derecha crece
para frecuencias naturales grandes (ver fig 4).

La desviacion estandar de la pseudo-aceleraciodn, o, es igual a 1la
de la aceleracién del terreno, o, cuando W= =, y o es igual a 1la
desviacion del desplazamientc del terreno cuando w = 0. Para
sistemas ligeramente amortiguados, con frecuencias naturales
intermedias, predomina el primer término.

. N 2 .
La varianza a: crece desde cero a un valor aa(s) al final de

la duracién s del temblor. Dicha varianza esta dada por

s W -ZEwns
g, (s) = G(wn) wYa {l-e

W
) +I G (w)dw (131
o
La esperanza del desplazamiento maximo Umx que define el punto
del espectro de respuesta medio, es proporcional a la desviacién
estdndar cu(s), es decir .

=r o (s) (14)
u

maxis'P. 5IP

donde rh se conoce -como el factor‘pico. Los subindices s y ﬁ'se
asocian a la duracién del movimiento y a la probabilidad de
excedencia respectivamente. Cuando p =0.5 se obtiene la mediana
del espectro de respuesta. El intervalo usual de variacioén de

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

slp

evaluar rsg equivale al de evaluar la probabilidad de que la

respuesta del sistema sea nayor a cierto limite a durante el
intervalo de tiempo (0,s). Una expresion aproximada, la cua’

supone que la respuesta estacionaria cruza la barrera » siguiendo

Vg 14



un proceso de Poisson, es

X s (2 1In {én (1 - exp (-3, v rln 2n) 1} 1% (15)

-

donde

Qu s/(2m)

"= T

5 = (8)""

172

Q = (A, /A )

- u 2,u O,u

_ _ 2 172
au - (1 Al.u / Ao.uxz.u)

_ 1
Ahu = Io w Gu(w)dw

Una expresidn simplificada de la anterior es la siguiente:

r, = (21n NM'% + 3/(2 1n NP2 (16)
en donde
A
L N_=2 =
—— - - - R [« JOT - — - Y
¥ = 0.577... (constante de Euler)

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

P)
la respuesta por el eje del tiempo.

—1_

l, yn= Qus/(2n) representa el numero promedio de cruces de

15



La expresioén simplificada (ec 16) se ha calibrado con
acelerogramas obtenidos en la ciudad de México (Ordaz y Reinoso,
1987 ref 10). Para los casos analizados la comparacidén de este
criterio y uno "exacto" paso a paso da lugar a errores relativos
medios del orden de 6-% y a desviaciones estdandar de dichos
errores de 18%. )

16
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RIESGO SISMICO Y ESPECTROS DE DISERO EN LA REPUBLICA MEXICANA

Luis Esteva y Mario Ordaz* -

INTRCDUCCION

Con motivo del programa de revisidn y actualizacidén de los reglamentos
de construccidn que en forma coordinada desarrollan autoridades y socie-
dades profesiqnales en diversos estados y municipios del pafs, surgid la
necesidad de proponer céeficientes y espectros para disefio sYsmico, para
1o cual los coordinadores del programa citado ﬁolicitaron apoyo técnico
a la Sociedad Mexicana de Ingenierfa Sismica. E) problema se analizé en
el seno de uﬁ grupo formado por representantes de dicha Sociedad y de
investigadores del! Instituto de Ingenierfa. Se concluyd que.-con el fin
de formular una propuesta que cubriera uniformemente a todo el pafs,
convenia partir de un conjunto de mapas de riesgo sTsmico y uno de re-
gionalizacibn previamente formulados y de los coeficientes y espectros
de disefo asociados con dichos mapas (ref. 12) y ajustar tales coefi-

cientes y espectros con base en criterios que tomen en cuenta las en-

México sobre posibles valores de las funciones de amplificacidn dindmica

de los espectros asociadas con 1a presencia de suelos blandos.

E1 presente trabajo se ocupa de describir los estudios de riesgo sismico

que condhjeron 8 los mapas de la ref. 12 y de-presentar los criterios

*Instituto de Ingenierfa, UNAM



para pasar de funciones de riesgo sfsmico en un sitio dado a espectros

para disefo de diversos tipos de construcciones en dicho sitio.

Las copclusiones de este trabajo constituyen lo que a juicio de los au-
tores puede proponerse con 1os estudios de riesgo sfsmico disponibles a
la fecha. Dichos estudios datan de 1974, y a partir de entonces se han
registrado avances significativos en los criterios y herramientas para
el andlisis de riesgo sfsmico y se ha ampliado considerablemente la in-
formacibn sismoldgica recabada. Por tal motivo es muy recomendable ac-
tualizar las estimaciones de riesgo sfsmico como base para futuras revi-

siones de las recomendaciones de disefio s¥smico que aquf se proponen,

La informacidn con que contamos para estimar el riesgo sismico es de dos
tipos: el primero consiste en informacibn geofisica y el otro se refiere
a caracteristicas de registros de temblores obtenidas en cada sitio de
interés. El primero abarca informacién que nos dan los sismblogos sobre
caracteristicas de temblores en la fuente, y que mediante relaciones de
atenuacifn que ligan magnitud con intensidad en términos de distancia y
condiciones locales nos permiten predecir lo que ocurre en el sitio en
cuestidn a partir de la informacibn sismolfdgica. De aquf nuestro inte-

rés en estudiar la sismicidad.
SISMICIDAD Y RIESGO SISMICO

El riesgo sismico en un sitio dado lo expresamos en términos de la fre-
cuencia media con que en dicho sitio se excede cada intensidad, y para
fines de ingenierfa esta Gltima se expresa, por ejemplo, como la méxima

aceleracibn ¢ la mixima velocidad del terreno en el sitio durante un



temblor, o como la ordenada del espectro de respuestas para valores da-
dos de periodo natural y amortiguamiento o, en fin, como cualquier pard-
metro ligado directamente a las caracteristicas del movimiento del te-
rreno en el sitio de interés y que tiene una correlacibn elevada con las

respuestas méximas de las obras de ingenierfa que interesan.

Usualmente no se cuenta para el sitio que interesa con informacibn esta-
distica obtenida de instrumentos que registren directamente en el sitio
las caracteristicas de los temblores ocurridos. Por ello tenemos que
conocer lo que ocurre en las posibles fuentes sfsmicas vecinas; por 1o
mismo, mediante el uso de las mencionadas leyes de atenuacidn necesita-
mos transformar los modelos matemdticos que describen la actividad de
las fuentes sfsmicas vecinas (expresada en términos de magnitudes' y
coordenadas de los focos) en actividad sismica expresada en términos de
las intensidades que ocurren en los sitios de interés. En forma simpli-
ficada, laract1§idad sfsmica en una fuente puede representarse mediante
una curva de tasa de excedencia como la que se muestra en la fig. 1, en
que la escala vertical es logarftmica y la curva en su extremo derecho

es asintota a una vertical cuya abscisa es la mdxima magnitud que puede

generarse en la fuente sfsmica-consideradas

La fig; 2 muestra el tipo de curvas que al ingeniero interesan para to-
mar decisiones relativas a la intensidad para la que deben disefarse las
construcciones, atendiendo a los riesqgos de falla que deben aceptarse.
En esta figura, y es la intensidad expresada en las unidades que corres-
pondan y v es el nlGmero de veces per unidad de tiempo (afio) que cada

intensidad se excede en el sitio. En esta figura, tanto los ejes



horizontal como vertical son logarftmicos.
SISMICIDAD DE MEXICO

Por lo que respecta a la actividad de las fuentes sismicas de México,
debemos recordar que la costa sur de México corresponde a la zona de
subduccibn en que la placa de Cocos se introduce por debajo de la placa
continental de Norte América y que a dicha zona corresponde T1a mayor
parte de la aciividad que ocasiona temblores intensos en la costa sur y
en su vencindad, especificamente en la ciudad de México. Por otro lado,
a lo largo del Mar de Cortés el movimiento relativo entre placas ﬁrinci-
palmente es de tipo lateral, semejante al que ocurre en la costa occi-

dental de los Estados Unidos.

La actividad sfismica en grandes zonas del mundo se representa bastante
bien mediante curvas semejantes a la fig. 1. En zonas pequefas no siem-
pre se tiene informacibn estadfstica suficiente para trazar curvas, pero
es de esperarse que dichas curvas sean de igual tipo, aunque Tos barame-

tros correspondientes son funcidn de cada fuente especifica.

La distribucidn de la actividad sismica con respecto a la profundidad es
muy variable, dependiendo de la regibn y la fuente que se consideren. Un
estudio de la distribucibn de las profundidades de tegblores generados
en el Cinturdn Circumpacifico muestra que practicamente toda 1a energfa
se libera en los 100 o 200 km m&s prbximos a la superficie y que la par-
te mds importante y que contribuye en forma decisiva a determinar el
riesgo ocurre en los primeros 60 km. En zonas dadas, la distribucidn

de Tas profundidades puede variar r&pidamente con 1las coordenadas



horizontales, como consecuencia de los rasgos sismotectbénicos de 1a re-
gibn. AsY por ejemplo, en la costa sur de México las profundidades au-
mentan sistemiticamente conforme nos internamos en el territorio nacio-
nal, alej&ndonos de ta trinchera o zona que delimita el contacto entre
tas placas de Cocos y de Norte América, seglin muestra la fig. 3, tomada

de la ref. 1.

En relacibn con la forma de los modelos de sismicidad, debe hacerse no-
tar que hasta hace unos cuantos afos se suponia que la curva de magni-
tud-recurrencia para una fuente sismica local tenfa la forma de la fig.
1, que resulta del an&lisis de datos observados en toda la corteza te-
rrestre o en zonas muy amplias de ella. También se hacYa la hipbtesis
que 1a distribucibn probabilistica de los tiempos de espera entre even-
tos sfsmicos con magnitudes en un intervalo dado es del tipo exponencial
{y por tanto que el nimero de eventos con magnitudes en dicho intervalo
tiene distribucidn de Poisson), es decir, que el riesgo no se altera con
el tiempo transcurrido sin temblores de gran magnitud. ODurante los @1-

timos afios se han reconocido abiertamente ciertas discrepancias con res-

pecto al modelo citado. T6mese por ejemplo la zona de Qaxaca en la cos-

muestra, para magnitudes basadas tanto en ondas de cuerpo como en ondas
de cortante, los nlmeros de temblores con magnitudes'comprendidas en
intervalos dados, asY como los nimeros de temblores con magnitudes may-
ores que cada valor dado. Observando el intervalo de magnitudes modera-
das y grandes, es evidente que las observaciones no son congruentes con
la forma de la fig.l, pues en vez de que el nimero de-eventos con magni-

tudes en intervalos dados decrezca sistemdtica y monStonamente al crecer



la magnitud, los datos muestran que dichos valores empiezan a crecer pa-
ra magnitudes moderédas, alcanzan un méximo y luego decrecen para magni-
tudes muy elevadas. Como consecuencia, la pendiente negativa de la cur-
va de nlmero medio de eventos con magnitudes mayores que cada valor dado

no crece monStonamente, como implica la fig. 1.

De 1o anterior se ha concluido que conviene actualizar los modelos sobre
sismicidad en ciertas zonas del mundo, entre ellas la costa sur de Méxi-
co, de manera de representar la actividad sfsmica como la superposicibn
de dos procesos: uno en que los eventos ocurren de manera .enteramente
casual, sin que sea posible hacer alguna prediccibn de tipo determinista
o semi-determinista y otro constituido por los )lamados temblores carac-
teristicos, que son de magnitud elevada y cuyos intervalos entre ocu-
rrencias son mucho menos inciertos que los asociados al primer proceso.
Estos nuevos modelos deberdn incorporarse en el futuro a los estudios de
riesgo sismico en el pals, pero no se han tomado en cuenta en los mapas

de riesgo sismico que se muestran en este trabajo.
RIESGO SISMICO EN TERRENO FIRME

Los mapas de las figs. 5 a 10 muestran valores de aceleraciones y velo-
cidades méximas del terreno que corresponden a‘periodos de recurrencia
de 50, 100 y 500 aihos en terreno firme para toda la ;epﬁblica. Estos
mapas fueron obtenidos con la informacibn sismolbgica disponible en el
pats hasta 1974, Para obtenerlas se partif del conocimiento sobre la
estructura geotectfnica de las zonas stsmicas. Empleando los datos so-
bre magnitudes y coordenadas de los temblores registrados en sismdgrafos

desde principios del siglo {&poca en que dichos instrumentos empezaron a



operar sistemdticamente en el mundo) se estimaron los pardmetros de cur-
vas como la de la fig. 1 para las diversas fuentes s¥smicas potenciales.
Al l1levar a cabo estas estimaciones se tomb en cuenta 1a presencia de
brechas (o vacancias) sismicas, es decir, de zonas que por suS caracte-
risticas geolbgicas y por su disposicibn en los sistemas tectbnicos de-
ben considerarse como de elevado potencial de actividad sYsmica, pero
que durante lapsos largos incltuidos durante el intervalo de observacibdn
han manijfestado poca actividad, probablemente por encontrarse en perio-
. dos de acumulacibn de energia de deformacibn. Entre estos casos se en-
cuentran las brechas de Oaxaca, de Tehuantepec, de Guerrero y de Michoa-
cdn {fig. 4a). Para fines de calcular el riesgo sismico en la vecindad
de la zona de subduccidn se estimd 1a funcifn XM} por unidad de longitud
paralela a la costa, suponiendo que la actividad observada se distribufa
uniformemente a 1o largo de tramos largos de la zona de subduccidn in-
cluyendo las brechas sismicas. Para definir la forma de la variacibn de
la actividad con respecto a la seccidn transversal a la costa se tomd en
cuenta la informacidn que se presenta en las secciones transversales de

la fig. 3.

En . 1as rets. -3.-¥ 5 S€ presen
sismica, es decir, relaciones entre magnitud, distancia e intensidad en
terreno firme obtenidas empleando, en parte, datos sobrk aceleraciones y
velocidades miximas registradas en el territorio nacional, asf como va-
lores de la G1tima variable calculados a partir de relaciones empiricas
entre velocidad mixima del terreno e iIntensidades en la escala de
Mercalli modificada. A partir de diéhas leyes de atenuacidn, de la

incertidumbre asociada a ellas y de l!as curvas de sismicidad A(M) (ver




fig. 1) para las diversas fuentes sfsmicas se obtuvieron, por un proceso
de integracidn descrito en la ref. 3, curvas de tasa de excedencia de
intensidades en terreno firme {curvas v(y), fig. 2), para un conjunto de
puntos localizados en las intersecciones de meridianos y paralelos dis-
tantes un grado en cada direccidn {en la zona vecina al eje volcénico el
espaciamiento entre puntos fue menor). Por interpolacibn a partir de
dichos puntos se obtuvieron las curvas de las figs. 5 a 10. En ellas se
observa que, ademds de los sitios en la vecindad de la zona de subduc-
cibn en la costa sur del pafs, existe una regidn de elevado riesgo en la
vecindad del extremo norte del Golfo de California, asociada con la ac- -
tividad del sistema de la falla de San Andrés. En otras regiones del

pafs el riesgo varfa entre bajo y moderado.

ESPECTROS DE RESPUESTA

Los datos que presentan las figs. 5 a 10 sirven para estimar espectros
de respuesta en terreno firme para periodos de recurrencia dados. Para
tal fin pueden emplearse relaciones previamente establecidas entre ace-
leracibn, velocidad y desplazamiento mdximos del terreno durante sismos
dados y las correspondientes ordenadas de los espectros de respuesta pa-
ra diversos periodos naturales y amortiguamientos. Por ejemplo, Newmark
y Hall proponen (ref. 6) que si se trazan los miximos yalores de acele-
racidn, velocidad y desplazamiento del terreno en un sistema de ejes te-
tralogaritmico como e} de la fig. 11 (tomada de la ref. 11) las ordena-
das de las envolventes de 1os espectros medios de respuesta pueden obte-
nerse de acuerdo con la misma figura, usando para desplazamientos, velo-

cidades y aceleraciones los factores que aparecen en la tabla insertada
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en la figura. Por ejemplo, la aceleracifn envolvente del espectro de
reépuesta para amortiguamiento de 0.02 del critico se obtiene multipli-
cando 0.369, que es la mixima aceleracibn del terreno, por el factor 4.3
consignado en Ta. tabla; asf resulta el 1.55¢ de la figura. De manera
semejante se obtienen los valores de 151 cm/seg y 75 c¢m para las veloci-
dades y desplazamientos miximos envolventes del espectro de respuesta en
el trazo tetra-logarftmico. Estos factores estdn basados en temblores
tipicos de la costa occidental de Estados Unidos, registfados sobre ter-

reno firme a unas cuantas decenas de kilbmetros del foco.

En terreno blando, como es sabido, la duracifn del movimiento del terre-
no es mayor que en terreno firme, las ordenadas espectrales son mayores
y los periodos dominantes son mas largos. Para un gran nimero de tem-
blores registrados en la ciudad de México, la ref. 7 contiene espectros
de respuesta para diversos amortiguamientos, correspondientes a terreno
" blando y terreno firme. Las refs. 8 y 9 contienen informacifn semejante
~ para los registros obtenidos en diversos sitios durante los temblores de
septiembre de 1985. Del andlisis de esta informacibn, as§¥ como de la

distribucifn de dafos.en la ciudad de México durante diversos temblores,

~%e concluye-queﬁla-amplafncac16n—de]—mov1m1ento—delwterréﬁs-debido—i:lla
naturaleza del terrenoc local puede variar significativamente entre un
sitio y otro de la zona compresible del valle de México } entre un tem-
blor y otro, y que en esa amplificacidn pueden jugar papeles importantes
ciertos mecanismos y tipos de ondas, diferentes de los considerados en
la teorfa simplificada de propagacidn vertical de ondas unidimensionales

"de cortante a través de formaciones estrétificadas.
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INFLUENCIA DE CONDICIONES LOCALES EN TASAS DE EXCEDENCIA DE INTENSIDADES
DADAS

La fig. 12, tomada de la ref. 10, muestra la influencia del tipo de sue-
1o en las aceleraciones méximas del terreno correspondientes a diversos
periodos de recurrencia. La figura se obtuvo a partir de los datos re-
gistrados por acelerbgrafos en el valle de México de 1959 a 1983. Los
valores registrados se clasificaron en dos grupos, de acuerdo con el ti-
tipo de terreno, pero cada grupo incluye sitios diferentes, por lo que
las curvas que se muestran no representan rigurosamente tasas de exce-
dencia de aceleraciones dadas en un sitio dado, sino en cualquiera de
varios‘sitios, més 0 menos cercanés, con condiciones de suelos mis o

menos parecidas.
REGIONALIZACION SISMICA

La fig. 13 es el mapa de regionalizacibn sfsmica propuesto en la ref.
12, y que aquf se propone adoptar, a falta de estudios mds refinados que

abarquen todo el pafs.

En adicibn a la regionalizacifn citada en la ref. 12 se propone también
que las condiciones de suelo local se clasifiquen en los tipos I, Il vy

111, de acuerdo con el siguiente procedimiento:

a) Se localizard el nivel de terreno firme, bajo el cual haya mbdulos de
rigidez mayores que 75 000 ton/mz, 0 requieran mds de 50 golpes por
cada 30 cm en la prueba de penetracifn estdndar

b) Para estratos comprendidos entre el nivel de terreno firme y el nivel

en que las aceleraciones horizontales del terreno se transmitan a la
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construccifén se calculard la suma ZHi/Yi/Gi donde

H. = espesor del i-8simo estrato, en m.

i
Y; = Su peso volumétrico, en ton/m3
G. = mbdulo de rigidez, en ton/m2

Si la suma ZHi /Yi/Gi es menor que 0.2, el terreno se considerard del

tipo I.

Si la suma EHi in/Gi es mayor o igual que 0.2 y menor que 0.78, vy
ademds se cumple que que ZHi/EHi /Yi/Gi es mayor que 80, el terreno se

considerard de baja rigidez, es decir, del tipo 1I.

A falta de informacifn mds precisa, para la aplicacibn del criterio
anterior puede tomarse para Yi el valor de 1.5 ton/m3 y los valores de
Gi pueden estimarse como Gi = 0'355i en que Ei es la pendiente inicial

de la curva esfuerzo-deformacifn de una prueba de compresibn simple.

Para esta clasificacibn se tomardn en cuenta los suelos que Se encuen-
tren debajo del nivel en que las aceleraciones horizontales se

transmiten a la construccién, por ejemplo en el caso de un cajdn de

0Sa—inferior.

CHIelrcac It

En el resto de este trabajo se discuten los criterios para pasar de cur-
vas de riesgo sTsmico a espectros de disefio y se presentan los resulta-
dos en términos de espectros iineales de disedo para amortiguamiento de
5 por ciento del critico, para terrenos tipos ! a IIl en cada una de las

zonas sfsmicas de la fig. 13.
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CRITERIOS DE OPTIMACION PARA DEFINIR COEFICIENTES DE DISERQ SISMICO

Se

ma

considera 6ptimo al coeficiente de diseno que conduce a la minima su-

de los dos siguientes conceptos: costo inicial de la estructura y es-

peranza del valor presente de las pérdidas por dafos debidos a sismo.

Para evaluar estas cantidades se hicieron los siguientes hipbtesis:

a)

b)

c)

d)

E1 proceso dé ocurrencia de temblores es de Poisson

Cada estructura tiene un solo estado de falla. La condicibn para que
esta se alcance se expresa en términos de la aceleracibn espectral
midxima del temblor hue produce la falla.

E1 costo inicial de la estructura, C, puede modelarse con la siguien-

te expresibn:
C{c) = A, + A c° (1)

donde Ao' A1 yason constantes y ¢ es el coeficiente sfsmico de dise-

flo.
La tasa de excedencia, v{c), de la aceleracidn ¢ -nimero de veces por

unidad de tiempo en que esta aceleracifn es excedida- puede represen-

tarse con la expresidn
vic) = ke" ' ‘ (2)

donde K y r toman valores diferentes en cada sitio.

Puede demostrarse que, bajo las hipftesis anteriores, las pérdrdas

esperadas por sismo cuando se disefa con el coeficiente ¢ valen

P(c) = Dv(c)/Y - (3}
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donde es la tasa de descuento usualmente fijada en 0.05/af0, y D es el
costo de la falla si ocurriera hoy. En estas condiciones, se requiere

minimizar la suma C(c)+P(c), o bien, encontrar c tal que

2 (cle)+p(e)) = 0 (4)

Sustituyendo las ecs. 1, 2y 3 en la ec. 4
4 (a sncpkeT] - o
de ‘"o "'l Y

de donde

a-1 5 K -(r+1) _
a Alc0 D Y rc, 0

en que ¢ es el coeficiente de disefo 6ptimo. Entonces,

a-1 _ DKr -(r+l)
aAlco Y t:0
a-1
o - DKr .
c -(r+l) o.AlY
0
c r+a _ DK r (5)
o (:Aly

51 fueran conocidos los valores de K, r, D, a ¥y A1 (puesto que Y es

S

usualmente asignado) serfa teSricamente posible evaluar ¢, Para un sitio
especifico. Esto no es posible en nuestras condiciones,|por 1o que se
decidié proceder de la siguiente forma: se admitid que los valores de K
¥ r que pueden inferirse de la regionalizacidn sVsmica actual son ade-
cuados y se Supusoc que, por otra parte, 10S cbeficiente; de disefo vi-
gentes actualmente para el DF se encuentran cercanos a o Gptimo.  Asf,

para el DF cumplirse que
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rp+a _

donde el subfndice B &enota pardmetros correspondientes a ia zona sfsmi-
ca B del pats, a la cual pertenece el DF. Puesto que no hay razbn para
suponer que &, D, Al y sean muy diferentes en otras zonas, se consi-
deran constantes. Desde luego, la ec. 5 debe satisfacerse para cual-

quier zona del pafs, digamos la zona A. Entonces,
r.+a
cgh = D Ky rp/a AyY (7)

Dividiendo 1a ec. 7 entre la 6 se obtiene que

rato rota p
oA A /coB B~ = KA rA/KB "B (8)
y puesto que vA(cA)=KA cA'rA. Ky= vA(cA)cArA, Kg = vB(cB)cBrB. Sus-

tituyendo en la ec. 8

(9)

r,+a rp+a _ r r
CoA A /coB B~ = vA(cA)cA A ra / vB(cB)cB B s

Si se hace vA(cA) = vB(cB). en que C, y cp son aceleraciones correspon-
dientes a la misma tasa de excedencia -0 al mismo periodo de retorno- en
las zonas A y B respectivamente, la ec. 9 se simplifica. Despejando
oA’

r, +
Buc

= [eyg A rA/cB"B rB]l'GA * “) (10)

coA A

de donde puede obtenerse el coeficiente 6ptimo en 1a zona A cuando se
conocen las sismicidades de las zonas A y B y se considera Optimo el va-
lor CoB" Nbotese que si la ec. 2 se cumpliera rigurosamente, no importa-

rfa qué valores de Cp ¥ Cg se eligieran siempre que correspondieran al
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mismo periodo de recurrencia. En el caso de la regionalizacibn sTsmica
de México, se obtienen ligeras variaciones, dependiendo del periodo de

recurrencia elegido.
COEFICIENTES OPTIMOS DE DISERO EN TERRENO TIPO I (FIRME)

De acuerdo con el parrafo anterior, para que la ec. 10 se cumpla riguro-
samente es requisito que ocurra 1o mismo con la ec. 2. A fin de cubrir
las consecuencias de las desviaciones respecto a esta condicibn sobre
tos valores de los coeficientes de diseﬁo Optimos estimados seglin la ec.
10, en este estudio se tomaron como base los pardmetros que conducian af
mdximo valor de c, €n cada regidn. En la siguiente tabla se presentan

los valores de los pardmetros en cuestidn:

TABLA 1
Periodo de recurrencia (afios)
Zona [ | g 50 100 500
o |eseliee | Alio | w0 | a0 fewegeccre
c |2.60]|5783 | 2| 140 180 260 Bren®
_n__|2.47.] 8057 ucg— _250) 300 500 en.cm/segzy
Se considerd CoB 0.160 g, que es 1a ordenada mixima de disefio en

terreno firme para el DF (zona B). Aplicando la ec 10 cona=1y con las
consideraciones anteriores se llega a los siguientes coeficiente 6ptimos

en terreno firme:



16

TABLA 2
Coeficiente &ptimo en
Zona terreno firme
A 0.08
B 0.16
c 0.25
D 0.34

COEFICIENTES DE DISERO PARA OTROS TIPOS DE TERRENO

Para determinar estos coeficientes se-hizo 1a hipbtesis de que para
cualquier- temblor, la ordenada espectral mixima en cualquier terreno es
igual a la ordenada espectral mixima en terreno firme multiplicada por
un factor de amplificacidn que es independiente de la intensidad del

evento.

En virtud de que las definiciones de terreno intermedio y blando son
relativamente vagas cuando se habla de todo el pafs, se decidid carac-
terizar a estos dos tipos de suelo con factores de amplificacidn razona-
blemente grandes. Para el terreno intermedio (tipo Il) se asignd un
valor de 3 que e$ cercano al miximo que tebricamente puede esperarse en
las partes mas blandas de la zona de transicibn del valle de México. A
esta conclusibn se 1legb después un estudio simplificado de amplifica-
cidbn de 1las ondas sismicas, donde se vio que si la vélocidad de onda S
no es inferior a 250 m/s no es probable que el cociente entre la acele-

racién espectral mdxima en terreno tipo Il y la correspondiente en te-

rreno firme sea superior a 3.

De manera anloga, se asignd para el terreno tipo 111 un factor de am-

plificacibn de 4.25, que es el promedio de amplificacibn, para dos
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componentes horizontales, del temblor del 85.9.19 entre SCT y CU en
estructuras con ductilidad de 2. Se considera que esta amplificacibn
cubre 1la gran mayoria de los casos que pueden esperarse en otros terre-

nos muy blandos que puedan existir en el paf¥s.

Para calcular las ordenadas del espectro de disefio en cada zona se
adoptd el siguiente razonamiento: sea <y la ordenada espectral méxima en
terreno bilando. De acuerdo con la definicifn aquf usada de factor de
amplificacibn Cp ©s igual al producto de ta ordenada méxima en terreno

firme por el propio factor de amplificacidn.
F ' ' (11)

Puesto que F no depende de la intensidad de temblor, la tasa de exceden-

cia de Chyo vb(cb). vale

_ el =T
vb(cb) = KF ch (12)

Aplicando el criterio de optimacifn expuesto, puede concluirse que

F1/r+a

Cop = (Kr/an¥)1/re (13)

-

pero (kr/aA195I7r+aes justamente efr&oeficie;ie Gptimo en terreno firme,

Cof (ver ec. 7), por lo que

- r/r+a
Cob = Cof F (14)

En nuestro caso, F = 3 para terreno Il y F = 4,25 para terreno 1lI. Pa-
ra o=1 y Tlos valores de r consignados en la Tabla 1 resultan los si-

guientes valores para las cuatro zonas y los dos tipos de terreno.
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TABLA 3 Valores de CBB/cag para las cuatro zonas sfsmicas
3

y los dos ti terreno
Terreno
Zona =7 T
A .33 3.05
B 2.21 2.84
C 2.21 2.84
D 2.19 2.80

18

Multiplicando estos factores por l10s coeficientes de disefio en terreno

firme se obtiene la sguiente tabla de coeficientes bdsicos de disefo:

TABLA 4 Coeficientes bdsicos de diseiio

Terreno
Zona I Il 111
A 0.08 0.18 0.24
B 0.16 0.36 0.45
C 0.25 0.55 0.70
D 0.34 0.75 0.95

COEFICIENTES DE DISERQ SISMICO AJUSTADOS, EN TERMINOS DE COTAS AL RIESGO
ACEPTABLE

Las curvas que describen la sismicidad regional en nuestro pafs estén
asociadas a aceleraciones y velocidades miximas del terreno. Supondre-
mos que el cociente entre aceleracidn espectral mixima y aceleracidn
méxima del terreno en terreno firme es de 2.6 para 5 por ciento del
amortiguamiento critico. En estas condiciones las tasas de excedencia

asociadas a las ordenadas miximas de 'os espectros de disefo valen



19
vic) = K(c/2.8)" (15)
con los valores de K y r de la Tabla 1. Se llega a los siguientes valo-

res:

TABLA 5 Tasas de excedencia v(c) (periodos de recurrencia, T(c)) para
las aceleraciones miximas de disefic en las 4 zonas sismicas

c (c) T(c)
Zona -1
(g) ahos afos
A 0.08 0.0206 48.6
B 0.16 0.0276 36.1
C 0.25 0.0404 24.7
D 0.34 0.0530 18.9

Los periodos de recurrencia en las zonas C y D, aunque tebricamente
Optimos, pueden juzgarse excesivamente pequenos a la Tuz de criterios
que incluyan actitudes dg la sociedad de aversibn al riesgo. Si se
desea que los coeficientes en estas zonas tengan tasas de excedencia

comparables a las de la zona B, en vez de la Tabla 4 se obtiene la

TABLA 6 Coeficientes de disefo sismico ajustados
¥

Terreno
Zona I 11 11
A 0.08 0.18 0.24
B 0.16 0.36 0.45
C 0.30 0.60 0.73
D 0.44 0.86 1.08
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FORMAS DE LOS ESPECTROS DE DISERO

Para fines de disefio, ha sido usual utilizar formas simples de las en-
volventes de los espectros de respuesta asociados a los periodos de re-
currencia seleccionados. Los espectros de disefio toman también en cuen-

ta la incertidumbre prevaleciente en el cdlculo del periodo de vibrar de

la estructura.

En este estudio se ha adoptado la forma de espectro de disefio que se

muestra en la fig. 14.

La obtencifn del pardmetro ¢ para las diferentes zonas ﬁismicas y tipos

de terreno se ha descrito en los pdrrafos anteriores.
Se describe a continuacién la obtencibn de los pardmetros Ta y Tb

Terreno firme

Para el cdlculo de Ta se postularon temblores asociados a periodos de
recurrencia comparables a los de las mdximas ordenadas espectrales. Es-
tos temblores quedaron descritos a través de sus espectros de Fourier y
sus duraciones, estimados con modelos de fuente calibrados para las di-
ferentes zonas sfsmicas del pafs. Se hace notar que para estos . fines
s6lo es necesario que la variacidn en el contenido de frecuencias, y no
sy amplitud, estén correctamente descritos, puesto que el nivel de ace-

leracibn de disefo fue calculado por otros medios.

Una vez definidos los temblores como se ha esbozado, se calcularon sus
espectros de respuesta (seudoaceleraciones, 5 por ciento del amortigua-

miento critico}) a través de teorfa de vibraciones aleatorias y se

&



21

determind un valor de Ta tal que el espectro de disedo envolviera con-

servadoramente al de respuesta.

Para el cdlculo de Tb’ se determinaron las velocidades méximas del
terreno asociadas a los mismos periodos de recurrencia que las acelera-
ciones espectrales méximas y se procedibé como se sefiala en la ref. 11
para determinar el punto en que la aceleracidn espectral méxima empieza

a disminuir conforme aumenta el periodo estructural.

Otros tipos de terreno

Se efectud un andlisis de amplificacidn de las ondas sfsmicas, utili-
zando un modelo viscoeldstico lineal del suelo, por el cual se propagan

ondas S incidiendo verticalmente. EI1 modelo consiste en un semiespacio

con v

S 700 m/s -en que Ve €s la velocidad de propagacibn de las las

ondas S-, sobre el cual descansa un estrato caracterizado por su espe-
sor, H, y la velocidad de las mismas ondas. Lla velocidad 700 m/s es

congruente con la definicibn dada para terreno firme.

A continuacibn, variando H y Ve del estrato, se calcularon las funciones

de—_trasferencia-asociadas-a-deposit0s .cON_pPEriodos —naturales— 1 ——dadc p— $f g———

por 1a expresibn
TO = 4 H/vS

E1 valor de T0 se hizo variar entre los limites implicitos en las def1-

niciones dadas de terreno tipo Il y terreno tipo IlI.

E1 producto del espectro de Fourier en terreno firme por 1a funcidn de

trasferencia resulta en el espectro de Fourier en terreno blando.
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Nuevamente se recurrib a la teorfa de vibraciones aleatorias para calcu-
lar el espectro de respuesta y se determinaron valores de Ta y Tb tales
que, dada la definicibn de cada tipo de terreno, incluyendo las limita-
ciones implicitas para ver N0 se tuvieran factores de amplificacion
superiores a los indicados anteriormente para terrenos Il y IIl, es
decir, 3 y 4.25 respectivamente. Los valores de Ta y Tb obtenidos fue-
ron ajﬁstados conservadoramente para incluir los efectos de la jncerti-

dumbre del periodo estructural.

Para a, se decidid asignar un valor de ¢/3 para'los €asos en que Ta= c.

En 1a Tabla 7 se presentan los valores obtenidos de Ta y Tb en tas cua-

tro zonas y para los tres tipos de terreno.
COMENTARIOS ADICIONALES

Como se ha indicado, las descripciones del riesgo que se han usado en el
presente estudio no reflejan totalmente 1o$ avances recientes en esta

materia.

En particular, el estudfo realizado para la evaluacibn del riesgo en el
valle de México indica que posiblemente las tasas de excedencia de ace-
leraciones miximas del terreno en la zona sfsmica B esten sobrestimadas
con las curvas usadas en este trabajo. Sin embargo, no fué posible usar
las curvas obtenidas en aquel estudio puesto que hubiera sido necesaria

una revaluacibn homogénea para todo el pafs,

De la misma manera, los estudios que en 1a actualidad lleva a cabo el

Instituto de Ingenierfa para proponer espectros de disefo para los
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municipios del estado de Guerrero, sugieren que la adopcibn de 12 ec. 2
para describir la variacidn de Vv con respecto a ¢, usando 10s pardmetros
de la Tabla 1, subeétima ligeramente las tasas de excedencia para acele-
raciones pequedas y moderadas, y las sobrestima para aceleraciones gran-
des, en virtud del fenbmeno de saturacibn de la aceleracidn méxima del

terreno al crecer la magnitud, fenbmeno que apenas empieza a estudiarse.

Debe reconocerse también el hecho de que, al menos en la zona D del
pa¥s, no existe una correlacibn suficientemente buena entre acelera-
ciones espectrales y dafos estructurales. Prueba de ello es que, en los
G1timos 30 aﬁos.‘se ha excedido probablemente cuatro veces la acelera-
c%bn de 0.3 g en terreno firme de Acapulco, con ordenadas espectrgles
midximas en ocasiones del orden del triple de las de disefo, sin que los
Haﬁos correspondan a 10 que se habria esperado. Cualesquiera que sean

las explicaciones, no contamos con métodoS que permitan tomar en cuenta

algunas de las posibles causas.

Los coeficientes de disefio propuestos para la zona B son superiores a

los vigentes para el DF. Esto acontece porque los valores aqui presen-

tados deben-cubrir-la-totalidad-de-esta zona, incluyendo-puntos-con-sis-

micidad mayor que la del valle de México. En cualquier caso un andlisis
especifico para un sitio justificarfa variaciones en los coeficientes

con respecto a los prevalecientes para la zona general.
CONCLUSIONES

La Tabla 7 presenta los valores que definen los espectros de disefo pro-

puestos en este estudio para las diferentes zonas sfismicas de Jla
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Repiblica Mexicana.

Se han presentado los métodos usados para llegar a los valores propues-
tos, y se han hecho explicitas las hipbtesis empleadas y las simﬁ]ifica-
ciones aceptadas. Se han incorporado, en lo posible, ensefanzas del
gran temblor de 1985, especialmente en To que se refiere a amplificacio-
nes del terreno. Sin embargo, se han hecho ver las limitaciones impues-
tas por la falta de estimaciones del riesgo sismico que incorporen no
s61o las lecciones de 1985 sino también las nuevas herramientas y nuevos
datos que han surgido en los Gltimos 10 o 15 afos. De cualquier manera,
la Tabla 7 sintetiza lo que a nuestro juicio puede proponerse con la in-

formacibn disponible. . .

TABLA 7 Par8metros propuestos para definir los espectros de disefio

Terreno 1 Terreno II Terreno III
Zona c a, '1‘a Tb r c a, Ta Tb r c a, Ta Tb r
A 0,08 0.u3 0.3 0.8 1/2 0.18 0.06 0.4 l.7 2/3 10.24 0©.08 0.6 3.9 1

0.16 0©0.05 0.2 0.6 1/2 | 0.36 0.12 0.3 1.7 2/3)|0.45 0.15 0.6 3.9 1
0.30 -~ 0 0.6 1/2 | 0.60 0.20 0.17 1.6 2/3[0.72 0.24 0.3 2.5 1

o N W

0.44 ~-- 0 0.6 1/2 | 0.86 ~-- o 1.4 2/3)1.08 0.36 0.3 2.4 1
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Caracteristicas Sismicas de la Ciudad de México:
Amplificacion de las Ondas Sismicas en el Valle de México,
Caracteristicas del Movimiento del Terreno y
Microzonificacion de la Ciudad

Eduardo Reinoso ~
Centro de Investigacion Sismica

Carretera al Ajusco 203, Méxwe DF

“En Meéxico a la verdad tiembla la tierrty casi todos los ados una a dos veces v ntuy
ligeramente. Ello acontece en cualquiera de las estaciones def afu sin que en ésta
" ni en otra circunstancia s¢ observen mingunos indicios en el suelv m el cielo
capaces de fundar un prudente pronostico de estos fatales accidentes * (Joaquin
Veldzquez de Leon, Descripcion historica v topogrdfica del valle, siglo \111})

Resumen

Se presentan las principales aspectos de las caracterisucas dinanucas de ampbficacion en el Valle de
Meéxico ante temblores originados en 1a zona de subduccion Prunero. en forma general. se describe la
cuenca de Mexico v |as propiedades de los depdsitos lacustres. wocindose con mas detalle el problema
del hundimiento v sus repercusiones en la mecanica de suelos. Se mencionan las principales fuentes
sismicas que afectan a la ciudad y se incluse una brese hisloria sobre los principales sismos que la
han afectado durante los Gltimos 600 afos, poniendo énfasis en la imponancia que tienen los sismos
recientes para la ingenieria sistmca. Se incluren estudios v resultados que hacen uso de los datos
captados por 1a red acelerogrifica de la ciudad. Los estudios abarcan temas como efectos de sitio en
terreno firme. duracion del movinuento. amplificiacion del movimienia cn el lago tanto en ¢l domunio
del Liempo como en la frecuencia, y mapas de periodos dominantes. En combinacién con los datos de
la red de Guerrero se presentan figuras. comentanos v resultados relativos a la travectoria de las
ondas hacia el valle de México y al efecto de amplificacion regional observado en los sitios de terreno
firme. Se incluyen diversas figuras ilusirativas que ponen en evidencia fa magnitud de todos estos
fenomenos sismicos. Finalmente. las conclusiones conticnen las posibles implicaciones de esios
estudios en 1a practica de 13 ingenieria sismica v en el reglamento de construccioncs.

Introduccion

Desde la caida de Tenochtitlan en manos de los espafioles v sus aliados indigenas. una de las guerras navales mas
importantes en la historia de la humanidad. la ciudad de México ha crecido en una necia ¢ infinita lucha sobre el
lago que la vidé nacer. La ciudad y sus habitantes han terudo que sortear casi lodo tipo de dificullades pars
aprovechar el agua y deshacerse de ella. La lucha ha sido en forma desordenada. Las estrategias » soluciones
planteadas han tenido poco respeto al entorno v han atentado continuamenie contra el equilibrio ecologico Por
razones historicas. politicas. sociales. religiosas s econémucas. la ciudad convirud un lago en un sucto blando +
compresible. poco apto para sostener eficazmente los palacios que ha creado.

En su carrera vertiginosa por crecer. la Muy Noble v Vuy Leal Crudad de Mixico ha conocido sismos de muchos
lupos y diversas intensidades. Su memoria sismica abarca vanos siglos atras Como lestigos quedan las
cuarteaduras y grietas de las obras que se consen an en pié. 1as crdmcas v relatos hechos por propios v esurados
los parques donde hubo hogares v oficinas de muchos mevicanos.



Son muchos v grandes los retos que nuestra ciudad exige. El reto sismico es sélo uno mis de ellos. Es necesario
conocer mejor las caracteristicas de los sismos que la afectan. de sus suelos v dc sus cstructuras. asi como hace
edificios mas seguros ¥ prepararnos para afrontar ordenada v eficicntemente los sismos.

' I Lacuenca de México

El valle de México. donde se encuentra enclavada la ciudad. es a su vez una cuenca cerrada de 110 km de largo en
el sentido norte-sur ¥ 80 km de ancho en el este-oesie. Tiene una altitud dc 2236 msnm en su parte mais baja »
alcanza hasta 3230 m snm en la mds alta; 1a punta del Iztaccihuail,

La historia lacustre
“Mi ciudad es chinampa ¢n un lago escondido”. (Guadalupe Trigo. cancién)

Desde principios del cuaternario hasta hace apenas 500 afos, la cuenca habia recogido. dentro del parteaguas que
la define, abundante lluvia de verano para formar los lagos de Zumpango, Xaltocan. Texcoco, Xochimilco y Chalco
{del Castillo. 1978). Desde entonces. hemos usado y abusado de sus aguas. vaciindola con majestuosas obras
hidrdulicas como el Tajo de Nochistongo en la epoca colonial. ¢l Gran Canal ¥ los tneles de Tequisquiac en el
siglo pasado v el drenaje profundo a partir de 1975, Si bien estas obras han cumphido su objeus o al anunorar v en
algunas zonas elininar el problema de las inundaciones. han contnbuido a la desccacion casi tolal de los lagos. En
la figura 1 sc aprecia este proceso Aclualmenie. solo pequenias zonas de lago subsisten en Xochimilco v Texcoco

E! hundimiento

En 1925 Roberto Gavol comunico a 1a Asociacién de Ingemeros v Arquitectos que la ciudad de Mexico se estaba
hundiendo. Atribuyé las causas de este hundimiento al abaumuento del nivel freitico. A pesar de que el sistema de
agua potable habilitado en 1910 tenia como fuente principal los manantiales de Xochimulco, un gran namero de

predios extraian el agua de! subsuelo mediante pozos

Para la década de los cuarentas. el incremento de la poblacion exige mavor demanda de agua v por lo tanio maés
bombeo. Por consiguiente. se acelera el hundinuento reflejandose en ascntamicntos difcrenciales de edificios Las
observaciones de Nabor Carriilo basadas en la teona de consohidacion de Terzaghi. confirman que este hundinuento
es debido al abatimiento de la presion hidrdulica en fos acuifcros del subsucto ocasionados por el bombeo
Consecuentemente. a parur de 1954, las autoridades capualinas deciden cesar la eaplotacion de nuevos pozos » ¢l
hundimiento disminuye. En la figura 2 (Marzal v Mazan. 19%0) sc muestran los asentamtcntos iotales 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 v la Catedral Metropolitana. Se aprecia que. con base en los datos de nivelacion de 1390,
todos ellos han sufrido hundimientos mavores a los sicie metros.

Recieniemente. la demanda de agua potable ha llevado a las autondades a explotar otros pozos ¢n zonas mencs
céntricas, lo que ha ocasionado hundimientos en estos sitos 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 la década de los setentas fue de 11 3 cm al afo Actualmente. cerca del 70% del agua que
utiliza la ciudad se extrae del subsuelo. sin que suna alguna aliernauva razonable para disnunuir esta creciente
demanda.

Independientemente del problema econonuco. ecologxo v+ de logistica que esla sobreevplotacion de acuiferos
significa. provoca daitos en las cimentaciones « asentimienios difercnciales cn estructuras Eslo agrava
enormemente el problema sismico al hacer las estructuras mas vulncrables ante lemblores. Ademids los efectos son
apreciables a simpie vista. causando un desagradable aspecto pos el deterioro visual de la ciudad s en algunos casos
criticos hasta insegunidad en los transedntes.

Perfil Geolégico

Las zonas mas jovenes del valle son los depdsitos aluniales. 1a sene volcanica de! cerro de [a Estrelta s la sierra de
Chichinautzin, siendo esta altima la responsable de haber cerrado La cuenca en su parie sur Mas antiguas son las
tobas de la formacion Tarango v las lavas andesiticas del ruccibual v ¢l Ajusco Una base de calizas que afloran
en diversas partes de la cuenca forman su propio fondo En 13 figura 3 (Mooser. 194)) s mucsira un cone



esquemadtico de la pane supcrficial de 1a cuenca donde se aprecian las principales formacioncs geoldgicas asi como
algunas fallas que pueden dar origen a temblores locales.

Desde el punto de vista de Ingenieria Sismica, los 150 m mas superficiales son los mas relevanies va que
determinan los efectos mds importantes de amplificacién. Los primeros trabajos de exploracion y laboratorio para
conocer las propiedades’ del subsuelo en la zona céntrica de la ciudad. v por consiguiente verificar la teoria de
hundimiento desarrollada por Nabor Carrillo en 1948, dieron fruto a la primer zonificacién de la ciudad. En la
figura 4 presentamos esta zonificacion que incluye las modificaciones realizadas hasta 1987, En ella. se distinguen
tres zonas: zona L, firme o de fomas. localizada en las partes mas altas de la cuenca v formada por suclos poco
compresibles y de alta resisiencia. zona [l o de /ago. formada por lo que fucron los lagos hace 500 afios v que
consiste en depositos lacustres muy blandos y compresibles con contenidos de agua de entre 50 v 300% y con
profundidades de hasta 60 m en Texcoco v mavores de 100 m en Tlahuac: finaimenie la zona [1 ¢ de iransicion. que
presenta caracteristicas inlermedias entre las zonas anteriores.

La figura 5 muestra una seccion tipo de la zona lacustre en donde se muestra la variacion con la profundidad del
contenido de agua de las arcillas. Ademds, se presentan dos perfiles esquematicos en donde se aprecia la vaniacién,
que a causa del hundimiento, har tenido este tipo de sitios en los dltimos 40 afos. Esio se refleja en la disminucion
del espesor de las dos formaciones arcillosas. La figura 6 muestra otra seccion Lipo con 1a variacion de la velocidad
de corte con la profundidad. Velocidades tan bajas como las mosiradas en los 40 m mds superficiales son. en gran
medida. las responsables de l2 amplificacidn dinamica del movimicnto ¢n el valle de México. Ambas figuras fueron

tomadas de Ovando y Romo (19%1).

Il Sismicidad en la ciudad de México .

Tipos de temblores

Las principales fuentes sismicas que afectan a la ciudad de México (Rosenblucth v otros. 1987) pueden clasificarse
en cuatro grupos cuva localizacon se muestra esquematicamenic en ia figura 7. Eslos grupos son:

e Temblores locales. originados deatro de la cuenca o cerca de ella. Generalinenie de pequeiia magnitud
{menores que 5.5 grados). . .

¢  Temblores que se originan en ¢l resto de la placa de Norteamérica. Pueden alcanzar magnitudes hasta de 70
grados Richter. También conocidos como tipo Acambay por el sismo que alli se generd en 1912

e Temblores de subduccion. Los que mas estragos han causado va que pucden tencr magnitudes de hasta 8 2
grados. Pese a la relativa lejania de la ciudad de México al epicentro de cstos temblores (entre 280 v 600 km).
la ciudad es particularmente vunerable porque et tipo de ondas que llegan son ricas cn contenido de periodos
largos v provocan grandes duraciones. sobre todo en la zona de lago. Es por esio por 1o que pricticamenie
cuaiquier sismo ocurrido en la zona de subduccidn. desde Jalisco hasta Qaxaca. representa un peligro para la
ciudad capital.

s__Temblores de profundidad-intermedia. .tz - : i -
de la placa de Cocos ya subducida. Los quc se ongman cerca de la zona de subduccion puedcn lener

magnitudes de hasta ocho grados pero a medida que el epicentro se aleja de esta zona la magnitud disminuse.
tlegando hasta 6.5 grados debajo del valle de México.

En la figura 8 se muestra la sismicidad en la Repiblica Mexicana durante el mes de junio de 1990 (Marunez »
Garcia, [990). En solo un mes se aprecian. aunque de baja magnitud. los cuatro 1ipos de temblores que afectan a la
ciudad. Los temblores de subduccidn. los tocales v los upo Acambay sc muestran con cuadros. mientras que los de
profundidad intermedia se muestran con tridngulos

III Cronologia de los principales terremotos sentidos en el valle de México

A continuacion presentamos una breve recopilacion de los principales sismos que se han sentido en ¢ valle de
Meéxico desde 1a época prehispanica. Solo se incluven los considerados como severos va que en promedio e haa
reportado. por cada sismo éstos. cinco fuertes. diez moderados v cincuenta leves (Fundacion ICA. [992) Se




incluyen algunos comentarios de las fucntes originales (Rojas s otros. 1986) y la interpretacion dei tipo de sismo v
posible origen {Bravo v otros. 1988).

Para la época prehispinica las principales fuentes de informactén son los codices. En fa figura 9 s muestran los
glifos con los que se indicaba la ocurrencia de sismos El ghfo constaba de un cuadro doble donde se escribia la

fecha (por ejemplo: afto dos pedernal. doce concjo. dos casa) 3 otro dibujo que sigficaba terremoto. Junto al glifo

del arlo dos caia (aflo 1533) mostrado en la figura 9. se encontrd una nota en casicllano que decia; “desta manera
Sfingen el temblor de tierra”.
Para la época colonial el namero de fuentes aumenta con las crénicas v los periddicos. Para la época del México
independiente las referencias a sismos son muchas y detalladas. lo que en ocasiones permite precisar la zona
epicentral y el lipo de sismo.

Siglo XV

1475 (9 acall)  "Hubo por entonces fortisimmos temblores de tierra, tan frecuentes y repetidos que fos cerros se
desgajaron, las casas quedaron aplastadas™ En Chalco. dos fucnies hablan de 1a gran
destruccion causada por este sismo. Los deslaves sugicren un fucric sismo de origen local.

1496 (4 tecpal)  “hubo terremoios que traron las casas. La hierra se abrié por muchas partes®. Posibleniente un
- sismo de subduccion, '

Siglo XVI

i542 "Se sintic en México un fuerte temblor de trepidacion que malirats tos edificios™ Es probable que
se trate de un sismo profundo con epicentro cerca de Qaxaca.

1589 “temblo la tierra en México v en toda aquella provincia. lo cnal causd temar muy grande a la
genie”. Probable sismo de subduccion.

Siglo XV1I

{39 "pasaron a ser horrores por ¢l desiroso formidahle, que experunentaron los edificios de fa
ciudad, con uno de los mavores terremotos, que ha estremecido a la lmeérica™ Sismo de

- subduccion. con epicentro en las costas de falisco v Colima.

1653 "Temblo de Oriente a Poniente con tan grave v repenting fuerza, que se lennd una grave ruina en
esta ciudad”. Dafos en ¢l centro histérico v Atzcapotzaleo. Se¢ ignora su posible origen.

Siglo XV1Ii

1768 "deto resentido el mayor rimero de edificios. cuvo reparo costara algiin dinero; este Palacio (el
Nacional) ha manifestado también la necestdad de repararse en vartas desumones de sus
paredes”. Gran sismo de subduccion en Oaxaca.

1776 y 1787 Sismos de subduccion en las costas de Guerrero s Caxaca. ¢l segundo produjo un gran maremoto
lo que hace pensar que fue de excepcional magnitud (mas de 8. 3 grados).

1800 “pasc de cuatro minutos: sus primerus movinnentos de Oriente v Ponienie; después con mas
duracion de Norite a Sur, terminando cun movinuenios encontrados a modo de circulo...”. “pero
las mas de las fabricas y algunas iglesias quedan necesitando reparo.” Sismo en Caxaca. No hay
suficientes datos para saber si fue de subduccion o de falla normal.

Siglo XIX

1845 "siguieron luego violentas oscilaciones de norte a sur. tan marcadas que las torres de la Catedral

se veian oscilar. La conmocion fue terrible v ¢l espanto de los habitanies grandisimo, que
aumento mas cuando se escucho el ¢siruendo de las cipula del templo de Santa Teresa que se
derrumbo.” Gran sismo de subduccion en las cosias de Guerrero. Ademas de los dailos en ¢l
centro causd dafos en Tlalpan.



1858 “hizo que se da%nara el acueducto de agua gorda. por lo que al dia siguiente fue prohbido el
trénsito de carruayes por la calzada de Tacubava®. Al parccer un gran sismo de profundidad
intermedia con epicentro en el estado de Michoacan.

Siglo XX

El surgimiento de los sismdgrafos permite calcular con mejor exactitud los epicentros de los temblores. Se adopta
una forma de medir su magnitud: fa escala de Richter (Ms). A principios de siglo la ciudad se ve afectada por varios
sismos moderados, algunos de la zona de subduccién como los de 1907 (Ms=7.9) v 1909 (Ms=1.5) que causan
dafios al centro de 1a ciudad. En 1912 ocurre ¢l temblor de Acambay (Ms=7.0) que no causa muchos da%nos a la
capital pero deja ¢l precedente de que puede haber sismos grandes a distancias epicentrales pequefas. En 1932 se
registra el sismo mis grande del siglo ¢en México (Ms=8.2): originindose cn las costas de Jalisco sin producir

grandes darios al D.F.
Sismos recientes y su impacto en 1a ingenieria sismica
No fue sino hasta ¢l reglamento de 1942, 2 consecuencia del sismo de 1941, cuando se incluye el diseflo sismico de

estructuras. La ciudad habia resistido con éxito ¢l gran temblor de 1932 pero entonces se contaba con edificos de
menos de cuatro niveles de estructuracién conservadora.

Por los daflos que causd. el sismo de 1957 es el que impulsa los estudios sobre ¢l comportamiento del valle ante
sismos. Las estructuras que la ciudad vid crecer a parur del sismo de 1941 requerian mejores disedos v
conocimientos sobre las propicdades de los materiales y los suelos. Por ¢llo. s¢ incluse cn el nuevo reglamento.
entre otras innovaciones. 1a zonificacion de la ciudad atendiendo a las caracteristicas del subsuclo Esta zonificacion
que como se ha mencionado tuvo sus origenes en el estudio del problema de hundimicntos. se incorpora al
problema sismico al observarse la estrecha correlacion entre dafo estructural ¥ composicion del subsuelo.

En 1979 ocurre un sismo en las costas de Guerrero que produce algunos daiios en la colonia Roma y dermiba [a
Universidad [beroamericana.

Los sismos de 1985

Dafo v destruccion sin precedente. Mueren mis de cinco mil personas v se dafan mas de dos mil edificios. Gran
movilizacion social. Fluye ayuda internacional de mais de sesenta paises. Grandes lecciones sobre disefto de
cimentaciones y edificios. El registro de aceleracion en SCT aparece en un smumcro dc publicaciones en 1odo el

mundo por su gran amplitud en periodos largos.
Red acelerométrica y los sismos a partir de 1985

Desde 1965 se han obtenido datos de acelerémetros en Ciudad Uniy ersitaria. ¢n un sitio de lerreno fisme al sur de
la ciudad. Los datos abarcan una gran variedad de terremotos. Durante los sismos de 1985. la red manejada por ¢l
Instituto de Ingenieria contaba ya con |1 estaciones. incluyendo sitios ¢n zonas de transicion v lago.

A partir de estos sismos la red crece considerablemente. Actualmente se¢ tienen en mas 90 acelerdgrafos digitales
distribuidos a_lo.largo.y.ancho.del vallc La red s manejada por_ lres msmucxones el Ccnlro de lns1rumcmac10n v

Registro Sismico d
de Prevencion de Desastres. La red mcluye también sistemas de pozo y eslructuras La densldad de acclerégral‘us es

mavor en las zonas céntricas y donde ha habido dafios duranie sismos. especialmente los de 1983, Esta distnbucion
pucede observarse en la figura 10 junto con las zonas geotécnicas v algunos silios de referencia de la i

Una gran cantidad de datos se han obtenido desde 1986 de mas de irece sismos pequeitos v moderados. A 1a fecha.
la red ha registrado mas de 40000 segundos de movimiento fucrte del terreno. En la tabla 1. actualizada hdsia 1992.
s¢ resumen los datos de cada sismo v su aportacion al banco de datos. El sismo mas importante por su intensidad ha
sido el del 25 de abril de 1989 v [a mavor parte de los datos empleados en este trabajo corresponden a esle &vento.
Otro sismo impontante es ¢l del 31 de mayo ya que. aunque de magnitud menor a la del 23 de abril. ocurrié casi con
la red al 100% de su funcicnamiento. Este sismo fue el panmero en aportar datos de las estaciones de pozo.

Debido a que contamos con mds datos de lembilores de subduction y que a la vez han sido los que méas han afectado
a la ciudad, en adelante solo nos referiremos a esie upo de ismos.



IV Movimientos fuertes en el valle de México ante temblores de sﬁbduccién

Para temblores ocurridos en La zona de subduccion. los datos registrados en el valle de México son una combinacion
de las caracteristicas de la fuente. la rayectoria de las ondas sismicas. ¢l efecto regional dc la cuenca v los efector
locales en cada estacion. Los efectos de la fuente definen las caracteristicas propias de cada sismo como .

magnitud v contenido de frecuencias. entre otros. El andlisis de estos aspectos escapa del objenvo de esta
presentacion. A continuacion se decriben. en forma general. ¢l efecto de la traveciona y la amplificacion regional v.

en forma detallada. los efectos de sitio 0 amplificacion local.
Trayectoria de las ondas y efecto regional de amplificacion

Utilizando los datos de la red acelerografica de Guerrero. presentamos en la figura I1 una gréfica donde se aprecia
¢ ilustra el efecto de Lrayecto de las ondas desde su origen hasta ¢l valle de México. El sismo utilizado es el de) 25
de abril y el componente mostrado es el norie-sur. A lo largo de la costa. el sismo fue caplado por la red
accelerométrica de Guerrero. En la estacion las Vigas, el movimiento fue de duracién conta, con gran amplitud y
con periodos de vibracidn cortos. Partiendo del epicentro. ¢l efecto de atenuacion se aprecia en la baja amplitud de
los registros ubicados hacia el poniente (estaciones Atoyac. Covuca v Cavaco) v al oriente (estacion Copala):
inclusive, otras estaciones ubicadas mis al poniente no registraron ¢l sismo. También hacia el nore se aprecia la
disminucion en fa amplitud de los registros (estaciones Filo de Caballo v Teacalco). incluvendo fos de terreno firme
en la Ciudad de México (estaciones Pedregal v Cerro del Tepeyac). Sc mucsiran adeinds dos acclcrogramas en zona
de [ago con ¢! objeto de poner en evidencia la gran diferencia del movimiento causada por la brutal amplificacion
en 1a zona lacustre. En ellos se aprecia la existencia de periodos dominanics largos. 1a gran amplificacion dinamica
v ¢l incremento tanto en la duracion de la etapa intensa como en la del registro.

Utilizando el concepto de funcién de trasferencia empirica o cociente espectral. entendido como ] cociente entre
dos especuros de amplitudes de Fourier, obtuvimos para el sismo del 23 de abril. la amplificacién relativa de todos
los sitios de terreno firme dentro del valle con respecto al sitio Teacalco (Sdnchez-Sesma v otros. 1993). La figura
12 muestra estos cocientes y ademds. con linea sélida. el promedio de ellos. Contrariamente a lo que podria
esperarse, aun para sitios de terreno firme se obsernvan amplificaciones imponantes cn frequencias o periodos
criticos (de dos a cuatro segundos) para cierto tipo de estructuras que han sufrido daios.

Por otro lado. Ordaz v Singh (1992) han estudiado el movimiento en sitios de terrenc firme tanto en a fuente como
en la trayectoria y en ¢l valle de México. En la figura 15 presentamos dos de sus grificas de ordenadas espectrales
calculadas para estos sitios contra su distacia epicentral: con linea continua se mucstra una funcién de atenuacion y
con punteadas los percentiles 16 y 84 de ervor: los circulos representan las amplitudes espectrales de los registros
que se usaron ¢n la regresion. los circulos abieros son de la region de la costa v los cerrados de lierra adentro, los
tniangulos son los datos no usados en la regresion y los indicados con T v € corresponden a Teacalco v Cuernavaca.
Se muestran las cilculos correspondientes a 0.4 v 5.0 Hz, Los resultados para 0.4 Hz indican que los sitios en
terreno firme en el valle de México presentan amplitudes especirales diez veces mavores a las esperadas a distancias
epicentrales semejanies para un gran intervalo de (recuencias particularmente dadino para la civdad (de 0.2 207
Hz, o sea. de 1.4 a2 5.0 s). En cambio. los de 5.0 Hz. muestran que para estos valores 1as amplitudes espectrales son
del orden de las esperadas. Los autores atribuyen [a causa de esta clara evidencia de amplificacion regional 3 la
posible existencia de una cuenca sedimentaria antigua por debajo del basamento rocoso. .

Efectos de sitio en terreno firme

En sismos ocurridos recieniemente (ltalia 1976 v 1980. Chile 1985} se observaron importantes amplificaciones ded
movimiento en las cimas de los cerros asi como deamplificacion en la base de los mismos. En general! tanto las
observaciones durante temblores como los resultados de modelos matemdticos. indican que el movimienio se
amplifica en superficies convexas y deamplifica en concavas. Estos efectos de topografia superficial no han sdo
correctamente cuantificados por lo que no se han 1omado ¢n cuenta en reglamentos.

Antes de contar con varios registros de lerreno firme para un mismo lemblor. se consideraba que las diferencias del
movimiento entre los sitios en zona | eran despreciables. pero duranie el lembior del 25 de abril de 1989 ewas
diferencias se hicieron evidentes En la figura 14 se muesiran los once acelcrogramas obienidos en zona | pars ene
temblor. La duracién del registro varia desde 160 s para ¢l sitio 13 hasta 30 s para el sitio 64. La diferencas eo
aceleracion maxima es también notoria ¢ imporante U 033 nvs? para ¢l sitio 64 v 0.163 m/s? para el 74 un facor
mayor que tres. Estas diferencias se pueden atribuis 3 los efectos de topografia supcrficial ¥ a la compleja estnxcrun



profunda del valle como se aprecia en {a figura 15, que ¢s una secaidn del valle (Mooser. 1990) que pasa ﬁor los
sitios 18 (Cerro de Ia estrella) v 78 {(Lomas poniente).

Si blen es poco probable que estas diferencias incidan a corto plazo en el reglamento de construcciones. si son
importantes al escoger un determinado sitio de terreno firme como punto de referencia para estudiar la
amplificacion en zonas de transicion y lago. En este sentido v desde ¢l punto de vista geologico, los sitios que
posiblemente reflejan claramente el campo incidente son el 64 v ¢l 28 por estar desplantados en las partes mas
profundas del valle. Desafortunadamente. son pocos ¥ muy corios los registros que se han captado en estas
estaciones.

Otro sitio de referencia importante, tomando en cuenta su larga historia registrando. es la estaciéon CU. ya que
_ ademas de contar con registros desde 1964. ¢} Instituto de Geofisica ha instalado aili un sismografo de banda ancha
que estd aportando informacion valiosa sobre €l movimiento en esta parte del valle.

Amplificacion en la zona lacustse .

“Hallgbame en la calzada de Chapuliepec, camino para la capital. cuando se hizo sentir un fuerte
sacudimiento irepidaiorio; a ese movinuento siguieron fuertes vscilaciones, que vivlentamente cambiaron
de direccion transforimindose al fin en movinuento ondulaiorio. Los campos de la hacienda de la Condesa
se hundian v levantaban por iramos alternanvamente, haciendo chocar las aguas de las acequias,
obligadas a dirigirse en direcciones enconiradas. 0 a precipitarse en cascada svbre las acequias
transversales, a causa del repentino desnivel producide por el terrible ¢ irregular movimiento de fa nerra”.
(Garcia Cubas. temblor de junio de 1838)

En el valle de México se manifiesian de manera dramatica los efectos de amplificacion dindmica en depdsitos
lacustres. Esta amplificacion se debe al entrampamicnio de ondas por el conlrasie cnlre las caractleristicas
dindmicas de los depdsitos superficiales v 1a roca basal En el dominio de la frecuencia. la forma v amplitud de esta
amplificacion estdn. controladas por el contrasie de impedancias eldsticas. amortiguamiento del suelo. las
caracteristicas del campo incidente y la geometria dei valle. Para conocer la amplificacion en forma ledrica es
necesario recurrir a modelos de propagacion de ondas En forma empirica. la 1écnica mas usada es la de cocientes
espectraltes o funciones de trasferencia empiricas. de la que hablaremos mas adelante.

En &1 dominio del tiempo la respuesta se refleja en movimientios mas arménicos. en el incremento de la duracidn y
en la mayor amplitud de los registros. Como ejemplo. en la figura 16 se presentan los desplazamientos “del
componente norie-sur de todas las estaciones que registraron el sismo del 25 de abril. La distribucidn geografica de
las mismas permite conocer la gran diferencia que hay en ¢l movimiento horizontal entre las diferentes zonas
geotécnicas. Estas graficas permilen comparar los regisiros en forma directa v cualiiativa. v subrayvar la imponancia
de las caracteristicas topogrificas y geologicas del rvalle en la amplificacion v duracion del movimienwo. Los
desplazamientos en la zona de lago muesiran \ariaciones espaciales imponlanies v una duricion excepcional.
Tipicamente. después de una porcién con excitacion de banda de (recuencias relativamente ancha se obsena una
coda monocromatica con duracidén mavor a cien segundos.

La figura 17 es otm grafica |lustrauva de csta amphﬁcxnon En clla sc muestra un coric nonc-sur del \alle quc

los acelerogramas del componcme norte-sur del 28 de abn! cmas estacioncs estn cerca de esic corte.

Con ¢l fin de mostrar una imagen general de la gran complepdad del movimiento del werreno. en la figura 18 se
describe. para el sismo det 25 de abril, ¢! desplazamuento en ¢l plano calculado con ambos componenies
horizontales. Cada diagrama. conocido como odograma represenia el movimiento de cada acelerogralo en ¢l plano
horizontal. La figura es también ilustraina sobre ¢l fenomeno de amphficacion v a la vez muestra que ef
movimiento ¢n la zona de lago es cadtico. con grandes anacrones en [a dircccion v grandes diferencias entre

estaciones cercanas,

Con la intensién de ilustrar las diferencias entre diversos usmos. en la figura 1Y se presentan lodos los regisiros
obtenidos para el sitio Central de Abastos Oficinas (CA) » Ciudad Unnersitaria (CU) que han registrado sismos
desde 1985, Se aprecia la gran diferencia tanto en durscwn como en intensidad para cada uno de los regisiros y la
diferencia entre ambos componentes horizontales La gran duracxda regisirada en CA para ¢l 25 de abnl es detnda 3



que despues de los sismos dc 1983 se disminuyd el umbral de disparo del acclerémcetro para caplar regisiros mas
largos.

Duracion del movimicnto

*Durd mds del tiempo del que se puede ocupar en rezar dos credos con devoctin®. (Relata def sismo ocurrido el 17
de enero de 1633) ’

*(Duro mds de un minuto) sin embargo de que hubo quien lo extendii a 22, otros mas moderados a 13 v otros algo
menos, a proporcion del terror de cada uno”. (Diario de Nléxico, sismo ocurrido ¢l 3 de dicrembre de 18035)

Un aspecto que no ha sido estudiado y atacado directamente es el de la duracion dcl movimiento. E! intcrés por
integrar de alguna forma la duracion al andlisis de cstructuras. se debe al delcrioro que éstas sufren por carga
ciclica. Como se ilustzd en las figs 16 y 17, las estrucluras estan sonictidas a grandes solicitaciones ante un nimero
elevado de ciclos. Por ahora. ia herramienta maés ulilizada en disefio es el espectro de respuesta que por su
definicién no considera la duracién del movimiento. Es claro-que no basta diseflar 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 el diseilo estructural. una técnica que involucre a la duracidn en forma explicita, sobre
todo en la zona de lago donde la gran duracién puede llegar a ser un parametro vital en la resislencia estructural.

Los acelerémetros estin diseilados para captar ¢l movimiento fuerte del terreno v cuentan con un umbral de disparo
que debe ser rebasado para registrar ¢l movimiento que sc esta presentando. Este winbral s¢ fija para cada aparato
de acuerdo a las condiciones ¢n las que se encuentre. En zonas de lago. por cjemplo. los umbrales son bastante altos
en comparacion con los sitios en lerreno firme va que € rundo ambiental (irdfico sehicular v peatonal. aviones
aterrizando. explosiones. microsismoes. entre otros) ticne gran amplitud. De no scr asi. ¢l acelerdmelro eswaria
continuamente registrando. con el riesgo de saturar la cinta de grabacion. A pesar de ello. 12 duracion del

. movimiento fuerte en 1a zona de lago ¢s tan grande que se han llegado a captar en algunas eslaciones registros de
sismos, como ¢l del 25 de abril. de mds de cinco minutos. *

Como la duracion del registro no es un parimetro adecuado para medir 1a duracion dcl temblor. se ha propuesto
para algunos fines (Ordaz v Reinoso. 1987). medir la duracién de la ctapa intensa como el lapso entre ¢l cual se
presenta el 3 y el 93% de la energia contenida en el acelerograma. De csta mancra se obliene para cada registro una
duracion correspondienite al tiempo bajo el cual se presenta la pane mis relevanie del acelcrograma. eliminandose
las incertidumbres relativas al umbral. A la duracion asi calculada sc le conoce como duracion de 1a elapa intensa.

De esta forma se ha calculado. para el sismo del 25 de abril. la duracion de Ia etapa intensa de todas los registros.
Los resultados obtenidos son muy similares para ambos componentes horizontales. En la figura 20 se¢ muestra la
ciudad 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 componcnies de todos los registros. una
relacion entre duracién v el periodo dominante del sitio donde cada estacion se encuentra. Se aprecia la clara
dependencia de l1a duracidn con respecto al periodo. Los cilculos realizados para otros temblores de magnitud
mayor o igual a seis grados suministran resultados similares.

Por otro lado. para un grupo de acelerogramas de sitios con periodos dominantes similares. presentamos en la
figura 22. para sitios con periodo de 2.0 s. la dependencia de la duracién con respecio a 13 magnitud de cuatro
temblores. La dependencia no es muy notoria. lo que indica que antc temblores de subduccién con magnitud masvor
oigual a 5.4 y hasta 8.1 grados. la duracién de la elapa intensa es aproximadamenic la misma.

Amplificacidn relativa de las zonas de lago ¥ transicidn con respecto a terreno firme

Utilizando la técnica de los cocienles espestrales o funciones do trasferencia empiricas. los dalos de la red
acelerométrica han servido. entre otras cosas. para medir la amplificacion relativa dc los sitios en zonas de lago »
transicion con respecto a los de terreno firme (Singh » otros. 1988) La figura 23 es una representacion esquematcs
donde se muestra como obiener un cociente espectral El cociente representa la amplificacion medida en el domimo
de la frecuencia y reflcja las caracteristicas dindmicas del sitio. entre ¢llas ¢l periodo o frecuencia dominanics

Desde los primero cilculos de cocienles para el valle. s¢ obsené que. para un mismo Silio. poco vanaban los
cocientes calculados para ambos componentes honizontales. Sin embargo. se encontraron algunas diferencias ea ios
resultados de un sismo a otro. Esto llevo a 1a conclusian de que la amplificacién en el valle podria depender de la



magnitud. distancia epicentral y azimut del sismo Recientemente. con mas datos disponibles {Reinoso. 1991). se ha
comprobado que los cocientes calculados son muy similarcs de un sismo a otro si s¢ Loma como sitto de referencia el
movimiento promedio en terreno firme. De esta forma. las diferencias obscrvadas son minimas v s¢ encontro que no
hayv evidencia de que la magnitud. distancia epicentral o ¢l azimut. influsan de mancra importante en la

amplificacion. '

Con ¢l objeto de contar con cocientes que sean representativos de 1a amplificacién del valle de México. tomamos en
cuenla la mavor parte de los datos v procedimos a calcular. para cada compenente horizontal v cada sismo, los
cocientes de cada sitio con respecto al movimiento promedio en terreno firme Una vez obicnidos los cocientes para
<ada sismo y dada la similitud observada entre ellos. los promediamos para oblener ¢l cocicnie promedio de todos
los sismos. En la figura 24 se muestran algunos de eslos cocientes dibujados cn funcion del periodo. Para zonas de
transicion. los periodos dominantes y la amplitud son pequerios pero para las pancs profundas del lago. los periodos
dominantes v las amplitudes aumentan hasta llegar a 3.0 s v 60. respectivamente. La forma de los cocientes es
menos regular en los bordes y partes profundas de la zona dc lago. Esto posiblemente s¢ debe a que efectos de
geometria de dos y wres dimensiones estan contribuvendo de manera significativa a la amplilicacion. Ello dificuita
enormemente el estudio detallado de los efectos de sitio en estos lugares. Es necesario recurrir 2 modelos
matematicos para conocer ¢ interpretar los datos observados v poder predecir ¢l ntoximuento en esos sitios.

Con todos los cocientes promedio. realizamos curvas de igual amplificacion (figura 25) para cierlos periodos. La
comparacion de estas curvas con el mapa de dafos (figura 26) durantc temblores recicnles resulta reveladora. Se
observa que para la mavoria de los periodos mostrados cxiste una clara correlacion entre los dafios v 12 curva de
igual valor corrcspondientes a dicz o mas En la misma figura s¢ obsena que eaisien otras sonas dentro del valle
con valores grandes de amplificacion v donde no habia estructuras ¢n [Y%5,

Periodos dominantes dentro del valle

A partir de cocientes espectrales. el periodo dominante de un sit seri el asociado a la mdxima amplitud de aquel
(figura 24). En general. para un mismo sitio. el periodo es muy sinular para ambos componenics v de un sismo a
otro. De esta manera, a partir de datos de sismos. s¢ han cafculado mds de Y0 periodos dominantes dentro del valle.

Paralelamente. el uso de la técnica de microiemblores (Lermo v otros. 1990, Lermo v Beeerra. 1991) ha dado
buenos resultados para medir ¢l periodo dominante en la zona de lago.  Esta técnica consite en “registrar
oscilaciones naturales del terreno en campo libre (1rdfico vehicular, microsismos v vibracién de maquinaria. entre
ouros) a lo largo de varias horas. El periodo asociado a fa masor amplitud del cspectro de velocidad se considera

como el periodo dominante del sitio.

Ambas 1écnicas han sido comparadas v sus resultados combinados (Reinoso v Lermo. 1991} para oblencr mapas de
periodo dominante. En la figura 27 presentamos et mapa con cunas de igual periodo calculadas con datos de
sismos v microtemblores que abarca todo ¢l valle En la figura 28 se presenta un accrcamicnto mas detallado a la
zona central de la ciudad. Por Gltimo. 1a figura 29 ¢s una representracion tridimensional de ¢stos periodos donde 1a
pane plana correspondc a terreno firme. Estos mapas son similares pero mas confiables al incluido en las normas
obtenido a parur-de dalos de sismos_v.mds completos por_abarcar_no_solo la__

- parte centro de la ciudad sino gran pane de la zona de lago. - - - - P —

La importancia de conocer el periodo dominante det suelo en un sitio dado. esta en que debe evitarse construir alli
estructuras con periodos similares. Ello reducinia tos posibles cfectos de resonancia.

En algunas partes de las normas de disefio sismico del reglamento de 1987 se requicre conocer este periodo. Estas

son:

1. Apéndice Ad: Espectros de disefio. El reglamento permute una reduccién del cocliciente sismico ¢ s se conoce
el periodo dominante del sitio Ts. Esto s¢ debe a que durante [985 sc obscn 6 cn los registros un alto contemido
de energia en 2.0 s lo que permitia. en otros sittos con diferente periodo dominante. reducir la ordenada
espectral. Si bien esto fue consistente en 1987, pensamos quc la complejidad de la rcspuesta del valle no
permite pensar que solo para 2.0 s se presentarin grandes amplificaciones.

2. Apéndice A7 Interaccion suelo-estructura. donde el periodo dominanie cs un parametro necesario para los
cdlculos.



Conclusiones

La ciudad dc México ha sufrido desde sicmpre temblores de muchos tipos ¢ ntensidades. Aqui ha 1cmblado s
seguira temblando. Es imprescidible educarse. prepararse » reducr incertidumbres.

Los estudios de mecdnica de suclos sobre el vaile fucron motivados por ¢l hundinucnto de 1a ciudad que se ha
acclerado en este siglo.’ Estos estudios fucron posicriormente sncorporados v Gtiles al problema sismico. El
hundimiento ha causado dafos a las cimentaciones e provocado ascntamicntos diferenciales en las estructuras.
problemas que agravan y se suman a la brutal amplificacién sismica en la zona dc lage. Desgraciadamente, es de
esperarse que el hundimiento continue, ya que no se vislumbran alternativas para abastceer a la ciudad de agua
potable y sustituir al bombeo. .

El efecto de la duracion del movimiento no ha sido tomado en cucnta en el disciio cstructural v puede llegar a ser
un factor decisivo en el comportamiento de estructuras. sobrc todo en la zona dc lago. Es necesario proponer
herramientas de disefio que contemplen la degradacion por efecto de carga ciclica. Esic andlisis debe hacerse
extensivo a estudios de dato acumulado ocasionado por variostemblores a lo largo de los aos.

Sobre el reglamcnto de construccioncs

De las graficas v resultados aqui presentados. sugerimos que ¢l andlisis paso a paso pcrmitido por ¢l reglamento
(inciso 9.2 de las normas de diseflo por sismo) se haga con mucho cuidado al escoper v simular acelerogramas
realmente representativos. que consideren los altos nivcles de iniensidad. duracidn v contenido de frecuencias
adecuado para el sitio. En este sentido s claro que cf registro de SCT del sismo de 1983 ¢s represcntativo para upa
franja limitada de la ciudad ¥ no debe usarse en suios de zona de fago con otras caracieristicas dinimicas.

El apéndice A4 fue incluido después de las obsenvaciones sobre los sismos de 1985. Esto se debié a que en aquel
sismo el movimiento tuvo un alto contenido de energia en dos scgundos. pere con el andlisis de los datos
registrados desde entonces no parece haber fucries evidencias de que asi scran los siguienies terremotos. Por lo

anto, se sugiere no aplicar este apéndice

Los mapas de igual-periodo aqui presentados son miis complelos. delallados » confiables que los incluidos en el
reglamento. por lo que se sugiere su amplia dinulpacion s uso

Hacia una microzonificacién

Por el momento no es posible proponer una microzontficacion mas detallada va que los dnicos datos con los que
contamos son provenienies de sismos de subduccién v existen cvidencias historicas de daflos ocasionados por otro
tipo de fuentes. Podemos comentar al menos que. en lo que a sismos de subduccion se reficre. las curvas de igual
amplificacion pueden ser Gtiles ya que existe una importanie corrclacion entre los valores miximos de estas cunvas,
estructuras existentes v dafos duranie sismos. En paincipio. estas curvas pueden scguir como guia para el disefio v
evitar que los periodos dominantes de los edificios nueyos coincida con los valores altos de las curvas. Asimismo,
toda reparacion estructural debe modificar susiancialmeute las propicdades dindmicas de [a cstructura para esitar

que se presente resonancia v dafio por carga repctida

Para formular una microzonificacién mas detallada de la ciudad. sera necesario recurnr a modelos matematicos del
valle. Estos deberdn explicar y predecir €l movimienio dentro de las zonas de lago. sobre lodo en aquellas zonas
donde se ha observado una respuesia irregular que podna indicar la existencia dc ondas superficiales generadas

dentro de! valle.

Investigacioncs preseates y futuras

Anilisis de los datos. Las redes acelerogrificas han proporcionado una cantidad generosa de informacidn que esta
siendo procesada. Practicamente todos los resultados que s¢ obuienen. atgunos de los cualcs s¢ mostraron aqui. estan
enfocados a conocer el los diversos mecanismos de amphficacion del valle. Son muchas las personas ¢ instituciones
que en México v el mundo estin usando esta informacion para calibrar. alimentar o comprobar sus modelos
matematicos, para realizar estudios estadisticos. para elaborar reglamentos dc construcciones. » en general. para
reducir incertidumbres v poder predecir las caractensuicas del movuniento ante eventos futuros. Mucho se ha
avanzado por estandarizar y uniformizar ¢l banco de datos que s¢ alimenta de tres instituciones pero aun hay mucho
por hacer para que estos datos se puedan disponer v procesar en forma ripida v prictica



La alerta sismica, Paralelamente a todos los estudios que s¢ realizan sobre ¢l valic. surge esie provccto que ¢s
unico para la ciudad de México. Las mismas caracteristicas que hacen a ciudad 1an vulnerable ante sismos lejanos.
nos ofrecen una gran ventaja: un minuto de aviso. Pero el proyecto esti cargado de incerirdumbres v de problemas
técnicos, y deberd probarse ante diferentes sismos antes de ser usado masivamenic. Por supucsto. este proceso debe
estar desligado de intereses politicos, de prestigio v poder. El provecto debe ser visto por lodos como algo dnico y
esperanzador. en donde se requerira no solo profesionales Lécnicos sino de un amplio sector del drea humanistica
que se encargue de aspectos como la organizacion. educacion. panticipacion y cl panico. no es suficiente garantizar
técnicamente su funcionamiento sino que debemos saber qué hacer con esos valiosos segundos antes del sismo. Se
deberd trabajar en todas las dreas en forma simultdnea v coordinada. De esta forma vy a mediano plazo. la ciudad
contard orgullosamente con una herramienta estratégica v util.

Por allimo. es necesario dar mayor informacion v educacion a la gente en general. Exisie una gran incultura
sismica que se ha convertido en pdnico sismico. Es necesario corregir esto porque no lleva a acciones posilisas ni
concretas. Es muy probable que los riesgos disminuyan si disefladores. ducilos de inmuebles. inquilinos v otras
personas involucradas en la vida de una estructura. estuvieran conscientes ¢ informados sobre los riesgos v posibles
soluciones. Se sabe que el individuo no toma ¢l riesgo pero eventualmente la socicdad paga las consecuencias. Es
necesario desarraigar creencias populares erréneas como: °si aguanio el de 83, aguania lo que sea®, “cuando te
toca. te toca” y tantas por ¢! estilo. Algunos sectores de la sociedad. que pucden llegar a ser muyv imponantes.
tienen memoria sismica de muy corto plazo: es necesario recordaries lo que ha pasado v que no queremos que se

repita.
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FECHA ORIGEN M R No. ot RecisTROS

(Me)| (km)| S+ E+ P= T | (seg)

19, 1X,85"| Subduccién (Mich)| 8.1 {380 { 11 - - 11} 1150
21, IX,85"| Subduccion (Mich)| 7.6 | 320 | 7 - - 7 680
30, IV.BB; Subduccién (Mich)| 7.0 | 410 | 7~ - 7 400
12, 111,87 Local 3o - 12 - 3 45
7, V1,87 | Subducclén (Gro) | 4.8 | 270 | 67 - 13 480
15, VII1,87 Normal (Cax) 5.9 | 280|107 - 17 1020
8, 11.88: Subduccién (Gro) | 5.8 | 200 | 55§ - 60 { 3910
10, 111,89°| Subduccién (Gro) | 5.0 | 240 | 13 - =~ 13 330
25, 1v,89°| Subducclén (Gro) | 6.8 | 305 | 66 2 - 68 { 12430
2, v,ss: Subduccién (Gro) | 5.0 } 305 | 503 - &3 3280
12,V111,89 ? 5.5 | 220 | 143 - 17§ 370
11, v,90°%! Subduceién (Gro) | 5.3 | 295 | 514 S 60 i 3930
31, V,90°| Subduccién (Gro) [ 6.1 | 295 [ 71 7 16 95 i 8800

§ - en superficle
E - en estructuras
P - en pozo

Tabla ] Sismos registrados por la red acelerométrica de la ciudad de Meéxico desde 1985 ¢
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PREDICCION DE ESPECTROS DE RESPUESTA PARA EL VALLE DE MEXICO

PREDICTION OF RESPONSE SPECTRA FOR MEXICO CITY VALLEY

E. Reinoso-Angulo
Investigador, Centro de Investigacién Sismica AC, FJBS

L.E. Pérez-Rocha
Investigador, Centro de Investigacion Sismica AC, FJBS

M. Ordaz
Investigador, Instituto de Ingenieria UNAM
Coordinador de Investigacion, Centro Nacional de Prevencion de Desastres

SINOPSIS  Utilizando datos de la red aceleroméltrica de la Cindad de México, s¢ ha desarrollado un método empirico
para estimar espectros de respuesta para sitios arbitrarios en el interior del valle, tomando como excitacion un sismo
registrado, o bien, postulado por su magnitud y distancia epicentral. La formulacién permite tomar en cuenta cfectos de no
linealidad y de interaccién suelo-estructura,

1. INTRODUCCION

Con la coleccion de registros de temblores captados por la Red Acelerométrica de la Ciudad de México (RACM) se formo
una base de funciones de trasferencia empiricas para describir cuantitativamente la amplificacion relativa del movimiento
en los sitios instrumentados en zonas de lago y transicion con respecto al movimiento en terreno firme Se han empleado
estas funciones bajo un esquema de interpolacion espacial para estimar las amplificaciones en sitios no instrumentados
Ademas, con los registros disponibles desde 1964 ¢n el sitio Ciudad Universitaria (CU), se construyé un modelo de
regresion para inferir el espectro de amplitudes de Fourier de las aceleraciones del terreno debidas a un temblor de
subduccién especificado por su magnitud y su distancia a CU. Con estos desarrollos se formulé un algoritmo para predecir
espectros de respuesta eldsticos e ineldsticos en cualquier sitio de interés dentro del drea metropolitana (CIS. 1991, 1992a.
1993a). Los resultados muestran que la posdiccion de ordenadas espectrales es congruente con la distribucion de dados
ocurnda por el efecto destructivo de 1os grandes temblores. El mleres pnnc:pa] en este esmdm €S encaminar nuesiros

toma de decnsmnes enla conslruccnén y reestructuracnon de obras cmles asi como'| para deﬂmr medidas de- pl’OICCCton cvil—
¢n el corto y mediano plazo.

2. METODO PROPUESTO PARA LA ESTIMACION DE LA RESPUESTA ESTRUCTURAL
EN EL VALLE DE MEXICO

Ordaz er al (1989) propusieron un criterio para el calculo de espectros de respuesta eldsticos en sii0s instrurmentados
mediante el uso de funciones de trasferencia empincas (FTE) v espectros de amplitudes de Fourier (EAF) del man imscnto
de excitacién. Con este criterio s¢ ha desarrollado un codigo con el que es posible calcular espectros de fospuc~a para
si10s arbitranios dentro del Valle de Meéxico (CIS. 1991, 1992a. Reinoso et al, 1992) Para ello, sc ha propur wko un
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esquema de interpolacién para las FTE a fin de estimar las amplificaciones dinimicas del terreno en sitios no
instrumentados.

En este codigo, la excitacion sismica se especifica con el EAF del movimiento en el terreno firme (CIS, 1991, 1992a). kI
EAF se puede elegir de un catilogo de sismos histéricos observados en ¢! sitio CU (Tabla I). Para sismos postulados, ¢l
EAF sc infiere con un método estadistico de regresion a partir de la magnitud y 1a distancia epicentral (CIS, 1991, 1992a,
Arciniega y Ordaz, 1991). El producto de la FTE con este EAF es una estimacién del movimiente del terreno en el sitio de
interés. Con esta cantidad y 1a funcién de trasferencia de un oscilador se estiman los espectros de respuesta haciendo uso
de algunos resultados de fa teoria de vibraciones casuales. Esta formulacién permite tomar en cuenta la no lincalidad
estructural, especificada por un valor de demanda de ductilidad, mediante expresiones sencillas que se basan en algunos
resultados del método lineal equivalente (Pérez-Rocha y Ordaz, 1991). Asi mismo, se pueden incluir los efectos debidos a
la interaccion suelo-estructura empleando funciones de trasferencia de una estructura en la condicion de base deformable
(Avilés et al, 1992; CIS, 1993a,b). )

Tabla I Sismos registrados en el sitio CU disponibles en el catdlogo

Sismo Fecha M, R (Km) Sismo Fecha M, R (Km) -
| 23/08/65 7.8 466 11 30/04/86 7.0 409
2 02/08/68 7.4 326 12 08/02/88 5.8 289
3 01/02/76 5.6 282 13 25/04/89 6.9 304
4 19/03/78 6.4 285 14 02/05/89 5.0 305
5 29/11/78 7.8 414 15 08/10/89 51 260
6 14/03/79 1.6 287 16 13/01/90 5.0 282
7 07/06/82 6.9 304 17 11/05/90 5.3 295
8 07/06/82 7.0 303 18 31/05/90 6.1 295
9 19/09/85 8.1 295 19 24/10/93 6.7 300
10 21/09/85 7.6 318 20 23/05/94 6.0 205

3. FUNCIONES DE TRASFERENCIA EMPIRICAS

Una funcion de trasferencia empirica refleja la amplitud relativa del movimiento del sitio de interés cont respecto a un
movimiento de referencia. Singh et a/ (1988) calcularon FTE para medir la amplificacién relativa en los sitios en zonas de
lago y transicidén con respecto a la estacién CU locahizada en terreno firme. Con los registros de terremolos recrentes,
Reinoso (1991) observd gque para sismos de subduccién, la amplificacion obtenida para la mayoria de los siuos
instrumentados es razonablemente constante de un temblor a ouro, sin importar la magnitud, la distancia epicentral ¢ ¢l
azimut de la incidencia. Para varios sitios, esta amplificacién puede ser explicada mediante el modelo unidimensional de
propagacién de ondas de corte. Sin embargo, también hay evidencias de que los accidentes topograficos y geologicos
pueden tener efectos importantes en las amplificaciones locales. en particular en los sitios cercanos a la frontera entre
zonas de transicion y de lago.

Las FTE se han construido a partir de la seleccion de los registros de aceleracion de los sismos de subduccion indicados en
la Tabla I1. El movimiento de referencia se tomé como ¢l promedio de los espectros de amplitud de Founer observados en
las estaciones de terreno firme (Reinoso, 1991). Las FTE se obuvieron para todas las estaciones, incluyendo las de terreno
firme, a partir del promedio de las FTE correspondientes a cada uno de los registros seleccionados de cada estacion No se
tomé en cuenta el sismo reciente del 23 de mayvo de 1994 por ser de fallamiento normal pero se utlizo para venficar la
estabilidad de las FTE ante sismos de diferente ongen El sismo del |4 de mayo de 1993 tampoco se tomd cn cucnta»a -

se trata de un doblete que requiere un analisis mas dctallado para ser incluido en la construccién dec las FTE En
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(1994) se discuten los criterios que se siguicron para seleccionar los registros y s¢ presentan las FTE obtenidas para cada
sitio.

Tabla Il Sismos estudiados para calcular las funciones de trasferencia empiricas

FECHA ORIGEN MAGNITUD LATITUD LONGITUD | DISTANCIA

— Ms N W Km

Sep/19/85 Subduccién 8.1 18.14 102,71 295
Feb/08/88 Subduccién 58 17.00 101.00 289
Abr/25/89 Subduccién 6.9 16.00 99.00 304
May/02/89 Subduccién 50 16.30 99.35 305
May/11/90 Subduccidén 5.3 17.15 100.85 295
May/31/90 Subduccién 6.1 17.15 100.85 295
May/14/93a Subduccion 58 16.67 98.68 300
May/14/93b Subduccién 60 16.67 98.68 300
Oct/24/93 Subduccién 6.7 16.50 99.00 310
May/23/94 F Normal 6.0 18.03 100.57 205

4. INTERPOLACION ESPACIAL

En el codigo que se ha desarrollado se hace uso de un esquema de interpolacion espacial basado en el ajuste de una
funcion polinomial por minimos cuadrados pesades En esie enfoque se acepta que la cantidad estudiada tiene vanaciones
espaciales suaves. El poder predictivo para las FTE se apoya en la interpolacion de la forma de las FTE y de sus
amplitudes por scparado. La forma se controla al normalizar las abscisas de estas funciones con el periodo dominante del
terreno de cada sitio. Las amplitudes se obtienen de la interpolacién de las FTE asi construidas. La forma final de la FTE
del sitio de interés se obtiene a partir del escalamiento de las abscisas con ¢l periodo dominante en este sitio. Por ello, es
necesario tener una buena resolucién en la interpolacién de esta cantidad. Esto se logra aumentando el nimero de datos, es
decir, de sitios con periodo dominante del terreno conocido.

La RACM cuenta con 86 estaciones en la superficie del terreno. Estas s¢ muestran en la figura 1 donde ademis se indican
las zonas geolecmcas y las pnncnpa.les v1as de Ia ciudad. Ademés de los penodos donunames del lerreno obterudos de los

: ; ] ; gzl 106200105 : pes-de-microtremores
(Lermo et al, 1988) Se seleccmna:on Ios valores que no presemarl dlscrcpanmas lmportames con- los -obtenidos-de-10s —
registros de movimiento fuerte. Finalmente, para confinar la zona del terreno firme se eligieron 60 puntos de control. En
ellos se han fijado los datos asignados al terreno firme {(periodo dominante T=0.5 s y FTE=1). Con este cnteno se
construyé el mapa de contornos de isoperiodos que se 1lustra cn la figura 2. En particular, la estacién 28 (Pefion de los
Bafios) se ha tomado en cuenta para evaluar ¢l movimiento promedio del terreno firme. Sin embargo, los perodos
dominantes de! terreno que circunda a esta estacion son del orden de 4 s. Los resultados preliminares sugieren gque se
obtienen mejores resultados en la interpolacion s1 sc elimina esta estacion, ya que la densidad de estaciones no permite
controlar las variaciones que se esperarian cuando los siuos de interés se encuentran en Ja vecindad de! ccrro del Peddn
(CIS, 1992a, 1993a).
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5. ESPECTROS DE RESPUESTA

Con ¢! espectro de Fourier del movimiento del terreno en el sitio de interés y un valor de duracién (CIS, 1994) se obtiene
el espectro de respuesta eldstico para cualquier amortiguamiento. Para ello se hace uso de algunos resultados de la teoria
de vibraciones aleatorias (Reinoso ef al., 1990} y del médule de las funciones de trasferencia de osciladores lincales de un
grado de libertad. Pueden obtenerse espectros de respuesta ineldsticos si se emplean las expresiones obtenidas por Pérez-
Rocha y Ordaz (1991} a partir de la equivalencia lincal de osciladores elastoplasticos.

6. INTERACCION SUELO-ESTRUCTURA

La interaccién dinamica suelo-estructura produce un conjunto de efectos cinematicos € inerciales en la estructura y el suelo
como resultado de la flexibilidad de ésie ante solicitactones dindmicas. La interaccién modifica esencialmente los
pardmetros dindmicos de la estructura asli como las caracieristicas del movimiento del terreno en la vecindad de la
cimentacioén. Las variaciones en el periodo fundamental de vibracion y el amortiguamiento estructural con respecto a la
condicion de apoyo indeformable son producto de la interaccion inercial, debido fundamentalmente a la inercia y
clasticidad del sistema acoplado; los parametros dindmicos modificados se conocen como penodo y amortiguamiento
efectivos (Avilés ef al, 1992). El periodo fundamental de un ststema acoplado siempre se incrementa, ya que la flexibilidad
de] sistema es mayor que la de la estructura con base rigida El amortiguamiento del sistema generalmente se incrementa
puesto que existe una disipacién adicional de energia producto de los amortiguamientos material y geométrico del suelo.
Por su parie, la interaccién cinematica reduce los movimientos de traslacidn e induce torsién y cabeceo en la cimentacion
por su efecto promediador, a la vez que filtra los componentes de alia frecuencia de la excitacion (Pais y Kausel, 1989,
Scanlon, 1976), debido esencialmente a la rigidez y geometria del cimiento. En general, el movimiento efectivo ¢
subrasante de la cimentacion que se¢ obtiene d¢ un analisis de interaccion cinematica resuita ser menos desfavorable q.
movimiento de campo libre.

Para el calculo de espectros de respuesta, los efectos de interaccion inercial se pueden tomar en cuenta mediante la funcién
de trasferencia de un conjunto de estructuras en una condicién de interaccién especificada (CIS, 1992b). En forma
aproximada, se puede optar por la funcién de trasferencia de osciladores de reemplazo con parametros efectivos (Aviles et
al, (1992). Los efectos de interaccion cinematica s¢ pueden tncluir mediante la funcion de trasferencia del movimiento
efectivo en la base de la cimentacién con respecto al movimuento del campo libre. Para ello se puede hacer uso de férmulas
aproxtmadas o de tablas de coeficientes para diferentes condiciones sitio-cimentacion (por ejemplo Kausel er al., 1978,
Mita y Luco, 1977). La condicion de interaccion se define por los parametros del suelo (relacién de Poisson, velocidad de
propagacion de ondas de corte y espesor del estrato). por los parametros geométricos del sistema (radio de la cimentacion,
profundidad de enterramiento y altura de la estructura) » por los parametros inerciales (densidad del suelo, masas de la
estructura y de la cimentacién, momento de inercia de 1a ciomentacién y amortiguamientos del suclo y la estructura) Para
el cilculo de espectros de respuesta se varia la ngidez estructural manteniendo este escenario invariante. Se puede tomar
¢n cuenta la presencia de pilotes de friccién en la ngides dinamuca de la cimentacién mediante expresiones qué permitan
determinar la rigidez del conjunto (por ejemplo las que se porponen ¢n el Manual de Disefio por S1smo de la CFE. 1999

7. RESULTADOS

7.1 En sitios instrumentados

Se calcularon espectros de respuesia elisticos. para *« de amortiguamiento. tomando como excitacion ¢l EAF del «
de fallamiento normal del 23 de mayo de 1994 obsenvado en C17 (vismo 20 de fa Tabla ) v haciendo uso de las FTE uc
algunos sitios instrumentados En la figura 3 sc comparan cson expeuiros de respucsta (hinea discontinual won b gue «
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obtienen directamenie de los registros de aceleracion de cada estacién (linea continua). La similitud entre los resultados
sugiere que el uso de las FTE ¢s apropiado para estimar las aceleraciones espectrales para temblores de fallamiento
normal, al parecer, si la distancia epicentral es comparable con distancia tipica de los temblores de subduccion que afectan
al valle de México. En la figura 4 sc muestran los espectros de respuesta que sc tendrian en estos sitios para el terremoto
de Michoacan de 1985 (Ms=8.1). Se tomé el espectro de Fourier del componente este-oeste de las aceleraciones obscrvadas
en CU (opcién 9 de la Tabla I). Con linea continua s¢ muestran los espectros eldsticos, para 5% de amortiguamiento, y con
linea discontinua los espectros ineldsticos para ductilidades u=2 y 4. Como referencia, en la esquina superior izquierda se
muestran los espectros para el sitio SCT (Secretaria de Comunicaciones y Transportes) calculados con este método. Estos
resultados pueden ser utiles para definir espectros de disedio de sitio.

7.2 En sitios no instrumentados

Para la misma excitacion s¢ estimaron los espectros de respuesta que se tendrian en un sitio sobre Pasco de la Reforma de
rectente instrumentacion (cuyas funciones de wrasfercncia empiricas FTE no se tomaron en cuenta). Estos sc muestran con
linca continua en la figura 5. Para fines comparativos, con linea discontinua se indican los que se obtuvieron a partir del
use de las FTE medidas en el sitio. Los resultados obienides son atiles pues permiten conocer los niveles de amplificacion
para un sitio no instrumentado a pesar de que los errores que se cometen por 1a interpolacién de las FTE pueden no ser
despreciables.

En la figura 6 se muestran los espectros de respuesta obtenidos con la misma excitacién para los sitios donde se ubican el
Centro de Artes y algunos puentes vehiculares. Estas obras son de reciente construccidén. Los espectros se muestran con
linea continua. En esta figura tembién se presentan resultados que se obtuvieron tomando en cuenta efectos inerciales de
interaccién suelo-estructura. En todos los ejemplos s¢ emplearon pardmetros tipicos para definir la condicion de
interaccion. Para los puentes se propuso una cimentacion que fucra representativa; un cajon apoyado en pilotes de friccion.
Los espectros correspondientes s¢ indican con linea disconunua. El espectro que se obtiene tomando en cuenta solo la
presencia del cajon se indica con linea punteada. Notese que los efectos de interaccidn incrementan el periodo fundamental
del sistema, ya que con periodos menores se alcanzan las ordenadas que se tendrian para periodos mayores en ausencia de
interaccién. Para el Centro de Artes se considerd una gran cimentacion en cajén. Se obtuvieron espectros para dos
relaciones de esbeltez, definida por H/R donde H es la altura de ia estructura y R el radio de la cimentacion. Con lhinea
discontinua se indica €l espectro para la relacion H/R= | v con hinea por puntos se indica el correspondiente para H/R=2.
Los resultados obtenidos son congruentes con lo que debia esperarse, ya que los efectos de interaccién se reducen cuando
se¢ toma en cuenta la presencia de pilotes y aumentan al aumentar 1a relacion de esbeltez estructural.

8. CONCLUSIONES Y RECOMENDACIONES

Se ha presentado la versién mis reciente de un” método cmpinco’ para-pre’y-posdecir-espectros-de-respucsta-elasticos-e—
ineldsticos para sitios con coordenadas arbitranas dentro de la Ciudad de México. El método se ha desarrollado para
temblores de subduccion originados en la costa del Pacifico L.os resultados que se obtienen son de aplicacion practica cn ¢l
diseiio, plancacién y toma de decisiones para la construccion y reestructuracion de obras civiles, va que ¢s posible conocer
la intensidad sismica en sitios de interés dentro del valle e 1dentificar las zonas de mayor o menor niesgo, asi como definir
medidas certeras de proteccion civil.

9. RECONOCIMIENTOS

Los datos acelerométricos utilizados en este estudio fucron capuados por ¢l Centro de Instrumentacion v Registro Sismio
AC de la FJBS, por ¢l Instituto de Ingenieria de la UNAM « por ¢f Centro Nacional de Prevencion de Duvastres Fas
aulores agradecen los valiosos comentarios de FJ Sanches-Sesma v | Aviles en diversas etapas de este cstudio e trabap
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¢s parte del continuo patrocinio de la Secretaria General de Obras del Departamento del Distrito Federal, gracias al
constante interés y apoyo de D Ruiz y R Zubieta.
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ESPECTROS DE DISENO SiSMICO PARA UN SISTEMA SUELO-ESTRUCTURA INSTRUMENTADO

SEISMIC DESIGN SPECTRA FOR A SOIL-STRUCTURE INSTRUMENTED SYSTEM

J Avilés
Investigador, Instituto de Investigaciones Eléctricas, CFE
Cuernavaca, Mor. México.

L E Pérez-Rocha
Investigador, Centro de Investigacion Sismica AC, FJBS
Meéxico DF, México.

SINOPSIS  Se hace uso de un procedimiento empirico para determinar espectros de respuesta y disefio para un edificio
instrumentado en la zona del lago del valle de México. Con los registros de aceleracion de sismos recientes se calcularon
funciones de trasferencia de sitio y de piso con las que se toma en cuenta los efectos de sitio e interaccion suelo-¢structura.

1. INTRODUCCION

Para el analisis sismico de estructuras desplantadas en depositos de suelo blando es necesario considerar explicitamente
dos fen6émenos debidos a la flexibilidad del suelo con respecto a la roca basal, conocidos como: a) efectos de sitio y b)
interaccion suelo-estructura. Con respecto al lerrence firme, las condiciones de sitio amplifican 1a intensidad, reducen el
contenido de frecuencias y alargan la duracion del movimiento sismico, mientras que la interaccién suelo-estructura
modifica las caracteristicas del movimiento del terreno en la vecindad de la cimentacion (interaccidén cinematica), asi
como los parametros dinamicos de la estructura (interaccion inercial). Los efectos de sitio se traducen generalmente en
incrementos de la respuesta estructural. En cambio, las modificaciones por ineraccidén en ¢l periodo y amortiguamiento
pueden dar lugar a respuestas estructurales mayores o menores, dependiendo de la posicidn del periodo resonante del
espectro de respuesta y el nivel de amortiguamiento.

En este estudio se hace uso de los acelerogramas registrados ¢n un edificio desplantado en 1a zona del lago de la Ciudad de
e-ide ar-los principales efectos deb:dos a_las condiciones del terreno.y-a.la.interaccion.de_

dentificar auik
= a estructura con ¢l-suelo-de-cimentacién - La-instrumentacion del edificio cuenta.con ocho acelerémetros-1ncluyendo-una—
estacién de campo libre. Los andlisis s¢ hicieron con base en los datos de los instrumentos ubicados ¢n las azoteas, los
sotanos y la superficie del terreno. Se seleccionaron los registros debidos a dos sismos, ocurridos el 23 de mayo y 10 de
diciembre de 1994. El primero es de fallamiento normal (magnitud M¢=5.3 y distancia epicentral ~205 Km), ¢n tanto que
¢l segundo es de subduccion (magnitud M =6.8 y distancia epicentral ~340 Km).

Los resultados que s¢ presentan se basan en el uso de los cocientes de espectros de aceleraciones de Founer, también
conocidos como funciones de trasferencia empincas (Singh et al, 1988). Con estos cocientes espectrales se cuantifican las
amplificaciones o reducciones de la respuesta, tanto del suclo como de la estructura, con respecto a un movimienio de
referencia. Tomando como excitacién de control al gran temblor de Michoacan del 19 de septicmbre de 1985 (M =8 |) se
calcularon espectros de respuesta, y a partir de ellos se construscron espectros de diseflo siguiendo critenos similares a
aquéllos que dieron lugar a los espectros estipulados en las Normas Técnicas Complementarias para Disefio por Sismo
{(NTCDS, 1987). Los resultados obtenidos sugieren que es posible hacer reducciones significativas en Jos cspeciros
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reglamentarios si se consideran explicitamente las amplificaciones del movimiento del terreno en el lugar (efectos de sitio)
y las reducciones del movimiento efectivo en la base de la cimentacion (efectos de interaccién).

2, INSTRUMENTACION Y REGISTROS SiSMICOS

El edificio de interés estd formado por tres cuerpos, uno central y dos laterales. En el cuerpo central y en uno de los
laterales se han instalado siete acelerdmetros digitales distribuidos a lo largo dc una seccidn longitudinal en las azotcas, los
niveles intermedios y los sétanos. En la figura 1 se ilustra, en forma esquematica, la distribucién de eslos instrumentos. La
instrumentacidn, a carge del Centro de Instrumentacion y Registro Sismico (CIRES), se complementa con un acelerémetro
mas, de campo libre, ubicado en la superficie del terrenc en la vecindad del edificio. La orientacidn de todos los
instrumentos coincide con la orientacién del eduicio, cuya longitud mayor (direccién longitudinal) estd aproximadamente
a 609 NE. Los registros de aceleracion estudiados se muestran en las figs 2 y 3; estos corresponden a los sismos del 23 de
mayo y 10 de diciembre de 1994, llamados en adelante 23/V/94 y 10/X11/94, respectivamente.
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3. EFECTOS DE SITIO

Ha sido ampliamente documentado que la gran complejidad del movimiento dentro del valle de México estd fucriemente
influida por los efectos de sitio y que éstos tiencn grandes variaciones espaciales, incluyendo los sitos en el terreno firme
(Seed ef al, 1988; Rosenblueth ef al, 1989, Ordaz y Singh, 1992). No obstante, se ha mostrado que es apropiado tomar al
movimiento promedio en el terreno firme como referencia para cuantificar las amplificaciones observadas en la zona del
lago mediante funciones de trasferencia de sitio (FTS) (Singh ef a/, 1988; Ordaz et al, 1989). Esto se ha confirmado con el
analisis de los registros de varios 1emblores de subduccién captados por la Red Acelerométrica de la Ciudad de México
(RACM) (CIS, 1994). Las FTS de cada sitio instrumentado presentan pocas variaciones de temblor a temblor. Esta
apreciable constancia sugiere que es adecuado caracterizar los efectos de sitio mediante las FTS obtenidas del promedio de
todas las observaciones disponibles. De acuerdo con las hipétesis adoptadas, las FTS son estimadores que permiten
conocer las caracleristicas del movimiento en un sitio debido sélo a sismos de subduccién. Sin embargo, aunque por ahora
s¢ trala de un solo evento, los resultados del andlisis de los registros del sismo 23/V/94, de fallamiento normal, parecen
indicar que las FTS 1ambién pueden emplearse para predecir el movimiento debido a sismos de diferente origen, siempre ¥
cuando la distancia ¢picentral a la Cizdad de México sea comparable con las que se tienen para temblores de subduccion
(Reinoso ef al, 1995).

Para este estudio se calcularon los cocientes entre los espectros de Fourier de las aceleraciones registradas en la estacion de
camnpe libre, denominada S8, y ¢l del promedio de aceleraciones en ¢l terreno firme de todas las observaciones disponibles.
Asi se obtuvieron cocientes para los dos componenies harizontales (NS y EW) de los registros correspondientes a los dos
sismos especificados. Para tomar una condici¢n representativa del lugar, se propuso que los promedios de cada
componente de estos cocientes sean las FTS caracteristicas del sitio de interés. Estos cocientes espectrales, asi como sus
promedios, se ilustran en la figura 4. A partir de ellos se estimé que el periodo dominante del terreno T estd comprendido
entre 1.1 y 1.3 5. Las amplitudes maximas que se han observado en las FTS de los sitios instrumentados de la RACM, con
periodos dominantes dentro de este intervalo, varian entre 6 y 14. En particular, la FTS de la estacién de registro ubic;, *
en la Secretaria de Comunicaciones y Transportes (SCT), que sirviera de referencia para la construccién de los espec;
de disefio estipulados en las NTCDS, tiene una amplitud maxima de 16 en 2 segundos. Para el sitio de interés, s
obtuvieron amplificaciones maxirnas en niveles superiores a 6.

Amplitud

Componente Norle—=Sur

Componente Este-Oeste

.......... Siamo 10/¥0,/94
- Sigme 23/NV/94
Funcion promedio

. Sismo 10/X1/94
---- Siamo 23/V/%a
Funcion promedio

f (H2)

Figurad4 Funciones de trasferencia de sitio (FTS)
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4. INTERACCION SUELO-ESTRUCTURA

La interaccién dindmica suclo-cstructura produce un conjunto de efectos cinematicos e inerciales en la estructura y el s.
como resultado de la flexibilidad de éste ante solicitaciones dindmicas. La interaccidbn modifica esencialmente los
parametros dindmicos de 1a estructura asi como las caractenisticas del movimiento del terreno en la vecindad de la
cimentacion. Las variaciones en el periodo fundamental de vibracién y en el amortiguamiento estructural con respecto a la
condicion de apoyo indeformable son producto de la interaccion inercial, debido fundamentalmente a la inercia y
clasticidad del sistema acoplado; los pardmetros dinamicos modificados se conocen como el periodo y amortiguamiento
efectivos (Avilés ef al, 1992). Se sabe que el periodo fundamental de un sistema acoplado siempre se incrementa, ya que la
flexibilidad del sistema es mayor que la de la eslructura con base rigida. Ademas, el amortiguamiento del! sistema
generalmente se incrementa puesto que existe una disipacién adicional de energia producto de los amortiguamicntos
material y geométrico del suelo. Por su parte, la interaccién cincmatica reduce los movimientos de traslacién e induce
torsién y cabeceo en la cimentacidn por su efecto promediador, a la vez que filtra los componentes de alta frecuencia de la
excitacion (Pais y Kausel, 1989; Scanlon, 1976}, debido esencialmente a la rigidez y geometriz de la cimentacion En
general, el movimiento efectivo en la subrasante de 1a cimentacion que se obtiene de un anélisis de interaccion cingmatica
resulta ser menos desfavorable que el movimiento de campo libre en la superficie del terreno.

Es posible reconocer los efectos de interaccion, inercial y cinematica, en los registros de aceleracion del edificio cn estudio.
En particular, para las dos direcciones principales de la estructura, se identificaron los periodos efectivos. asi como
modificaciones significativas en el movimiento efectivo al nivel de desplante de la cimentacidn debidas a la presencia de
ésta y al movimiento de la estructura. Los cocientes del movimiento en las azoteas de ambos cuerpos con respecto ai de
campo libre (S5/58 y 56/58) permiten cuanuficar los periodos estructurales efectivos. En la figura 5 sc¢ presentan los
cocientes obtenidos para los componentes longitudinal y transversal, correspondientes a cada uno de los sismos
especificados asi como el promedio. Se puede observar que para la direccion longitudinal, los dos cuerpos estructurales (S5
y S6) tiene practicamente ¢l mismo periodo efectivo para ambos sismos (T, =1.76 s). En los cocientes promedio sélo se
observan ligeras variaciones en las amplitudes espectrales. Para la seccidn transversal también tienen el mismo penr~
efectivo (T, = 1.55 s) con amplitudes espectrales muy similares. En efecto, en los cocientes promedio de este compon.

las diferencia entre ambos cuerpos son despreciables. Estos resultados sugieren que el edificio se comporta como un su.ww
cuerpo en ambas direcciones, al menos para el modo fundamental. También se calcularon los cocientes entre el
movimiento de las azoteas y el de los respectivos sotanos ($5/81 y $6/82). En la figura 6, los promedios de estos cocientes
se comparan con los promedios obtenidos de los cocientes con respecto al campo libre. Se puede observar que para la
direccion longitudinal, los cormmientos en el penodo efectivo son casi despreciables. En cambio, para 1a direccion
transversal se observan corrimientos significativos que sugieren que los efectos de interaccion inercial producen efectos
importantes, principalmente en ¢} periodo estructural, ¢l cual adquiere valores cercanos a 1.35 s, De acuerdo con los
modelos tedricos el periodo estructural en la direccion transversal y en la condicion de base rigida debe ser menor o 1gual
al valor medido con respecto a la base de la cimentacién.

2 Direccion longitudingl Direccion transversol
18 —_ 58/S8 L —_ 55/58
g \ _.a. SB/SA -~a=- S56/58
3 — §5/81 — S3/5)
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Figura 6 Funciones de trasferencia de azoteas relatinas o o) campo libre (lineas gruesas) v b) sdtanos (lincas @ wwn



J Avilés
Sesién IV

Para conocer las acciones del campo incidente y de la estructura sobre la cimentacién se calcularon los cocientes entre los
compongentes horizontales del movimiento de los sétanos (S2/51). Estos se muestran en la figura 7. Es notable que en la
dircccion transversal el movimiento de la cimentacién es practicamente de cuerpo rigido. En la direccién longitudinal se
observa que la loza es ligeramente fiexible para frecuencias mayores a 1.4Hz. Ello quizd sc debe a la influencia del primer
modo supcrior. Finalmenie, se estudiaron los cocientes entre el movimiento de los sétanos y el de campo libre. Estas
cantidades, que se ilustran en la figura 8, se conocen como Funciones de Trasferencia de Piso (FTP). De acuerdo con
Romo (Romo, 1992; Rome y Barcena, 1993) estas funciones son de gran wtilidad para conocer las modificaciones del
campo incidente por interaccidn cinemaitica, ya que permiten definir el movimiento efectivo en la base de la cimentacién
En esta figura se observa que en ambas direcciones existen grandes reducciones para frecuencias mayores a las frecuencias
fundamentales de la estructura. Para frecuencias menores existen ligeras amplificaciones que sin duda también tienen
efectos sobre la respuesta estructural,

Direccion longitudinal

Direccion tronsversal

7
~
(3]
¥
6F 3
=== Sismo 23/v/94 -=-. Sismo 23/V/94
arF L Sismo 10/%1/94 g crevene Sigmo 10/X11,/94
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.o L L L b ] 1 'l ]
.0 S 1.0 1.5 2.0 2% 0 .5 1.0 1.5 2.0 2.5
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Figura7 Funciones de trasferencia entre los sotanos lateral y central
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5 ESPECTROS DE RESPUESTA Y DISENO

El interés principal en este estudio es proporcionar espectros de respuesta y disefio que reflejen tanto los niveles de
amplificacién dindmica del terreno, como las reducciones del movimiento efectivo en la base d¢ la cimentacion. En este
analisis se ha observado, por un lado, que los niveles de amplificacién del movimiento del terreno son inferiores a los que
se han medido en sitios con condiciones geotécnicas similares (CIS, 1992, 1993, 1994), y por otro, que existen grandes
reducciones del movimienio efectivo en la base de la cimentacioén, con respecto al de campo libre. Es de esperarse que sc
tengan grandes reducciones en los espectros de disefio reglamentarios por estos dos conceptos.

Para la construccion de los espectros de respuesta se lomé como excitacion el gran temblor de Michoacidn de 1985
(M;=8.1). El movimiento de campo libre en el sitio de inter¢s se especifico con Ja envolvente de los componentes NS y EW
de los espectros de amplitudes de Fourier del sitio. Estos se obtuvieron mediante el preducto de las FTS y los espectros de
Fourier del movimiento promedio del terreno firme. Las reducciones del movimiento en la base de la cimentacién por
interaccién cinemadtica se tomaren mediante el promedio de las FTP que se indican en la figura 8. Los espectros que se
construyeron a partir de las FTS se les conoce como espectros de sitio, mientras que los que también incluyen las
reducciones del movimiento en la base de la cimentacidn se denominan espectros de piso (Romo, 1992; Romo y Bércena,
1993). Los cilculos, para 5% de amortiguamiento estructural, se hicieron tomando algunos resultados de la teoria de
vibraciones casuales (Reinoso ef af, 1990). Para la construccion de los espectros de diserio, a partir de los espectros de
respuesta, se siguieron criterios similares a aquéllos que dieron lugar a los espectros contenidos en las Normas Técnicas
Complementarias para Disefio por Sismo del Reglamento de Construcciones del Distrito Federal (1987).

En la figura 9 se muestran los espectros de sitio de respuesta y disefio, asi como €l espectro de disefio reglamcptario para la
zona Il (Apéndice A4 de las NTC). En esta figura se observa que la parte plana del espectro de diseiio de sitio s¢ reduce
en 20% con respecto al espectro reglamentario. Sin embargo, por la forma del espectro de respuesta, la parte plana del
espectro de disefio se alargé para proteger los periodos grandes, debido a la incertidumbre que se puede tener ep
evaluacion del periodo fundamental de la estructura. Esto se traduce en un incremento del 10% en las fuerzas de dis.
para periodos mayores a 1.9s, con respecto al espectro reglamentario.

Lspeciro de respuesto de silio
« =« = [3pecire de dmeho RCDF-87
[speciro de diseho de sitio

So/g

T, (s}

Figura9  Espectros de respuesia v discio de sitio ¥ espectro de disefio reglamentano para sona 11
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En la figura 10 se muestran los espectros de piso, tanto de respuesta como de disefio para las dos direcciones horizontales,
longitudinal y transversal. Eslos espectros s calcularon modificando al campo incidente por las FTP promedio que se
scfialan en la figura 8. La comparacion con respecto al espectro de respuesta de sitio muestra que para periodos menores al
fundamental (1.76 s en direccién longitudinal y 1.55 s en la transversal), los espectros de respuesta de piso tienen notables
reducciones, siendo mas significativas en el componente transversal. En cambio, para periodos mayores sc tienen ligeros
aumentos en las ordenadas espectrales, en particular, en el componente longitudinal. Por otro lado, al comparar con
respecto al espectro de disefio de sitio (figura 9), los espectros de disefio de piso presentan un ligero aumento en la mescla
espectral hacia periodos grandes. Esto se compensa con las importanies reducciones en las amplitudes, que son del orden
del 15% y 25% para la direccion longitudinal y transversal, respectivamente. En la figura 11 se presenta una sintesis de los
espectros propuestos para el edificio instrumentado. Se indica claramente que 1a ubicacidén de la estructura estd en la zona
IIT o de lago. Asi mismo, €s posible verificar que para todos los periodos se tienen reducciones con respecto a los espectros
reglamentarios, las cuales son muy importantes para periodos menores o iguales al de l1a estructura. Estas llegan a ser
superiores al 25% y 35% para las direcciones longitudinal y transversal, respectivamente.

Direccion longitudinal Direccion transversol
6F 2
—_— Cipaciro de retpurtlo de prao ——— Lapactro de respurtio de piao
= === [apectro de dissho de poao - === Expaciro de drebo de prso

Sa/q

l0 A I L L L i L L
0 1 2 3 4 S 0 1 2 3 4 5
To (s) T. {s)

Figura 10  Espectros de respuesta y disefio de piso

6 CONCLUSIONES

Se presentan los resultados mas relevantes del andlisis de las accleraciones de los sismos del 23 de mayo y 10 de diciembre
de 1994, registradas en un edificio instrumentado cn 1a sona del lago Los resultados se obtuvieron con base ¢n ¢l uso de
los cocientes de espectros de Fourier de las aceleraciones. {lamadas funciones de trasferencia empincas De estas. las de
mayor importancia son las funciones de trasferencia de wtio (FTS) v de piso (FTP), ya que el interés fue 1dennficar
cuantificar los principales efectos debidos a las condiciones del tcrreno + a la interaccién suelo-estructura 5S¢ consinneron
gspectros de disefto de sitio y de piso que son comparables con los espectros propucsios en las Normas Teonicas
Complementarias para Diseiio por Sismo Los resultados obtenidos sugieren que es posible hacer reducciones hasia de
35% en los espectros reglamentarios si s¢ loman ¢n vucnia los ancles de amphficacion del movimienio del terreno cn ¢l
sitio de interés y las reducciones del movimiento efectino en la base de la cimentacién
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Figura 11  Espectros de siuo y de piso para el edificio en estudio
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MODIFICACION DE LOS ESPECTROS DE DISENO CONOCIDO EL
PERIODO DOMINANTE DEL TERRENO:
EL CASO DEL VALLE DE MEXICO

L. INTRODUCCION

El periodo fundamental de la estructura T, y del periodo dominante del terreno T, son
parametros determinantes en el disefio estructural y de gran impacto en la economia de la
construccion. Es posible reducir el valor de los periodos de vibrar de una estructura
mediante elementos rigidizadores, o bien, optar por alternativas que le den mayor
flexibilidad, dependiendo de las caracterisitcas del sitio de desplante, en particular, el
periodo dominante. En este trabajo se discute la metodologia propuesta por el Reglamento
para tomar en cuenta el periodo del sitio en el disefio sismico. Ademas, se ilustran las
modificaciones en los espectros de disefio que resultan de tomar en cuenta estas
recomendanciones, para ello se han construido contornos de disefio, o bien, curvas de igual’
valer del cocficiente sismico en ¢ dominio T, --T,. Estos contorncs se comparan con
contornos de respuesta espectral obtenidos a partir de un modelo unidimensional de
propagacion de ondas de corte.

II. VULNERABILIDAD DEL VALLE DE MEXICO

La formacién geologica del valle de México, constituida por depositos aluviales y lacustres,
en combinacién con el efecto de subduccidén 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 fa
subduccion de la placa de Cocos en la placa de Norteamérica. Se sabe que a pesar de que la
distancia entre el valle y [a zona epicentral es de alrededor de 300 km, las ondas sismicas que
llegan a la cuenca se amplifican dramaticamente por la presencia de los estratos arcillosos

L

Histdricamente 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 dafados 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 s¢
podran disefiar obras civiles con menor incertidumbre, lo que conduce a la construcciones de
obras mas seguras y economicas,
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Figura 1. Amplificacién de las ondas sismicas en el valle de México

II. 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 Prevencion de Desastres (CENAPRED) vy el
Centro 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
tado, 1a utilizacidn de aparatos para registrar vibracion ambiental ha tenido gran aplicabilidad
en el monitoreo de edificios y su uso se ha extendido a la medicion de periodos dominantes
del terreno. '

Con el fin de contar con un mapa del valle de México que mostrara con mayor claridad los
pericdos 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 wvalle de México y complementada con los registros de
microtemblores (fig. 2). Este mapa puede ser utilizado en sustitucion de! mapa de
isoperiodos que se propone en las Normas Técnicas Complementarias para Disefio (NTC)
por Sismo del RCDF (fig.3) y ademas es un instrumento practico para la modificacion de los
espectros de disefio que permite el Reglamento.



IV. PERIODOS DEL SUELO EN EL DISENO SiSMICO

El RCDF establece espectros de disefio para cada una de las zonas geotécnicas,
considerando para cada zona diferentes coeficientes sismicos y tomando en cuenta el grupo
de construccion de que se trate (A o B). En la tabla 1 se indican los pardmetros que deben
considerarse para la construccion de los espectros de disefio.

Fig

ura 2. Curvas de.isoperiodos.con funciones.de.trasferencia.y-microte
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Figura 3. Mapa de isoperiodos’ propuesto por el RCDF

Tabla 1
Zona Ta Tb r c
grupo B grupo
A
I 0.2 06 1/2 0.16 0.24
Il - 03 15 2/3 0.32 0.48
= 0.6 39 1 0.40 0.60

*Aplicable a las regiones que indican las NTC en la zona [l

El coeficiente sismico (c) establece [a aceleracién que corresponde. a una estructura en
funcidn de su periodo fundamental de vibracion. 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, {a 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 despues
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=——"¢

St T<T, 1
p i T<T, M



a=c Si T,<T<T, (2)

as= (_),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 TIFQO B

ZONA 1Nl

K1 s
SF ZONA 11 \ Sr

Z0MA m

ZONA 1l

COEF.CIENTE SISMICO ¢ (g)

07

o i 1 1
[} 1 2 3 4 S [+] 1 2 3 4 L)

PERIODO (s) PERIODO (a)

Figura 4. Espectros de diserio

Sin embargo, conociendo el periodo del suelo, el coeficiente sismico, puede modificarse al
aplicar la ecuacidn que aparece en el apéndice A4 de las NTC:

c = -4 €)]

____donde_Ts es_el periodo_del sitio..El valor.de c.obtenido.es aplicable.a.estructuras.del oruy

v .se. considera—l-5-veces-su- valor- para-aquellas-del-grupo- A.-—Se~ etcluye su—uso-para”—
construcciones ubicadas en las dos regiones que marcan las NTC en la zona de transicion.
Esta ecuacion no considera reducciones del coceticiente sismico para periodo del suelo igual
a dos segundos, -debido a que es en esos sittos donde se han registrado las maximas
aceleraciones producidas por un sismo (Septiembres85).

Considerando el periodo Ts=0.5 s como fTontera entre la zona de [ (lomas) y la Il (de
transicion), y Ts=1.0s como division entre la sona Il y la [II (de lago), puede trazarse
comportamiento que sigue el coeficiente ¢ conforme vana el periodo del suelo, como o
ilustra la figura 5. Con linea disconiinua ¢ cbservan los valores de c¢ para cada sona



geotécnica sin considerar el periodo dominante del suelo (tabla 1} y con linea continua la
variacion de c al aplicar la ec.4. En estas curvas se observa lo siguiente:

ESTRUCTURAS TIPQ A ESTRUCTURAS TIPO B

ICNA 1

ZONA I

COEFICIENTE SISMICO ¢ (g)

.D 1 L 1 1 .D L i . L
] } 2 3 4 5 L] 1 2 3 4 5
PERIODO (1) PERIODO (s)

Figura 5. Variacion del coeficiente sismico con el periodo del suelo

» Al considerar el periodo del suelo, c llega a reducirse hasta un 30 % en la zona III ya que
puede alcanzar valores proximos a 0.28 para estructuras del grupo B y 0.42 para el A,
aproximadamente. .

» La reduccion de c en la zona Il alcanza valores de 0.19 para estructuras del grupo B y
0.29 para el A, lo que equivale a reducciones del 40 %, aproximadamente.

« Existen pequefias porciones de la zona I donde Ts puede exceder a un segundo, lo que
puede ocasionar coeficientes ¢ mayores a 0.32 para el grupo B y a 0.48 para ei 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 intervaio de
pericdos 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 sera mayor cuando se tiene
conocimiento del periodo del sitio. Sin embargo, Tb solo se reducird cuando Ts es menor a
3.25s.

Tabla 2
Zona l Ta ] : Th
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Figura 6. Variacion de Ta y Th con el periodo del suelo

En las figuras 7, 8 y 9 aparecen con linea continua los espectros de disefio para las zonas IT y
I que marca el RCDF sin ninguna modificacion. Con linea discontinua se indican los
espectros extremos entre 10s que pueden variar los espectros de disefio al considerar las
modificaciones correspondientes a los valores del coeficiente sismico ¢ y a los parametros
Ta y Tb en funcion del peniodo del sitio Ts. Se ha tomado también, como frontera entre las
zonas I y III, a un segundo de periodo del suelo.

ESTRUCTURAS TIPC A ESTRUCTURAS TIPO B
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Figura 7. Variacion del espectro de diseiio en [a zona I
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Figura 8. Variacion del espectro de disefio en la zona ITI. Estructuras tipo A
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Figura 9. Variacion del espectro de diseiio en la zona II. Estructuras tipo B

Puede observarse que el conocimiento de I's conduce, en general, a ordenadas espectrales
menores, conservando la amplitud maxima para los periodos iguales y cercanos al de! sitio
Los espectros modificados indican una reduccion del intervalo de periodos con ordenadas
espectrales maximas. La reduccion del :ntervalo de periodos para las aceleraciones
espectrales mayores es de aproximadamente 4%  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 ¢studio mas detallado.

La gama de espectros modificados al conocer ¢} periodo del sitio puede observarse mediante
el uso de contornos espectrales En la fiwura 10 aparecen contornos espectrales de disefio
para las estructuras del grupo Ay B El ¢je de las abscisas indica el periodo estructural v ¢l

v



eje de las ordenadas el periodo dominante del sitio. Las curvas unen puntos de igual
aceleracion espectral. La magnitud de estos periodos se ha fijado en Ss, pues se sabe que los
periodos fundamentales para el valle de México alcanza este valor. Similarmente, las
estructuras presentan su modo fundamental en valores del mismo orden.

Estructuras grupa A (g) Estructurne grupa B {g)

/]

L
T, (u)

Figura 19. Contornos de diseiio

Al realizar una seccion 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 0.5y 1 0
s en ambos contornos, mostrarian los espectros con linea discontinua que aparecen en la
figura 7. Lo mismo sucederia con cortes en los periodos asociados a los espectros de las
figuras 8y 9.

La zona de penodo del suelo comprendlda entre 0 0y05s presenta soOlo lineas vert:calcs

geotécnica [ o terreno ﬁrme donde no se tienen expresiones que modxﬁquen al espectro de
disefio conociendo el periodo del sitio. Por ello, cualquier corte realizado en esta region
representara el espectro de disefio para la zona I (fig. 4). También se observa en los
contornos que las maximas aceleraciones espectrales corresponden a 0.4 y 0.6 g, para las
edificaciones del grupo By A.

Como se ha visto, es posible evaluar espectros de disefio en funcion del periodo del sitio. 4
partir de los contornos espectrales De acuerdo con este esquema se propone 4
construccion de contornos espectrales en los que los efectos de sitio se representen mediante



el modelo unidimensional de propagacién de ondas, es decir, un depdsito homogéneo de
extension lateral infinita, al cudl subyace la roca basal que se caracteriza por un semiespacio.

El mecanismo para obtener espectros en funcion del periodo del suelo, consiste en fijar una
profundidad de deposito (H), que al asociarla con determinado periodo se evalia la
velocidad de propagacion de ondas de corte ( 3), mediante la expresion:

4 H
BZT ©)

Con estos valores se calcula la funcion 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 deposito, para sitios con diferente periodo y sometidos a la
misma excitacion. Con ellos, se realiza la construccién de los contornos espectrales.

Se obtienen buenos resultados si el movimiento de excitacion se considera como el que
ocurre en la roca basai. Es valido considerar que ¢ste esel que se observa en la 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 diseiio 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.



Extructurss grupe A (g) Estructuras grups 8 (g)

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, fas mayores aceleractones espectrales en los contornos de disefio
cubren desde el primer modo hasta el segunde 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 20
Junto con los contornos de dlseno para estructura del grupo AyB B respectlvamentegLn

aceleraciones espectrales.




Extructuras grupe A (ﬂ). Estructuros grupe B (g)

Figura 12, Comparacion de contornos de disefio y contornos espectrales

Cvlructuras grupe A. 0=1.5 (g) Exiructuros grupe B. G=2.0 (g)
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Figura 13. Comparacidn entre contornos de disefio y contornos no lineales
Para comparar espectros obtenidos de cada uno de los contornos, se ha propuesto realhizar

cortes en periodos del suelo en 08 s y 20 s, que corresponden a sitios en la zona e
transicion y lago respectivamente. Estos espectros se observan en las figuras 14 y 15, e



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 ain 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 especiro a aquellas estructuras, donde los modos superiores de vibracion
contribuyen significativamente en la respuesta estructural.
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Figura 14, Espectros de disefio y de respuesta en zona I1 y zona HI. Grupo A
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Figura 15, Espectros de disefio y de respuesta en zona Il y zona I1I. Grupo B



V. CONCLUSIONES -

La conjuncion de las técnicas de funciones de trasferencia empiricas y los microtemblores
para el calculo de periodps 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 la mayoria de los periodos estructurales una reduccion en las ordenadas
espectrales. En algunos casos estas reducciones son hasta del 40%.

En los espectros de disefio modificados, el intervalo de periodos estructurales mas
fuertemente afectados se reduce en los casos de maximas aceleraciones espectrales a un 60
% aproximadamente.

La similitud que existe entre los contornos de disefio y los contornos de respuesta espectral
obtenidos a partir del modelo urudimensional, sienta las bases para determinar de forma mas
precisa los periodos estructuraies que pucden ser areclados fuctiemente. Con clio, es posibic
ajustar optimamente la forma de los espectros de disefio. .
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RESUMEN

Se presenta un método para simular la respuesta sismica de depdsitos de suelo blando
sobre un semiespacio eldstico ante la incidencia de ondas de corte SH planas. El
_problema estd gobernado por la ecuacion escalar de onda, _la. cual se resuelve usando
haces Gaussianos. Estos se obtienen con base en una aproximacién parabdlica de
la ecuacion de onda en coordenadas locales construidas a lo largo de rayos (lincas
perpendiculares a los frentes de onda). La técnica consiste en la descomposicion del
campo de onda incidente en un sistema de haces Gaussianos. Cada uno de ellos da
lugar a haces refractados y reflejados. Los primeros se propagan geométricamente
en el depdsito considerando los correspondientes coeficientes de reflexidn. El campo
de desplazamientos en el sitio de interés se calcula con la suma de las contribuciones
significativas de cada uno de los haces. Los cdlculos se realizan en el dominio de la
frecuencia y la respuesta temporal se obtiene mediante la transformada ripida 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

N
- OF.SOFT.SOIL DEPOSITS

BY MEANS OF GAUSSIAN BEAM SUPERPOSITION

A method is presented to simulate the seismic response of a soft soil basin in an
clastic halfspace for the incidence of plane SH waves. The problem is governed
by the scalar wave equation, which is solved using Gaussian beam superposition.
Gaussian beams are obtained from a parabolic aproximation of the wave equation
in local coordinates which are constructed along beams (perpendicular lines to the
wave-front). The technique is based upon the incident wave field decomposition in a
system of Gaussian beams. Each incident beam produces a refracted and a reflected
beam. The first one spreads out geometrically inside the basin according with its
reflection coefficients. The displacement field is obtained as the sum of significant
contributions of each beam. The computations are carried out in the {requency
domain and the time response is obtained using the Fast Fourier Transform. [n
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order to calibrate the method, the results are compared with those obtained with
other procedures. The scope and limitations of the method are disscused.

INTRODUCCION

Los sismos intensos €n poblaciones asentadas sobre depdsitos de suelo blando
han provocado graves pérdidas humanas y econémicas. Por ello es importante
comprender el fenémeno de propagacion de ondas sismicas en este tipo de
configuraciones geolégicas. Diversos estudios muestran una clara correlacién
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 amplificacién dinamica del movimiento se debe principalmente al atra-
pamiento y enfocamiento de la energia sismica incidente. Estos fenémenos son
generados principalmente por el contraste de impedancias entre los medios y
por la geometria de la estructura geoldgica. La generacion de ondas superfi-
ciales y los efectos no lineales también influyen de manera importante en el
comportamiento sismico. Se han desarrollado diversos métodos para evaluar
los efectos de las condiciones de estratigrafia y geologia locales en las carac-
teristicas del movimiento del terreno.>~® Para configuraciones arbitrarias las
soluciones numéricas permiten, a traveés de estudios paramétricos, obtener una
estimacién de la respuesta sismica en el sitio sin simplificar demasiado la es-
tructura local o el campo de onda incidente. Sin embargo, la mayor parte de
estas técnicas (elementos finitos, diferencias finitas o ecuaciones integrales) de-
manda considerables recursos de cémputo a medida que la frecuencia aumenta.
Si bien es cierto que la flexibilidad y versatilidad de estos métodos se incremen-
tan con el desarrollo de los sistemas de computo, también es deseable contar
con métodos aproximados suficientemente rapidos que permitan cdlculos para
altas frecuencias. Tal es el caso de los métodos geométricos basados en la
teoria de rayos. Estos tienen la ventaja de presentar una clara visualizacion
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 propagacion con el minimo tiempo.
En medios homogéneos se trata de lineas rectas. En problemas de propagacion
de ondas en configuraciones irregulares el uso de rayos permite obtener aproxi-
maciones razonables de la parte geométrica del campo de ondas. Sin embargo,
deben tenerse precauciones especiales para tratar regiones de singularidad tales
como las catlisticas o las zonas de transicién entre rayos y sombra geométrica
pues se desprecia la difraccion. Ademas, generalmente los métodos de rayos
tradicionales requieren un trazado de rayos emisor-receptor.®?

Recientemente se ha desarrollado una técnica de superposicion de haces
Gaussianos que elimina muchas de las desventajas de la teoria de rayos tradicio-
nal.®=" En la solucién se combina ¢l método asintético de rayos® con una
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aproximacién parabdlica de la ecuacién de onda.™ Los calculos con esta técnica
son satisfactorios, aun en la vecindad de calsticas. Ello se debe al efecto de
suavizado que proporcionan los haces Gaussianos, lo que simula la difraccién.

La técnica de superposicion de haces Gaussianos permite estudiar apro-
ximadamente el comportamiento sismico de diversas estructuras geoldgicas.
Aqui presentamos una aplicacion de esta técnica, propuesta por Babich® al
estudio de depdsitos irregulares de suelo blando en la superficie de un semies-
pacio elastico ante la incidencia de ondas de corte SH planas.

SUPERPOSICION DE HACES GAUSSIANOS

El método se basa en la solucién aproximada, gn coordenadas centradas, de la
ecuacion de onda. Para ello se construye el diagrama de rayos que indica la
propagacion de las ondas sismicas. A diferencia de otros métodos de rayos no
se requiere el trazado emisor-receptor y su costo es comparable. Debido a los
efectos intrinsecos de suavidad y de disipacién de energia, puede decirse que
se considera en parte la difraccion, en especial para geometrias suaves.

Para obtener una representacién 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 configuracion bidimensional e incidencia de ondas de corte
polarizadas horizontalmente (SH). En estas condiciones, la ecuacién reducida
de onda, que gobierna el movimiento armonico en medios elastico-lineales,
homogéneos e isotropos, en coordenadas centradas (s,r), se puede escribir
como

Pv

Ba3 + ) +k*v=0 (1)
donde k=w/f es el nimero de onda, w la frecuencia circular y 3 es la velocidad
de propagacion de las ondas SH. Si se acepta que la direccion preferencial de
propagacion coincide con el eje s, el campo antiplano de desplazamientos,
v(s,r,w), se expresa como

o (e rw) =f (s w)e TR gy e
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
o*f af
— 4+ 2tk— =0 3
or? Js? (3)
Esta ecuacion parabodlica se puede resolver en términos de polinomios de
Hermite.!! La solucién mas simple, correspondiente al polinomio de orden cero,
se denomina aqui haz Gaussiano basico y se representa por

pd

Ll + l(al-sc)l}e_iwl @

vg = ——C—-—-—exp{ik.s -
L+1(s/sc)
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donde s.=1kL}; es la distancia critica, Ly es el semiancho inicial del haz en
8=0, y C es una constante. En estg estudio se adoptd el criterio de que Ly
fuese determinado por la separacion entre rayos. Por otra parte, Nowack y
Aki'® definen Lys inversamente proporcional a 1/ y en consecuencia aceptan
traslapes significativos de los haces (particularmente en frecuencias bajas). La
eleccién de Lps es de suma importancia, en especial en el limite inferior de
frecuencias. En la Figura 1 se muestra la variacién del haz Gaussiano en am-
plitud y ancho para distintos valores de s/s.. Estas definiciones se basan en
la nomeclatura utilizada por Cerveny.® Puede decirse que para s<s. la propa-
gacion corresponde a la de una onda plana, y para s>s. se tiene aproximada-
mente propagacidn cilindrica. Es claro que en la primera de estas regiones las
hipétesis son mas fidedignas. De hecho, la extensién 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.

=20 ~-10 0 10 20
Ly

Figura 1. Amplitud de un haz Gaussiano basico.

El nombre de esta técnica se debe a que la amplitud del haz se reduce
exponencialmente con el cuadrado de la distancia desde el centro del rayo,
generando la forma de la distribucion de Gauss. La superposicion de estos
haces permite representar una onda plana de manera exacta.'” Sin embargo,
como en las aplicaciones se usa un nimero finito de términos, a grandes dis-
tancias (relativas a s.) el esparcimiento de los haces ya no reproduce una
representacién confiable de la onda plana. En la formulacién que aqui se pre-
senta se partc de la representacién 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 condicion inicial es en-
tonces la dada por la onda incidente y cl respectivo coeficiente de transmision.
Este udltimo se calcula bajo la hipdtesis de onda localmente plana.

PPor otra parte, cualquier funcion F(r) se puede escribir como

F(r) = [ Fostr - € d 5)
donde 6(-) es la delta de Dirac que puede representarse mediante

§(r—€) = lim —

-itr =)/ Ll 6
Jm T (6)
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Nétese que la ecuacion (4), evaluada en s=0y con C=1/(\/7 L), coincide °
precisamente con la distribucion Gaussiana mostrada en la ecuacién (6). Es
posible, considerando las ecuaciones (4) a (6), obtener una expresién apro-
ximada del campo de desplazamientos v, a partir de sus valores iniciales en la
linea =0 mediante

o0

v(s,rw) = AE Y v(0,jAL,w)g(s,m — FAEw) (7)

j=—00

donde se ha discretizado la integral resultante, g(s,r,w)=vg y C=1/(\/7Lpy).
De hecho, la ecuacion (7) es una aproximacion de la representacion exacta para
una onda plana que se propaga en la direccién s. Aun si la propagacion no
ocurre en esta direccion esta representacion es excelente.

A partir de la ecuacién (7) es posible obtener una expresion aproximada
de los desplazamientos ernitidos dentro del depésito por la incidencia desde el
semiespacio. Por supuesto, en tal expresion los haces deben afectarse por los
correspondientes coeficientes de transmision y reflexion. Con base en ésto, se
puede escribir que

REF +1

v(z,y,w ZA{v, Z (Hi:,xl;)g(s,r,u) (8)

=1

donde NR es el nimero de rayos, REF es el namero de reflexiones (para cada
rayo), A, es el coeficiente de transmision, A, (k=23,...) son los coeficientes
de reflexién y v; es la fase en el punto de contacto de cada uno de los rayos
incidentes con la frontera del depésito. Iin la ecuacion (8) implicitamente se
acepta que las coordenadas (s,r) son funciones diferentes de (z,2) para cada
segmento del haz.

Una vez obtenido el campo de desplazamicntos c¢n el dominio de la fre-
cuencia, la respuesta temporal se calcula empleando la transformada rapida

de Fourier (FFT).

— — - ——BJEMPLOS— -~

Un depdsito que ha recibido una amplia atencion en la literatura especializada
corresponde a un estrato de espesor vanable en forma coscnoidal. El ancho es
de 50km con profundidades minima y maxirua de | y 6 km respectivamente,
como se muestira en la Figura 2. Las velocidades de las ondas de corte (SH)
para el deposito y el semiespacio son #=700m/s v 4,=3500m/s, respectiva-
mente. Las densidades de los medios respectivamente son p=2000 kg/m?
p-=3300 kg/m>. La respuesta sismica de este depimito se ha obtenido con di-
versos métodos: el del nimero de onda discreto, ¢l de dptica geométrica, el
de elementos finitos y el de haces Gaussianos. l.a comprension del compor-
tamiento de una senal elemental permite establecer un primer juicio cualitativo
de! movimiento sismico de un depdsito. P'or cllo w emnpled como senal transi-
toria el pulso de Ricker cuya representacion =
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2

flt) = (a= - -12—)13_"

7(t —t,)

(9)

a=
tP

En la Figura 2 se muestran los cdlculos para un pulso con parametros ¢,=20s y
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 seleccion del parametro
Las. 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.

IZWV
-’\/\,——\f\/\.—-—-\/\—
’\/\/'—\/\'—v—

A A A VAV ) VR
B AR

S e —— e
20

LY

Figura 2. Sismogramas sintéticos calculadus con dilerentes métodos: NOD-
numero de onda discreto, OG-optica grumnetnica, GB-haces Gaussianos y HG-
haces Gaussianos obtenidos en este trabajo las propiedades del depdsito son
B=700m/s, p=2000kg/m3, y en la base «in 4, =3%0m/s y p,=3300kg/m>.



Evaluacién de la respuesta sismica de depésitos de suelo blando 173

Otro modelo de interés'® es un depdsito trapecial de 10 km de longitud por
1 km de profundidad y angulos de talud de 26.6°. En la parte superior de la
Figura 3 se muestran los los sismogramas sintéticos cilculados con un método
de ecuaciones integrales de frontera, BEM.'® La sefial incidente corresponde a
un pulso de Ricker con pardmetros t,=4s y tp,==1s; las propiedades empleadas
fueron #==1000m/s, 8,=2500m/s y p=p,. Estos sismogramas se comparan con
el método de superposicidon de haces Gaussianos. En general, la aproximacién
es bastante buena. Ademas, cabe senalar que el BEM requirio el uso de una
supercomputadora CRAY-YMP, mientras que en los calculos con el método
propuesto se empleé tan sdlo una computadora personal.

BEM
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Figura 3. Sismogramas sintéticos obtenidos para un depdsito trapecial con
velocidades de §=1000m/s en el depésito y 3,=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 Gaussianos deja de ser
confiable, depende del criterio para seleccionar los valores de Ly, 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 mds apropiados (por ejemplo, métodos de elementos
de frontera) y es posible combinarlos con la suma de haces Gaussianos!? para
- aprovechar lo mejor de cada técnica en sus rangos de maxima eficiencia.

En la Figura 4 se presentan resultados de la respuesta temporal obtenidos
con dos métodos de calculo para un depdsito aluvial irregular, con propiedades
A=1000m/s, 8,=2500m/s, p=1800kg/m* y p,=2200kg/m3. Con fines de
comparacion, se emplearon haces Gaussianos y una variante del método del
nimero de onda discreto.!® Este modelo pretende representar los efectos de
la posible existencia de la falla Mixuca en la respuesta de los sedimentos pro-
fundos del valle de México. Es preliminar, pues existen fuertes limitaciones
impuestas por el insuficiente conocimiento de la geologia y las propiedades
mecanicas. El depdsito tiene 10km de longitud con taludes a 45°. Los se-
dimentos en la parte mas superficial tienen un espesor de 1km y en la parte
mas profunda de 2km. Los detectores estin ubicados a cada kilémetro. 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 el mostrado
en la Figura 5, es de particular interés. Este modelo tiene una longitud de
10km y una profundidad de 1 km hacia las orillas y 0.5km en la parte central.
Los correspondientes sismogramas sintéticos en la superficie del depdsito se
muestran en la misma Figura 5 para la excitacién de un pulso de Ricker con
t,=10s y {,=1s, e incidencias de 0° y 30°. En esta Figura se puede observar el
efecto causado por los cambios laterales de profundidad como son la generacién
y propagacion local de modos fundamentales de ondas superficiales, asi como
su interaccion constructiva y destructiva con aquellas generadas por los bordes
del depésito y con las reflexiones unidimensionales.

En la Figura 6 se muestra un depdsito que presenta un cambio lineal en su
espesor, y resultados sintéticos, calculados para incidencias de 0° y 30°, y un
pulso con los mismos parimetros del usado en la Figura 5. En los resultados
sintéticos, se observa un comportamiento predominantemente de cuna, dado
por la concentracién hacia uno de los vértices de la energia propagada en forma
de ondas superficiales. Pueden también distinguirse las pendientes variables
de las reflexiones unidimensionales en la superficie libre y la base del depésito.
En las posiciones cercanas al vértice mas bajo del depdsito, puede apreciarse,
aunque muy débil, la difraccidn alli generada, lo que conduce a establecer que
no obstante el caracter de alta frecuencia de la técnica, permite representar la
difraccién de manera aproximada en algunos casos.

Para considerar el efecto de la atenuacion se modificé la expresion del

aumero de onda, sustituyendo w/# por w/B(1+i/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 le atenuacién es equivalente a emplear amor-
tiguamiento histerético. Para mostrar estos efectos se presentan, en la Figura
7, los sismogramas sintéticos calculados en el depésito trapecial de la Figura
5 para las estaciones z=1.6, 3.3 y 5km. Se emplearon factores de calidad
Q=20, 50, 100 y sin amortiguamiento. Notese que para Q=20 la duracién del
movimiento no es mayor de 25s.
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Figura 4. Comparacion de la respuesta sismica del depésito que se ilus-
tra entre un método del numero de onda d:scret.o (DWN) y el de super-

_‘2000kg/m T e e

Finalmente, se presenta la respuesta sismica de un depésito ante una sefial
de tiempo compleja. El modelo en estudio corresponde al depodsito trape-
cial descrito en los resultados de la Figura 3. En la Figura 8 se muestra el
acelerograma empleado como seial 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 el centro del depodsito, calculada
con un método de ecuaciones integrales de frontera (BEM),'® y la obtenida
con €l método de superposicion 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-
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ficiales generadas en los vértices del depdsito son las causantes de estas grandes
diferencias. Obsérvese la gran semejanza entre las respuestas de los métodos
en dos dimensiones. )

RESPUESTA TEMPORAL (incidencia 0 grodos)
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Figura 5. Sismogramas sintéticos para incidencias de 0° y 30° en un depésito
trapecial con profundidad variable. Las propiedades empleadas son 5=500 m/s,

B,=2500m/fs y p=p,.

CONCLUSIONES

Se presenté un método de superposicion de haces Gaussianos para estudiar la
propagacion de ondas sismicas en depasitos de suelo blando irregulares. Esta
técnica permite evitar las dificultades principales de los métodos tradicionalcs
de rayos. Las regiones de singularidad no «on muy significativas y no se requiere
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un trazado de rayos emisor-receptor. Los resultados son confiables en alta
frecuencia para geometrias suaves. Ademas, los tiempos y recursos de cémputo
con esta técnica son notablemente inferiores a los requeridos por métodos de
frontera.

RESPUESTA TEMPORAL (incidencia 0 grados)

Posicidn de detectores

o 5 10 15 20 25 30 35 4c
Tiempo (seg)

RESPUESTA TEMPORAL (incidencia 30 grados)

Posicidn de detectlores

4] 5 10 15 20 25 20 35 40

b T
A ATRUALR]
O

AR
% T A

4
i

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

En la aplicacion de este tipo de modelado es util conocer las hipdtesis
restrictivas y el rango de 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 cl angulo de emision de los haces
con respecto a la frontera de contacto inicial sea cercano a 90°, aunque va-
lores proximos a 60° todavia dan resultados aceptables.!! En bajas frecuencias



178 D.A. Alvarez, J.L. Rodriguez y F.J. Sinchez-Sesma

{(s.<s) la aproximacion puede ser deficiente debido a que la difraccién domina
la respuesta y no se incluye explicitamente en este procedimiento.

RESPUESTA PARA DIFERENTES AMORTIGUAMIENTQS

Sin amorfiguamienia
_______ Q=100

Amplitud

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

Figura 7. Efecto del amortiguamiento en 3 estaciones sobre la superficie del -
depésito de la Figura 5, 2=1.6, 3.3 y 5km.

RESPUESTA SISMICA A UN ACELEROGRAMA

Respuesia con haces gaussianes
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Figura 8. Comparacion de la respuesta obtenida en el depdsito de la Fig(lra
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 | km de espesor y la respuesta bidimensional

del deposito empleando un método de ecuaciones integrales (BEM) y la técnica
de haces Gaussianos. {Q=50.)
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El estudio de propagacion de ondas de corte SH en medios estratificados, o
la extensién al analisis de ondas P 6 SV, es complicado y requiere de grandes
recursos de computo. Es de esperarse que la combinacion de esta técnica con
otros métodos generen mejores resultados. Por ejemplo, se ha utilizado!? la
suma de haces Gaussianos dentro de una técnica integral de frontera para
representar la difraccion de ondas SH por depésitos cilindricos circulares. Los
resultados obtenidos son excelentes.
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“Chapter 6 !
« SEISMICITY

7 LUIS ESTEVA

Institwlo de Ingenieria, Universidad Nacional Auténoma de México, Mexico

6.1 ON SEISMICITY MODELS

Rational formulation of engineering decisions in seismic areas requires
quantitative descriptions of scismicity. These descriptions should conform
with their intended applications: in some instances, simultancous intensilies
during cach carthquake have Lo be predicted at several localions, while in
others it suffiwes to make independent evaluations of the probable effects of
earthquakes al cach of these locations.

The sccond model 15 adequate for the selection of design parameters of
wdividual components of a regional system (the structures in a region or
country) when no sypificant interaclion exists belween response or damage
of several such ndvidual components, or between any of them and the
system as a whole. In other words, il applies when the damage — or negative
utiity — mfheted upon the system by an earthquake can be taken simply as
the additton of the losses in the individual components.

The lincarity between monetary values and utilities implied in the second
model 15 not always applicable. Such is the case, for instance, when a sig-
nificanl porlion of the national wealth or of the production system is con-
centraled in a relatively narrow area, or when failure of life-line components
may disrupt emergency and relief actions just after an earthquake. Evalua-
tion of risk for the whole regional system has then to be based on seismicily
madels of the first type, that is, models that predict simultaneous intensities
at several locations during cach event; for the purpose of decision making,
nonlinearily between monetary vatues and utilities can be accounted for by
means ol adequate scale transformations. These models are also of interost to
insurance companies, when the probabilily distribution of the maximum loss
in a given region during a given tiine inlerval is to be estimated.

Whatever the calegory to which a seismic risk problem belongs, it requires
the prediction of probability distributions of certain ground motion char-
acleristics {such as peak ground acceleration or velocity, spectral density,
response or Fouricr spectra, duration) at a given site during a single shock or
of maximum values of some of Lhose characteristics in earthquakes occurring
during given time ntervals. When Lhe reference interval tends to infinity, Lhe
probatnlity distmbution of the maximum value of a givqn characteristic ap-



180

ifferent systems or
{ of its maximum possible value. B?calisi:!a;l;:z::;ristics‘ stems or
e Lhazllrcoso:nsiti\.ve_- Lo different grour;jd mlolt;ioanhapler e e e
oty o (st Il be used throughou : . an a partic
et of par thquake motion, in
intensily charac sed oty . ' o
0 e hen dealing with the :
e reepon i edicted. Thus, w the failure
‘ e, atively measur
which the response _ eted. T o | i
\ e ration with — by the ordinate

1 s of o6 r i tural response :
et orrelation with struct: ' y the ordinate o
e e spe ct.)rfucm for the correspondmg.penud and damping

o aevelorati velocity. ) _ _
thgurndpﬂccemralion. o Pca; g“;w‘:‘r(rlmt.ion does not suffice for csum:lltmi
. A e of man i istics, and us

rioutio i i ty characteristics,

In general. local instru L eneity o e

O lata on s i of intensities of pas .
e bjcctive measures _ past ¢arL-

o loeal seiom ssions relating chars

has Lo be made n et expre s

o torsour s of local seismicity
[ o and & distance. Models o
v ! osions relating kes generated
; B st i iludes of carthqua

ues with magnt Heto st magita - el

e O e sart ith Lheir return periods. g
consist, at Jeast, o e b the o e ot

- eSO led ¢ ipti f local seismicily is required, :
oL, 2 d description of loc red,

e [ that can be genera
than not, a mo o e it

. e il i : modcels of the §

..m S' C;‘f us pruh:nnhslic (stochastic ‘]Z]O:;e::]]d nodels of L
NI svends (elined by magmtude } coordinates) alation
hustornies of sersnine ¢ L Use vanous sleps to be [ollo o mstmnlcnl“l

This chapter deals with infurmation other than dll'l_l( msmen
ing Lentn
SR wentifying po ’ s of o
e matical models of local :("1:5:;5“ u{ ot
©oporar The sile, ”
1I“llh "'“:'“‘ obtaimng the
el 1Y s .

: 0ns
st aned addimg up contnibution

g vslum

. herte
sk al siles w ‘
ity has Lo be usnld_

! athue
{ormulaling ma 2l moduls e i |
mmm)m[“:.l!l\:)fv:x:nt)us sources and comhm;n;,(;]ut\:;

. ' wilh da
es near the sile
blaned from local seismucity of sizr;fsuw ar !
Ll '
v 0“ Lal or subjective mtunsnl;cs ?'L)sc:':hon Lihe Se. o sourccj o
on nstrume e of anforn com sourcs o
‘ ‘ e tatie i herelrom are ordin
The foregoing s . s O el the - i i
e d probabilistic evaluation,
different nature. Q : ey demand p - n cvn
s be [ tive frequen
e ml,m:-aglways be interpreted in term&]okf :)c[l:;he  [reauencie o
S ven ' logists L '
though they ca . ts. Thus, geolog a i ok
: jven experiments. Thu e o he
L gwc{:‘- ge‘nerated in a given area, as:cs::;(latﬂr]g ok e ons
e o i by extra :
nitude Lthat ca e s and by Shuenators
e B o i llows Lo brand as s
mensions i ilable evidence a s 1 e
i hviously uncertain,
of other reglons v o Y axe obv and th
7 o o e 2 the most pr
o o l"hf should be expressed togcth«,rlwn:};esumate Ly
g U“CFY‘-ﬂmea)I'w paraile! lines, some geophys:cnls)y e antitathe
| i iven area
value Following el e, O en - vt
raed by mensi mplitude and s |
that can be hhcrat source dimensions, dlslo_cauon a pain o e mmarisons
amplions S0 tome models of the region and, again,
e ‘Lonic characleristics. ) bed are in gen-
e s of the type just descn

consisle e

mila :

willy arcdas of » : e
s ertainlnes attached Lo estin

181

eral extremely large: some studies relating fault rupture areca, stress drop,
and magnitude (Brune, 1968) show that, i

can always be assigned Lo polential magnitudes
this is feasible, those bounds ar
to withstand the correspondin
ly when occurrence of those i
Because uncertainties in maxi

in given areas or that, when
e sufficiently low, so that designing structures
g intensities js economically sound, particular-

ntensities is not very likely in the near future.
mum feasible magnj

tainties have to be explicit}
adequate probabilistic crite
Mmales of seismicily parame
uncertainty measures.
Seismic risk estimates are often
served magnitudes and hypocentral

of relevant geophysical information
diction of the future is made
httle value, particularty 1f the
desirable return pe
system.

ria. A corollary is that geophysically based esti-
ters should be accompanied with corresponding

based only on statistical information (ob-
coordinates}. When this s done, a wealth
is neglected, while the prohabilistic pre-
to rely on a sample that is often small and of
sampling period is short as compared with the
riod of the evenls capable of severely damaging a given

The enwerion advocated here intends

and rationally to assimilate the borresponding pieces of information. Its
philosophy consists in using the geological, geophysical, and all other avail-
able non-statistical evidence for producing a set of alternate assumptions
toncetning a mathematical (stochastic process) model of sej i

source area. An inilial probability distribution is assigned to the set of hy-

potheses, and the statistical infarmation is then used to improve that prohabil.
ity assignment. The criterion is ba

Lo unify the foregoing approaches

of Lhe art of geophysical science
compilation and interpretalion of geophysical and

This is an economical problem Lhat should pe
ly, by the criteria of decjsi

that can be put into
statistical information.

handled, formally or informal-
on making under unceriainty.



Q- i .

182

62 INTENSITY ATTENU:\TION

Avallable criteria for the evaluation of thd contribution of potential 5¢15-

mic sources Lo therisk at a site make use ofi l:ensity atlenuaiton cxpressiuns
that relate intensity characteristics with mag 'iludc and distance from site 1o
souree. Depending on the application envisaged, the intensity characteristic
1o be predicted can bo expressed in 3 nyd

' )'Icr of manners, ranging from 2
subjective index, such as the Mod:‘ﬂcd Merc'ai intensity, toa combination of
one or more quantilativc measures of grouﬁ thaking (see Chapter 1}.

A number of expressions for altenuatio c:)f various intensity characteris-
pies with distance have becn developed, puf] there is little agrecment among
must of them (Ambrascys, 1973). This is dpe in part to discrepancies in the
Jefinitions of somc parameters, in the ra:nt::s of valucs analyzed, in the ac-
tual wave propa{:ntion propcrtics of the gcllogical formations lying between
source and sie, 10 the dominating shock § echanisms, and in the forms of
the analytical capressions adopled 2 priori. ‘ '

m the prediction of carthquake

Lssume thut these characteristics,
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of the avsumplion> unphed by wsual and yual models. The following, part-
Rrapis cone entrate on prediction on mt!eé.mcs on finm ground; the influence
ul local suil 18 discussed Chapter 4.
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g 2 I Intensity aitenuution on firm groi

When jsuseismals (hines joining sitqsslhowing equal intensity) of 2 given
lerved on homogeneous ground con-

ok are hisedd only on intensities 0'1 ;
dilions, suthoay firn ground (cumpalu |so'lls-] or bedrock, they are roughly

clhptid and the orientalions ol the ¢o Iresponding axes are often correlated
with local or repronal grofogical lrcndsI ' " igs. 6.1—5.3). In som¢ regions — for
alance near majar faulls in the weslc" lUnited States — those Lrends are well
defiaad and the correlations are ::'le:l:r Inou[;;h as Lo permit prediction of in-
Lenaity W Lhe nwdf and far Qelds n tams of magmitude and distance Lo the
v bk faubl ur to the centrond ul'he energy hberating volume. In other
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Ihe prediction error, dehined as the difference between observed and
Computed ntensily, 1§ roughly normally distributed, with a standard devia-
tem of 2 04, which means that there is a probability of 60% that an ob-

wnedl tensily is more than one degree greater or smaller than its pre-

Jdiled value

6 21 2 Ivuk ground accelerations and veloctties

A few of the available expressions will be desenbed. Their comparison will
Jiow how cautiously a designer mtending to use them should proceed.

Housner studied the attenuation of peak ground acceleralions in several
tecions of the Umited States and presented his results graphically (1869) in
o rons of fault Tength n turn a funclion of magnitude}, shapes of isoseismals

vl areas e pehem o Intenstties greater than given values (Fig. 6.4 and 6.9).
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Fig. 6 3. Isuseismals in Califormia. {After Bolt, 1970.)

:}{f sh_owcd Lthat intensities atienuate [aster with distance on Lhe west coast
m?ln ;)nﬂ (.ehe rerit(c;g(tilg.; country. This comparison is in agreement with Milne
venpo » who performed a similar analysi
\ ysis for Canada, F
:.)i:)ser\;auons of strong em_'thqunkes in Califernia and in British Columrlt))i:1
ey « evu.:‘lopcd the lollowing expression fur a, the peak ground accel ion,
as a [raclion of gravity: eration.

alg =0 0069 e' V(1.1 "M + Y
(6.2)

Here, £ 15 epicentral distance | i
. e i in kilometers. The accel i i
fl?htfghly as e' S =2 for Lirge R, and as e %Y where R a:;::::l;;smnes
is reflects to some exient the fact that energy is released not at a s?::r([)-
point but from a finite volume. A later study by Davenport (1972) led hi:n‘:

- o et e s, v
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Area ,square
miles

Fw G4 Idealized conlour lines of intensity of ground s

Fie 65 Areain squure miles experiencing shaking of x %,
enl magnitudes (After Housner, 1969 )

Lo propuse Lthe expression

NI TR A TR
Phe statistieal error of this cquation was stud

probalizhity distnbution to the ratios of obscrvch

A standard deviation of 0.74 was found in the

Taliory

Esteva und Villaverde (1973}, on the basis 0
Hudson (1971, 1972a,b), denved expressions ford
amd velovities, as follows: ‘
t
|

ajg = 5.7 OBM/(R + 40)?

v=32 MR+ 250

Area with
more 1han
2% 9
occelermuon

0 20 a0 60
Acceleration , % g
Tking. {After Housner, 196Y.)

vr greater for shocks of differ-

(6.3)

cd by fitling a lognormal
o compuled accelerations.
Hiural logarithms of those

Iaccclerations reported by
peak ground accelerations

(6.4)

(6.5)

Here v is peak ground velocity in em/sec and
samu as above. ‘The standard deviation of the n
of observed to predicted intensity is 0.64 for
velocities. If judged by this parameter, egs. 6.3 a
lluwever, as shown by Fig. 6.6, their mean value
Finges

With the exception of eq. 6.2, all the foreg
are produets of a function of R and a function|
ceptabile when the dimensions of the energy-lib

le other symbols mean the
ural logarithm of the ratio
ccelemllons and 0.74 for
6.4 seem equally reliable.
differ significantly in some

ng attenuation expressions
M. This form, which is ac-
ating source are small com-
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Fig. 6 6. Comparison of several atlenuation expressions,

pared with R, is inadequale when dealing wilth earthquake sources whose
dimensions are’ of Lhe order of moderate hypocentrat distances, and often
greater than them. Although equation errors (probability distributions of the
ratio of observed to predicled inlensities) have been evalualed by Davenport
(1972} and Esleva and Villaverde (1973), their dependence on 4f and R hasnot
been analyzed. Because scismic risk estimates are very sensitive to the at-
tenuation expressions in the range of large magnitudes and short distances,
more detailed sludies should be undertaken, aiming at improving those ex-
pressions in Lhe mentioned range, and at evaluating the influence of M and R
on equation error. Information on strong-motion records will probably be
scanly for those studies, and hence they will have to be largely based on
analylical or physical models of the generation and propagation of seismic
waves. Although significant progress has been lately attained in this direcion
(Trifunac, 1973) the results from such models have hardly influenced the
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praclice of seismic risk estimation becausc 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
\he response of struclures possessing respectively very high and very small
natural frequencies. Peak velocity is correlated with the response of inter-
mwedhate-period sysiems, but Lthe correlation is less precise than that tying the
former parameters; hence, it is natural to formulate seismic risk evaluation
and engimecring design criteria in terms of spectral ordinates.

Itespunse spectrum prediction for given magnitude and hypocentral or
site-Lo-faull distance usually entails a two-step process, according to which
peak ground acceleration, velocity and displacement are initially estimated
and then used as reference values for prediciion of the ordinates of the re-
spunse spectrum. Let the sccond step in the process be represented by the
operation ¥, = ay,, where ¥, is an ordinale of the response spectrum for a
piven natural period and dampimg ralio, and y, is a paramcter (such as peak
wround aceeleration or veloeity) that can be directly obtained from the time-
Lustory record of o given shock regardiess of the dynamic propertics of the
sy stems whioss tesponse s to be predicted. For given M and R, y, is random
aral sy ¥y - o, the mean and standard deviation of ¥, depend on Lthose
s, wid o and on the coeffinient of correlation of the latter variables. As
deran abose, v, can only be predicted within wide uncertainty limits, often
wuler than those Lied Lo y, (Esteva and Villaverde, 1973). The coefficient of
varasbwon of ¥, iven M and R can be smaller than that of y, only if a and
v, e negatively correlated, which is often the case: the greater the devia-
uon o an observed value of y, wilth respecl Lo its expectation for given A
and £, the lower s bkely Lo be o. In other words, it seems that in the inter-
medhale range of natural periods the expected values of spectral ordinates for
piven damping ratios can be predicted directly in terms of magnitude and
fucal distance with narrower (or al most equal) margins of uncertainly than
those Lied Lo predicted peak ground velocities. For Lhe ranges of very short
or very long natural periods, peak amplitudes of ground motion and speciral
ordinates approach vach other and their standard errors are Lherefore nearly
equal,

McGuire (1974) has derived atlenuation expressions for the condilional
values (gwven Al and 1) of the mean and of various percentiles of Lhe prob-
ability distributions of the ordinates of the response spectira for given natural
penods and damping ralios. Those expressions have the same form as eqs.
G 4 and 6.5, but their parameters show that the rates of aitenuation of spec-
tral ordmmates differ sigmificantly from those of peak ground accelerations or
velocilies For stance, McGuire finds that peak ground velocity allenuates

W praportion o (8 + 25)77 22 while the mean of the pseudovelocity for a
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TABLEG |

McCGuire's atrenuation cxpressions y = &y, ]0"3'"(}( + 25)70

_—

y bl
b
2 by Viy) = cocll. of
var, of y
a gal
2 E:n;soc 47: g 0.278 1.301 0.548
yem 38 0.401 1.202 0.696
0.434 0.485 0.883
;‘Jmlgmped speetral pseudovelocities
=01
o sec ] l;.{ﬂ)s 0.278 1.346 0.941
o8 D.Gal 0.39] 1.001 0.636
. 0.07 0378 G 549 0.768
> 0.0 68 0.469 0419 0,959
.0H34 0.5(:'34 0.897 1:344
?% damped spectral pseudovelocities
=01
os sec 10.(])9 0233 1.341 0.651
0.5 e - 0.356 1.197 0.591
2 0.] o 0.399 0.704 0.703
9 0 0..0 0.1G66 0.675 0.94)
706 0.557 0938 1.193

,

natural pen e j
o “ria f;;)“iflo?ai l, ‘SLL and a damping ratio of 2% attenuales in proporii
) - These results stem from the way that frequency (E)onte?\lz

changes with # and lead to the i
conclusjon t} i " i
should be taken as g function of Mand R - 1t the ratio of Fpectral velocity

) Table 6.1 summarizes McGuire

licients of variation for ordinates of the pseudovelocit

sroy:;ﬂ accclcralion, velocity and diSplace'menL 9?

O;ll';v Lheb};v";;sii:;vaa :}ntlh Villaverde (1973), but they are intendeqd to predict

el ha o e gxpectu{ acceleration and velocily spectra, r d-
¢ periods associaled with those maxima. No analysis h‘ase%)?;;:

1 n

performed of the relative validit i
. Y of McGuire’s ; 2 i
e€xpressions for varipus ranges of M and R, res and Bsteva and Villaverde’s

6.3 LOCAL SEISMICITY

_lhf: term local seisnucity wili be used here to design:
seisimic activity in a given volume
1 of the carth’s crust: j i

s : . oft Crust; it can be quan i

dese nbc(! according Lo various criteria, each providing a dil'l'ereqnt a oy

nitu:};ngatn;n. Most usual criteria are bascd on _upper bhounds to Thount o

of earthquakes that can originate in a given seismic source . mt.Tg-

» on the
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amount of energy hiberaled by shocks per unit volun‘ll'le and per unit time or

i more detailed statistical descriptions of Lthe procefs.

6 3 I Magnitude-recurrence expressions

I .
xpresglons relating earthquake

Gutenberg and Racliter (1954) obtained ¢ :
Bral zones of the earlh.

magnitudes with their rates of accurrence for se
I her results can be put o the form: | :

{6.6)
where & s the mean number of carthquakes pcrl ynit volume and per unit
L having magnitude greater than M and o and! :Ila.re zonedependent con-
sants, o vares widely from point to point, ns‘idencod by the map of

. . n' - -
eprcenters shown in ¥ig. 6.7, while § remains fthin a relatively narrow

6.8. Equation 6.6 implie :Il distribution of the en-
ey Dherated per shock which is very similar to Lhyt observed in the proccss

ifeacturing of laboratory specimens of severgl Lypes ul rock subjected

vl M
L eradually mereasing compressive or bending stfain (Mogi, 1962; Scholz,

Fhe values of @ determined n the Iubnmtr‘y are of the same order
oblauted from seismic events, and have 1"en shawn Lo depend on
of the spramens and on lhc||uhllll)' to yield tocally.
e matenals many smadl

A= oe W

range, as shown an Fug.

(NI
ve hersae
e B L roge ety
U .o et pogeneous specineis made of bt
e pvcade oo muaor froacture, while i homopge f ll‘UUS or plastic materials
wr of small shocks 1 relatively small 'll'use cases correspond Lo
e and sl values, respeclively. No general rir: :I.ionslnp s known to Lhe
At b Dwevnt g oamd peotedtonic features ol seisigic provinees: complexity
D1 erestal structuee and of stress gradients preclgdes extrapolation of lab-
aod stabistical records for relative ': small zones of Lhe carth
adequate for estabhishing locfll values of g, Figure 6.8

g nol, ay a4 rule, |
agnitudes the observr'.i frequency of events 1S
Llueth (1909) has shown

iows that for very high m
lower than predicted by eg. G 6. In addition, Ro%
since that I‘would imply an infinite
kr. Fig. 6.3 shows that the

TN
ctaloay fosults,

tat 3 cannol be smaller than 3.46,
amount of energy liberated per unit time. loweve
valies of § which result from filling expressions, 1 ‘Lhe form 6.6 to ocbserved
smaller than 3.1G: hence, for very highyvalues of M (above 7, ap-

L icordance with statistical

hata are
g
the curve should bend down, 1In ¥

|.|u\un.|tu|.y)

vandenee.

Allernative Lo eq. 6.6 have heen py posed, atlempling to rep-
adeguately the observed m'.q.l,nitu: b-recurrenve dala (Rosen-
f these expressions also fail to

Fonprressions

f«~enl o mote
Vlaeth, 1961, Merz and Cornell, 1973). Most o :
istence of an upper bound Lo thF fnagnitude that can be gen-

I .

el 11 e souree Although no precise ¢8 1patcs of this upper bound
Jp b cblacnerls proombion of 1Ls l':\lbh'l'lll d ‘und of its dependence on

ot Lo s af bhe sounee is mfscapable Indeed, the prac-

focoenase e o
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= maximum feasible magnitude, and G*{M) = complementary cumulative
probability distribution of magnitudes every time that an event (M = M.}

occurs, A particular form of G*(M) that lends itself to analylical derivations
is:

G*(M) = Ag+ A, exp(—fM) — A, expl—(f — B, )M] ©5)

where:

Ay = Afy exp{—f(My— M,)]

Ay = A(B - B, ) exp(BMy)

Az = Ay exp(—B, M, + BM,)

A = 1B(1 — expl—B,(My ~ MY} =, (L — exp[—B(dry — ML) 17

As M tends to M, from above, eq. 6.7 approaches eq. 6.6. Adoplion of
adequate values of M and §, permits satislying Lwo additional conditions:
the maximum feasible magnitude and the rate of variation of A in its vicinity.
When §; -+ =, eq. 6.8 tends to an expression proposed by Cornell and
Vanmarcke (1969).

Yegulalp and Kuo {1974) have applied the theory of extreme values Lo
estimating the probabilitics that given magnitudes are exceeded in given time .
miervals, They assume those probabilities to fit an extreme type-11F dis-
tribution given by:

F o, (M) = exp{—C(My —MYt]  for M < My

-0 for M > M, (6.9)

Here Iy (A1) indicates Lhe probability that the maximum magnitude ob-
served in ¢ years is smaller than M, My has Lthe same meaning as above, and
C and K are zonedependent parameters. This distribulion is consistent
wilh the assumption that earthquakes with magniludes greater than M take
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 to 50 years, even though the values of M that
result from pure statistical analysis are not reliable measures of the upper
beund to magnitudes, since in many cases they turn out inadmissibly high.

For low magnitudes, only a fraction of the number of shocks that take
place is detected. As a consequence, A-values basid on stalistical informa-
Ltion lic below those compuled according te eqs. 6.6 and 6.8 for M smaller
than about 5.5, In addition, Fig. 6.9, taken from Yegulalp and Kuo (1974),
shows that the numbers of detecled shocks fit the extreme type 11l in eq. 6.9
betler than the extreme type-I distribution implied by eq. 6.6., coupled with
the assumptinn of Poisson distribution of the number of events. 1t is not
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the amount of available information and their adoption offers significant
advantages in Lthe evaluation of regional seismicily, as shown later. *

6.3.2 Variation with depth

Depth of prevailing seismic aclivity in a region depends on its tectonic
structure. For instance, most of the activily 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 evenls can be grouped into 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 G.11 shows the depth distribution of earthquakes with
magnitude above 5.9 [or the whole circum-Pacific belt.

6.3.3 Stochastic models of earthquake occurrence

Mean excecdance rates of given magnitudes are expected averages during
long time intervals., For decision-making purpeses the times of earthquake
occurrence are also significant. At presenl those Limes can only be predicted
within a probabilistic context.

Lel ¢, (i =1, .., n) be the unknown times of occurrence of carthquakes
generaled in a given volume of the earth’s crust during a given time interval,
and let Af, he the corresponding magnitudes. For the moment it will be as-
sumed that the risk is uniformly distribuled throughout the given volume,
and hence no attention will be paid to the focal coordinates of each shock.

Classical methods of time-scries analysis have been applied by dilferent
researchers attempling to devise analytical models for random earthquake
sequences. The lollowing appreaches are often found in the lilerature:

(a) Plotting of histograms of wailing Limes between shocks (Knopoff,
18964; Aki, 19G3).

(b) Evaluation of Poisson’s index of dispersion, thal is of the ratio of the
sample variance of the number of shocks to its expected value { Vere-Jones,
1970; Shlien and ‘Toksoz, 1970). This wdex equals unity for Poisson pro-
cesses, is smaller for nearly periodic sequences, and is grealer than one when
events tend to cluster.

(¢} Determination of autocovariance functions, that is, of functions rep-
resenting Lthe covariance of the numbers of events observed in given time
intervals, expressed in terms of the time clapsed belween those intervals
{Vere-Jones, 1970; Shlien and Toksdz, 1970}, The autocovariance funclion
of a Poisson process is a Dirac delta function. ‘This feature is characteristic
for the Poisson model since il does not hold for any other stachastic process.

(d) The hazard function h(t), defined so that ii(¢) dt is the conditional
probabilily Lthat an event will take place 1in the interval (£, £ + di) given that
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For the Poisson model, h(t) 15 a constant equal to the mean rate of the pro-
Less.
100
a 6.3.3.1 Puisson model
o Most commonly applied stochastic models of scismicily assume that the
events of carthquake occurrence constitute a Poisson process and that the
. M's are independent and identically distributed. This assumption implies
that the probability of having N earthquakes with magnitude exceeding M
100 —— p 200 during time interval (0, t) equals:
P e & P = lexp(—vyt) vy t}V]IN! (6.11)
o !
OD.' ol where vy, is the mean rate of exceedance of magnitude Af in Lhe given vol-
Srer. ume. If N is taken equal to zero in eq. 6.11, one obtains that the probability
b=t " . distribution of the maximum magnitude dunng time interval ¢ is equal to
exp{—wy £). If vy, is given by eq. 6.6, the extreme Lype-l dislribution is ob-
09850 o 700 400 %00 ) 200 400 q Lanlncd ) a 15 g y ’ vi
) diculor 10 trench , km - . i N R .
Oistance Delpen_l :-cd cato a series of vertical sections Lhrough Some weaknesses of this n'llodcl become evident in the light of stalistical
Fie 6 10. Farthquake h)’P}’f“““‘l';g‘;’“ information znd of an analysis of the physical processes involved: the Pois-
Mexico (Afler Molnar and Sykes, . son assumption implies that the distribution of Lhe waiting ime to the next
. e . event is nol modified by the knowledge of the time clapsed since the last
; ive probability dis- . ; ¢
no events have occurred bhefore ¢ 1 F(t) 15 the cumulative p y une, while physical models of gradually accumulated and suddenly released
tnibution of the time belween events: energy call for a more general renewal process such Lhat, unlike what hap-
] (6.10) pens in the Poisson process, the expected time to the next event decreases as
= A0l - Fid time goes on (Esleva, 1974). Stalistical data show that the Poisson assump-

wtoe 101 - abu I
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tun may be acceptable when dealing with largl) shocks throughout the
rrelation between seismici-

world {Ben-Menahem, 1960}, implying lack of co |
ties of different regions; however, when considedng small volumes of the

carth, of the order of those that can significantly [ ‘ontribute Lo seismic risk
at a site, data often contradict Poisson’s model, u's%:lly because of clustering
of carthquakes in time: the observed numbers! | short intervals belween
evenls are significantly higher than predicted bydthe exponential distribu-
uon. and values of Poisson’s index of dispersion: e well above unily (Figs.
6 12 and 6.13). In some instances, however, dcvira:ons in Lhe opposile direc-
uon have been observed: waiting times tend tofjbe more nearly periodic,
Poisson's index of dispersion is smaller than on,l and the process can be
represented by a renewal model. This conditiof! has been reported, for
nstance, in the southern coast of Mexico (l:‘.sle'\.r,I 1974), and in the Kam-
chatka and Pamir—Hindu Kush regions (Gaisky,! 8966 and 1967). The mod-
¢ls under discussion also fail to account for ¢I§stering in space (Fsuboi,
1958, Gajardo and [omnitz, 1960), for the clvllulion of seismicily with
ume, and for the systematic shifting of active Jources along geologic ac-
ewlents (Adlen, Chapter 3 of this book). On acco:nt of its simplicity, how-
ever, the Poisson process model provides a valuahfe too! for the formulation
of some wasmie-risk-related decisions, particularl :of those that are sensilive
naly Lo magautades of vvents having very long relidi periods.

i

bbb Praewer rondeds )

slalisbieal sttalysis of waitig Lines belweeny Mrthquakes does not favor
the adophion of the Pason model or of ulln-rjl"rms of renewal processcs,
e b as Those (hat assume thal winling tienes are llutuully independent with
wcnormal ur gamma distobutions (Shhen and"(:)ksi')z, 1970). Allernative
gl have been developed, most of them of thd trigger type’ (Vere-Jones,
10y, e the overall process of earthquake gendration is considered as Lhe
swaperposiion ol a number of time series, vachf having a different origin,
where the ongin imes are the events of a Poissd] ' process. In general, lel N
be the number of events thal take place during lL: ¢ interval (0, 0), 7, = OIV-
g time of the mith senies, W, (I 7.,) the cnrrlcl)onding number of evenls
up to stant and n, the random number ¢ tiimc series initiated in the
iterval (0, (). ‘The total number of events that odgfur before instant £ 1s then:

g
N2 Wt Th)
m

If origin times are distnbuted according to a h
voth meun rate ¢, and all W, ‘s are identically dis
with ruespect to {¢ = 7,,), 1t can be shown {Parz
vannee of N can be olitamned from:

(6.12)

dmogencous Poisson process
%ibuted stochastic processes
:-l 1962) that the mean and

pony - [ EPWUL THdT (6.13)
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Fig. 6.12. Evaluation of Poisson process assumplion. (After Knopalfl, 1964.)
1
var (N} = v fF,‘[W’(!. 7))dr
P (6.14)

Parzen (1962) gives also an ex i ili
. ] pression [or the probability gencrati
tion iy (£: t) of the distribulion of N in Lerms of \bw(Z;yt Lr;l L::;lggnr:rl;i-
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Fig 6.13. Vanance—time curve for New Zealand shallow shocks. {After Vere-dones,
1966 } )

mg function of each of the component processes:

]
Yul(Zit) =exp [-wt +v fq;...(z-, £, rydr] . (6.15)
Q
where:
Szt Ty = 2a 20 PIW(, T) = 0} (6.16)
LI

aful l;n' prrobability 1pass function of N can be obtamed from ¢y (£ ¢) by

e akhing H_l.ll
L) 2 PN =)
arQ

capanding wyon power series of Z, and taking PN = n.} equal to the coefl-
(rient of £ that expansion. For instance, if it is of interest to compute
P{N = 0}, expansion of Un{Z; 1) in a l'aylor’s series with respectto £ =10
leads to:

2 N
DalZi 1) = Un(0: 1) + 20k (0 + S0+ (6.17)

where Lhe pnime signifies derivative with respect to Z. From the definilion of
U P(N=0}= vy (0:0). _

fecause Lhe component processes of ‘trigger’-type time series appear over-
lapped 1 sample histories, their analytical reprcsentatio_n usually entails
study of a number of alternative models, estimation of their parameters, apd
companson of model and sample properties — often second-order propertics

{Cox and [ews, 1966). _ .
VereJones models Appheabity of some gencral ‘trigger’ models to rep-

!

mi——

e ¥ o
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resent local seisinicity processes was discussed in a comprehensive paper by
Vere-dones (1970), who calibrated them mainly against records of seismic ac-
livity in New Zealand. In addition to simple and compound Poisson pro-
cesses (Parzen, 1962), he considered Neyman-Scoit and Bartlett-Lewis mod-
els, both of which assume that earthquakes occur in clusters and that the
number of events in each clusler is stocastically independent of its origin
time. In the Neyman-Scott model, Lthe process of clusters is assumed station-
ary and Poisson, and cach cluster is defined by py, the probability mass
function of its number of events, and A{?), the cumulative distribution func-
tion of the time of an event corresponding to a given cluster, measured from
the cluster origin. The Bartlett-Lewis model is a special case of the former,
where each cluster is a renewal process Lhat ends after a finite number of
renewals. In these models the conditional probability of an event laking
place during the interval (¢, ¢ + dt), given that the cluster consists of N
shocks, is equal to NA(¢)dt, where A(t) = @A(L1)/aL. .

Because clusters overlap in time they cannot casily be identified and
separated. Estimation of process parameters is accomplished by assuming
different sets of those parameters and evaluating the corresponding goodness
of fit with obscrved 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-
ties: hazard functions, interval distributions (in the form of power spectra)
and vanance time curves. The statistical record comprises about one thou-
sand New Zealand carthquakes with magnitudes greater than 4.5, recorded
from 1942 to 1961, Figures 6,13—6.15 show results of the analysis for shal-
fow New Zealand shocks as well as the comparison of observed data wilh sev-

————— Exponenligl model
flw) ' ——— Ist power law model
—-5~— 2nd power law model

Varighce
-3 Mecon

%5 2wh  Pwk Sdoy 4doy 3Bdoy 2 Sdoy 2doy

P

oo 1=
Fig. 6.14. Smoothed periodogram for New Zealand shallow shocks. (After Vere-Jones,
196G.)
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and 1 — [ef{c + {)]* for t > 0, and as zero for { < 0, where X, ¢, and & are
positive parameters. In Figs. 6.13—6.15, § = 0.25, ¢ = 2.3 days, and X =
0.061 shocksfday. ‘he significance of clustering is evidenced by the high
value of Poisson’s dispersion index in Fig. 6.13, while no significant pericd-
icity can be inferred from Fig. 6.14. Both figures show that the power-law
modcl provides the best fit to the statistics of the samples. A similar analysis
for New Zealand's deep shocks shows much less clustering: Poisson’s disper-
sion index equals 2, and the hazard [unction is nearly constant with time.

Still, data reported by Gaisky (1967) have hazard functions that suggest

, models where the cluster origins as well as the clusters themselves may be

represented by renewal processes. Mean relurn periods are of the order of
several months, and hence these processes do not correspond, at least in the
time scale, to Lhe process of alternate periods of activily and quiescense of
some geological structures cited by Kelleher et al. (1973), which have led to
the concept of ‘temporal scismie gaps’, discussed below.

Simphfied trigger models. Shlien and Tokséz {1970) proposed a simple
parlicular case of the Neyman-Scotl process; they lumped together all earth-
quakes taking place during non-overlapping time intervals of a given length and
defined them as clusters for which A(t) was a Dirac della function, Working
with oneday intervals, they assumed the number of events per cluster Lo
be distributed oy accordance wilth Lhe discrele Pareto law and applied a maxi-
mium-hkehhood cnternion to the information consisting of 35000 carih-
quakes reported by the USCGS from January 1971 to Auwgust 1968. The
model proposed represents reasonably well both the distribution of the num-
ber of curthquakes in one-day itervals and the dispersion index. However,
wwng to the assumption that no cluster lasts more Lthan one day, the model
fads "to represent the autocorrelation function of the daily numbers of
shucks for small time lags. The degree of clustering is shown to be a regional
function, and to Jdimumsh with the magnitude threshold value and with the
focal depth

Aftershock sequences The Lrigger processes described have been branded
as reasonable representations of regional seismic activily, even when after-
shock sequences and earthquake swarms are suppressed from stalistical
records, however arbitrary (hal suppression may be. The most significant
instances of clustering are related, huwever, to altershock sequences which
often follow shallow shocks and only rarely intermediate and deep events.
Persistence of large numbers of aflershocks for a few days or weeks has
propitiated the detailed statistical analysis of those sequences since last
century. Omory (1894) pointed oul the decay in the mean rate of alter-
shock vcecurrence with ¢, the time elapsed since the main shock; he expressed
that rate as inversely proportional to ¢ + g, where g is an empirical constant.
Utsu (1961) proposed a more general expression, proportional Lo (¢ + ¢)~¢
where { is a constant, Utsu’s proposal is consistent with the power-law ex-
pression for A(#) presented above.
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Lomnitz and Hax (196G) proposed a clustering model to represent after-
shock sequences; it is a modified version of Neyman and_ Scou,'_s model,
where the process ol cluster origins is non-homogeneous Poisson wuh mean
rate decaying in aceordance wilth Omori’s law, the number of events in each
cluster has a Poisson distribution, and A(f) is exponential. All the ?csults
and methods of analysis described by Vere-Jones (]97_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 fpur al‘tcr_shock
wnuences was accomplished through use of Lhe sccond-OI:der m_forr_nat?on of
the sample deflined on a transformed time scellle. By applying this crll.cr}on to
earthquake sets having magnitudes above different threshold values it was
noliced that the degree of cluslering decreascs as the threshold value in-
‘ n'lll:l-s‘mugmtudc of the main shock influences the number of aflershgc;ks
andd the distribution of their magnitudes and, although the rate of activity
ecreases with time, the distribution of magnitudes remains stable thrctugh-
out vach sequence {Lomnitz, 1966; Utsu, 1962; Drakopo‘ulqs. 1971). l:.qu_a-
Lon 6.6 represents (airly well the distnbution of magnitudes observed in
st aftershock sequences. Values of f range from 0.9 o 3.9 and decrease
4 thee depth mereases Smcee values of 3 for regular (main) carthquakes are
vvalty  estimated [rom relatnely small numbers of  shocks generated
vt sl sobuies mue b wider than those active dunmy altershock
e labiear By beoateestaldished among Jvalues for serwes ul both

[T T

I I.‘.'I - vente b pratana bors of T Gu’s eapression for the decay of alter
v oaTeaily aathe tizne haer baeen estimated Tor several sequenaes, I'ur_m-
e therse oaboeaong The Aeuban carUequake of March 90 1957, the Cen-
e Masea catUoguare of Apnil 701058, amd the Southeastern ;\l:iaku't‘:lrth-

ceme d Aty o 1unh ¢, Y2y wath magmitudes equal to 8.3, 7.:'-!,
et T pespacLoely o G days) was 0 37,0 1, and 001, while § was 1.00,
Pod aned 1 1S, sespectively. The relationship of the total numll)cr of alter-
shoe ks whose magnitude exceeds a given value with the magnitude of the
mnn shock was studied by Prakopoutos {1971} for 140 aftershock se-
quemies o Greece from 1912 to 1968, His results can be expressed by
NiMY 2 A eap(—BAN, where N(M) is the tolul number of aﬂ.crs.ho(:ks with
wagnitude greater than M, and A is a function of My, the magnilude of the

i shock

Uoenp{d 6279 ¢ 1 1M1, — 316) (G.18)

L ormulation of stochastic process models for given earthquake sequences is

e asible onee thus relationship and the activity decay law are available flur ll_le

utve of teresl. For sesnuc-nisk estimation at a given site thc_ spatial dis-

fnbabien of aftershocks may be as sigmificant as the distribution of mag-
Aot s amd the tine sanation of aclivity, particularly for sources of rela-

iy Large e nisons
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6.3.3.3 Rencwal process models )

The Ltrigger 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 observed and the dis-
tributions of Limes between clusters cannot be extrapolated to higher mag-
nitude thresholds and longer time intervals without furiher 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 long time
intervals, qualitative consideration of the physical processes of earthquake
generation may point Lo models which at least are consistent with the state
of knowledge of geophysical sciences. Thus, if strain encrgy stored in a re-
gion grows in a more or less systematic manner, the hazard function should
grow with the time elapsed since ihe last event, and not remain constant as
the Poisson assumption implies. The concept of a growing hazard function is
consistent with the conclusions of Kellcher et al. (1973) concerning the
theory of periodic activation of seisnuc gaps. This theory is partially sup-
ported by results of nearty 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 imteraction of the con-
bnental muss and the subductive oceanie Cocos plate that underthrusts it
andl by compressive or flesural failure of the latter {Chapter 2). Seismolog;-
val data show sigmificant gaps of activity along the coast during the present
century and not much s known about previous history (Fig. 6.16). Along
these gaps, scismucerisk estimates based solely on observed intensitics are
quite low, although no sigmiflicant difference is evident in the geological
structure of these regions with respecl to the rest of the coast, save some
lransverse 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 al. have
concluded that aclivily migrates along the region, in such a manner that large
earthquakes Lend to occur at seismic gaps, thus implying that the hazard
function grows with time since the last earthquake. Similar phenomena have
been ohserved in other regions; of particular interest is the North Anatolian
fault where activity has shafted systematically along it from east to west dur-
ing the last forty years (Allen, 1969),

Conclusions relative Lo activation of seismic gaps are controversial because
the observation periods have not exceeded one cycle of each process. Never-
theless, those conclusions pomnt to the formulation of stochastic models of
seismicity that reflect plausible features of the geophysical processes.

These considerations sugpest the use of renewal-process models to rep-
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resent sequences of individual shocks or of cl lt.ers. Such models are char-
acterized because Limes between events are r?dependenl and identically
distnibuled. The Poisson process is a particular [renewal model for which the
distnibution of the waiting time is exponential §Wider generality is achieved,
without much loss of mathematical tractabilit Jif inter-event times are sup-
posed to be distributed in accordance with a gafyma functlion:

0= 4 Lo te |
which becomes the exponential distribution when k=1.1f k <1, short in-
tervals are more frequent and the eoefficient I variation is greater than in
the Poisson model; if & > 1, the reverse is I,r‘u‘l. Shlien and Toksoz (1970)
found that gamma models were unable to represent the sequences of in-
dividual shocks they analyzed; but these authprs handled time inLervals at
least an order of magnitude shorter than those rf ferrcd to in this section.

On the basis of hazard function eslimated {rd m sequences of small shocks
in the HNindu-Kush, Vere-Jones (1970) deducsI the validity of ‘branching
renewal process’ models, in which the intervafp between cluster centers, as
well as those between cluster members, constitu f.' renewal processes.

Owing to the scarcity of statistical informal on, reliable comparisons be-
tween alternate models will have to rest partially on simulation of the pro-
cess of storage and hberation of strain eneryy, ([(Burndge and Knopolf, 1967;
Veneaano and Cornell, 1973),

(G.ig)

6 J  Influence of the sesoucly model on seisofge rish

Nonmal values of nvestments made at a gi Enonslant increase with time
i e. when capitalizing them.

when placing them at compound interest rutcsl
e — will also grow, provided

I hene real value — and not only the nominulI !
the mterest rule overshadows inflution. Convergely, for the purpose of mak-

X penditures. Descriptions of
prpose unless the probability

nitudes at neighbouring sources — are stipuln.t
ple magnitude-recurrence graphs or even than fj
esbimates, "B

Inmmediately after the oceurrence of a large parthquake, scismic risk is ab-
I ( |lhe probabulity that damage
inflicted by the main shock may have weaken natural or man-made siruc-
tures iIf emergency measures are not taken init he. When aftershock activity
has ceased and damaged sysltems have been ‘r}l)aired. a normal risk level is
allained, which depends on the probability-defjsity funclions of the waiting
umes Lo the ensuing damaging carthquakes. !
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For the purpose of itlustration, let it be assumed that a fixed and deter-
ministically known damage Dy occurs whenever a maognitude above a given
value is gencrated at a given source. If f(t) is the probability-density function
of the waiting time to the occurrence of the damaging event, and if the risk
level is sufficiently low that only the first failure is of concem, the expected
value ol the actualized cost of damage is (see Chapter 9):

D=Dq [ e f(e)ds {6.20)

o

where 7 is the discount (or compound interest) coefficient and the averbar
denotes expectation. If the process is Poisson with mean rate ¥, then f(t)is
exponential and D = D, v/y, however, if damaging events lake place in
clusters and most of the damape produced by each cluster corresponds to its
first event, the computation of I should make use of the mean rate v cor-
responding to the clusters, instead of that applicable to individual events.
Table 6.1 shows a comparison of seismic risk determined under the aiterna-
tive assumptions of a Poisson and a gamma madel (& = 2), both with the
same mean return period, k/v (Esteva, 1974). ‘T'hree deseriplions of risk are
presented as functions of Lthe Lime t, elapsed since the Jast damaging event:
Ty, the expected time to the neat event, measured from instant {o . the ex-
pected value of the present cost of failure computed from eq. 6.20, and the
hazard funcuoen (or mean failure rate). Since clustering is neglected, risk of
aftershock oceurrence must be either included in {4 or superimposed on
that displayed 1n the table. .

This table shows very signilicant differences among risk levels for both
processes. Al small values of tq, risk is lower [or the gamma process, but il

TABLEG I

Comparison of Poisson and gamma pProcesses

7/ 8 v/l Poisson pProcess, fo =1 hkfvy Ty etk Gamma process, k= 2 hidfy

DG DI b

Yh/v =10 kv =100 TR/ =10 bEkfv = 100

o 1.0 0.0278 0.00604 1]

01 092 0.0511 0.0036 0.367

02 0.86 0.0675 0.0059 0667

0.5 Q.75 0.0973 0.0100 1.333

1 1.0 0.0909 0 0099 1.0 0.67 0.120 0.0132 2.000

2 0 60 0139 0 0158 2.GG7

5 0.54 0.154 00179 kK

10 0.52 0.160 0.0187 3.633
0.50 0.167 0.019¢ 4.000
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prows with time, until it outrides that for the Poisson process, which remains

constant. The differences shown clearly affect enginecring decisions.

6.4 ASSESSMENT OF LOCAL SEISMICITY

Only exceptionally can magnitude-recum_:nce rclnl'ions for S;]mall volumei
ol the carth's crust and statistical correla'tlon functions _of_t e prolce§s 0[
earthquake generation be derived excluswe}y I'.rom 5Lfttl§tlca|f anahyiis uo‘
recorded shocks. In most cases this informfmon is too lln?.ned or |l, ?L pur
pose and it does not always reflect geol.oglcal evnc.lencel. 51nce‘ the at er, as
well as its connection with seismicity, is beset with wide urfu:rt.am yt mat.r
pins, information of different nature l_'nas to b.e cvalu:_ited, "i‘s' u;:cc:rrmz:'ligny
analy zed, and conclusions reached cons!stcnt w_Jth_ all plecesz rl‘n oT ! lh‘;
A probabilistic criterion that accomplishes this is presentlt-el _ (.:e on the
hasis of geoleclonic data and of cunc.epl.ual models of the p- yS|_c:.1l f}:e psses
nvolved, a set of alternate assumptions can be made j:om_ernln:il,  fune:
tions I question (magnitude recurrence, time, and.spat_e'co‘rre]alnorn:'nnuon
mitial  probability  distribution assigned Lherctp, statistica |tn o .)mb_
s used Lo qudge the hikelihood of each {l!‘:'SUlll-leOl‘l, ﬂl‘ld a‘ po;ber:c;.;r LIO o
ability distribution is vblained. How statistical ml’onnat:on Lont‘f| u gxslcm he
penstenior probatalities of the alternule assumplions dePcnd§ .:)Jnt m(l: nol
that formation and on the degree of uncertamly n?\p]u. ‘1y the l'|" al
probabnlities Thus, of geological evidence suppgrls confldcnc.e in ahp:ul llt,u aL
assumplion or range of assumplions, statistical 1nl'0rmnl.i03 §| ?cl:nc ::d
crvatly modifly the natial prubulnhllgs. If, on the other 'han .| a.r ,-:'\ and
cehiable statistical record s avalable, it practically determines l"lle u o
parameters of the mathematical model selected to represent local seismicity.

6 4 | Bevesian estinalon of seismicily

Bayesian statistics provide a frar_ncwork for probabilistic mll;erenf;: :.h;;li
accounts for prior probabilities assigned to a set qf alternalle ‘3;;)0 =3_5“.:c.
models of a given phenomenen as well as l'or_ statistical samples o l.c\.'tg sre-
lated to that phenomenon. Unlike conventional mle'thods of sl.‘a is ll)izincd
ferenee, Bayesian methods give weight Lo probahlllll.y mcasu:cs o, ainad
from samples or from olher sources; nflmhers. coordinates and _m;:}[:r‘\ Ldes
of carthquakes observed in given Li.mc intervals serve Lo'asclcr‘linn:hattcgn >
able vahdity of each of the alternative mor!cls of local seismicily L can be
postulated on the grounds of geological ewde_nce. Any cm:cno:; in ety
weigh information of different nature and dtffcrcnt cllcgn.'esg un Lty
Jhould lead to probabilistic conclusions con51lstent ‘w!th. the egrelcl of cor
fulence attached to cach source of information. This is accomplis y

Bay esian methuods,
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Let i1, (i = 1, ..., n) be a comprehensive set of mutually exclusive assump-
tions concerning a given, imperfectly known phenomenon and let 4 be the
observed outcome of such a phenomenon. Before observing outcome A we
assign an initial probability P(/1,) Lo each hypothesis. If P(AL) is the

probability of A in case hypothesis /4, is true, then Bayes' theocrem (Raiffa
and Schlaifer, 1968) states that:

PLAI,)

P(HIA) = P(I1) }_:’P(”I_)Pm”—‘,]—) (6.21)

The first member in this equation is the (posterior} probability that
assumption /1, is true, given the observed outcome A.

In the evaiuation of seismic risk, Bayes’ theorem can be used to improve
initial estimates of (M) and its variation with depth in a given area as well as
those of the parameters thal define Lthe shape of AA or, equivalently, the
conditional distribution of magnitudes given the occurrence of an earth-
quake. For that purpose, take A(M) as the product of a rate function A, =
A(M,) by a shape function G*(M.f), equal to the conditional complemen-
tary distribution of magmitudes given the occurrence of an carthquake with
M = AT, where My is the magmitude threshold of the set of statistical data
useed in the vstimation, and B is the vector of (uncertain) parameters 13, ..,
B, thal deline Lthe shape of AM(M). For instance, if A(A1} is taken as given by
eq. 6.8, 3 is a vector of three elements equal respectively to 8.0y, and M,
iICeq. 6.9 15 adopted, B is defined by £ and M.

The initial distribution of seismicity is in this case expressed by the inttial
jomt probability densily funclion of A, and B: [(AL.B). The observed oul-
come A can be expressed by the magnitudes of all earthquakes generated in a
given source during a given time interval. For instance, suppose that N carth-
quakes were observed during time interval ¢ and that their magnitudes were

My, Ny, ..., my. Bayes’ expression takes the form:
. Plmy, my, ..o myi U, B)

£ Blmy, =LA B) e Ry . J—
Ruo Bl oy my i) = Qs B) g -7 M (14, b1 7 (L b)AIdD

(6.22)
where f"(.) is the posterior probabihty density function, and ! and b are
dummy varniables that stand for all values that may be taken by X, and B,
respeclively . Estimation of Ay, can usually be formulated mdependently of
that of the other parameters, The observed fact is then expressed by N, , the
number of carlthquakes with magnitude above My, during time ¢, and the
following expression is obtained, as a first step in the estimation of A(M):

' . = __7P(NL, “_A_[_)"__'
PN = 1) JPIN,; Q0 (i (6.23)

6.4.1.1 Initial probabilitics of hypothetical models
Where statistical information is scarce, seismicity estimates will be very
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sensitive to matial probalihities assigned to alberna(.| ve hypothetical models;
the opmions of geologists and geophysicists aboutjprobabie models, about
the parameters of these models, and the corresponding margins of uncertain-
ty should be adequately mterpreted and expressed ﬁ terms of a funclion f°,
. required by equations similar to 6.22 and 6.2 } Ideally, these opinions
should be based on the formulation of potential edrthgquake sources and on
ther comparison with possibly similar geotectonic Jtructures. This is usually

flatively, when they esti-

done by geologists, more qualitatively than quan bt
mate Ay . Initial estimates of &, are seldom made; rI:spiLe the significance of
thas purameter for Lhe design of moderately imporfant structures (sec Chap-
ter 99, |1 '

Analysis of geolopical information must consi l:- local details as well as
general structure and evolution. In some arcas iths clear that all polential
varthquake sources can be identified by surface’ [ults, and their displace-
menls i recent peologreal times measured. When mean displacements per
amit e can be estimated, the order of magnitudlé of creep and of energy
hberated by shocks and hence of the recurrence xlntcrvals of given magni-
tudes can be established (Wallace, 1970, Davies 'a.b Brune," 1971}, the cor-
responding uncertainty evaluated, and an initial II!O|)ul)lllly distnibution as-
s The Tact that magmilude-recurrence relat@pns are only weakly cor-
telatedd aath the size of recent displacements s rdflected in large uncertan-

e bBetrushossky, 1 9G0)

v, ot alioen of the cntenon desenbed m the Ifeepgomg paragraph can be
St vt on madegquate o many probleims, as ||} reas where Lhe abundance
Polaalis ol different sizes, apes, and actvity, and[the insufficient accuracy

wothe w b Tocal coordiates are determined precflide a differentiation of all

soatves Jononal sesieily may then be evaluy ‘.l'd under the assumption
ot oal heast part el the seismic activity s dist lll)uLcd in a given volume
tather than concentrated m faults of different nghportance. The same situa-
Lon would be faced when dealing with aclive zonds where there 1s no surface
evsbener of motiens. Lence, consideration of (I Imrerall behavior of com-
ples geological structures 1s often more sigmificdnl than the study of local
el

Not much work has been done in the analysi
Lirge geological structures with respecl Lo the e
to e liberated per unit volume and per unil Lin
st lurnes. Important research and applications
ever, sinee, asoa resull of the contrnibution of p
understanding of large-scale tectonie processes,t
of the vartbles correlated with energy liberalio
cant B used at Teast to obtam orders of magmitud
plhate bonadaries  Far bess well understood ary
o s ntly v tive tegions of continental shiel

of the overall behavior of
ergy that can be expecled
in given portions of those
?hould he expected, how-
It(‘-toctonics theory Lo Lhe
¢ numerical values of some
are bheing determaned, and
of expecled activity along
1e oceurrence of shocks in
and the behavior of com-
ldimg, bul even there some

!
i ae atal Blow ks or pegions of mtense f
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progress is expected in the study of accumulation of stresses in Lhe crust

‘K_nowledge of the geological structure can serve Lo formulate initia) ;;rob-
flblllly distributions of seismicity even when quantitative use of geophysical
m_[orr.n;-\l.ion seems heyond reach. Initial probability distributions of local
stismicity parameters Ay, B in the small volumes of Lhe earth's crust that
con_lrlhute significantly to seismic risk at a site, can he assigned by com-
parison with the average seismicity observed in wider areas of similar Lec-
!.omc characteristics, or where the extent and completeness of statistical
information warrant reliable estimates of magnitude-recurrence curves
(Esteva, 1969). In this manner we can, for instance, use the information
about: the average distribution of the depths of earthquakes of different
n?agnn.udcs throughout a seismic province to estimate the corresponding
distribution in an area of that province, where aclivity has been low during
the observation interval, even though there might be no apparent geophysical
n;nson to account for Lhe difference. Similarly, the expected value and coeffj-
(.‘-I(‘I‘ll, of variation of A, in a given area of moderate or low seismicily (asa con-
tinental shield) can be obtained from the statistics of the motions originated
at all Lhe supposedly stable or aseismic regions in the world.

The lsignificancu of initial probabilities in seismic risk eslimates, against
the weight given Lo purely statistical information, becomes evidcn‘t. in the
example of Fig. 6.16: if Kelleher's theory about activation of seismic gaps is
true. fisk is yreater at the gaps than anywhere else along the coast; il Pouisson
madels are deemed representative of the process of energy Iibcml.i;m Lh!; ex-
lent of statistical information 1s enough Lo substantiale (he hypot.hcsis n;)f
reduced risk at gaps. Because both models are still controversial, and rep-
resenl al most two extreme posilions concerning the propcrti(l:s of tiw
actual process, risk estimates will necessarily reflect subjective opinions.,

6.4.1.2 Significance of statistical mformation

Estimation of M. Application of eq. 6.23 to estimate AL independentl
of other parmneters will be first discussed, because it is a relatively sim 1Iz
problem and because Ay, is usually more uncertain than My and much mciarc
so than g3,

A mo_dcl as defined by eq. 6.19 will be assumed Lo apply. I the possible
assumptions concerning the values of A, constitute a continuous interval
the imual probabilities of the alternative hypolheses can be expressed linl
terms of a probatnlity-density function of ;. If, in addition, a certain as-
sumplion is made concerning the form of Lhis probability density function
only the initial values of (A} and V(X)) have to be assumed. It is udvanla:
geous 1o assign Lo v = k/E(T) a gamma distnibulion. ‘Then, if p and uare the
parameters of this intial distribution of v, if % is assumed to be known, and
if the observed outcome is expressed as the time £ elapsed during nI +1
consccutive events {ecarthquakes with magnitude 21\';',4), application of ¢
6.23 leads to Lhe conclusion that Lthe posterior probability function of V(:S



'

also gamma, now wilh parameters p + n.k and g + {,. The initial and the
pustenor expected values of v are respectively equal to pfy, al_ld to (p + nk)f
(g + 1.} When imtial uncertainty about v is small, p and u _wnll be large and
the wnitial and the posterior expected values of v will not dfl'felr.grcal.ly. On
the other hand, if only statistical information were dcelmedl significant, p and
p should be given very small values in the initial dlslnbutu_m, and E(v}), and
hence AL, will be practically defined by n, I, and t,. This means that the
imitial estimates of geologists should not only include expected or most
probable values of the different parameters, but also statements about ranges
ol possible values and degrees of confidence attached t.() t.zach_. .

In the case studied above only a portion of the statistical mt’ormatlpn was
usedd. In most cases, especially if seismic aclivity has been low dun_ng the
observation interval, significant information is provided by thg durations of
the intervals elapsed from the initiation of observations to the first of the n +
1 events considered, and from the last of these events until thc_ end (?f the
vhservation period. Here, apphcation of eq. 6.23 lcadls to expressions shghtly
more complicated than those obtained when only informalion about £, is
ll‘d.'(], . .

The particular case when the statistical reconl' reports no events durm‘g at
Least an inleoval (0, ty) comes up frequently in practical problems. The
probability density function of the time Ty from to,tc,’ the peeurrence al
e first esent muast account for the corresponding shifting of the time xS,
Forthermones, if the time of occurrence of the Last event before the ongin is

e wn, the distpihution of the wating Ume from ¢ = 0 to the first event
oo ndes with thal of the excess ffe i a renewal process al an arbatrary

o of 0 that approaches infimity (Parzen, 1962). For the purticular cas:_:
wlun Phe warling [umes constitute a gamma process, T) 18 m.eafrured fromt =
i, P s the wailing tune between consecutive events, and |L11§ knovfm that
I, oty the conditional density function of 1y = (T, — t,)/E(T) 15 given by
o v 2 (Esteva, 1974, where ug = G /E(T):

I &
m=1 ("i -

o Lty = ty) = ==

X

m=1 n=l

g7 Vet + o)™

Ry ’ (6.24)

1 -1

- Ry )"

1y (kuo)

Consider now the implications of Bayesian analysis when applicd to one of
the seanie gaps m Fig 6,16, under the conditions implicit in eq. 6.24. An
mitial st of assumptions and corresponding probabilities was adopted as
descnlpad i the Tollowing. From previous studies referring to all the south-

cin v oast of Mexwco, loval seismicity in the gap arca {measured 1n tcrpls _uf
Cfea M- 00 was represented by a gamma process with & = 2. An imtial

213

probability density function for v was adopted such that the expected value
of A(6.5) for the region coincided with its average throughout the complete
seismic province. Two values of p were considered: 2 and 10, which cor-
respond o coefficients of variation of 0.71 and 0.32, respectively. Values in
Table 6.I11 were obtained for thé ratio of the final to the injtial expected
values of v, in terms of u,.

The last two columns in the table contain the ratios of the computed
values of £"(T,) and K'(T) when v is taken as equal respectively to ils initial
or to its posterior expected value. This table shows that, for p = 10, that is,
when uncertainly attached to the geologically based assumptions is low, the
expected value of the time Lo the next event keeps decreasing, in accordance
with the conclusions of Kelleher ot al. (1973). However, as time goes on and
no events occur, the statistical evidence leads Lo a reduction in the estimated
risk, which shows in the increased conditional expected values of 7', . For p =
2, the geological evidence is less significant and risk estimates decrease ot a
faster rate.

6.4 1.3 Bayesian estimation of jointly distributed paramelers

In the general case, estimation of B will consist in the determination of
the posterior Bayesian joint probabilily function of its components, taking
as statistical evidence the relative frequencies of observed magnitudes. Thus,
Wl evert A is described as the occurrence of N shocks, with magnitudes
my, omy,and b, (0 =1, ..., r)are values that may be adopted by the com-
ponents of veclor B3 beng estimaled, eq. 6.21 becomes:

(L B)P(ALLy, b,
by, o b1A)y = . ff_( 1 WP(ALb, }

o TR Y=y T — (6.25)

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

N
[-I g{nl|lul L] “.r)

and g(m) = —J‘G*(m}/Dm.

Closed-form solutions for f” as given by eq. 6.25 are not feasible in generat.
For the purpose of evaluating risk, however, estimates of the posterior first
and second moments of f” can be obtained 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 T fi(u)
4 du, where [n() = . f filuy, .., u,) duy, ..., du, and the multiple inte-
gral is of order r — 1, because it is not exlended Lo the deminion of B,.
lience:

En S En[BE(AIBy, .., B,)|
(8, EylP(AIB,, ... B)] (6.26)
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TABLE 6.111

Bayesian estimales of seismicily in one seismic gap !

ug = 1/E°(T) E(wIE () E@NIT, > LNET)
1
p=2 p=10 p:=? p=10
1
0 10 10 0.7p 0.75
01 095 0 99 0.1p 0.74
05 0.75 0.94 o.qp 0.71
! 058 087 1.tH 0.73
5 020 0.54 af 105
10 011 0.36 54[ 155
20 0.06 0.22 10.90 2.48
b
|

r expeclation, and subscript B
to all the components of 8.
be obtained:

[pd

jneans that expectation is taken with respe

where E' and E” stand for initial and poste;r?s
Likewise, the following posterior momenls ¢y

=

Covanance of I3, and I3,

L (88,P(AI - ,_B,_)I _
E A, B8]

B el value of A

IS RYRY AT I ETOAETGHM )

ELG M IP(AIR,, -
_ E..”\')__nl ( } (_"| )

3R (B,) (6.27)

Cov (B, 1) = £

|

EyIPAIBy, . 8]

ctalion of A(M) is in some cascs

Mungal distrrbutions. The posterior exp
Al that s required to descnibe seismicily [df|decislon-making purposes. Of-
ten, however, uncertainty in M M) must alsd] be acounted for. For instance,
the probability of exaceedance of a given m:: || :ll.udc during a given time inter-
val has Lo he obtained as the expectation of] the corresponding probabilitics
over all alternative hypotheses concerning R(AM). In this manner it can be
Jhown that, il the occurrence of earl,hqu'ués is a Poisson process and Lhe
Bayesian distnibution ol Ay, 15 gamma with :c:m 2. and coefficient of varia-
ton V, , the marginal distnibution of the nfmber of earthguakes is negalive
binemial with mean A In particular, thiy marginal probability of zero
events during time interval ¢ — equivalently kthe complementary chstribulion
function of the waiing Lime between evedts — is equal to (1 + /Yy,
where ' = V% and 7 = r7fx,. 'The margin ‘pmbahilitydensnty function of
the waihing tane, thal should be substitutedfin eq. 6.20, ish (1 +ea")ym T
Al it Lends o the exponeatial prnhulnh'I. funclion as r” and t" tend to

atonty e Vs O siule theer ralio remafps equal to Ay,
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Bayesian uncerlainty tied to the joint distribution of all seismicity param-
et.rers (AL, By, -, BY) can be included in the computation of the probability
of occurrence of a given event Z by taking the expectation of that prob-
ability with respect to all parameters:

P(Z)=Ey p[P(Z): A, By, ..., B)] (6.29)

' .\"Vhen_ I.hle jol'mt distribution of X, B stems from Bayesian analysis of an
initial distribution and an observed event, A, this equation adopts the form:

p"(z) = f"_"’il..f'_['_’)(_zl A' B_)P(A ].)EL.'. 1_3”
E All_ﬂ[P(A 1A, 3] 7 (6.30)
where "and “ stand for initial and posterjor, respectively.

S;?aua[ variability. Figure 6.17 shows a map of geoteclonic provinces of
Mexico, according to F. Mooser. Each province 1s characterized by the large
scale features of ils teclonic structure, but significant local perlurbatio 1,I, ,
thg overall patterns can be identified. Take for instance zone 1 er115 .
_selsn'!otectonic fealures were described above, and are schematicall , sh o
in Fig. 6.18 (Singh, 1975): the Pacific plate underthrusts L;me cor?tinem:r;
block and 1s thought to break into several blocks, separated by faults Lrn .
verse Lo the coast, that dip at different angles. The continental mass is g;-.lsso

!
|
!
I

,

F . - .
|g.6 17. Seismaotectunic provinces of Mexico. (Afler F. Moosger.) -
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Volcomuc lrgnt

8, 8,78,

Fig 6.18 Schematic drawing of the segmenling of Cocos plate as it subducts below
American plate. (Aflter Singh, 1974)

mde up of several Targe blocks. Seismic activily at the underlhrusting plate
of al ats interface with the continental mass is characterized by magnitudes
thal may reach very high values and by the increase of mean hypocentral
depth with distance from the coast; small and moderat_c _shallow shocks are
generated at the blocks themselves. Vanability of stalistical (l:_ata aliong the
whole wetonie system was discussed above and is apparent in Fig. 6.10.
Payesian estimation of local seismicity averagc‘d throughout the syslem 1s a
matter of applying eq. 6.21 or any of its special forms (ch. 6.22 and 6.23),
takmg as statistical evidence the information corres_pondmg Lo the whole
system  However, seismic risk estimates are sensitive lo values of local
seismcity averaged over much smaller volumes of the earth’s f:rust.; hence the
need to develop eriteria for probabilistic inference of possible patterns of
space variality ol seismicily along tectonically hamogeneous zones. )

On the basis of stismotectonic information, the system under considera-
ton can first be subdivided 1nto the underthrusting plale and the subsystem
of shallow sources; each subsystem can then be separately analyzed. Take for
wistance the upderthrusting plate and subdivide it into s sufficiently small
cqual-volume subzones Let vy be the rate of exceedance of magnilude M,
throughout the man system, vy, the corresponding rate at cach subzonc.rarnd
define ja, as vy fr,,, with p, independent of v {p, is equal Lo the probabll:'ty
that an l‘;l.l'lh(llll.'lkl_‘ known to have been generated in the overall system_ orig-
dratenl at subizone of Inital mformation about possible space varability of
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vy, can be expressed in terms of an anitial probability distribution of p, and
of the correlation among p, and p, for any i and j. Because EVL' =y, one
oblains Zp, = 1. This imposes two restrictions on the initial joint probability
distribution of the pjs: E'(p,} =1, var’ Zp, = 0. If all p)s are assigned equal
eapectations and all pairs p,, Py, | # j are assumed Lo possess the same cor-
relation cocfficient p,; = p°, the restrictions mentioned lead to E'(p) =1/s
and p' = —1/(s — 1). Posterior values of E(p,) and p,, are obltained according
to the same principles that led to eqs. 6.25—6.28. Statistical evidence is in
this case.described by N, the total number of earthquakes generated in the
system, and n, (i = 1, ..., 5) the corresponding numbers for the subzones.
Given the ps, the probability of this event is the multinomial distribution:
1

PlAlpy, .., p,] = ﬁ!i—p Py p {6.31)
If the correlation coefficients among seismicities of the various subzones can
be neglecled, cach p, can be separately estimated: Because b, has to be
comprised between 0 and 1, it is natural to assign it a beta initial probability
distribution, defined by its parameters n and N, such that £'(p)} = n N/
and var'(p,) = n/(N] — a/)/IN/*(N; + 1)] (Raiffa and Schlaifer, 1968), The
parameters of the posterior distribution will be:

m'=n'+n N =N +N

Take for instance a zone whose prior distribution of A, is assumed gafnma
with expected value A}, and coefficient of variation Vi . Suppose that, on the
basis of geological evidence 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 E'(p,) =0.25, V'(p)=0.25(i=1, ...,
4). From previous considerations for s = 4 take p,, = —1/3 fori + j. Suppose
now that, during a given time interval ¢, ten carthquakes were observed in
the zone, of which 0, 1, 3, and 6 occurred respeclively in each subzone. If
the Poisson process model is adopted, Ay and V| can be expressed in terms
of a fictitious number of events #" = V{2 occurred during a fictitious time
inlerval ¢ = n'/A|; after observing n earthquakes during an interval ¢, the
Bayesian mean and coefficient of variation of A, will be AL = (n" + a)
(t"+1), VL =(n" +n)"Y?2 (Esteva, 1968). Hence:
M=V H10/(VITEAT ), Vs (VTR 10) 2
Local devialions of seismicily in each subzone wilh respect to the average
Aj, can be analyzed in terms of p; (i = 1, ..., 4); Bayesian analysis of the pro-
portion 1n which the ten carthquakes were distributed among the subzones
procecds according to:

L ElpPAip, . po))
B d ) = pap 00 ©(6.32)



‘The expectations that appear in this equationhave to he computed with re-
spect to the initial joint distribution of Lthe ps) !n practice, adequate approx-
unations are required. For wnstance, Benjar n and Cornells’ (1970) [irst-
order approximation leads to £7(p,) = 0.226, } (P4) =0.294.

If correlation among subzone smsmn.n.:csl neglected and statistical in-
formation of each subzone is independently § palyzed when the ps are as-
signed beta probabihiy-density functions w h means and coefficients of
vanation as defined above, one obtains E” (.} 0.206, E"(p,) = 0.311,
which are not very different from those for. )

rly oblained; however, when

E' @) = 0.25 and V'(p,) = 0.5, the first cri non leads to E"(p,) = 0.206,
E"{p,) = 0.314, while the second produces o 131 and 0.416, respeclively.
Part of the difference may be due to ncglect]o 'p.,, but probably a significant
part stems rom inaccuracies of the first-orderf; pprommauon to the expecta-
tions that appear in eq. 6.32; alternate apprmmat:ons are therefore desir-
able. i

[ncomplete data. Statistical information is gnown Lo be fairly reliabie only
for magnitudes above threshold values that n' lend on the region considered,
s level of activity, and the quality of local ay .d nearby seismic instrumenta-
ton. Even incompiele statistical records ma The signilicant when evaluating

I .
some selmneity parameters, Lheir use has to W accompanied by estimates of
Jdeten tabnlity values, that s, of ratios of the

Iuml:u.-rs ofl evenls recorded to
Lotal nombers of events i Ziven ranges (Egleva, 1970, Kaila and Nurain,
19 1

wo PG TONAL SEISMICTTY ,
;

[he Lok goal of local sesmieity assessmefit is the estimation of regional
wisvieily . that s, of probatality distoibuti 1s of intensities at given sites,
and of protabthstic correlalions among the" .| These functions are obtained
by mtegrating the centribulions of local sei '- |(.|t|es of nearby sources, and
hence their estimates reflect Bayesian uncert : nues tied to those scismicities.
In the following, regronal seismicily will be;q] pressed in terms of mean rates
of oxceedance of given inlenstties; more dﬂllLd probabilistic descriplions
would ental adoption of specilic hypothusctoncermng space and time cor-
retutions of earthquake peneration. J

G 5.1 lntensity-recurrence curves

arameters is neglected will be
¢ source with volume dV and
R from asite 8, where intensity-
ery time that a magnitude A
al § equals:

The case when uncertainly in seismicity
discussed Nirst  Constder an elementary seisr
local seismicity A(A) per unit volume, distang
recurrence Dunctions are to be estimated.
N ITYTE Y grnvru[ud al that source, the intensiy

219

Y=¢Y, =eb, _cxp(bQM)g(R) (6.33)

(sec eqs. 6.4 and 6.5), where ¢ is a random factor and ¥ and Y, stand for
actual and predicted intensities, &, and b, are given constants, a;d Z(R)isa
_l'untflion of hypocentral distance. The probability that an earthquake orig:
mntmg‘_at the source will have an intensity greater than y is equal to the
_proh_ablllf.y that €Y, > ». If ¥, is expressed in terms of M and randomness
in € is accounted for, one obtains: .
oL
wyy= [ vplyhof (u)du ‘ (6.34)
oy,

}Vh(}l’ﬂ v and v, are respectively mean rales at which actua.l-and predicted
intensities exceed given values, ay = y/yy, ap = y/yp, Yy, and ¥y, are the
predicted intensities thal correspond to My and M, and f, Lhe probability-
density function of ¢. I eq. .33 is assumed to hold:

puly) = Ky + Ky y7™70 — Kpy™'2 (6.35)
where:

K,o= [bgRY"AX AV (1=0,1,2) (6.36)
tg =0, rye By vy = (800 (6.37)

Substitution of eq. 6 35 into 6.34, coupled with Lhe assumption that In €
1s nonnally distribuled with mean m and standard deviation g leads to:

ply) = cgKo + o K371 —c Ky~ {6.38)
where:

= exp(Q,) [ (ﬂih_:_“:) o ('_01)] (6.39)

¢ is Lthe standard normal cumulative distribution function, @, = 1/2 0?12 +
mr,, and u, = m + g*r,. Simiar expressions have been presented by Merz 'md
Cornell (1973) for the special case of eq. 6.8 when 8, -+ = and for a quadra-
tic form of the relation belween magnitude and logarithm of exceedance
ra_l.c. Closed-form solutions in lerms of incomplete gamma functions are ob-
Lflln(.'d when magnitudes are assumed to possess extreme type-111 distribu-
tions (eq. 6.9}.

Inlensity-recurrence curves at given sites are obtained by integration of
the contribulions of all significant sources. Uncertainties in local scismicities
can be handled by describing regional seismicity in terms of means and vari-
ances of v(y) and estimating these moments from eq. 6.34 and suitabie first-
a.nd_ second-moment approximations. Influence of these uncertainties in
design decisions has been discussed by Rosenblueth (in preparation).
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6.5 2 Scismic probability meps

When inlensily tecurrence functions are determined for a number of sites
with uniform local ground conditions the results are conveniently rep-
resented by sets of seismic probability maps, each map showing contours
of intensities that correspond to a given return period. For instance, Figs.
6 19 and 6.20 show peak ground velocities and accelerations that correspond
to 100 years return pericd on firm ground in Mexico. These maps form part
of a sct 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 regon, the corresponding design
spectra will mot only vary in scale but also in shape {frequency content), in
olher words, seismic tisk will usually have Lo be expressed in terms of at

least the values of two parameters (for instance, as in this case, peak ground

acceleralions and velocities that correspond to various risk levels (return

periuds)).

6 5 3 Mwcrozoning
lipheit i the above criteria for evaluation of regional seismicity is the
adoption of intensity attenuation expressions vahd on finm ground. Scatler
ol et imtensities with respect to preducted values was ascribed to differ-
propagation paths, and local site conditions; at

v ars b steafe e e hanisims,
an antroduce systematic deviations in Lhe

east The lattet group of vatables ©

'} — —

LM ¥ ¥
[

kilpmelery

locities with return period of 100 years {cm/sec)

Fag o 10 Peak ground ve

Fig 6.20 Peak greund aceelerations with return period of 100 years (em/sec?)
i c®).

rau: ofl adgunl to predicted intensities; and geological details may signifi
cantly alter local seismicity in a small re )
glon, as well as ener adiati
lerns, and hence regronal seismic i i P ese sostam
15, ) | 1ty in the neighbourhood. T i
deviations are Lhe matter i i Tocil magify s emale
: ol microzoning, that is, o i ificati
risk maps similar to Figs, 6.19 and 6.20. »of focal modification of
y fﬂ_osnt of the efforl invested in microzoning has been devoted to study of
mmtmf uence of local soll stratigraphy on the inlensity and frequency zon
1 i ¥ i .
]i,:m:d i(;;rl,hqu.\kcs (s.ccI Chapter 4). Analytical models have been practically
response analysis of stratified formati i
. : tons of linear o i
soils Lo vertically traveling sheg ’ S
ear waves. The results of co i
and predicted behavior have ran i e
: ged from satisfactory (Herre
and pr . 1 : rrera et al., 1965
Slo::cs L;l!lhudson and UdWﬂ(iIE'l, 1972). Tepographic irregularities, as hills or}
slops irnm gr_oun(l formations underlying sediments, may introduce si
wl Jcnr}t sys't.vmaLu: perturbations in the surface motion, as a consequence gl"
ﬂ:::;qil;;cursnlg“or dynamic amplification. The latler effect was ])r—(.'lhﬂljl)‘l r(c):
sible for the exceptionally high accelerations ,
nsibl _ rrations recorded at the
of ll'ru.mma (Ialn_durmg the 1971 San Fernando earthquake e abutment
pamr;s:;:t p_rmil,l(:c (t)f microzoning determines seismic intensilies or design
s In Lwo sleps. First Lthe values of those p i
_ aramelers on [ir
are estimated by means of suitable att i I i Moy
st enuation expressions and th
2 d by . en the >
bnt:phl'ud'd EEL-C.OT(IIng l(l> the propertics ol local soil; but this implies il)IF] 1:111
1 r::)ryt ecision to Whl'Ch seismic risk is very sensitive: selecling the boundr_
ary between soil and firm ground, A specially difficult problem siems wher;
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trying to fix that boundary for the purposq of prcdictingvl:c motion at the
top of a hill or the slope stability of a highc¢ [.f ( Ru}ms: 1 ')“n for soismic
It can be concluded that rational form.ul }lon‘o mlcroiz X \E,u i
nisk is still in its infancy and thatdntlaw c;llt ﬁn‘Z;Eda:F:E? inauencepor avly
quire 1 ity attenuation models whic \
;Lc::cl;:alllr::ﬁr;ilttjrbations. Whether these m |e.15 are available or the t:wos-szzﬁ
as:ocess described above is acceptable, int Isnty-n.-curren_ce c.xpre;smn can
Lu oblained as for the unperiurbated ca L after muitiplying t e) s[(:étor
member of eq. 6.34 by an adequate inte ity-dependent corrective .
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Chapter 7
TSUNAMIS

ROBERT L. WIEGEL
Professor of Civit Enginecring, University of California, Deckeley, Calif., U.S.A.

"T.1 INTRODUCTION

7.1.1 Some dala

Tsunamis are the long water waves (with wave ‘periods’ in approximately
the 5—60 minule range) generated impulsively by mechanisms such as under-
waler tectonic displacements associaled with carthquakes, high-speed sub-
aqueous shides, rock-shdes 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 (Wiege!l and Camotim, 1962),

The horizontal component of velocity Vy, at which the water is displaced
from the source by one of the mechanisms mentioned above is important,
wilh the speed being measured relative to J/gd (where g is the acceleration of
gravity and  1s the water depth). However, as long as the Froude number
(Vo ivVed) s lugh, theory and hydraulic expennments show it is not as impor-
it as the wmount of water that is displaced {see, for example, Wiegel et al,,
1970, Haton, 1970)

it 15 hkely that the major cause of large-scate catastrophic tsunamis is a
rapidly occurmng tectunie displacement of the ocean bottom, with the dis-
placement having a substantial vertical compoenent {dip-slip), as shown in
Fig. 7.1 (hda, 1970; sec also, Balakina, 1970 and Watanabe, 1970). One
would cxpect that strikesslips would have Lo occur through a seamount or
submarne cliff to generate a tsunami, and then, owing to the rapid decrease
of the ground displacement with distance from the fault (Bonilla, 1970), it
is unlikely that major tsunamis would be generated by this mechanism as the
waves would be rather short {Garcia, 1972). However, carlhquakes asso-
ciated with strike-slip faults {as well as with other Lypes of faulting) may
trigger a submarine earthquake, which in turn may generate a tsunami.

Tsunamis are imporiant because of the loss of life and great property
damage that result from large ones. More than 27,000 pcople were killed and
10,000 houses destroyed in Japan by the tsunami of June 15, 1896 (Leet,
1948). A great tsunami which struck Chile, Hawaii, California, Japan and all
olhér coastal areas bordering the Pacific Ocean, occurred in conjunclion with
the Chilean ecarthquake of May 23, 1260 (Commiitee for Field Investigation
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APENDICE 1

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

Cuando una sefial se especifica sélo a través de sy espéctro de amplitudes de
Fourier y su duracién, no se la ests def iniendo por completo, puesto qQue nada
se dice sobre las fases. De hecho, existe un nimero Infinito de sefiales que
tienen el espectro de amplitudes y la duracién especificada. Para cada una
existe un valor miximo y por tanto esta es una cantidad aleatoria. Sea alt)
una sefial de aceleracién cuyo espectro de amplitudes de Fourier es AR y
Que es simétrica respecto al origen, es decir, E[a(t)] = 0, donde E() denocta
al operador esperanza. Sea ¢lt) = a(t)/acm siendo a . la aceleracién
cuadritica media. Puede demostrarse que, bajo circunstancias muy generales,
los méximos de {(t), denotados con n, tienen la siguiente densidad de proba-
bilidades (Rice, 1954; Cartwright y Longuett-Higgins, 1956):

2 2,/ '
P,(1) = € g(n/c) + (1-e9)Y % &N 72 e[ni;':_l 7] (A.1)
donde
e = {(mm - mzl/(m m) {A.2)
0 4 F o 4
#(x) = (1/V2) exp (~x>/2) (A.3)
— ———— gﬁﬁjLa_uﬁu__ PR — (A.4)
k . .
o
\\‘ kel 2
m,= (/r) 1 (2e0)™ 0 |A(0)|° of (A.S)
0

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

All



a =vm /T (A.6)

donde T q s la duracién de la sefial. El pardmetro ¢ mide el ancho de banda
del espectro. ¢ = O implica banda Infinitamente angosta y ¢ -+ 1 conforme la
banda se ensancha. En los casos limite, si € = O, n tiene distribucién de

Rayleigh y si € = 1, n tiene distribucién gaussiana.

Estamos interesados en conocer la distribucion del miximo de los maximos. De

la teoria de valores extremos.

d N
pm(nmax) e [ Pn("max) ] {A.7)
max
donde
n
= A.
Pn(n) J pn(x) dx (A.8)

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

N-1
pm(n) = N { &(n/e) - V2u k ¢(n) ¢(nk/e ) } X

x {—“:— #nse) + V3x k ¢(n) [n ¥(nkse) - (k/€) plnk/c) ] } (A.9)

donde k = (l-t:z)l/2 y N es el numero esperado de valores extremos, que se

puede estimar como
N = (T‘/ll sz/mo . (A.10)

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

"max’

Al.2



E(n J= | 9 p_(n ) dn (A.11)

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

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

asintéticas:
172 -2
E(nmax) s{2InN)"°+7(2InN) (A.12)
o2
o'(nmax) = (r°}/(12 In N) (A.13)
donde y es la constante de Euler (y = 0.57...). Evidentemente, si alt) =
acmc(t).
E:(amam;) = %m l':mmax) (A.14)
c(amax) =a_ o‘(nmax) (A.15)

Estas ecuaciones permiten estimar los dos primeros momentos de la aceleracién

méxima de una seflal definida por su espectro de amplitudes y su duracién.

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

después de calcular el espectro de amplitudes de la respuesta Y(t), dado por:

_ e

T yto] = [A] ]R8 (A716)

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

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

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

para calcular la duracién de la respuesta:

AL)



3
T=T,+ “ - (A.17)
Zﬁfun (u™+ 1/3)

donde u = Tu/to yf o= l/l‘o. Ordaz y Reinoso (1987) encuentran que una medida
de la duracién de los movimientos del terreno congruente con la estimacién de
espectros de respuesta via teoria de vibraciones aleatorias es la duracién de
fase intensa de Arias, definida como el lapso que contiene entre el 5% y el
95% de la intensidad de Arias. Singh et al (1989) muestran que, para temblo-
res en la zona epicentral, Ta e¢s adecuadamente estimada con el inverso de la

frecuencia de esquina, fc. definida en el capftulo 2.

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

do y amortiguamiento modificados de acuerdo con las siguientes expresiones:
"o 1 2 3

R R L

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

miento.

Al.4
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SISMICIDAD LOCAL

Se conoce come sismicidad local al proceso de ocurrencia de-
temblores generados en una zona determinada. En el contexto de
este estudio se entenderd por evaluar la sismicidad 1local
determinar los pardmetros de las distribuciones de probabilidad
gue describen la ocurrencia de temblores en una regién dada.

En la fig 1 se indican las fuentes sismicas que consideramor
afectan a Tajimaroa, y en las tablas 1 - 3 se presentan lo.
catilogos sismicos de estas fuentes. En la realidad las fuentes
no son puntuales; el catdlogo 1 por ejemplo, representa la
sismicidad de un &rea muy extensa, y los temblores se pueden
generar en cualquier 1lugar de esta &8rea. Consideraremos la
distancia a la fuente como una variable aleatoria (V. A.) a la
cual asignamos una densidad de probabilidad. En este caso estamos
utilizando una aproximacidén de primer orden al considerar la V.A.
distancia a la fuente igual a su esperanza.

El proceso de sismicidad lo consideramos como un proceso de
Poisson mGltiple, donde la tasa de excedencia de cada una de las
magnitudes, definida como el valor esperado del nGmero de
temblores con magnitud mayor ¢ igual a M por unidad de tiempo;
esti expresada como {Cornell y Vanmarcke, 1969)



-BM _ =fMu
AM) = Ao = <
eB Mo _ eB Mu

donde Ao, B son parémetros desconocidos, M. es la magnitud por
encima de la cual el catidloge estd completo. Si la ecuacién
anterior se representa en papel semilogaritmico se observa que
para magnitudes pequefias es una linea recta con pendiente igual a
-8, lo que esti de acuerdo con lo observado por Gutenberg y
Richter (1954). Conforme M aumenta, la curva, todavia en papel
semilogaritmico, se vuelve céncava hacia-abajo y A(M) vale cerc
para M > Mu, reconociendo el hecho de que Mu es la magnitud mixima
gue puede generarse en la fuente sismica correspondiente.

Dada la definicién de A(M), la funcién de densidad de ﬁrobabilidad
de las magnitudes es:

. - _ 1 d A(M
fH(M) = o _W—l Mo = M s Mu .
- 8™
EBMo_ EBMU

Puesto que se trata de un proceso de Poisson, la densidad de
probabilidades del tiempo entre temblores con M = Mo es
exponencial con tasa de ocurrencia .. Con esta, y con la funcién
de densidad de probabilidad de la magnitud de cada temblor,
podemos calcular la verosimilitud de la historia sismica como:

n n -8M
_ _ -Aot Be 1
Ls|ao,s,Mu = i) £,M) =T, 2ce : aBMe _ ZBMu
Reorganizando términos tenemos:
A
n =AoT 8 " g5
Leao, B Ma & 2 [EBMo _ AN e




donde: n = nimerc de eventos ocurridos

n
T = I:ti = tiempo cubierto por el catéalogo.
1=3

8=z (M, -Mo)

De acuerdo con el teorema de Bayes, la densidad a posteriori de
los parametros es igual al producto de 1la verosimilitud del
evento por la densidad a priori de tales parametros. Para Ao y B8
elegimos a priori densidades gamma, con la siguiente forma:

£, (Ao) a AR TleTR

£5(8) a " “teTRS’

donde n’, mwm’, t’ y s’ son pardmetros gue condensan nuestra
informacién previa, y que normalmente se fijan con base en
regiones tecténicamente similares. Para Mu fijaremos, con fines d-
ilustracién, una densidad arbitraria fu(Mu). Aplicando el teorem.

de Bayes obtenemos que

L = Ao

donde m"=m’+n, n"=n’+n, t"=t’+ T, y s"=s’'+ 8. se observa gue Ao
tiene, a posteriori, también distribucién gamma, y gque el 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 wunidad, por 1lo que B tiene aproximadamente

distribucién gamma con Ef = m"/s" y c’g = 1/m".

Una aproximacién de primer orden consistiria en tomar los

paradmetros, que en rigor son inciertos, iguales a su esperanza.

A partir de la informaciéon de los catdlogos se calcularon todos
los paré&metros necesarios, los cuales se presentan en la tabla 4
A Mu se considerard determinista y se tomard& como Mu = 8.5.



ATENUACION DE LAS ONDAS SISMICAS Y SISMICIDAD REGIONAL

Si se cuenta con un nGmero de registros suficientemente amplio de
las intensidades ocurridas en el sitio en estudio durante lapsos
largos, los modelos probabilistas de la sismicidad regional pueden
deducirse directamente de andlisis estadisticos de dichos
registros. En caso opuesto deben deducirse a partir de 1los
modelos probabilistas de la sismicidad local en fuentes sismicas
vecinas.

Debido a 1o anterior, es necesario contar con expresiones dque
relacionen la magnitud y posicién 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 mixima del terreno como medida de
intensidad, .y consideramos una ley de atenuacidén sobre ésta, se
puede emplear una expresién de la forma:

Log Amax = A+ BLog R+ CM
en donde A, B, C son coceficientes evaluados con una regresibn

mGltiple sobre las aceleraciones registradas, M es la magnitud y R
la distancia epicentral. Para el terreno firme de Ciudad

'Universitaria'(Cd.*de'México),-Singh;~et%al—ii987f:§btuvieron—la
ley de atenuacién que se empleard en este trabajo, dada por

Log Amax = 5.396 - 2.976 Log R + 0.429 M

Aplicando esta ley de atenuacién, supuesta determinista 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 distancia a 1la
fuente; para Tajimaroa estamos utilizando una aproximacién de
primer orden al considerar la variable aleatoria distancia a 1
fuente igual a su esperanza.

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

Analizaremos en primer término el <caso determinista, Y
posteriormente incluiremos el efecto de la incertidumbre en la
aceleraciédn maxima.

Para la fuente i se tiene gque la tasa de ocurrencia de temblores
cuyas intensidades calculadas exceden valores dados es

v.(a) = A (M@)1] (A

Puesto que deben tomarse en cuenta las contribuciocnes de 1la
diversas fuentes sismicas cercanas que afectan a Tajimaroa, se

tiene:

3
vi(a) = X vl(a)
1=1

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

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

atenuacién como:

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

2.976 Log R, - 5.396
¢ = 0.429

M{a)l = 2,331 Log a + Cl



sustituyendo en (A)

53(2.331 Log & + c‘) EB“u

e BM, 2 BM

vi(a) = Ao

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

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

pP[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 1los efectos de 1la incertidumbre en 1la

aceleracidén mdxima se procede de la sigquiente manera.

Recordemos que A (M) representa la tasa de excedencia de temblores
con magnitudes iguales a M o hayores)asociadas con un proceso
sismico desarrollado en una fuente dada. A cada ocurrencia de un
temblor asociado con el proceso sismico de interés corresponde una
magnitud y unas coordenadas focales, que definen una distancia del
foco al sitio de interés. Como en general la correlacién

probabilista entre la magnitud--y - la localizacidn —del--foco—es
importante, la distribucién probalista de la intensidad de un
evento aleatorio al sitio de interés, dependerd de la distribucién
conjunta de magnitudes y distancias. Se opta en este ejemplo
considerar la distancia epicentral como determinista y la tasa de

excedencias se calcula como:

M
V(Y)=JH2-L31(|£L p(Y >y | M] d M

1




v(y) es la tasa de ocurrencia en el sitioc de interés de temblores
con intensidad igual a (y) o mayor, producidos por un proces
sismico dado, M y M, son los extremos inferior y superior del
intervalo de magnitudes involucrado en el proceso sismico de
interés y el segundoc factor dentro de 1la integral es 1la
probabilidad condicional de gque la intensidad exceda de (y) cuando
la magnitud es igual a M.

Para Tajimaroa en donde la intensidad est& dada por la aceleracién

mixima del terreno.

Q.

| M

L]

N A '
v(a) = J Y- P[A>a | M]dM

Si tomamos en cuenta que A[M = LN [ﬁ(M), alna] Y que el 1ln H(M) es
igual a la ley de atenuacién a + bM

1 na

p(A>a | M] =¢ [ a +0bM - lna ] d M

entonces

o
Ina

M
v(a)=Iﬂu_d3M§Mz¢[a+bM-lna]du

de la ley de atenuacién se tiene o =0.7

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

Lo que hemos calculado hasta aqui corresponde a un terrenc firme



supuesto en Tajimaroa. Para considerar los efectos locales de
manera aproximada en nuestro estudio, se puede afectar la ley de
atenuacién por un factor de 10 para un suelo como el del Valle de
México; lo anterior esta basado en funciones de transferencia
obtenidas de terreno firme a blando en sismos recientes en la

ciudad de México.



COEFICIENTE DE DISENO SISMICO

Se considera 6ptimo el coeficiente de disefio que conduce a 1la
minima suma de los dos siguientes conceptos: costo inicial de la
estructura y esperanza del valor presente de las pérdidas por
dafios deblidos a sismo.

Para evaluar estas cantidades se hacen las siguientes hipétesis:

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

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

que produce la falla.
c) El1 costo de la estructura, C, puede modelarse con 17

siguiente expresién.

Clc) =¢C1 + Q c“

donde C1, Q, Y « son constantes y c es el coeficiente sismico de

disefio.

nimero

) d) La tasa de excedencia v (c), de la aceleracién
de veces por unidad de tiempo en que esta aceleracién es

excedida —— puede representarse con la expresién.

v (¢) =k c

donde K y r toman valores diferentes en cada sitio.



Puede demostrarse que bajo las hipdtesis anteriores, las pérdidas

esperadas por sismo cuando se disefia con el coeficiente ¢ valen.
L]

P(c) = -’:— v(c)

donde 7 es la tasa de descuento usualmente fijada en O.bslaﬁo, Y A
es el costo de la falla si ocurriera hoy. En estas condiciones,

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

Ctr=CI + Q c* 4+ —%— viec)

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

estructuras sin disefio sismico CI.

Cr _ Q A {B)
i 1 + o c + 71 v(c)
fe)
Ccr _ 0o 4 T2
T 1+ P, c + 5 v(c)
donde
=92
P, = T
_ A
P, = C1

para—este -estudio se emplearon-105*siguienteS*valores—%ﬁg}gas—y
Jara 1989)

1.2
0.05
2.4
20

T L = R
oy

10




entonces (B) se puede escribir como:

4

2

2

=1+ 2.4 ¢? + 400 v(c)

Para distintos valores de c y V(c) se obtiene la tabla 9 y la
fig. 6 se observa que la aceleracién 6ptima es 12cm/Sa.

Ahora bien todo el procedimiento se debe realizar para distintos
periodos y obtener el espectro Sptimo.

11
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Tabla 1. Cat&logo 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 4.7
1.88 4.8 3.17 4.6
2.05 4.9 4.75 4.9
3.47 5.6 7.11 4.6
S.74 5.4 T7.72 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
J6.73 4.7 37.99 4.9
37.98 4.9 40.05 4.5
40.06 6.0 40.76 6.4
40.49 4.8 43.49 5.3
42.15 4.7 43.57 5.0
43.51 5.6 45.54 4.8
44.57 4.7 47.239 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 Catdlogo sismico de la fuente 3

n=86

T M T M
0.27 5.3 26.73 6.0
3.81 4.8 26.97 4.8
4.04 4.8 27.24 4.6
4.29 4.8 27.41 6.7
4.74 4.7 27.52 4.8
6.22 5.8 27.88 4.6
6.66 4.5 28.62 4.9
6.67 4.8 29.24 5.4
6.84 4.5 30.66 5.2
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 4.3 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
o et 1] ATl —— A A -4 M —— [ G, T
21.16 4.7 44.32 B
22.19 5.5 44.79 4.9
22.47 4.6 45.65 4.9
23.92 4.6 46.56 4.6
24.15 5.3 46.80 4.5
24.15 4.8 46.97 4.8
24.62 5.5 47.03 4.7
25.19 4.6 48.05 4.6
25.46 4.8 49.02 5.2
25.51 5.0 49.41 4.7
25.72 4.7 49.45 5.1
26.10 4.6 49.99 4.6
26.41 4.5 50. 48 4.6




Tabla 4. Parametros que deflnen la sismicidad local

fuente n t Ao B
1 41 50 | 0.82 1.71
2 39 50 | 0.78 1.65

3 86 50 1.72 | 1.98




Tabla 5. Magnltudes y aceleraclones para las

fuentes 1, 2 y 3

Magnltud a1 a2 azs
4.50 1.11 0.90 0.78
4,70 1.35 1.10 0.95
4.90 1.64 1.34 1.16
5.10 2.00 1.63 1.41
5.30 2.44 1.99 1.72
5.50 2.97 2.42 2.09
5.70 3.62 2.95 2.55
5.90 4.41 3.59 3.11
6.10 5.37 4.38 3.78
6.30 6.55 5.33 4.61
6.50 7.98 6.50 5.62
6.70 9.72 7.91 6.84
6.90 11.84 9.64 8.34
7.10 14.43 11.75 10.16
7.30 17.58 | 14.31 12.38
7.50 21.42 17.44 15.08
7.70 26.10 21.25 18.38
7.90: 31.79 25.89 22.39
8.10 38.74 31.55 27.29
8.30 47.20 38.44 33.25
8.50 57.51 46.84 40.51
8.70 70.07 57.07 49.35




Tabla 6. Tasas de excedencla para las fuentes

1, 2y 3, v la total en el sltio de
Ta)imaroa
a vi(a) va(a) vala) viia)
1.11 0.815364 0.549997 0.844251 2.209613
1.35 0.580764 0.396216 0.568380 1.545461
1.64 0.414419 0.286047 0.383480 1.083948
2.00 0.293673 0.205044 0.256651 0.755369
2.44 0.207888 0.146795 0.171561 0.526245
2.97 0.147674 0.105414 0.115146 0.368236
3.62 0. 104580 0.075442 0.077004 0.257027
4.41 0.074053 0.053954 0.051481 0.179490
5.37 0.052404 0.038531 0.034382 0.125317
6.55 0.036899 0.027351 0.022814 0.087065
7.98 0.025959 0.019368 0.015105 0.060433
9.72 0.018195 0.013633 0.009937 0.041765
11.84 0.012675 0.009507 0.006465 0.028649
14.43 0.008743 0.006533 0.004130 0.019407
17.58 0.005956 0.004399 0.002566 0.012922
21.42 0.003975 0.002864 0.001516 0.008356
26.10 0.002568 0.001760 0.000811 0.005140
31.79 0.001570 0.000968 0.000339 0.002877
38.74 0.000859 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 afios

vr(a) p(50) p(100) p(150)
1.11 2.209613 1.0000Q0 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 0.999999 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 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 0.986395
14.43 0.019407 0.621049 0.856396 0.945581
17.58 0.012922 0.475914 0.725334 0.8356051
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 8. Comparaclén de tasas de excedenclas considerando
la incertidumbre y el caso determinista.

vit{a)

| vi2(a)

via(a)

vit(a)

vr(a)

O~ AN LWNNDN - ==

11
.35
.64
.00
.44
.97
.62
.41
.37
.55
.98
.72
.84
.43
.58
.42
.10
.79
.74
.20
.51

CO0O00O000O0OO0O0O0DOODODOO0O000OO0O

. 696204
. 606273
.512822
.419202
. 332356
. 257263
. 194203
. 143933
-105139
. 075720
. 054170
. 038527
. 027259
.019132
. 013401
.009314
. 006432
.004389
. 002954
.001950
.001260

OO0 00000 CO0O0DO0OD0CODOQOO0OO0OO0O0C0OO

.574604
. 486629
. 400622
. 319267
.247788
. 188664
. 140809
. 103683
. 075589
.054518
.039161
. 028001
.019882
.014058
. 009869
.006876
.004728
.003210
.002132
.001386
. 000873

=RaeRNeNoNojololeRolealeNolNeNallelNeNe el el

. 089942
. 883209
.692836
. 524137
. 384897
.276928
. 194797
. 135046
.092578
.062730
. 042325
. 028290
.018919
.012549
.008311
.005442
.003538
.002261
.001422
. 000871
.000519

. 360750
.976112
. 606281
. 262607
. 965043
. 722856
. 529810
. 382662
. 273307
. 192970
. 135657
.094819
. 066060
.045740
.031582
.021634
.014698
. 009860
. 006509
.004207
. 002653

COO0O0QOO0O0O0COOO0O0O0ODOO00O =N

. 209613
. 545461
. 083948
. 755369
.526245
. 368236
. 257027
. 179490
. 125317
.087065
.060433
. 041765
. 028649
. 019407
.012922
.008356
.005140
. 002877
.001278
. 000350
. 000000

OCO0O00000000O0D0O0O0CO0O0OO LN




Tabla 9. Valores de costo total/inlclal

a vir{a) C1/C1
1.11 2.36075 948.0201
1.35 1.976112 794.8853
1.64 1.606281 647.8578
2.00 1.262607 511.55%65
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
11.43 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

£




fig. 1 Croquis del problema sismico en Tajimaroa
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fig. 2 Tasas de excedenclas de magnitudes
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fig. 5 Efecto de la incertidumbre en
la aceleracion maxima
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fig. 6 Valor optimo de a
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! GROUND MOTION ON STRATIFIED ALLUVIAL DEPOSITS FOR
INCIDENT SH WAVES

+ By MIGUEL A. BRAVO, FRANCISCO J. SANCHEZ-SESMA, AND
FRANCISCO J. CHAVEZ-GARCIA

ABSTRACT

A boundary method is applied to study the response of a two-dimensional
horizontally stratified deposit of arbitrary shape under the incidence of SH waves.
The procedure combines the line source method with a discrete wavenumber
representation for the stratified part in terms of propagator matrix. Comparison
of results for a circular, nonhomogenecus 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 wavelet clearly
shows important effects due to lateral heterogeneity.

INTRODUCTION

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

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

A recent case history was offered by the 19 September 1985 Michoacan, México,
earthquake. The combination of site effects in the lacustrine basin with an anom-
alous flux of energy from a distant source {Singh et al., 1988) was of disastrous
consequences in MEXICO Clty The damaged areas of the cn;y In _th_ﬂﬂijisti

that t.he basm geometry played an 1mp0rtant role in Lhe pattern of destructlon
Many aspects of the problem have to be studied to understand what happened and
to acquire valuable information applicable to hazard mitigation.

The seismic response of stratified soils with lateral irregularities has been studied
by many authors (e.g., Aki and Larner, 1970; Trifunac, 1971; Sanchez-Sesma and
Esquivel, 1979; Bard and Bouchon, 1980a, b; Dravinski, 1982a, b). Until very
recently, inodels 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).

1
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In the Aki and Larner (1970) method, the diffracted and refracted fields are
represented by superposition of plane waves of unknown complex amplitudes
propagating in many directions. Inhomogeneous plane waves are allowed. The total
motion is obtained through integration over horizontal wavenumber. Under the
assumption of horizontal periodicity of the irregularity, the integral is replaced by
an infinite sum. Truncation of this sum and application of the interface conditions
of continuity of stress and displacement lead to a system of linear equations for the
unknown complex coefficients. This method has found many applications in seis-
mology, due mainly to its flexibility to model elastic field (see, e.g., Bouchon, 1973;
Bouchon and Aki, 1977a, b; Bouchon, 197%; Bard and Bouchon, 1980a, b; Bard,
1982; Campillo, 1983; Bard and Bouchon, 1985; Bouchon, 1985; 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; Joyner, 1975; Harmsen and Harding, 1981, Ohtsuki et al., 1984; Virieux,
1984). In particular, they can be used to study quantitatively the mechanisms of
conversion of body waves into surface waves in irregular or dipping soil interfaces.

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

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

In this paper we deal with the two-dimensional antiplane response of a horizon-
tally stratified alluvial valley of arbitrary shape under incidence of harmonic SH
waves. [t has been shown (Sanchez-Sesma ¢t al.. 1982) that a representation in
terms of homogeneous plane waves is complete 1n a bounded domain for the scalar
problem. Therefore, we use a discrete wavenumber representation to construct the
fields within the valley. In the case of parallel lavers. this can be done in terms of
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Haskell’s propagator matrices (see, e.g., Aki and Richards, 1980). The diffracted
waves in the half-space are constructed with a set of Hankel functions with
singularities located outside the region of interest {see, e.g., Sanchez-Sesma ‘and
Esquivel, 1979; Sanchez-Sesma, 1981). Boundary conditions of continuity of dis-
placements and tractions along the common boundary of the valley and the half-
space are satisfied in the least-squares sense. Some numerical examples are given
to illustrate the method. Comparison of results with those obtained with the finite
element method (Bielak, personal communication, 1987) shows excellent agreement.
Time domain results for the incident Ricker wavelet show important effects due to
lateral heterogeneity.

FORMULATION OF THE PROBLEM

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

- v o
- ﬁ + Ez—‘ + k=0 (1)

where k& = /8, w = circular frequency, 8 = Vu/p = shear wave velocity, x = shear
modulus, and p = mass density.

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

N
ve =0+ Y A,G. : (2)

n=]

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

| £ LN L 3\
[ ————— ) S 7 Ty 7 S ¥ R ——
G.="- Ho'z'(-— r,.) + Hum(— rﬂ') (3)
4 Be Be ]
N i), % T m«%z///j,@ x
7 R 4

o rar, il
P

Il

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

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

M .
Up = 2 Bmtl(kmy z, W)exP(—ika) (4)
ma=M

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

v =1 (k, z, w)exp(—ikx) (5)
and
Ju .
g — = bk, z, w)exp(—ikx) {6)
9z

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

[[ P ll
i -rew ] "

It follows, from the repeated application of equation (7), that
P(z, z20) = P(2, 2-)P(2-1, z-2) -+ Plzy, 20) (8)

for z, 2 2 Z 2,_,, that is, for z in the jth stratum. The propagator matrix for
homogeneous media is given by

(9)

PGz zj_l)=[cosn,(z.'—zu) {n,u,) 'sin n,-(z——zo)]
' —n; ;810 1, (2 — 24) cos n;(z2— 2¢)

where n; = Vw?/8,* — k,° In the above expressions, u, and 3, stand for x and 8 in

the jth stratum. The form of equation (7) guarantees satisfaction of continuity of

stress and displacement between adjacent layers. To satisfy the boundary condition

at the free surface, it suffices to make {; = 0 at z = 0. Without loss of generality, we
make [, = 1 at the free surface. .

It can be seen from the foregoing discussion that v, and vy are constructed so as

to satisfy every boundary condition of the problem except those at the interface
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dR = JE. These can no longer be satisfied analytically and require a numerical
treatment.

NUMERICAL SOLUTION

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

2
€=~f {IUE—IM|2+C }ds uO)
aR

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

dvg BUR
ME— _ T HR .

on an

de
=0 =L N (11)
and
% _o0 m=-M, -M+1,---. M (12)
aBm*_ » ) ] y

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

obtained with the structure
a; a2 Aa b,
= 13
[021 022][Bm:| {bz] (13)

where a,,, a3, a2, and a;; 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

any = f (GI.Gn + Cﬂb‘z %G a—G—") ds, Lbn=1-..,N (14)
agg dn--dn- ———
G a
a2 = (an)r = —f Gi*lne*~" + Cuppn 6_, P (tlelk"'x) ds,
aR an dn
=1 ..., N (15)

and

al,* dl.
ap = j iq*im+C#R2i(""") dS. ¢ m=-M, ... M (16)
3R dn dn

b, and b, are vectors of orders N X 1 and (2M + 1} x 1, respectively, and are given
by
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3G,* du®
by, = _f Gltuto) + C,uEZ i v dSr | = 1, ---, N (17)
IR an  dn
and
al » au(m
= &, 10) . 9 = - ‘e
b2 J;R (lq v + CURLE an 3n ) dS, q M, , M. (18)

In equations (15}, (16}, and (18), I, = {, (2, k,x}exp{—ik,x), lm = 1, (2, knx)exp(—ikmx)
and the asterisk means complex conjugate. Integrals in equations (14) to (18} are
calculated with a Gaussian rule {Abramowitz and Stegun, 1970).

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

EXAMPLES

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

J=m+u€,0§z§a (19)

o AR

IR x

s |

|
'

i

FiG. 2. Semi-circular stratified deposit considered for comparnison of results with Bielak (personal
communication, 1987),
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where a = radius of deposit, uo = 0.08333, and gk, = 0.1666. A constant ratio
pr/pe = 0.6666 was considered. Comparison is made for a normalized frequency
¢ = 0.5, given by n = wa/w8¢. 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 NV = 20 in E and M = 21 in R. To perform the integrals
in equations (14) to (18), the length of the boundary dR = dE was divided in 10
"segments. A Gaussian rule of three points was used in each one. Figure 3 shows
results obtained with both methods for incidence angles 0° and 60°, respectively.
The agreement is excellent.

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

B:/Be =lzll oi/pe = %
Bo/Be = 3§ p2/pe = 0.85.

Figures 5to 7 present results for three mc:dence angles, 0°, 30°, and 60°, and three |
normalized frequencies (1 to 3). It can be seen that, as frequency increases, the »

5 15
'

L] 4 s
o 8
® @
8 8
w 3 =
$ 3
3 H
= =
E £
4 2 o

1

o 1 L 1

-1 -0% o} 05 } a
x/a
W e e—m—— L FEM_ . a—— This meibhad - — — _ [ . ——— - -

FiG. 3. Amplitudes of horizontal displacement on a semi-circular nonhomogeneous deposit. Normal-
ized frequency is n = 0.25 and incidence angles are # = 0* and 60°. Comparison of results with those
obtained by Bielak (personal communication, 1987).

+ \'Purubolo

F1G. 4. Stratified deposit with a parabol:c boundn dR = JE. Ratios of velocities of S wave and masa
densities considered here are: 8,/8s =}, B2/8x = } and p,px = 1, p./pe = 0.85. Viscous damping in strata
is §, = 0.05 and &, = 0.02.
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10

Amplitudes

FiG. 5. Displacement amplitudes on the surfece of the parabolic stratified deposit of Figure 4.
Normalized (requency is n = 1.0, and incidence angles are ¢ = 0°, 30", and 60",
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Fi16. 6. Displacement amplitudes on the surface of the parabolic stratified deposit of Figure 4.
Normalized frequency is 5 = 2.0, and incidence angles are ¢ = 07, 30°, and 60°.
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x/a
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FiG. 7. Displacement amplitudes on the surface of the parabolic stratified deposit of Figure 4.
Normalized frequency is n = 3.0, and incidence angles are 8 = 0*, 307, and 60",
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displacement pattern grows in complexity. Thus, while amplification is maximum
for wavelengths comparable to the characteristic dimension of the irregularity,
spatial variation of displacement is more important for higher frequencies.
Transfer functions versus dimensionless frequency were also calculated for model
of Figure 4 and normal incidence at points x/a = 0.0, 0.4, and 0.8. These are shown
in Figures 8 to 10, together with response for the corresponding one-dimensional
models (infinite horizontal layers models with thicknesses equal to those under
each point). Comparison of results reveals significant differences. In all three cases,
the two-dimensional model presents additional resonant frequencies with respect
to corresponding one-dimensional model. Clearly, lateral confinement increases the
complexity of the response, which is more evident near the edges of the deposit.

Amplitudes

—— —— -0 Modei 2-D Model

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

10

2]
T

I
L
1

Amplitudes

‘]7

— —— -0 Maoge! 2 D Model

FIG. 9. Transfer function versus dimensionleas (requency at station x/a = 0.40 for vertical incidence
of SH waves on the parabolic stratified deposit of Figure 4, Comparison of results with those of the
corresponding one-dimensional model 13 shuown
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Fi1G. 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 results with those of the
correaponding one-dimensional model is shown.
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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 (at right) are referred to the maximum amplitude
of Lhe corresponding response for the pulse on the aur{ace of the half-space (top pulse).

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

'u(z)=i‘[ f(w)v(w)e™ do (20)

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

. f(t) = (A — Blexp(—A) (2D

where A = n%(t — £,)?/t,%, B = n21,%/t,% t, = characteristic period of the pulse, and
t, = abscissa of the minimum value of the pulse. Here, the value ¢,/t, = 0.1983 was
chosen.

Computations were done with the Fast Fourier transform algorithm with a cut-
off frequency fn.. = 1.88g/a. Figures 11 to 13 show time domain results for incidence
angles ¢ = 0°, 30°, and 60°, respectively. The values ¢, = 1 sec, 2 = 1600 m, and Bg
= 2000 m/sec were used. Displacement amplitudes are compared with the free-field
amplitude of the pulse in the surface of a homogeneous half-space. Large amplifi-
cations are observed in the middle of the deposit for normal incidence while for *
oblique incidence they occur near the edge of the incident side. )

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

‘/\ﬁ Amp. 1 000
Statien | 936
t/avQ.8

! 606
o8

1, 1n 8

Fi1G. 12. Time response for a Ricker pulae at several statiuns of the parabolic stratified deposit of
Figure 4. Incidence angle is # = 30° Amplificatin factors {at right) are referred to the maximum
amplitude of the corresponding response for the pulse un the surface of the hall-space (top pulse).
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FiG. 13. Time response for a Ricker pulse at several stations of the parabolic stratified deposit of
Figure 4. Incidence angle is # == 60°. Amplificaticn factors (at right) are referred to the maximum
amplitude of the corresponding response {or the pulse on the surface of the half-space (top pulse).

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

CONCLUSIONS

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

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

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

assessment ol seismic risk is pointed out.

Key Words: strong ground motion., site eflects

INTRODUCTION

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

Local conditions can generate large amplifications and
important spatial variations of seismic ground motion.
These effects are of particular significance tn the
assessment of seismic risk, in studies of microzonauon. in
planning and in the seismic design of important facilues
{Esteva, 1977; Ruiz, 1977). In particular, local
irregularities can be relevant in calculating the seismuc
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 effect of soil conditions in ground motton has been
observed in well-documented earthquakes (Sozen et uf
1968; Jennings,' 1971) and in regression analyses of sirong
motion data. For instance, there is significant evidence
that subsurface topography, i.e., lateral heterogeneities. are
related to localized damage distribution 1n the Skopje.
Yugoslavia earthquake of July 26, 1963 (Poceski, 1069} It
has been suggested that focusing of the wave energy. by
irregular interfaces, generated large motion ampiification
in limited zones of the city (Jackson, 1971). The same can
be said of the recent destructive Michoacan earthguake of
September 19, 1985. In this case the combination of site
effects with a continuous flux of energy from a dJistant
source was of disastrous consequences in Mexico City
The phenomenon of local amplification in sedimentary
basins has been related to the formation of caustics Rial.
1984}. Damage statisitics of buried utility pipes in the
Miyagiken-OKki, Japan earthquake of June 12, 1978 have
shown spectacular increase in the number of wrurred
failures near the cut-and-fill boundary of a newh
developed area (Kubo and Isoyama, 1980). Such damage
has been associated with failures of the ground (Irikura.
personal communication).

Topographical effects have been invoked 10 explain the
high acceleration recorded at the Pacoima Dam (1 2% g
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during the San Fernando, California earthquake of
February 9, 1971 (Trifunac and Hudson, 1971; Boore,
1973). For the aftershocks of the same earthquake, Davis
and West (1973) in a series of observations have found
sigruficative local amplifications due to topographical
rehel. In a field study in the Appalachian Mountains using
distant mine blasts as sources, average amplitude ratios

- between mountatn top and valley sites were determined

(Gnffiths and Bollinger, 1979). These average ratios
showed that the seismic wave amplitudes at the crests
were amplified by factors from 1.7 1o 3.4. In Fig. 2 three
seismograms for the same event in the Powell Mount;,
area are shown. The positions of recording sites are a:?;
displayed in the figure. Dealing with destructive
earthquakes, cvidence shows that damaging effects tend
Lo imncrease where steep relief or complicated topography

Fig {
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i hedge . and (c) a lift-line system

124 Sod Dvnumics und Furthquuke Engineering 1an™ L & N, 1



Valley away from source |BC1)

|

, i
t

L) A

T

00 os 1O
O P S Rt

s

Fig. 2. Seismograms ai three stations at the Powell
Mountain area and location of the recording ies
Epicentral distance was about 30 km. Topographic contour
interval is 200 fi (61 my(Afier Griffiths and Bollinger 10~

N0 VERTICAL §RASSIRATION

Site effects on strong ground motion: F. J. Sanchez-Sesma

is present. Recent case histories were offered by the
November 23. 1980 Southern lItaly earthquake, where
topography related increments of up 1o 2 degrees in the
MSK intensity scale have been observed (Siro, 1982).
As pointed out by Trifunac (1980). the strong
earthquake shaking of interest in earthquake engineering
falls in the frequency range from about 0.1 Hz to about
20Hz and since the seismic wave velocities near the
earth's surface lie in the range from about 0.1 km/s to
about 3 kmy/s, it can be seen that the corresponding wave
lengths are from tens of meters to tens of kilometers.
Thus, the topographical and geological 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 1o study
their effects should be considered in terms of the wave
lengths associated with the periods of motion which are
more important for a particular analysis. For a 1all
building, a dam or a bridge, for example, these local site
dimensions might be of several kilometers. On the other
hand, for stff structures or small buildings, these
dimensions can be from tens to hundreds of meters.
Although recent work has emphasized the physical

understanding of site effects so that quantitative
predictions can be made (Boore, 1983a), there 1s still lack
of criteria for dealing with the problem taking ino
account source, path and local conditions. Acuve
research s needed to predict more accurately the local
effects. given the source parameters. Indeed, 1t 1s
encouraging the recent progress on strong motion
prediction using mathematical modelling techmques
(Aki, 1982). Much of the research is concentrated on the
understanding of fault mechanics and wave propagation
in the Earth. It is generally accepted that high [requency
radiation, which controls accelerations. comes from very
localized parts of the fault. A powerful asymprouc theory
of high frequency radiation has been recently developed
{Madariaga, 1983). Applications of the theory are coming
{e.g., Bernard and Madanaga, 1984). However, it should
be noted that the foci of future earthquakes are not
known: their location, mechanism and' amount of
released enmergy can only be speculated in terms of
regional seismicily models (Esteva, 1976) On the other
hand, the knowledge of geological details 15 generally
small to justify the use of very refined models of wave

probabilistic framework. A promising approach seems to
be the use of integral measures of intensity such as Anas’
{1970) combined with stochastic descriptions of the input
{Boore. 1983b) and simplified models of the local
trregularities (Sanchez-Sesma et al., 1986).

The aim of this work is to review the problem of
calculating the effects of topographical and yeviogwal
irregularities pn ground motion given some hnd of
seismic waves as input. For this purpose the .urrent
formulation of the problem, the known analvinal
sofutrons and some of the available numerical methody
are briefly discussed. Itis hoped that this work coukd «rve
to stimulate discussion and interest on the proriem

FORMULATION OF THE PROBLEM

There 1s no doubt that the source mechaninm goserae '
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Fig. 3. Half-space with irregular surface and incideni
elastic waves

way in which the released seismic energy is radiated in
space and time. However, seismic waves, once emitted by
the source, are dependent on the mechanical properties of
earth materials and the heterogeneities 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
lengths can generate significant amplifications and spatial
variations of ground motion (Boore, 1972b).

Plane waves are reflected back and refracted forward as
they arrive at a plane interface. The amounts of reflected
and transmitted energy depend on the mechanical
properties of the media involved. Reflecuon 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 1o solve a boundary value problem
for the governing equations of linear elasticity (e.g.
Achenbach, 1973; Aki and Richards, 1980).

To fix ideas, consider an elastic, homogeneous and
isotropic half-space with an irregular surface as shown in
Fig. 3. Under incidence of ¢lastic waves the irregularity
will difrract the incident waves (diffraction is frequently
called scattering). Diffracted waves must satisfy, together
with incident waves, the governing equations (Navier
equations) and the boundary conditions. Moreover, the
diflracted fields must satisfy the Sommerfeld (1949)
radiation condition at infinity, which means that the
diffracted fields must scatter to infinity; i.e., no energy
may be radiated from infinity into the irregular region.
The Sommerfeld radiation condition has been extended
to elastic wave fields by Kupradze (19635).

ANALYTICAL SOLUTIONS

The simplest problems in elastic wave diffraction are the
two-dimensional $H-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 for the diffraction of SH-
waves by canyons and alluvial valleys with semi<circular
{Trifunac, 1971, 1973) or semi-¢lliptical shapes (Wong
and Trifunac, 1947a,b). Even with these simple models of
local irregularities, complicated interference patterns
were found and the calculated surface displacement fields
varied strongly in space (see Fig. 4). Results are very
sensitive to incidence angle and frequency. Results for
alluvial valleys show the importance of the two-
dimensional behaviour gives much larger amphficauons

than those obtained from unidimensional calculations.
These analytical solutions have shown the importance of
the problem and they provide a check for numerical
procedures.

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

For the more difficult cases pf P- or SV-incident waves
the orthogonal wave functions developed in classical
physics are not separable for the half-space surface due to
the coupling of boundary conditions. Lee (1982)
overcame this difficulty for a semi-spherical canyon by
expanding the spherical wave functions into a power
series which matched all the boundary conditions
successfully. However, this approach limited to small
frequencies. -

Under additional simplifying assumptions other
analytical solutions have been obtained using
orthongonal wave functions. For an acoustic medium
exact expressions for the scattered fields generated by
incidence of P-waves on canyons of semi<circular and
semi-spherical shapes have been obtained (Singh and
Sabina, 1977). The results however, are of small utility
because the acoustic assumption can hardly be met in real
cases. The problem of vertically inciddent P-waves upon a
semi-¢llipsoidal three-dimensional scatterer has been
solved exactly for an elastic medium in which horizont-
displacements are restricted. Results for vertic
displacement are in reasonable agreement with those
from more reliable computations for a truly elastic
medium (sce e.g. Sanchez-Sesma. 1983). This is illustrated
in Fig. 5.

Under the assumption of small-slope irregularities a
perturbation solution has been obtained for the elastic
scattered field by two-dimensional geometries (Gilbert
and Knopofl, 1960). The approximation is based on
replacing the irregulanty by an equivalent stress
distribution. An application of this method by Hudson
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Fig. 5. Displacement amplitudes in a semi-ellipsordal
surface cavity under vertical incidence of P waves. Yertical
displacements are compured for a simplified ¢lustic medium
in which horizontal motion is restricted. Comparison is
procvided with computations for a truly elastic medium

{1967) deals with small-slope 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

Sue effects on strong ground motion: F. J. Sanche=z-Sesma

explicitly upgoing waves. Then, even if the representation
in terms of plane waves is complete, convergence 10 the
true soiution can be very slow. The total motion is
obtained from integration over horizontal wave
number. 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 in the wavenumber domain lead to a system
of linear equations for the complex scattering coefficients.
This method has been applied by Bouchon {1973) to
study the eflects of two-dimensional irregular
topographies on ground motion for incidence of SH, 5V
and P waves. Figure 6 shows some results. An extenston
of the method has been advanced by Bouchon and Aki
(1977a.b) to represent with this discrete-wave-number
technique near source setsmic fields 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,
1680a.b) under incidence of SH, P and SV waves. The
Aki-Larner technique has been used by Bard (1982) to-
analyze the effects of two-dimensional elevated

- topography on ground motion. An additional extension

of the methed is due to Bouchon (1985) in which upgoing
waves are explcilly included in the analysis, thus
eliminating the restriction of small-slopes. Calculations
for irregular lavered media show a very good performance
of the extended method (Campillo and Bouchon, 1985).
The method has been used to model the fields generated
by real faults (Bouchon, 1979; Campillo, 1983). It can be

as Iarge as 25° or 30° (Hudson and Boore, 19801

restrictions on the slopc of the |rregu1arny It 1s 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 Willis, 1975, 1977). Although the method is
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limited to very small frequencies, results are in quahitative
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, it 1s assumed
incidence of a plane single-frequency. The diffracted field
is represented by superposition of plane waves of
unknown complex amplitudes propagating . many
directions. Inhomoegeneous plane waves are allowed The
method is restricted to small-slope irregulanties for
numerical reason only because it does not include
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Fig 6. Normalized displacement amplitudes n he
surtdce of u ridge under incident SH waves. (After Bevw hon,
Iv™i)
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Fig. 7. Generation of surface Rayleigh waves by surface
irregularities. In both cases the incident field consists of SV
waves. (After Ohrsuki, et al., 1954)

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

The hnite difference method is also a powerful tool in
elastic wave propagation studies (Alterman and Karal,
1968; Boore, 1972a). It has been applied 1o model two-
dimensional irregular interfaces (Boore er al., 1971) and
ridges (Boore. 1972b) in the SH case and also for incident
P and §V-waves upon a sedimentary basin (Harmsen and
Harding. 1981) and a step-like topography (Boore ¢t al..
1981). Interesting results have been found concerning the
significant generation of Rayleigh surface waves by lateral
irregularities. Recent work by Ohtsuki and coworkers
(Ohtsukiand Harumi, 1983: Ohtsuki ez af.. 1984a; 1984b)
confiem 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 flan
and Bond (1981) give good agreement with experiments.
It is found that the amplitude of the scattered Rayleigh
wave is, as expected, dependent on incidence angle A
finite difference analysis of axisymmetnc topographical
irregulanties has been presented to study the eflects of
vertically incident shear waves (Liao er al., 1980). Spectral
ratios were obtained and comparison with observations
gives reasonable agreement. The finite difference method
is theoretically unlimited to modet details and nonlinear
behaviour of matenals, but the size of the problem can
easily exceed the capacity of major computing facthities

The finie element method also allows a detuiled
description of site topography and layering. Wrih this
method 1t 1s possible 1o calculate the response of two-

128 Sou Dyrumics und Eurthyuuke Engineceing. Dev™ Lo

dimensional soil configurations with truly nonlinear
stress-strain relations (Streeter er al., 1974: Joyner and
Chen, 1975; Joyner. 1975). The major disadvantage of the
method is its low-frequency limit and high cost. Usual
real time analysis must be shortened to avoid t.
reflections from the artificial boundaries. The use of
dilferent transmitting techniques can reduce the spurious
waves to some extent {e.g., Smith, 1974, 1975: Ayala and
Aranda, 1977; Clayton and Engguist, 1977; Castellanj et
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 and Langasse, 1984). Finite
elements have been used Lo treat problems of irregular
layering (Lysmer and Drake, 1972; Drake, 1972 Ayala
and Aranda, 1977) and 1wo-dimensionat topographical
irregularities (Castellani er al., 1982) under idealized
conditions. Nevertheless, a realistic wave analysis can be
very costly.

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

An extension of ray theory based on a paraxal
approximation of the clastic solution has been recently
used to study many problems of wave propagation n
inhomogeneous media (e.g., Nowack and Aki, 1984;
Madrniaga, 1984). These solutions are called Gaussian
beams because of the Gaussian shape of the wave
amplitude around a centrai ray. The high frequen
character of Gaussian beams place them as a .
promising tool to study site effects on strong grounu
motion.

Experimental techniques can be very useful an
describing topographical or layering site effects Using
polyurethane foam models King and Brune (1981} were
able to obtain results for sedimentary basins. Excellent
agreement was found with analytical solutions.

In recent years boundary methods have ‘gamed
increasing popularity. This fact is mainly due to the
availability of high speed computers. Boundary methods
are well suited 1o deal with wave propagation problems
because they avoid the introduction of fcttivus
boundaries and reduce by one the dimensionality of the
problem. These facts yield numerical advantages
Moreover, boundary methods can be used together with
the finite element method {Zienkiewics et af . 19771 Then,
the region modelied with finite elements can be smaller
{e.g.. Ayala and Gomez, 1979; Shah et al.. 1982

There are two main approaches to the formulation of
boundary methods: one is based on the use of baundary
integral equations (Cruse and Rizzo, 1968a4.b. Brebbuia,
1978: Cole et al., 1978; Alarcon et al.. 1979). and the vther,
on the use of gomplete systems of solutions tHerrers and
Sabina, 1978: Herrera. 1980a). The scattermyg «f i idem
SH-waves from two-dimensional irregular topographme
has been formulated with integral equations by W.ong
and lennings {1975} for arbiranly shaped canv.:n e
profiles and by Sills {1978) for ndges and mised hapw
This method has been applied with suceess 10 cshoui
the effects of a dipping layer of alluvium 0 '
Jisplacement field due 1o a SH-wave suurce onrhe it ace

.
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Fig. 8. Displacement amplitudes on the surfuce of a
triangular canvon with 45° slopes for different incidence
angles and normalized frequency n=0.5, incidence of SH
waves

x/a

Fig. 9. Displacement amplitudes ar the free-surface
Semi-elliptical alluvial valley. Incidence of SH wates wuh
angles O und 60 degrees. Normalized frequency n=1r5

(Wong er al.. 1977). Results compare favourably with
observations during a full-scale low-amplitude pro-
pagation test. A po\herl'ul approach whlch combmcs the

Site effecis on strong ground motion: F. J. Sanchez-Sesma

general way, with single or multipolar 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. He
suggested a procedure which improves the solution
numerically. A general framework for the method is given
by a recent algebraic theory of boundary value problems
{Herrera, 1979, 1980a,b; 1984). Figures 8, 9 and 10
tllustrate typical results for incidence of SH-waves. Figure
11 shows the amplitudes of vertical and horizontal
displacements in the surface of a semicircular canyon for
incidence of Rayleigh waves. Results are displayed for
three different frequencies n = 2a/+, where 4 = wavelength
“of the incoming waves.

The approach has been extended to three-dimensional
problems (Sanchez-Sesma. 1983; Sanchez-Sesma er al.,
1984). The case of incident elastic P, SV and Rayleigh
waves upon axisymmetric irregularities on the surface of
an elastic half-space was formulated using an azimuthal
decomposition. The diffracted fields were constructed
with multipolar solutions of the reduced Navier
equations in spherical coordinates (Takeuchi and Saito,
1972; Aki and Richards, 1980). For a semi-spherical
alluvial deposit and vertical incidence of P-waves a very
large amplification was found as compared with the flat
layer problem. In Figs 12 and 13 the amplitudes of
displacements are shown for two three-dimensional
problems. In both cases incidence of P waves is assumed
with normalized frequency 5, =wa/nfi=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
ndge 1s given by :=—h{{1+28°-3%), where
Haixteyiat<l.

CONCLUDING REMARKS

The 1nfluence of topographic and geological irregulariues
on seismic ground motion has been briefly discussed and
some of the available methods to deal with the problem

—dn

boundary

m time has been presented (Colc et ul |97‘H for
elastodynamic problems. The performance of the method
was found to be good in a simple numerical problem A
boundary method has been developed and apphed 10
solve two-dimensional scattering of harmonic clasix
waves by canyons (Sanchez-Sesma, 1978, 1981, Sabina ¢t
al.. 1979 Sanchez-Sesma and Rosenblueth. 1979, Waong,
1979, 1982; England er al., 1980; Sanchez-Sesma o1 uf .
1982a; 1985), alluvial deposits {Sanchez-Sexma and
Esquivel, 1979: lze et al.. 1981: Dravinski, 1982a.b. 19x
and ndges (Sanchez-Sesma and Esquivel, 1980. San her-
Sesma et al., 1982b) for different types of waves und
shapes of the scatterers. The method conwusts d
constructing the scattered fields with linear combinatiias
of members of a complete family of wave functions
(Herrera and Sabina, 1978: Herrera. 1984). These families
of functions. which are solutions of the goserming
equations of the problem. can be constructed in 4 rery

-
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Fig. {. Amplitudes of vertical and horizontal

displacements at the free-surface. Semicircular canyon.
Incidence of Rayleigh waves with normalized frequencies
7, =0.5.0.75, 1.0 (Poisson ratio (.33)

Fig. [2. Surface displacement amplitudes. Semi-sphericui
canyon under incidence of P wares with incudence unyle of
60° and normalized frequency n, = 1.0 (Poisson runo o 25
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Fig. 13. Surface displacement amplitudes. Axisymmerric
ridge with hja=0.5. Incidence of P waves with incidence
angle of 30° and normalized frequency n, =11 (Poisson
ratio 0.25)

were reviewed. They have been used to siudy vanros
aspects of local effects. Discrete wave number and
differences allow the modelling of various type.
irregularities and provide physical understanding of site
effects as they are aimed to produce time signals of the
response. With the advent of supercomputers their
capabilities are being extended both in the compleuty of
the problems and in the possibility of dealing with high
frequency signals. Ray methods including the use of
Gaussian beams seem to be powerful tools 1o deal with
high frequencies. On the other hand. boundary methods.
which allow the study of three-dimensional local features,
are still in the development stage. It 1s hoped that a
comparative study among the various methods will define
inaclear way the advantages and limitations of each one

There is no doubt that local condions play an
important role in the spatial vanation of ground shaking
and should be explicitly considered in the design of some
important facilties, as well as in microzoning However,
seismic hazard involves also the effects of source
mechanism and path of seismic waves. Thus, 4 complete
description of the problem is needed.
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A review of some of the available methods to study the effects of site conditions on strong ground
motion is presented. The need of wnified treatment of source, path and side effects in the

assessment of seismic risk is pointed out.

Key Words: strong ground motion. site effects

INTRODUCTION

It has long been recognized that site eflects can
significantly affect the nature of strong ground motion In
some siluations, ground motion amplification can
adequately be inferred using simple one-dimensional
models. However, due 1o lateral variations, the problem
must be dealt with as a spatial phenomenon.

Local conditions can generate large amplifications and
important spatial variations of seismic ground muotion
These effects are of parucular significance n the
assessment of seismic risk, in studies of microzonation. in
planning and in the seismic design of important faciues
{Esteva, 1977; Ruiz, 1977). In particular.  local
irregularities can be relevant in calculating the seismic
response of long structures (see Fig. 1) like dams, bridyges
or life-line systems {e.g., Esquivel and Sanchez-Sexma.
1980; Ruiz and Esteva, 1981).

The effect of soil conditions in ground motion has been
observed in well-documented earthquakes (Sozen »1 al
1968: Jennings*1971)and in regression anaiyses of strong
motion data. For instance, there is significant evidence
that subsurface topography, i.e., lateral heterogeneities. are
retated to localized damage distribution 1n the Skopye.
Yugoslavia earthquake of July 26, 1963 {Poceski, [069) It
has been suggested that focusing of the wave enerygy.

during the San Fernando. California earthquake of
February 9, 1971 (Trifunac and Hudson. 1971; Boore.
1973) For the aftershocks of the same earthquake. Davis
and West (1973) in a series of observations have found
significative local amplifications due 1o 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
(Gniffiths and Bollinger, 1979). These average ralios
showed that the seismic wave amplitudes at the cresis
were amplified by factors from 1.7 10 34, In Fig 2 three
seismograms for the same event in the Powell Mountan
area are shown. The positions of recording sites are also
displayed 1n the figure. Dealing with destrucine
carthquakes, evidence shows that damaging effects tend
to in¢rease where steep relief or complicated topography

irregular-interfaces, generated jarge motio)
~in Timited zones of the city (Jackson,-1971).-The same van
be said of the recent destructive Michoacan earthquake of
September 19, 1985. In this case the combination of vite
effects with a continuous flux of energy from a Jdistunt
source was of disastrous consequences in Meuco City
The phenomenon of local amplification in sedimentary
basins has been related to the lormation of caustics Rul
1984). Damage statisitics of buried utility pipes in the
Miyagiken-Oki. Japan earthquake of June 12, 1974 have
shown spectacular increase in the number of wourred
fajlures near the cut-and-fll boundary of a newls
developed area (Kubo and Isoyama, 1980). Such dumage
has been associated with failures of the ground ilnikura,
personal communicauon).

Topographical effects have been invoked to evplain the
high acceleration recorded at the Pacoima Dam «1 ¢y,
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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 [taly earthquake, where
topography related increments of up 1o 2 degrees in t}
MSK intensity scale have been observed (Siro. 1982).

As pointed out by Trifunac (1980), the strong
earthquake shaking of interest in earthquake engineering
falls in the frequency range from about 0.1 Hz to about
20Hz and since the seismic wave velocities near the
earth's surface lie in the range from about 0.1 km/s to
about 3 kmy/s, it can be seen that the corresponding wave
lengths are from tens of meters to tens of kilometers.
Thus. the topographical and geological irregularities of
dimensions near 1o this range will have considerabie
influence on the corresponding waves. [t follows that the
extent and detail of local conditions required to study
their effects should be considered in terms of the wave
lengths associated with the periods of motion which are
more important for a particular analysis. For a 1all
building, a dam or a bridge, for example, these 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 effects so that quantilative
predictions can be made (Boore, 1983a), there is still lack
of criteria for dealing with the problem taking into
account source, path and local conditions. Active

- research is needed 10 predict more accurately the local
effects, given the source parameters. Indeed, it s
encouraging the recent progress on strong motion
prediction using mathematical modelling techniques
tAki. 1982). Much of the research is concentrated on th
understanding of fault mechanics and wave propagati
in the Earth. It is generally accepted that high frequency
radiation, which controls accelerations, comes from very
locahzed parts of the fault. A powerful asymptotic theory
ol high frequency radiation has been recently developed
iMadanaga. 1983). Applications of the theory are coming
te g.. Bernard and Madariaga, 1984). However, it should
be noted that the foci of 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 geological details 15 generally
small to justify the use of very refined models of wave
propagation, particularly for the high frequencies It 1s
then clear.n view of the mentioned uncertaintics. that the
problem of seismic risk assessment must be dealt within a
probabilistic framework. A promising approach seems to
he the use of integral measures of intensity such as Artas’
1970y combined with stochastic descripttons of the input
iBoore. 1983b) and simplified models of the lowal
irregularities (Sanchez-Sesma er al., 1986)

The wim of this work is to review the problem of
vahoulsting the effects of topographical and gevlogral
itregularities on ground motion given some had of
WCINMIC Waves as input. For this purpose the current
lormulation of the problem. the known analvteal
woluttens and some of the available numerical metheds
are bricfly discussed s hoped thatthis work could ~rve
to ~rrmulate discussion and interest on the ptohiem

FORMULATION OF THE PROBLEM

I Bere i novJoubt that the source mechanism ¢ove s "o
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Fig. 3. Half-space with irregular surface and incident
elastic waves

way in which the released seismic energy is radiated in
space and time. However, seismic waves, once emitted by
the source, are dependent on the mechanical properties of
earth materials and the heterogencities encountered in
their path. This is also true dealing with irregular local
conditions. Moderate changes in mechanical impedances
or irreguiarities with size comparable to incident wave
lengths can generate significant amplifications and spatial
vartations of ground motion {Boore, 1972b),

Plane waves are reflected back and refracted 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 diffraciion to
cvery change in the waves’ path that can not be described
as reflection or refraction. To study diffraction of elasuc
waves it is necessary to'solve a boundary value problem
for the governming equations of linear elasucity (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 irregularity
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. Lhe
diffracted fields must satisfy the Sommerfetd (1949)
radiation condition at infinity. which means that the
diffracted fields must scatter to infinity; ie., no energy
may be radiated from infinity into the irregular region.
The Sommerfeld radiation condition has been extended
10 elastic wave fields by Kupradze (1965).

than those obtained from unidimensjonal calculations.
These analytical solutions have shown the importance of
the problem and they provide a check for numerical
procedures.

A very simple result can also be obtained for two-
dimensional wedges of any angle under incidence of ptane
or cylindrical of SH-waves. Using a representation of the
solution given by Macdonald (1902} it is possible 10 show
that the amplification (or reduction) coefficient at the
vertex is given by 2/v, where va =internal angle of the
wedge (Sanchez-Sesma, 1985). Suprisingly, amplifi-
cations larger than 2/v were found in other regions of the
surface.

For the more difficult cases pf P- or § F-incident waves
the orthogonal wave functions developed in classical
physics are not separable for the half-space surface due to
the coupling of boundary conditions. Lee (1982)
overcame this difficulty for a semi-spherical canyon by
expanding the spherical wave functions into a power
series which matched all the boundary conditions
successfully. However, this approach limited 10 small
frequencies. ) -

Under additional simplifying assumptions other
analytical solutions have been obtained using
orthongonal wave functions. For an acoustic medium
exact expressions for the scattered fields generated by
incidence of P-waves on canyons of semi<ircular and
semi-spherical shapes have been obtained (Singh and
Sabina, 1977). The results however, are of small utility
because the acoustic assumption can hardly be met in real
cases. The problem of vertically incident P-waves upon a
semi-ellipsoidal three-dimensional scatterer has been
solved exactly 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 is itlustrated
in Fig. 5.

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

) ! L

ANALYTICAL SOLUTIONS

he -

The simplest problems in elastic wave diffraction are the
two-dimensional §H-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 obtatned for
geometries of the scatterer which allow separation of
variables (Mow and Pao, 1971). Using this method. ¢xact
solutions have been obtained for the diffraction of SH-
waves by canyons and alluvial valleys with semi<ircular
(Trifunac. 1971, 1973} or semi-<lliptical shapes {Wong
and Trifunac, 1947a,b). Even with these simple models of
local irregulanities, complicated interference patterns
were found and the calculated surface displacement fields
varied strongly in space (see Fig. 4). Results are ven
sensilive to incidence angle and frequency. Results for
alluvial valleys show the importance of the two-
dimensional behaviour gives much larger amplifications
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- 08 3 explicitly upgoing waves. Then, even if the representation
. in terms of plane waves is compiete, convergence to the

JﬁT-@-'_ W true solution can be very slow. The total motion ¥

Lo I obtained from integration over horizontal wav.

number. U'nder 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 in the wavenumber domain lead to a system
of linear equations for the complex scattering coefficients.
This method has been applied by Bouchon {1973) to
study the effects of 1wo-dimensional irregular
topographies on ground motion for incidence of SH, SV
and P waves. Figure 6 shows some results. An extension
of the method has been advanced by Bouchon and Aki
(1977a.b) to represent with this discrete-wave-number
technique near source seismic fields in a layered medium
s — with irregular interfaces. Another extension, now (o lime
n:=075 domain calculations, has been developed to study the
seismic response of alluvial valleys (Bard and Bouchon,
1980a.b) under incidence of SH, P and S¥ waves. The
3 ri"ﬂ'ﬂ"-' Aki-Larner technique has been used by Bard (1982) 1o~
analyze the effects of wo-dimensional elevated
topography on ground motion. An additional extension
of the method is due to Bouchon (1985) in which upgoing
waves are explicitly included in the analysis, thus
eliminating the restriction of small-slopes. Calculations
forirregular layered media show a very good performance
of the extended method {Campillo and Bouchon, 1985).
The method has been used to model the fields generated
by real faults (Bouchon, 1979; Campillo, 1983). It can be

Displacement amplitude

Displocement amplilude

u ~Truly elashe medium —
NG
P W

x/a

Fig. 5. Displacement amplitudes in a semi-ellipsoudal
surface caruy under vertical incidence of P wates. Vertical
displacements are computed for a simplified elastic medium
in which horizontal motion is restricted. Comparison is
provided with computarions for a truly elastic medium

Norrmahized displucement

ampliiude

(1967) deals with small-slope 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 25° or 30° (Hudson and Boore, 1980)

The method of matched asymptotic expanstons has no
restrictions on the slope of the irregularity. It is based n
matching the first terms of an outer expansion of the near
field with those of an inner expansion of the far field
{Sabina and Willis, 1975, 1977). Although the method is
limited to very small frequencies, results are in qualnative

Normalzed displucement
amplilude

agreement with observations. — " - : , -

NUMERICAL METHODS

A powerful technique has been developed by Aki and / /\\ .
Larner {1970} to treal scattering of SH-waves by irregular 1
interfaces. In the Aki-Larner method, it is assumed - T
incidence of a plane single-frequency. The diffracted field v t5n 4,

15 represented by superposition of plane waves of
unknown complex amplitudes propagating in many
directions. Inhomogeneous plane waves are allowed The Fiy A& Normalized displacement amplitudes in the
method is restricted to small-slope irregulanues for surhice of aridge under incident SH wares (After Buoudchon.
numerical reason only because it does not indlude i

Seed I orimioy and Earthquake Enginteering, [9X7 bol 4 N (B
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Generation of surface Rayleigh wares by surface
irregularities. In both cases the incident field consists of SV

Fig. 7.

wares. {After Qhtsuki, et al., [984)

used to model ground motion considering together the
effects of source, path and local conditions. However. the
numerical computations involved 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 irregular interfaces (Boore er al.. 1971} and

ridges (Boore, 1972b) in the SH case and also for inctdent
P and SV-waves upon a sedimentary basin (Harmsen and
Harding. 1981) and a step-like topography (Boore et af .
1981). Interesting results have been found concerning the
significant generation of Rayleigh surface waves by lateral
irregularities. Recent work by Ohtsuki and coworkers

dimensional soil configurations with truly nonlinear
stress-strain relations {Streeter et al., 1974: Joyner and
Chen. 1975: Joyner. 1975). The major disadvantage of the
method is its low-frequency limit and high cost. Usually,
real time analysis must be shortened to avoid the
reflections from the anificial boundaries. The use of
different transmutting techniques can reduce the spurious
waves to some extent (e.g., Smith, 1974, 1975: Ayala and
Aranda, 1977, Clayton and Engquist, 1977; Castellani er
al.. 1981; Liao and Wong, 1981}. Successiul criteria have
been developed for damping out the unwanted reflections
by means of nonuniform element size (Day, 1977) or by
combining finite clements with a boundary integral
representation of the conditions at the edges of the
studied domain (Franssens and Langasse, 1984). Finite
elements have been used to treat problems of irregular
layering {(Lysmer and Drake, 1972; Drake, 1972: Ayala
and Aranda, 1977) and two-dimensional topographical
irregulanities (Castellani et al., 1982) under idealized
conditions. Nevertheless, a realistic wave analysis can be
very costly.

Ray methods have also been used 1o study the ground
motion in sediment filled basins with irregular interfaces
fe.g.. Jackson, 1971; Hong and Helmberger, 1977. Lee
and Langston, 1983; Rial, 1984) or dipping layers {Ziegler
and Pao. 1984},

An extension of ray theory based on a parawal
approximation of the elastic solution has been recently
used to study many problems of wave propagation in
inhomogeneous media (e.g., Nowack and Aki. 1984,
Madriaga, 1984). These solutions are called Gaussian
beams because of the Gaussian shape of the wave
amphitude around a central ray. The high [frequency
character of Gaussian beams place them as a sery
promusing tool to study site effects on strong ground
motion.

Experimental techniques can be very useful In
describing topographical or layering site effects L sing
polyurethane foam models King and Brune [1981) were
able to obtain results for sedimentary basins Excellent
agreement was found with analytical solutions

In recent years boundary methods hiave ‘gained
increasing populanty. This fact is mainly due to the
availability of high speed computers. Boundars methods
are well suited to deal with wave propagation problems
because they avoid the introduction of ficutious

(Ohlsukland Haruml l983 Ohlsukleml I984a I9B-lbl

~differences and t'mtc elcmcnls Flgurc 7 dISp|d‘-S some
results which slow this important effect. For incidence of
P waves upon a surface slot the computations bv llan
and Bond (1981) give good agreement with experiments.
1t 1s found that the amplitude of the scattered Raxlergh
wave is. as expected. dependent on incidence angle A
itnite difference analysis of axisymmetric topographical
irregulanties has been presented 1o study the effects of
vertically incident shear waves {Liao et af.. |1980) Speciral
ratios were obtained and comparison with obsenanons
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 fauilities

The finite element method also allows 4 Jetailed
descripuion of site topography and layening With 1his
method it 1s possible to calculate the response of tao-
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boundanes and reduce by._ one thc dlmensmn.:]m ui_the
1 > 5 i ] auvaniiges
“orem er. boundarv methods can be used together with
the finite element method (Zienkiewics er af . 19771 [ hen.
the region modelled with finite elements can he «maller
(e 2., Ayala and Gomez. i1979. Shah ¢t af . 1982
There are two main approaches to the formulatin o
boundary methods: one is based on the use ol bundars
integral equations (Cruse and Rizzo, 19684.h Rrebbra
1978. Cole et al., 1978 Alarcon et al . 1979), and the -+iher
on the use of gomplete systems of solutions 1Herzer 1 and
Satina. 1978: Herrera, 1980a). The scattering 1 noulent
SH-waves from two-dimensional irregular 1oper i ues
has been formulated with ntegral equations »v Wy
and Jennings (1975) for arbitranly shaped .
profiles and by Sills (1978) for ndges and moved »oms
This method has been applied with success - o000
the cffects of a dipping laver of alluv.am
Jisplacement field due toa SH-wave source v me v
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Fig. 8. Displacement amplitudes on the surfuce of a
triangular canyon with 45° slopes for different incidence
angles and rormalized frequency n=0.5, wcidence of SH
waves
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Fig. 9. Displacement amplitudes at the free-surfuce.
Semi-elliptical ullucial valley. Incidence of SH wures w ih
ungles O and 60 degrees. Normalized frequency n=03

(Wong er al.. 1977). Results compare favourably with
observations duning a full-scale low-amplitude pro-
pagation test. A powerful approach which combines the
boundary integral equation method with finite Jifferences
in time has been presented (Cole er al.. 1978} for
clastodynamic problems. The performance of the method
was found to be good 1n a simple numerical problem A
boundary method has been developed and appled 1o
solve two-dimensional scattering of harmonic clastic
waves by canyons (Sanchez-Sesma, 1978, 1981 . Subwina er
af . 1979 Sanchez-Sesma and Rosenblueth. 1979. Wong.
1979. 1982: England er al.. 1980: Sanchez-Sesma o1 ul .
1982a: 1985), alluvial deposits (Sanchez-Sexma and
Esquivel. 1979: [ze er al.. 1981 Dravinski. 1932a.b. tosd)
and nidges (Sanchez-Sesma and Esquivel. 1980, Sunchez-
Sesma et al . 1982b) for different types of waves and
shapes of the scatterers. The method consnts of
constructing the scattered fields with linear combinations
of members of a complete family of wave funitions
(Herreraand Sabina. 1978: Herrera. 1984) These lamilies
of functions., which are solutions of the goverming
equations of the problem. can be constructed in a4 oo

Site effects on strong ground motioh: F. J. Sanche:z-Sesma

general way. with single or multipolar sources having
their singularities outside the region of interest.
Coeflicients of the linear forms thus constructed ar
obtlained from a least-squares matching of boundar
conditions. As pointed out by Wong (1982). the method
can be considered as a generalized inverse one. He
suggested a procedure which improves the solution
numericaily. A general framework for the method is given
by a recent algebraic theory of boundary value problems
(Herrera, 1979, 1980a,b; 1984). Figures 8, 9 and 10
illustrate typical results {or incidence of SH-waves Figure
11 shows the amplitudes of verucal and horizontal
displacements in the surface of a semicircular canyon lor
incidence of Rayleigh waves. Results are displayed for
three duferent frequencies = 2a/4, where 4= wavelength
of the incoming waves.

The approach has been extended to three-dimensional
problems (Sanchez-Sesma, 1983: Sanchez-Sesma er al.,
1984). The case of incident elastic P, §V and Rayleigh
waves upon axisymmetric irregularities on the surface of
an elastic half-space was formulated using an azimuthal
decomposition. The diffracted fields were constructed
with multipelar solutions of the reduced Navier
equations in spherical coordinates {Takeuchi and Saito.
1972; Aki and Richards. 1980). For a semi-spherical
alluvial deposit and vertical incidence of P-waves a very
targe amplification was found as compared with the flat
layer problem. In Figs 12 and 13 the amplitudes of
displacements are shown for two three-dimenstonal
problems. In both cases incidence of P waves 1s assumed
with normalized frequency n,=wa/mf=1. Figure 12
present the case of a semi-spherical canyon Finally, ar
example for a ridge appears in Fig. 13. The shape of 1l
ridge is given by :s=—h(1+23*-377) wher.
= +_v2)/a2 <l.

CONCLUDING REMARKS

The influence of topographic and geological irregutarities
on seismic ground motion has been briefly discussed and
some of the available methods to deal with the problem

‘.‘
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Fig. It. Amplitudes of vertical and horizonial
displacements at the free-surface. Semicircular canyon.
Incidence of Rayleigh wares with normali-ed Sfrequencies
Me=0.5.0.75. 1.0 (Poisson ratio 0.33)
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Fig. {3, Surface displacement amplitudes. Axisymmetric
ridge with hfa=0.5. Incidence of P wares with incuence
gngle of 30° and normalized frequency ny= 1 0 (Poisson
ratio 0,25)

were reviewed. They have been used 1o study various
aspects of local effects. Discrete wave number and finite
differences allow the modelling of various types of
irregularities and provide physical understanding of e
effects as they are aimed 10 produce time stgnals of the
response. With the advent of supercomputers therr
capabilities are being extended both in the complewity of
the problems and in the possibility of deaiing with high
[requency signals. Ray methods including the use of
Gaussian beams seem to be powerfui tools to deul with
high frequencies. On the other hand. boundary methods,
which allow the study of three-dimensional local features.
are still in the development stage. [t 1s hoped that a
comparative study among the various methods wil] define
im a clear way the advantages and limitations of each vne

Fig. 12, Surface displacement amplitudes_ Semi-sphery gl
canyon under incidence of P waves with incidence angle op
60° and normalized frequency Mo =1 Potsson rgra tr 23y

and should be explicitly considered 1n 1he Jdesign of vome
important facilties, as well as in microzoning However,
seismic hazard involves also the effects of ~ource
mechanism and path of seismic waves. Thus. 4 coom plete
description of the problem is needed.
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LOCAL SITE EFFECTS ON STRONG GROUND MOTION
Keiiti Akiv
Abstract

This is a review of the state-of-the-art in evaluating site effects
on strong ground motion. We start with examining the effectiveness of
the broad classification of site conditions into soil and rock in
strong motion prediction. After reviewing empirically determined
site-specific amplification factors, we conclude that the conventional
broad classification is not effective in characterizing the site effect
especially for higher frequencies. We 3lso review analytical
approaches to the site effect, and find that we may have an adequate
state-of-the-art in predicting the site effect for many realistic
situations (except for the full three dimensional case), if we know
input motion, velocity and density distribution, topography, sediment
thickness and damping of sediment. We review the current practice in
site characterization and conclude that the most realistic approach to
the microzonation is to determine empirical site-amplification factors
for as many sites as possible by the regression analysis of earthquake
data, and correlate them with various geotechnical parameters of the
site which are relatively easier to measure. Analytical studies on the
causes of site effects will give helpful insight to the search for
effective parameters.

Introduction

Aeons of weathering, erosion, deposition and other geological
processes formed a great variety of topography and lithologic
structures of irregular shapes and heterogeneous material near the
surface of the Earth. Since al)l our engineering structures are
constructed on these complex near- surface medla the understand1ng of

engineering.

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

*William M. Keck Foundation Professor, University of Southern

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

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

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

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

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

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

Let us start our review with the conventional broad classification

of site conditions such as soil and rock sites,
/
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Broad Classification of Site Conditions -

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

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

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

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

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

where T is the period, S is 0 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
amplification factors than rock sites for long periods, but the
relation tends to be reversed for short perijods. For example, Trifunac
(1976a)_found that_basement_rock_sites_show_

greater_amplification_than___ __

alluvium sites for perijods shorter than 0.2 sec-as-much as 1.5 -times.

This is consistent with the trend of period dependence of the relative
amplification of granite and alluvium sites studied by Gutenberg
(1957). A similar cross-over at the period of about 0.2 sec can be
seen in the results of Mohraz (1976} and Seed et al. (1976) between the
response curves for soil and rock sites.

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

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

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

With regard to the magnitude of amplification factor, soil sites-
show up to a factor 2 to 3 greater amplification than rock sites for
periods longer than the cross-over period, while the amp]ifucatlon at

rock sites relative to soil sites for shorter per1ods is less than a
factor of 2.

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

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

Recent result from Japan obtained by Kawashima et al. (1986) who
analyzed 197 strong motion records by classifying them into three
groups of site conditions also supports the existence of cross-ogver.
They found that the peak acceleratijon is the lowest for the softest
site, while the peak velocity and displacement are the highest for the
softest site.

Let us now summarize what we found about average site effects
using the broad classification of site conditions,
!
(1) There exists a cross-over period; above it the soil site shows
higher amplification than the rock site and below it the relation is
reversed,
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(2) The cross-over period is around 0.2 sec for both U,S. and Japan.

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

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

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

The above conclusions seemingly suggest that the variation in the
site effect from a site to another may be at most a factor of 3, and
the effect may decrease with decreasing period, becoming insignificant
for short periods that prevail in the peak acceleration, We shal}l
demonstrate, however, in the next section from a review of recent
results on site- specific amplification factors determined by methods

which do not require a site classification that the above suggestion is
unfounded, :

Site Specific Amplification Factor from Regression Analyses of
tEarthquake Data

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

Tog Vi (T) = a(T)Mj -b(T}log(aj; + 30) -d(T) Dj + Ay(T) (2)

where T is the period, M; and D; are reSpect1vely the magnitude and
focal depth of the jth earthquaie 4ji 1s the epicentral distance to
the ith station from the jth earthquake, and A;(T) is the site

amplification factor at the ith station. a(T), b(T), d(T) and A;(T)
are determined by the least squares method from horizontal component

A unique determination of the site amp11f1cat1on factor requ1res
an additional constraint, Xamiyama and Yanagisawa assumed that the
amplification factor is 2 for a station on a hard rock, and chose
Ofunato 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 factor, which we
are jnterested at this moment, is not affected by this assumption,

Fig. 1 and 2 show examples of the amplification factor 10Ai_ ¢
is clear from these figures that the range of variation from a site 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 obtain the
following range of variation in A;,
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Fig. 1. Site amplification factor as a function of frequency for
various stations determined by regression analysis of
observed velocity response spectra. (Reproduced from
Kamiyama and Yanagisawa (1986).)

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

f in Hz 10 5 2 ol 0.2
T in sec 0.1 0.2 0.5 1.0 5.0
range of Aj 0.92 0.64 0.70 1.13 0.58
1o (range of Ai) g3 4.4 5.0 13.5 . 3.8

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

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

The range of variation of amplification factor again show no strong
decrease toward high frequency. In order to show the frequency
dependence more clearly, we compare the histogram of amplification
factor for 5 different frequencies; 1.5, 3, 6, 12 and 24 Hz in Fig. 4.
The range of variation is somewhat greater for 1.5 Hz and smaller for
12 Hz, but the difference is slight. The effective range is about 2.5
in natural logarithm for 1.5 Hz and about 2 for 12 Hz, corresponding to
the factor of 12 and 7.4 repectively. This is in good agreement with
the result obtained from strong motion data in Japan; namely a factor
of 13.5 for 1 Hz, and 8.3 for 10 Hz,

As mentioned in the 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 variation is
available from the comparative observations at a surface site and at a
basement rock using a surface and borehole seismograph.

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

Fig. 3, Site
amplification
factor as a

function_of

Fault Zone various sites
1 ) 1 1 3 4etermined by
regression
lanalysis of coda

b i bave spectra.
The natural
fogarithm of

oF

amplitude is
shown relative to

Granite

e ~iFrequency -for-
l

L L il 1 1

LnA/LnA

2tk L / its mean over all
Fraonciscan Sediments stations used in
. L N\ L the analysis.
1S 3 6 12 24 15 3 & 12 24 (Reproduced from
FREQUENCY {Hz) Phillips and Aki
(1986).)
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at the depth of 600 to 700 meter below its upper boundary. The
velocity response spectra are calculated for the seismographs located
at the surface and in the bed rock at each site, and the ratio
representing the site amplification was calculated for each earthquake.
An example for the horizontal transverse component obtained at IWT is
shown in Fig. 5, where the average amplification and the range of one
standard error are shown for periods 0.1 to 5 sec. The standard error
is about the same for the whole frequency range, and is a factor of a
little less than 2. Nearly the same result is obtained for the

horizontal radial component at IWT, as well as for both components at
SHM and FCH.

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

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

In the preceding section on the
broad classification of site
effects, it was suggested that the
geographical varjation in the site
effect might be at most a factor
of 3, and the effect might
decrease with decreasing period.
It is clear from the conclusion in
the present section that the above
suggestion does not reflect 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
for short periods. As discussed

“ FREQUENCY

24 Hr " .
later in Section 9, parameters
which have not been used in the
broad classification can be usefu)
to characterize the site-specific
tnA /UnA amplification.
/
Fig. 4. Histogram of natural logarithm of site amplification factor
at varijous frequencies, (Reproduced from Phillips and Aki
(1986).)
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Use of Microtremor for Evaluating Site Effects

As demonstrated by Phillips and Aki (1986), the coda method is an
effective way of finding a frequency-dependent site-specific
amplification factor for 5 waves averaged over all directions of wave

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

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

The advantage of microtremor method is the simplicity of
measurement, and there is no doubt that the spectral feature of
microtremors shows gross correlation with the site conditions. For
example, the predominant period of microtremor is an indicator of site
condition. For Tertiary or older rock, the period tends to be shorter
than 0.2 sec, and for soft alluvium or reclaimed land longer than 0.6
sec. Ffor 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 higher frequency.

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

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

We cannot eliminate the source-path effect for microtremor,
because the source of tremor at a site is usually different from the
source of tremor at another site. For example, the relative site
amplification for microtremor observed in Mexico city are different
from those observed during the earthquake of 13 September 1985 by an
order of magnitude (Celebi et al., 1987).

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

They suggested that the spatia) autocorrelation method due to Aki
(1957), which gives the same result as the frequency-wave number method
due to Capon (1969), may be simple enough for a real-time, on-site
determination of shear velocity structure using a microprocessors
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 aware of, the only strong motion record
demonstrating the striking effect of non-linarity of soil 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 Fig. 6, about
B8-10 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 seismograph 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 clearly
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 component
acceleration record of
the Niigata earthquake
of June 16, 1964,
obtained at Site 701,
-2007 ; CE— = No. 2 apartment house,
TIME w sec ,Kawagishi-cho. Niigata,

ACCELERATION
1n 9ol 1073G)
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As a matter of fact, seismologists tend to find & good correlation
between weak and strong motions at a given site, namely, similar
amplification factors for both, 1mp1y1ng that non-linearities are not
important as the first order effect in most cases.

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

and that for the San Fernando strong motion. The
amplification factor is relative to the reference site of
each group. (Reproduced from Rogers et al. (1984).)
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difference in the incident wave field between the two data sets. The
signal duration, incident direction, and wave composition are different
between the two, and one may expect the standard error of a little Jess
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 geographic
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 (1984) for a
sediment-filled valley in Garm, USSR. Fig. 8 shows the spectral ratio
of the middle to the edge of the valley for weak (10-9 - 10-3g) and
strong acceleration (.04-0.2g). The ratios are plotted for different
events to show scatter due to different incident directions, No
significant differences can be recognized on the average between the -
weak motion group and the strong motion group.

Similarity, Murphy et al, {1971) concluded that a linear model can
explain the major features of the.amplification effect at various sites
in the NTS for a wide range of ground motion (10-3 to 1g) caused by the
underground nuclear testing. Joyner et al. (1981) also found that the
effect of alluvium on strong ground motion observed during the Coyote
Lake, California, earthquake of 1979 can be explained without invoking
nonlinear soil response.

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

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

Nature of Strong_Motion_Wave Field

The most d1rect way of f1nd1ng the nature of strong motion wave
field is probably to make spatial-temporal correlation analysis or the
f requency-wave number analysis of data collected by a dense network of
seismographs such as the SMART-1 array in Taiwan and the differential
array in E1 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 correlation coefficient among all station
pairs, they estimated the fraction of power carried by the regular
plane waves coming from the earthquake source for consecutive time
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windows (each 2.5 s long) from P waves to the cada. The probadbility of
finding the plane wave in the P wave part, S wave part, P to S interval
and post S-arrival was found to be 100%, 78%, 62% and 30% respectively,
Thus, the S wave part which constitute the maximum motion contained
greater fraction of plane waves coming from the source than the P-coda
or the S-coda part. The fraction of power carried by plane waves in
the time window containing P waves was found to be the highest; it was
up to 80% and about 40% on the average. In the time window containing
the 5 waves the fraction of power carried by these plane waves was 60%
in the largest case, and 20 to 30% in most cases.

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

FOURIER AMPLITUDE RATIO

CHUSAL - LOCALS- "ADOLE study by Spudich and Cranswick
EOGE (1984) on the data obtained by the
60 L4 El Centro differential array (213 m
l AAJ long linear array) during the 1979
ot WEAXMOTION  Imperial -Valley earthquake (Mg=6.9)
60 (107"-107") revealed much higher degree of
coherency in vertical acceleration
0 STRONG MOTION during the first 9 sec period, and
t0.04-029) in horizontal acceleration during
the 6 to 11 sec period. They
€0 EW attributed these coherent waves to
direct P and S waves from a smal)
08 i WEAK region surrounding the propagating
60;, rupture front.
3 STRONG The SMART-1 array in Taiwan has
produced valuable data for studying
NS the wave field of strong ground
60 motion for great ranges of
earthquake size, epicentral distance
o2 WEAK and focal depth as described in a
60 ‘ recent review by Abrahamson et al.
g& (1987).
10 | STRONG
08 Using multi-station measures of
coherency, Abrahamson (198%) found,
O 0 20 30 4 30 for exampie, that across a 2 km
FREQUENCY (Hz) aperture subarray for a M-6.3 event
at an epicentral distance 20 km and
focal depth 25 km, S-wave coherency
Fig. 8. S-wave amplification factor at mid-valley sites relative to

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

An extremely intriguing 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 acceleration within the array
significantly 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-propagational effects, it must be
attributed to the non-linear effect of soil.,” The above observation,
thus, presents a future problem of the first order importance for
geotechnical engineers and seismologists.

Causes of Local Variations in Ground Motion

Earlier we have concluded that the geographical variation of site
specific amplification factor amounts to about a factor of 10 for the
frequency range from 1 to 10 Hz, and the conventional broad
classification of site conditions is inadequate for capturing the real
site effect.

In order to find a better characterization of site conditions, it is
essential to understand what causes local variations in ground motion.

let us start with the simplest, namely, the effect of a flat free
surface.

Flat Free Surface

As_wel)l _known,_ the_flat free surface doubles the vertically incident

S Waves. FOF SH Waves- pararized T the norizontar 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 importance, 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 SV waves incident near the critical angle 8;. The critical angle is

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

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

We found, however, even more drastic effect in the result of Pekeris
and Lifson. For a source varying as the step function in time, SV
waves generate surface displacement of step function at a distance
shorter than the critical distance and of a logarithmic singularity
beyond the critical distance. In other words, the displacement is
finite inside the critical distance, and becomes infinite ocutside. The
horizontal radia)l component displacements at various distances
(critical distance in this case of Poisson's ratio 0,25 is H//7, 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 SV waves will

have the same amplitude spectral shape but a n/2 phase shift across the
critical distance.
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{broken line) component displacement at the free surface
due to incident SV waves plotted as a function of incidence
angle, for the case of Poisson's ratio 0.25.
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The effect of free surface on SV waves from dislocation sources
was studied by Kawasaki et al. (1973) who found a similar result to
Pekeris and Lifton (1957), and was clearly identified in the case of
the Kita-mino earthquake of August 19, 1961 (Kawasaki, 1975). -

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

Topography

A natura) 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 Valley: A Rule of
Thumb.

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

SH Waves Incident on Ridges.

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

Smith (1975) also studied a triangular ridge with 20° slope using
a finite element method. he found the peak amplification of about 50%
greater than the flat surface case at the ridge crest for normally
incident SH waves with wave length about 1.6 time the half width of
ridge.

A similar result was obtained by Bouchon {1973} who studied the
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.effect of shape of a ridge on the surface motion for the normal and
oblique {35°) incidence using the time-domain extension of the
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 (1}, The wave length (1)
was chosen to be 5h for all cases. The amplification at the ridge
crest amounts to a little greater than 50%.

Fig. 12. The shape of ridge is
shown at the bottom. The
amplitude 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),) ool— A " 5 . : o
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Bard (1982), refining the method used by Bouchon {1973), studied the
details of wave scattering phenomena involved in the ridge crest
amplificaion. He considered the mountain model of Sills (1978) given
by the following equation for elevation,

g(x} = h (1-a) exp (-3a) {3)

form of a R1cker wave]et. f(t) = (b 0. 5) exp ( b) with b= (:t/t were
considered. Bard investigated the physics of ridge effect on gH waves
by examining time, frequency as well as wave-number domain solutions
for various shape ratios h/t, incidence angles and characteristic
periods tp. He identified the following two effects operating in the
phenomena; one is the local amplification associated with the convex
curvature of ridge crest, and the other is the diffracted waves
generated at and propagated away from the ridge crest. The local
amplification shows a broad spectral peak for wave lengths comparable
with or a slightly shorter than the mountain width, and generally
decreases with increasing incidence angle. On the other hand,
diffracted waves become stronger for the forward scattering and weaker
for the back scattering as the incidence angle increases. Their
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Fig. 13. The shape of ridge used by Sills (1978) and Bard (1982).

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

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

Bard (1982) and Bard and Tucker {1985) further considered models of
three ridges in parallel as shown in Fig. 14, and showed that a
relatively narrow band, additional amplification of about a factor of
1.5 relative to the single ridge case occurs due to a lateral
resonance.

SH Waves Incident on Canyons

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

. Fig. 15 and 16, for incidence angle 0° and 30° respectively, show

the amplitude of surface displacement plotted as a function of two
variables; one is the horizontal distance X normalized to the canyon
depth or radius a (the canyon occupies -1<X/a<l} and the other is the
normalized frequency n (=2a/1) for the range from 0.25 (wavelength 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 Fiq. 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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The spectral amplitude diagrams such as Fig. 17 and 18 do not convey
the whole picture of phenomena because the phase Information is
completely missing. Thus, we need a time-domain solution to capture
the physics of wave scattering phenomena by a canyon. Recently, Kawase
(1987a) developed an efficient method for calculating the time-domain
solution in which the boundary element method (Brebbia, 1978} is
combined with the Green's function calculated by the discrete wave
number method (Bouchon and Aki, 1977). Kawase's results 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
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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/\) where X 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
-X at)an incidence angie 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 reflected waves.
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waves from the edge of the canyon are difficult to distinguish at fhe
surface outside the canyon from the wave reflected at the canyon.

On the other hand, the effect of shadow at the far-side edge 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 been extremely useful in serving as
a classic test case for many approximate methods later developed for
dealing with more general topographic geometries. Another set of exact
solutions which has been used for testing approximate methods was

obtained by Wong and Trifunac (1974a) for the canyon of elliptic
cross-section,

In order to study the effect of canyon with an arbitrary shape, Wong
and Jennings (1975) used the method of boundary integral equation to
obtain solutions both in the frequency and time domain as well as
response spectra, Considering a topography which simulates that near
the Pacoima dam (the site of strong motion seismograph registering
acceleration greater than lg during the San Fernando earthquake of
1971), they found that the effect of canyon was strongest in the
frequency-domain solution for wavelengths comparable to or shorter than
the canyon width., The time domain solutions showed significant B
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 high frequencies.

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 1nC1dent SH waves. He found that the amplification of displacement
, idgeccelative tosthe_flat_case pak_for_ipcident P waves,
only 10% as’ compared-to 38% for SH and 301 for-SY waves for an
identical ridge shape.

In the case of incident SH waves, the diffracted SH waves propagate
from the ridge crest, as mentioned earlier, In the case of incident P
waves, the diffracted waves are primarily Rayleigh waves because 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
mentioned earlier in the section on the effect of flat free surface on
SY waves, Because of the involvement of diffefent 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 along ridge
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slopes, giving rise to significant differential motions as in the case
of SH waves.

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

Fig. 19.

Fig. 20.
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depth a due to normally incident SV waves with the same
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flat surface as mentioned earlier. Bard (1982) shows an extraordinary
effect observed in this case that the surface motion at the ridge crest
is reduced to about a half the case of the critical angle incidence.
Further study is needed, however, to ascertain the existence of a
similar effect for incident spherical waves from a localized source.
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Fig. 21. The same caption as Fig. 19, except that the incidence angle
is 307; the critical angle for Poisson’s ratio 1/3.
(Reproduced from Kawase (1987a).)
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P and SV Waves Incident on Canyons,

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

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

For the case of 35V waves with the incidence angle 30° shown in Fig.
21 {(horizontal component) and Fig. 22 (vertical component), we find an
additional.complication by SP waves generated at the critical incidence
angle, which is 30° for this case of Poisson's ratio (1/3) and
propagating along the surface as P waves. The large amplitude
horizontal motion immediately following the direct wave observed inside
the canyon 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
incident SV waves, partly because of the absence of SP waves and partly

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

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

Rayleigh Waves Incident on Irregular Topographies

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

We found that canyons are very effective to block Rayleigh waves
with wave length comparable or less than the canyon depth. For
example, Wong {1982) showed by a least-squares approach for matching
boundary conditions that a semi-cylindrical canyon of depth (radius) a
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wil] reduce the amplitude of transmitted Rayleigh wave down to 20% of
that - of incident Rayleigh waves for wave-length less than 1.5a, and to
501 for wave length between 1.5a and 2.5a. The corresponding
time-domain solution obtained by Kawase (1987a) by the discrete
wave-number boundary element method showed that the amplitude of
transmitted Rayleigh waves is reduced to less than 10% of that of
incident Rayleigh waves of the Ricker waveform with the effective
wave-length of about 0.93a,

Another case of practical importance is the effect of a ¢cliff on
Rayleigh waves. Ffuyuki 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 amplitude of transmitted
Rayleigh waves observed at a horizonta)l distance from the cliff five
times the wave length A of Rayleigh waves. They found that the
amplitude ratio of transmitted to incident Rayleigh waves decreases
with the increasing height h of the step to about 30% at h=0.41,
increases slightly to about 50% at h-0.7x, and then again decreases to
Yess than 10% for h greater than 1.2 A. Their numerical results are in
a good agreement with the theoretical prediction by Mal and Knopoff

{1965) who omitted contributions of diffracted waves from the corners
of cliff,

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

incident body waves, they play an important role in the differential
motion.

Three Dimensional Topographies.

The theoretijcal study of the effect of three dimensional

topograph1es is st1\l 3 d\ff1cu1t task for the currently ava11able

by Sanchez Sesma (1983) An alternat1ve approach is the phys1ca]
modelling such as developed by Xing and 8rune {1981) and Brune {1984)
who used photographic recording of particle motion of foam-rubber
models of realistic topographies. Brune (1984) modelled the topography
around the Pacoima dam accelerograph site and found that for many
angles of incidence the motion at the site is reduced rather than
amplified relative to the flat area. This is explained as a
consequence of two counteracting effect, namely the amplification of
ridge and deamplification of canyon, because the ridge on which the
accelerograph site is located is itself at the, bottom of a canyon,

Flat Soft Surface Layer

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

[U(w)| = 2{cos?(w H/8)) + (p181/0282)? sin?(w H/81))-1/2 (4)

where the incident wave is harmonic with unit amplitude and frequency
w., H, 81, p1, are the thickness, shear velocity and density of the
surface layer, respectively and B, and pp are the shear velocity and
density of the basement rock, respectively.

The above formula predicts the familiar factor of 2 amplification of
the free surface effect for incident waves with wave length much longer
than the layer thickness (w H/8; =0). The amplification is peaked at
incident wave lengths 4H, 4/3 H, 4/5 H,...at which the amplification
factor is equal to twice the impedance ratio between the basement and
the layer, namely, 2p28p/0181.

The peak amplification decreases with the increasing incidence angle
as shown by Burridge et al. (1980). There still exists, however, the
simple rule of peak amplification related to the impedance ratio if we
extend the concept of impedance to non-vertical incidence case as p8
cos 8, where 8 is the angle between the direction of wave propagation
and the vertical. Since cos® approaches zero rapidly as o approaches
90°, the peak amplification decreases rapidly as the wave incidence
approaches grazing for plane SH wave incidence. Burridge et al, (1980)
also calculated the amplification for incident P and SV waves. For the
case of vertical incidence, there is no distinction between SV and SH,
and the ampliification factor for P waves is very similar to that for S
waves., For non-vertical incidence cases, the situation becomes
complicated because of coupling between P and SV waves. In particular,
for incident SV waves with incidence angle (in the basement rock)
greater than the critical angle 8., where sind. = 85/ap, a very sharply
peaked amplification much beyond the impedance ratio occurrs at a
frequency near the lowest resonant frequency (B81/4H}. Thus, the effect
of a soft surface layer becomes drastically different between SH and SV
waves as the incidence angle increases. As an example, Fig., 23 shows
the amplification for vertically incident S waves for the case in which
pa/py1 = 1.2, Bp/By = ap/a) = 2.5, and Poisson's ratio is 0.25. Fig. 24
shows the amplification for vertical (broken line) and horizontal
(solid line) component for the same case but with the incidence angle
45°, which is beyond the critical angle for this Poisson's ratio, and a
striking peak amplification as much as a factor of about 25 shows up.

An interesting and important effect of a soft surface layer is
expected when the top of water table is contained in the layer, because
the water table will be a strong discontinuity for P wave velocity but
not for S wave velocity. As suggested by Cranswick and Mueller (1985),
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P waves converted by the incident SY waves at the free surface may be

high- frequency resonance “often observed on]y in the vert1ca1 component™
strong motion accelerograms obtained at soil sites.

Sediment-Filled Valley

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

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

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

When the medium is composed of a basin imbedded in a homogeneous
haif-space, the problem can be reduced to a set of linear equations
involving Green's function and unknown parameters describing the source
distribution of scattered waves. The set of linear equations can be
obtained starting with the representation theorem in the form of
integral equation and discretizing the boundary surface (Brebbia,
1978), or it can be formed from the continuity of displacement and
traction across the boundary using the complete systems of solutions
(Kerrera, 1981).

A great variety of the boundary method exists depending on how
Green's function is calculated, how the boundary surface is
discretized, how the complete systems of solutions are approximated and
how the matching of displacement and traction is accomplished across
the boundary. For example, Bouchon (1985), Campillo and Bouchon (1985)
and Kawase (1987a) use the discrete wave number method for calculating
Green's function., Wong (1982) uses the generalize inverse approach
toward matching the boundary condition., Sanchez-Sesma and Esquival
(1979) and Dravinski (1982, 1983) consider the sources of scattered
waves distributed near but off the boundary to avoid the singularity of
Green's function, while Kawase et al. (1982) eliminates the singularity
by approximate integration over the segmented surface.

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

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

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

Ray methods, however, cannot deal with the cases in which
inhomogeneous plane waves, Such as Rayleigh waves and beyond-critically
reflected waves, play major roles, as in the case of P and SV waves
incident on the sediment-filled basin.

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

SH Waves Incident on Sediment-Filled Valleys

The seismic motion of a sediment-filled valley due to incident SH
waves has been thoroughly studied by Bard and Bouchon (1980a, b, 1985),
Bard and Gariel (1985) and Bard (1983). Their approach of
investigating solutions in time, frequency and wave number domains was
particularly useful in clarifying the physical processes involved in
the complex phenomena. They considered two types of valley geometry as
shown in Fig. 25. Type 1 is a cosine-shaped valley with half-width D
and depth h. Type 2 has a flat bottom bounded by steep edges with half
width dj of the bottom part, dp of the edge part and depth h. The
density, shear velocity and rigidity of the sediment are py, By, and uj
.and those of the basement rock and pp, Bz, and up respectively. In‘the
examples reproduced here, p1=2.0 g cm~3, p2=3.3 g cm~3, 8}20.7 km
sec™!, 87=3.5 km sec-! and the damping is assumed to be 0 {or Q==),
Fig. 26 shows seismic motions at the surface of type 1 (cosine-shaped)
valley with h=200 m and D=5 km when a SH plane waves of Ricker waveform
with the characteristic period 0.732 s incident vertically from below.
Fig. 27, on the other hand, shows seismic¢c motions at the surface of
type 2 (flat bottom) valley with h=500 m, d)=4 km and dp=1 km when a SH
plane waves of Ricker waveform with the effective period of 1.225
incident vertically from below. Because of the symmetry, only one half
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Fig. 25. Two types of sediment-filled valley studied by Bard and
Bouchon (1980a,b).
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Fig. 26. Response of a type 1 valley with maximum depth h=200 m,
half-width D=5 km, to a vertically incident SH Ricker
wavelet of characteristic period 0.732 sec. {a) The traces
represent the displacement at surface receivers, spaced from
0 to 6.2 km from the Yalley Center. The bottom trace would
be the surface displacement without the valley. (b) Diagram
showing the spatial (x) and temporal evolution of the
surface displacement in the valley and in its vicinity.

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

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

The departure of seismic motion from the flat-layer response due to
generation of. Love waves in the sediment critically depends on the
damping chracteristic of the sediment. I[f, 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
flat-layer response is applicable to this case. Thus, the question of
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Fig. 27. The same as Fiq. 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 Rouchon (1980a).} -

the applicability of the flat-layer response critically depends on the

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

The effect of oblique incidence, however, may be quite different
between the flat-layer and the sediment-filled valley even if the
damping is strong. As mentioned earlier the peak amplification in the
flat layer case decreases with the incidence angle. Akj and Larner

___(1970)- _that_the_ —mot.§ =i

independent—of-the-incidence~angleT"Bard and Bouchon (1980a) further
observes that the surface motion may be increased by the direct
transformation of obliquely incident SH waves into Love waves, An
example of strong Love waves generated at the near-source edge of
valley is shown in Fig, 28 for the same valley as shown in Fig. 27 but
for incidence angle of 45° and waveform of period 1.83g,

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

sediment and the basement. The critical shape ratio is smaller for the
greater velocity contrast as shown in Fig. 29,
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SH waves, (Reproduced from Bard and Bouchon

The 2-D resonance, in general, sno-s'higher frequency and higher

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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measured the peak frequency and the corresponding amplification factor
at five surface sites equally spaced from X/P=0,0 (center) to X/P=0.64
{edge). They are shown in Fig. 30 together with the frequency and
amplification factor for the flat-layer case with the thickness equal
to the thickness below each site. 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

the 2 D amp11f1cat1on is up to 3 t1mes the 1- D values near the va]ley
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 d1fferent”_ﬁ motions would be inversely proportional to the
square of shear velocity in the sediment, because the peak displacement
amplification is proportional to the impedance contrast, and the wave
length is proportional to the shear velocity. ;

P and SV Waves Incident on Sediment-Filled Valley

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

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

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

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

The seismic motion in sediment-filled valleys due to incident P and
SV waves has not been studied as extensively as for the SH case, We

" expect especially unusual phenomena for oblique incidence of SV waves
as we have seen in the cases of flat free surface, ridge, canyon, and

-flat surface layer.

Comparison of Observation and Theory
Recently, Geli et al. (1986) made a compréhensive review of the
effect of topography on seismic motion, thereby comparing observational

results obtained by Davis and West (1973), Griffith and Bollinger
(1979) and Tucker et al. (1984) with theoretical results obtained by
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Boore (1972), Smith (1975), Sills (1978), Zhenpeng et al.(1980), Bard
(1982) and Zahradnik and lrban (1984), '

They found that theoretical results are in agreement with results
from laboratory 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 are far
too large to be attributed to the simple topography effect considered
in the theoretical studies. Bard and Tucker (1985) and Geli et al.
(1986) suggested that combined effects of elevated topography, low
velocity layering at higher elevation, and laterally repeated ridges
may explain the observed high amplification.

A comparison of theory and observation becomes more difficult for
the effect of soft surface layer or sediment-filled valley because we
need to have not only the information on sub-surface velocity and
density distribution, but also a simultaneous observation of seismic
motions at the surface and at a reference point either in the basement
rock beneath the surface observation point or at a nearby exposed site,
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Fig. 32. Comparison of the observed and calculated amplification
factor at a borehole station SHM. The observed
amplification is obtained from a simultaneous recording at
the surface and borehole bottom, The calculated curve is
based on the shear velocity, density, O values, and
thickness of layers above the basement rock known from
borehole measurements, (Reproduced from Kinoshita et al,
{1986).)
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Examples from simultaneous observation at the surface and depth were
given by Kinoshita et al. (1986) using several holes 2 to 3 km deep
penetrated into the Tertiary basement rock near Tokyo, Japan. The
shear wave velocity, density and thickness of layers above the basement
rock as well as their 0 values are known from various borehole seismic
observations,

Fig. 32 shows a comparison of observed spectral ratio for surface
and basement motion {dotted lines) 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 calculating the
amplitude ratio was M=7.0 earthquake of July 23, 1982 at a distance
about 200 km from the station, The agreement between observation and
flat-layer theory is very good both in the absolute level of
amplification and peak frequencies.

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

A most impressive comparison of observed seismic motion in a
sediment-filled valley and theoretical prediction was made by Bard and
Tucker (1987) for the Chusal Valley, Garm, USSR, The thickness and
seismic velocity of the sediments are known from the work of Sedova
(1962) as shown in Fig. 34. At the top of Fig. 35, the NS component
velocity seismogram band-passed between 1.5 and 4.5 Hz from the S wave
of a loca)l event is shown., The valley surface appears to move in phase
and the amplitude is greatest at the valley center and decreases
smoothly toward the valley edges.
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Fig. 34. Chusal Valley sediments
and seismometer sites. Plan view
sketch of Chusa) 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
determined in a seismic reflection
study (Sedova, 1962). Also shown
are the seismometers sites 1
through 12 used in this study, and
the tunnel site {(T) acting as a
common trigger and reference for
the valley stations. The dotted
line to the south indicates the
estimated boundary with the
saturated sediments of the Surkhob
Valley. (Reproduced from Bard and
Tucker {1987).)
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Two-dimensional anti-plane shear resonance across Chusal

space-time response of Chusa)

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 motion is
{n-phase across the whole valley, and fts amplitude
decreases from the center to the edge. (Bottom) Predicted
space-time SH response of Chusal Valley to the same event,
The incoming signal was chosen in such a way the predicted
signal at the valley edge would be the same as the recorded
one. The incoming wave {s a vertical plane SH wave., These
seismograms are also band-passed between 1.5 and 4.5 Hz.
(Reproduced from Bard and Tucker (1987).)
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~ Fig. 36, Plan view (top) and cross-section (bottom) of seismograph .
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sites in the sediment and basement rock. (Reproduced from
Ohtsuki et al. (1984).)
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Fig. 37. Comparison of observed (dashed line) and calculated (solid

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

find that main features of observed motion are reproduced in the
predicted.

Another example of good agreement between observed and calculated
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 method which combined a particle model (with the input
motion given by the observed basement motion) and finite element
method. The agreement is quite satisfactory both for acceleration and
displacement,

The above examples suggest that we may have an adequate
state-of-the-art in predicting the site effect on ground motion for
many realistic situations, if we know (1) input motion, (2) velocity

and .density distribution, {3) topography, (4) sediment thickness, and
(5) damping of sediment.

Our analysis method still need development for appiication to more
general 3-D, heterogeneous and anisotropic cases, but the real
difficulty lies in gaining the information about inrput motion and
structural parameters mentioned above.

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

Characterization of Site Conditions

The“s1ng1e‘most_important—parameter—affecting—the—site:aﬁprification
is probably the near-surface shear wave velocity as can be found in our
detailed discussions on the causes of local variations in ground
motion. For example, the resonant peak amplification of a flat surface
layer is proportion to the impedance contrast, which is inversely
proportional to the near-surface shear wave velocity assuming that
basement velocity is constant. 1f 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 geclogic 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 (fnversely)} with the mean shear wave
velocity,

Void ratios (e} are computed from dry density (GD) data obtained
from the foundation engineering data by using the relation e=(GS/GD)-1,
where GS {s 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-weighted mean for the upper 8 m,

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

Rogers et al, studied 9 other geotechnical parameters; {1) mean
percentage of silt and clay, (2) thickness of Quaternary, (3) age, (4)
thickness of Holocene, (5) depth to water table, (6) textural type, {7)
depth to crystalline basement, (8) depth to cementation, and (9) mean
shear wave velocity. They found that in addition to the void ratio and
shear wave velocity, the thickness of unconsolidated sediment
(principally Holocene) and the depth to basement rock are also
significant parameters controlling the amplification for periods
0.2-0.5 s. At periods longer than 0.5s, depth to basement rock and the
thickness of Quarternary sediments were found to be controlling
factors. They found, at least for Los Angeles, that the depth to water
table is not a reliable predictor of site amplification.

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

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

The testing of site amplification predictions based on various
geotechnical measurements being coordinated by the California Division
of Mines and Geology as a part of the Parkfield Earthquake Prediction

experiment is a useful starting point for finding such an effective
parameter.

Conclusions

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

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

decreas1ng per1od:—rather means that the broad c’ass1f1cat1on fa1ls—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 ] and
10 Hz. Since the standard error of the observed variation of
amplification factor for different directions af incident waves is
less than a factor of 2, we may conclude that a very meaningful
microzonation map predicting the amplification factor can be
constructed for the frequency range at least from 1 to 10 Hz.
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There are two alternative approaches toward the meaningful
microzonation. One is to measure the site-specific amplification
factor empirically using the data from large and small earthquakes.
The other is to improve the characterization of site conditions to
capture the frequency dependent amplification effect.

The microtremors are easier to observe than earthquakes and useful
for a broad classification of site conditions, but cannot give accurate

estimation of amplification factor because of the unknown source
effect,

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

In order to improve the site characterization, we reviewed
theoretical studies on the causes of local variations in ground motion
including the effects of 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 motion, (2)
velocity and density distribution, (3} topography (4) sediment
thickness, and (5) dampling of sediment. The analysis method still
need development for application to more general 3-D, heterogeneous and
anisotropic cases, but the real difficulty lies in gaining information
about input motion and structural parameters mentioned above.

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

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

Instrumental observations of ground motion in Mexico City during the April 25, 1989, Guerrero earthquake were
analyzed. OQur aim was to understand various aspects of the seismic response of the valley that had not been completely
resolved. Such understanding of the basic mechanisms 1hat control the seismic behaviot of the valley sediments is crucial in
any modeling attempt. The study of ventical 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 recordings. Horizontal
molion, in contrast, was significantly amplified, with large increases in duration, at lake bed sites.

In order to interpret the observed complexity of ground motion we studied two simplified models of soft alluvial valley:
One of these is two-dimensional and it is excited by plane S waves with variable polarization and incidence angles. Thi.
model allows three-dimensional response. The other is a three-dimensional axi-symmetric flat valley with a nigid base.
Computations were performed in the frequency domain by means of a boundary integral method for the two-dimensional
model and using a collocation least-squares technique for the three-dimensional one. Seismograms were obtained through
Fourier synthesis. It was found that the irregular soft layer response produces polarization patterns which are similar 10 the

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

Introduction

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

Correspondence to: F.J. Sinchez-Sesma. Instituto de Inge-
nieria, Universidad Nacional Auténoma de México, CU, Apdo
70-472, Coyoacan 04510, México D.F.. Mexxco.

The importance of local amplification was
evinced by the unprecedented effects observed in
Mexico City during the great 1985 Michoacan
earthquake. The earthquake was generated at a
part of the subduction zone of the Mexican coast
along the Pacific Ocean. A portion of this region,
the so-called Guerrero Gap, has a high seismic
potential in the short term (Singh and Ordaz,
1991). It is uncertain whether the energy that
accumulates there will be released in a big event
or in many, smaller ones. In either case, 1t is of
interest to understand the characteristics of the
response of Mexico City Valley to coastal events.

Since 1985 considerable efforts have been de-
voled to a better understanding of both the vi
response (see e.g., Bard et al., 1988; Ordaz ¢t ...,
1988, Sinchez-Sesma et al, 1988ab; 19%9a.b,
Singh et al,, 1988; Paolucci and Faccioh. W91,

0040-1951,/93 /306 00 © 1993 - Elsevier Science Publishenn BV All nghts reserved
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Pérez-Rocha et al., 1991; Singh-and Ordaz, 1991;
Ordaz and Singh, 1992) and the effects related to
source and path (Campillo et al., 1988; 1989;
Singh and Ordaz, 1991). In particular, the re-
cently installed accelerometric network, which by
now has more than 100 stations, has allowed the
extensive recording of seismic ground motion
from coastal events. This has been useful for

FJ) SANCHEZ-SESMA ET AL.

defining the general characteristics of the re-
sponse of the valley (Sinchez-Sesma et al., 1988;
Singh et al., 1988} as well as the regional amplifi-
cation (Ordaz and Singh, 1992). Such results have
been used to establish practical parameters and
recommendations for seismic design. However,
the large variability of amplitudes, the long dura-
tion of recorded seismograms and their peculiar
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GROUND MOTION IN MEXICO CITY DURING THE GUERRERO EARTHQUAKE

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

In this work we study instrumental observa-
tions of ground motion in Mexico City during the
April 25, 1989, Guerrero earthquake (M, = 6.9).
The epicenter was located at about 300 km south
of Mexico City with a depth of 17 km (i.e., pre-
cisely in the Guerrero Gap). This event was well
recorded in the valley at more than 60 sites and is
one of the best recorded earthquakes since 1985.
Figure 1 displays the location of nearly all the
stations of the Mexico City accelerometric array
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(MCAA). The stations belong to various institu-
tions: Centro de Instrumentacién y Regi
Sismico (CIRES), Fundacién de Ingenieros
Civiles Asociados (FICA), Instituto de Ingenieria
(I de I) and Centro Nacional para la Prevencién
de Desastres (CENAPRED).

Vertical motion

Vertical displacements in the valley during the
1985 Michoacan earthquake showed nearly iden-
tical waveforms and amplitudes which were not
significantly affected by local site conditions
(Campillo et al., 1989; Sinchez-Sesma et al.,
1989b). The long-period wave was identified as a
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Fig. 2. Vertical displacements in Menco City Juring the April 25, 1989, Guerrero carthquake.
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Rayleigh surface wave, whereas the observed (2-3
s) ripples were interpreted as higher-mode crust-
guided Lg waves. The April 25, 1989, event again
showed up similar waveforms. Figure 2 displays
vertical displacements for most stations in the
array. They were computed from the double inte-
gration of recorded accelerations. There is much
similarity among the seismograms. This confirms
the fact that vertical motion is little affected, if
any, by the local conditions. On the other hand,
the uncoupling from horizontal motion suggests
that, in 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, long-
period (10 s) Rayleigh wave, but this time with an
amplitude of about 1 cm (1/8th of that for the
Michoacan earthquake but still well recorded).
Absolute time is available for five stations from
the Institutc de Ingenieria, UNAM (Almora and
Mena, personal communication, 1989). They are:
La Viga (Vg), Tacubaya (Ty), Roma (Ro), Secre-
taria de Comunicaciones y Transportes (SC) and
Viveros (Vi). Their location can be seen in Figure
1. Figure 3 shows the vertical displacements for
these stations. This information allowed the es-
tablishment, through a least-squares fitting of the
prominent waveform correlation, a group velocity

F ). SANCHEZ-SESMA ET AL

19 45 [°

lgac.-

19 5%

LATITUDE

19 30

19 %0 ,-—-—-—&J\f\q,v—.ﬁ_-__.._.__

1918 L . 1 : L s 1 s
Q 0 &0 120 160 200
TIME (s)
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of 1.6 km/s, given the incidence is from the
south. Considering that the distance covered by
stations with absolute time is about 7 km and that
the origin time can have a maximum error of 0.25
s, our estimate may be with an error of about 0.2
km/s. In any case, the upper bound of our group
velocity is still a very small value for continental
paths. Our result remains to be verified. If it is
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Fig. 3. Vertical displacements for some stations of Instituto de
ingeniena with absolute ume.

true, it may |mply that the crust bcncath the

rigidity than other continental regions. In fact,
Ewing et al. (1957) observed, for Rayleigh waves
with period of 10 s, group velocities of about 3
km/s for typical continental paths. In contrast.
values as low as 1 km/s have been measured for
oceanic paths (e.g., Oliver, 1958; Pomeroy and
Otiver, 1960, Keilis-Borok, 1989).

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

By assuming our estimate for group velocity of
1.6 km /s to be correct, a common time reference
for all recordings can be established from a corre-

lation analysis. Figure 4 displays the vertical seis-
mograms with a common time basis and a verti
offset given by the latitude of the recording s..
tion. For some stations the site effects are spec-
tacular, with significant amplifications of late
phases. For instance, station 20 (see Figs. 1 and
2) shows a conspicuous wave train with a period
of 4-5 s that can be seen with an about 30 s delay
with respect to our reference Rayleigh wave.

Horizontal motion

The geotechnical zoning in Mexico City is
based on the pioneering work of Marsal and
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Mazari (1959). The data from recent earthquakes
show that it is consistent with observed seismic
response. Recorded horizontal ground motion
clearly differs depending on whether the site is in
the hill, transition or lake bed zones. In order to
illustrate this, we use data from the April 25,
1989, Guerrero earthquake. Figures 5 and 6 show,
the displacements for the north-south and east-
west components, respectively, for most stations
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 horizontal motion is
significantly amplified, with large increases in du-
ration, at lake bed sites. Typically after a portion
with a relatively wide frequency content, the
records show a nearly monochromatic coda of
extraordinary duration. For most locations, the
dominant period of this coda is the same as that
predicted for the one-dimensional response of
each site. However, these effects cannot be ex-
plained in terms of one-dimensional shear model
alone. Two- and three-dimensional effects must
be invoked in order to account for the observa-
tions. In fact, spectral amplification at lake bed
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along-path and Mexico City records are displayed.

sites reached more than 50 with respect to CU, a
hill zone site (S4nchez-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
surface waves at the edges of the basin (e.g.,
Sinchez-Sesma, 1987; Aki, 1988; Bard et al., 1988;
Kawase and Aki, 1989) and to small-scale irregu-
larities (e.g., Bard et al., 1988; Campillo et al.,
1990).

On the other hand, we have computed Fourier
spectral ratios at eleven sites in the hill zone (07,
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
Figure 8 for north-south and east-west compo-
nents. Computed ratios show a significant ampii-

fication for periods between 1 and 5 5. 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 Ciny Nl

spectra and average external ones for the Apni %
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nents are displayed at the left- and nght hand wie revpec
trvely. Mean values are indicated with thua lines
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Fig. 9. Horizontal particle motion in Mexico City during the April 25, 1989, Guerrero earthquake.

To illustrate the complexity of horizontal mo-
tion in Figure 9 the particle trajectories are given
for each station of the network. These plots are
known as polarization diagrams or hodograms. At
first look they seem chactic. 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
fiting of polynomial functions” was apphied n
order 10 see the continuous spatial variations of
motion across Mexico City. Use was made of oniy
the coherent pant of observed Fourier spectra
Therefore, time histories inferred for sites invde
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Fig. 10. Horizontal particle motion in Mexico City during the May 31, 1990, Michoacan earthquake.

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

Simplified models for 3D effects

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

The shape assumed for the interface s



SECTION A-A’

TIME (s)
Fig. 11. Interpolated north-south displacements along the
section A-A’" obtained from recorded data of the Apnil 25,
1989, Guerrero earthquake,

parabolic with a maximum depth of 0.05a, where
a = half width of the deposit. Material properties
are Bg = 48R, where B = shear wave velocity and
subscripts E and R correspond to half-space and
valley, respectively. Poisson ratios are vy =1/3
and v = 0.49 (compressional wave velocities are
ag =2B¢ and ag = 7.14B;), mass densities are
Pg = 2pg, and quality factors Q¢ = 1000 and Qg
= 500. These properties were set to represent a
soft alluvial valley with a relatively high Poisson
ratio, as it is the case for Mexico City's sediments.

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

FJ SANCHEZ.SESMA ET AL.

SECTION A-A'

0. 50. 100. 150.

TIME (s)
Fig. 12. Interpolated east-west displacements 2long the sec-
lion A-A’ obtained from recorded data of the Apnl 25, 1989,
Guerrero carthquake.

tion @ (Fig. 13) by the simple combination of SH
(6 =0) and SV (8 =m/2) responses. Each one
will be modulated by sin # and cos 8, ‘respec-
tively. This allows us to see how the distinct wave
propagation properties of Love and Rayleigh sur-
face waves, which produce the anti-plane and
in-plane components, respectively, interact and
control the polarization of horizontal motion. The
time variation of the incoming wavefield is given
by a Ricker wavelet with characteristic period
t,=0.5 ¢, where t,=2a/Bg. Seismograms are
obtained through Fourier synthesis. For an inci-
dence angle y = 30°, Figures 14 and 15 show the
synthetics for SH and SV waves, respectively.

Fig. 13. Soft alluvial valley with parabolic interface under incidence of plane S waves. Incidence and polanzation angles are
represented by y and 8. respecirvely.
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Stations, v

t/to
Fig. 14. Synthetic seismograms for incidence of SH waves in
51 stations (from - 1.25a to 1.25a) across the surface of the
two-dimensional model.

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

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

Stations. u

0.0 1.0 2.0 3.0 40 50

t/to
Fig. 15. Horizontal synthetic seismograms for incidence of SV
waves in the slations used in Fig, 14

‘S waves y =300 8 =450
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Fig. 16. Polarigrams and horizonial particle motion for eleven
stations (from —1.25a to 1.25a) across the two-dimensional
model when polarization angle § = 45°,

departure for a quantitative explanation of the
observed response.
The other model studied is a three-dimen-

sional axi-symmetric valley with a rigid base with

prescribed motion in the x direction. The Poisson
ratio is v = 0.45 (compressional wave velocity ts
a=23338 and B =shear wave velocity of the
valley) with a quality factor Q = 20. The mod-
shown in Figure 17. It is a limited flat Jayer 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

3 "

tig 17 Three-dimensional axisymmetnic alluvial vatley with

ngud base and unit slope at the edge Motwn v mparned 2t
the base 1n the 1 direction
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collocation least-squares matching of boundary If our model is considered, alternatively, as
conditions (S4nchez-Sesma, 1983; Sénchez-Sesma two-dimensional for these two sections, then we
et al., 1989¢). have in-plane (P-SV-Rayleigh) and anti-plane

For reasons of symmetry, the total motion of (SH-Love) responses, respectively. Here, they are
the model's surface, under the assumed excita- mixed, due to the three-dimensional nature of
tion, can be described by three radial functions our model. Synthetics correspond to a Ricker
modulated by cos ¢ for radial and vertica! mo- wavelet input with characteristic period 1, =02

tion and by sin ¢ for circumferential motion, t,, where ¢, has the same meaning as that in the
where ¢ = azimuthal angle. Therefore, to repre- two-dimensiona! model. These results allow us to
sent the ground motion at any point of the sur- establish that the response in flat valleys is clearly
face it suffices to know the response for two slices composed by the one-dimensional- response
of the model. Figure 18 displays the horizontal strongly modified by surface waves. This is clear
ground motion along sections A-A’ and B-B’, in section P-B’, due to the lower velocity of Love
respectively. Again, due to symmetry, such mo- modes, even if modified by other wave contribu-
tion takes place in the x direction. It is radial at tions from the edge. Figure 19 shows the horizon-
section A—A’ and circumferential at B-B', tal particle mnotion in the surface of the valley as

Section A-A’

Ug (tp/to=012)
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Fig. 19. Horizontal particle motion at selected sites on the
surface of the three-dimensional model. The motion of the
base is depicted in the bottom right corner.

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

Conclusions

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

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

Mathematical modeling allowed us to under-
stand features of the response of alluvial valleys
in terms of locally generated Love and Rayleigh
waves. We interpret these as three-dimensional
effects. Despite the simplicity of our models, it is
possible to point out the substantial role played
by local surface waves in the whole response.
Qualitative comparisons of data with synthetics
show that the understanding of the seismic re-
sponse of alluvial valleys is feasible with the help
of simplified mathematical models. Our results
must be regarded as preliminary but they suggest
that simpler, more powerful methods can be de-
vised. These must be calibrated with both obser-
vations and rigorous solutions in order to account
properly for the three-dimensional nature of seis-
mic response.
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ABSTRACT: A gencral approach 1s presented for the
tates ol structures per unil ime, which accounts for o
and geomctncal properucs, ay well ay sbout live load b
an approach 13 applied 10 vne-, three-, and nine-sto
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thity, the probabilities of swuctural falure for w giv
thuse comrespondung i greater coefficients of vanatig
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(4) the structural failure raie decrcases when the desi gh
It s puinted out thar these conclusions are not valid li
respeat do local bnule fwlure modes are small as comibe
with duclile modes b
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INTRODUCTION |
Basic critena and algorithms for selecting seisfic design coeificients and
spectra on the basis of optimizing present valugs of expected utilities, 1n-
cluding uncertainties about both structural propertfes and seismic excitaions,
have been available for & long tme (Esteva 1947, 1968, 1969, 1976, Ro-
wablucth 1976) These highly developed algorithms cover cases in which
e wccurrence ol carthquakes of different intebities at a site is modeled

cither by a Possun process of by a renewal pro:'; ‘ In addinon 1o the prob-

abulistic descriptions of the seismic-activity procegs, the algonithms make use
ol concepls such as the probability distnbution ! Ilhc ground-motion inten-
wty at which a structure of nierest fails and the probability of failure for a
given intensity or, more generatly, the probability distnbution of the cost of
damage for that intensity. |

Buth the relevance and the complexity tied to fhe analysis of the seismic
Process have been recognized for many years; therefore, large efforts have
been devoted 1o detining adequate probabilistic ‘odels and to formulatng
criena for estimating their: parameters (Comell [972; Esteva 1976; Rosen-
blueth 1986). Much less attention has been paih

| o the study of the proba-
bility distnbutions of the intensities resisted by| given structures and to the

distnbutions of damage for given intensities. Onf [reason for this neglect is
the frequently used argument that uncertainties tidd to structural parameters,
1 ¢ , response and performance, are very small as 6mpa.red to those attached
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to the nature and parameters of the seismic processes. In inost cases, this
argument justifies replacing an uncertain structural strength weth s expected
value when performing studies about the reliability of a structure 10 a seismne
environment. However, the problems still remain of deteriuning the ranwo
of the excepted value of the earthquake intensity resisted by a structure W
the nominal value used to express safety-related specificahions, and of ob
taining E(v,), the expected rate of failure per unit ime o a stiucture with
uncertain mechanical properties, i terms of v, (y*), the rate of occurrence
of intensities greater than y*, the nominal value of the design ntensity.
The problems that hinder the determination of accurate values ol E(v,)
given v, (¥*) range from insufficient knowledge about the mechanical prop-
erties and failure mechanisms of structural members and systems 1o the wide
complexity of the mathematical models needed 10 represent the joint prob-
ability distributions of the variables that detenmine seismic response and per-
formance, i.e., ground-motion history, gravity loads, constitutive laws of
structural materials and members, and failure mechunisms and conditions.
The studies reported in this article aim at assessing the miluence of a
number of structural parameters on computed faifure probabilities of systeims
designed with the same safety faciors for the same nonnnal intensines. For
this purpose, it is assumed that building lrames fail in a ductule manner by
the formation of plastic hinges at those member sections where the acting
bending moment reaches the local bending capucity aad that a brutle falure
bimit state is reached when the ductility demand at any given story, expressed
in terms ol Jateral deformations of that story, reaches the avalable capacity
of ductile deformaton. The analytical dithculues implied by the mathemat-
ical models adopted are carcumvented by applying a Monte Catla simulation,

PRoBLEM FORMULATION
‘The following approach and assumptions will be adopted:

1. Seismic hazard at the site of interest 15 capressed in mathematical terins
by a known funclion, v, (y), representing the mean number of umes per umt
time (year) that an intensity greater than y occurs at the sie,

2. Under the action of an earthquake of intensity y, the structure may lail in
n different modes; for instance, each tailure mode may comespond v exceedance
of the capacity for ductile deformation at a given story. R, will designate the
structural capacity to resist the ith failure mode, and 3, will be used to denote
the maximum amplitude of the response variable govermning the vccurrence of
the ith failure mode. The rativ §,/R, 15 the reciprocal of a random safety tactor
and will be denoted by Q, Failure in the ith mode ocvurs it @, = 1 1t s alse
assumed that failure occurs precisely in the ith mode and oot 1n any other, pro-
vided that @, = @, for all y = 1, ..., n. This means that it we have two modes,
i and j, such that Q, = Q, = 1, failure will be assumed to tahe place precisely
in the :th mode, 1n spite of the fact that during the responsc process the condition
Q, =2 | may be reached before the condition O, = 1 This assumption s antro-
duced for sumplicity and does not have any practical implhication il i 1s assuined
that the consequences of farlure wre independent ol the fsilure mode leading o
it

From these assumptions, the probability of fanlure tor a given intensity equals
the probability that the maximum of all the values of (), exceeds unty  Thus,
if that maximum is called Q, then
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where £, (¥) = the probability of structural failure under the action of an earth-
Huake with intensity y

3. The rate of falure of a structure with deterministi .
(vector R) is 1 crministically known properties

_ = aVr(u)
v,(R}—J‘: - P PoaRydu. ... (2)

u

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

Teapect 10 the joint p.d.f. of R. Denoting by fo(r) this p.d.f.. the
ol v, can be oblained as follows: YA P ] erpecied value

. - - ovu)
E = - —_rX
(vy) J; fn(r)J; » Pelulrydudr . ... ... ... .. ... .. .. ... .. (k)]

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

v ~ ) dvAdu) B 7
tv,) = - - Potulryfe(rydrdu ... ... ... ... . . .. 4)

Thus order of performing the integrations lends itsclf better than Eq. 3 10 the
cakculation of Liv,) by the algonthm that will be proposed later. The interior
wtegral in by 4 1y the tailure probability of a system with uncentain properties
subjected 0 an carthyuake with intensity ¥ = u

Basic MODELS AND ASSUMPTIONS

Seismic Hazard Function

For the purpose of calculating p, (y), as given by Eq. 1, it is convenient
Lo express y as the value of a parameter of the ground-motion time-history
which can then be used by engineers to estimate maximum values of struc:
{ura) responses. Examples of such parameters are peak ground accelerations
or velocilies, ordinates of response spectra for given period and damping
and expected values of these ordinates. If one of these parameters is used
to measure inlensity, then the expected rate of occurrence of earthquakes

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

2]

vk = Q,

viy)

fory 2 vy o (5b)

where v, = an upper bound to the intensities that may occur at the site of
micrest. 7 and « = parametens defining the shape of the distribution of in-
whntics, ald A = g xﬂng factor For the applications that follow, y and
‘w arc © ured by peak ground acceleration at the site dunng an earth-
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quake, and the parameters in Eq. 5 are assumed to take the values K =
1295, r = 1.6, € = 1, and ¥, = 1,125 cm/s? for the analysis of cases |-
13. This means that accelerations in excess of 200 and 500 cm/s’ oceur,
respectively, every 45 and 285 years on the average. For case 14, K = 80
and Y, = 500 cm/s’. Although Eq. 5 is deemed adequate luor engineering
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-Historles

Two sets of simulated ground-motion time-historics were used; one hased
on the statistical propertics of the NS component of the record obtaned in
1940 in El Centro, Culifornia, and the other represents the most inlense por-
tion of the EW component obtained at the parking lut of the SCT building
in Mexico City during the carthquake of September 19, 1985 (Mena 1986).
20 sample records belonging to the first set and nine belonging 1o the second
one were generated by means of the algorithm descnbed by Ruiz, Paredes-
Lopez, and Galarza (1986) and Ruiz and Lira (1987). For the first case, the
simulated records have a duration of 30 sec and for the second, 82 sec.

The algorithm used to generate the simulated accelerograms takes into
account the variation in time of ground-motion intensity, as well as the dis-
tribution of energy content among frequencics. Brietly, i may be described
as a sequence of three operations: first, the duration ol the record o be
simulated 15 divided o several segments, and the frequency content and
intensity of the ground motion included within each scgment 1s obtmned;
second, unil-intensity segments of samples of Gaussian processes with the
corresponding spectral densities are generated for each scgment detined in
the first step; and, finally, the simulated segments are put together, and ¢ach
resulting record 1s modulated by a deterministic time function,

Structures Studied

. The studies reported herein cover three families of single-bay frames with
one, three, and nine stonies, respectively. Ther nommal dumensions are shown
in Fig. 1. The computed values of the fundamental periods resulting from
their member sections and from the nominal values of thewr natenial prop-
erties are given in Table 1, as well as the ductility-related reduction factors
adopted for design and the corresponding seismic design coetficient. Euch
of the latter resulted from dividing by the comesponding reduction lactor the
average ordinates of the linear response spectra ol cach’set of simulared
records for the computed fundumental period of the structure ol interest. This
way of transforming the ordinates of a linear response spectrum to those of
the corresponding elasto-plastic response spectrum for u specilied ductility
demand was deemed reasonably approximale because the lundamental nat-
ural periods are not too short as compared to the donunant periods of the
ground-motion records.

As previously mentioned, failure is assumed to occur when the ductility
demand at any given story reaches the available capacity ol ductile detor-
mation of that story. This capacity is taken as uncertam, und several as-
sumptions about its vanation coefficient were considered, as shown i the
filth column of Table 1.

The probability distributions of member strengths and stilfnesses were not,
directly obtained, but, as explained in the following, rundom value " these
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L] ) (I 13 2 03 LC 025 EC
1 ) (N3] 4 a3 LC 012 EC
i ] [T 4 013 Lc 017 EC
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TABLE 2. Sustistical Parameters of Distributions of Material Properties and Loodg

Assumed probability Nominal Mean Coethcient
Variable tunction value (kPa) value (kPa) ol vanation
(1) (2) {3) {4) (5)
W, Gamma 0.88 0.69 0.4K0
£ (Gield) Gaussian 17,0600 19,500 0 195
1, Gaussian 411,600 158 0U0 0.0%6
b, hr Gaussian = . -

*Similar to those given by Mirza (1979).

.

TABLE 3. Correlation Coefficlents tor Cases with Low Corretation {LC) between
Mechanical Propertios

Variable Correlation coetliciant, p
m (2)
/. veo
1, ox
b (1R ]
h 0.
r 08

story is related w its nomunal value p* through the cquation o = p* exp

(0.55 x 3 x V), where V, = the coefficient of varianon of the avaldable
duculity. The probability distnbution of the latter variuble was obtained by
defining a new vanable, w = p = |, assumed to possess log-normal dis-
tnbution. Symbols HC and LC 1n the sixth column of Table | mean “high
commelation”™ and “low correlation ” In the first case, cach matenial propeny
or cross-section dimension 1s sssumed tw be pertectly comelated throughout
the structure, but the different vanables al a given imember are stochastically
independent. In the second case, each matenial propefty or cross-section di-
mension al a given member-end is correluted with its counterpart at any other
member-end in accordance with the correlation coeflicients of Table 3, and
there is no correlation between the values of the diflerent vanables.

All systems studied were assumed o possess a viscous damping of 5% of
critical.

ALGORITHMS USED

Failure Probabilities for Glven Intensliles

Trying to obtain failure probabilities in analytic terms ts intractable by
present means, and trying to generate them by Monte Carlo simulation re-
quires an excessively large number of samples if we arc mterested in the
ranges of very low values of these probabilities. Because our interest is to-
cused on obtaining rates of failure of structures subjected to canthquakes of
random intensities, and because the uncertainties about the latter are much
larger than those conceming the properties of a structure, 11 15 acceplable 1o
limit our efforts to estimating second moments of (2, the reciprocal ol the
safety factor, and assuming a reasonable form for its probabihity density
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function. This 1s the approach adopted in thi i
this ps i
fullowing procedure was applied: pied 10 (Ris paper. According to 1, the

I Aruficial accelerograms were simulated and scaled to the intensity of in-
tcr;.st This vanable was measured by the peak ground acceleration. ’
ol A'rsuuc:urc was designed in accordance with the design coefficients in Ta-

e 1. These cocfficients correspond to intensities (expected peak ground accel-

erations) of 0.1283 g and 0.176 g, i.c., to retum intervals of 84 and 32 years
according 1o Eq 5 and is parametcers adopted previously. yE
1-{1' 82 ::C:'«'msa(l)f the stauistical parameters and distribution forms in Tables
G : : anucal properties of a sample of structures were obtained by Monte
arlo simulauon in correspondence with each suucture designed as described in
the previous paragraph.
. : Thcl simulated suructures were excited by randomly selected members of
populauon of simulated acc_elcmg'rmns. In order to keep within acceptable
limits, the computational effont involved, and the sample of the combinations of
simulated strucures and ground-motion time-tustories, was integrated as follows:
(1) A set of intensitics was chosen, with values covering the interval of inu:res;
in engineenng. from a sufficiently small lower bound to the maximum feasible
INENSIY Yo (2) fOr cach of these intensities, one member was randomly selected
from the populanion of simulated records, and it was scaled to the correspondi
intensity; and (3) for cach imensity, a sample structure was simulated poncing
amsj .lh'l;hn:ol::pons(c’ of each structure was obtained by step-by-step integration,
and th :pon mglvnluc of ) (maximum value of §,/R, for all the poiential
d“pl“modcmn: u:v::.ohul‘uncd For this purposc, §, = the peak value of the relative
dnplacement of ,.1 bumy, and R, = its capacity for ducule deformation The
lanes valuc 14 obia ned by muitiplying the story yicld displacement resulting from
o, ‘: Uinesses andd st_un‘lhl by the simulated ductluy factor In order
mmm e urh) )u-ut:.lnplncntnu. nonlincar shear-displacement curves were
oy cam h sory by meam of clavto-plastic static analysis of the response
rame 1o & gradually inwreasing lorce pattemn, with amphtudes proportional
1w e clevatien with rexped) to the buttom ends of the linst-story columns, usin
an algunthm vimilar tu thet proposed by Mochie and Alarcén (1985). A.l eacﬁ
Mory, the yield displacement was taken as that corresponding to the intersection
of the tangent to the shear-deformanon curve at the ongin with the tangent to
the br'anch corresponding to very large deformations. #

6 The values of @ are plotted against the comresponding intensities for each
structural type and each design coefficient. Then, curves relating expected values
of 2, intensiies, and nominal ductility-related reduction factors are fitted to the
result, and the vanances ol the differences between individual and expected val-
ues are estimated Thus, tor each structural type and reduction factor the con-
:I‘umll'ml m:laltnb:.tlkuc and standard deviation of Q. given the ground-motion in-

asity, wi nown.

A They are denoted in the sequel by E(Q|y) and ay,
7 The conditional probatility density function of iven that the i i
equals v, was arbitranly taken as log-normal, with the g;sflwo momcnf.s l:st?:g
u;;:\c preceding paragraph Computing g, (y) according to Eq. | is immediate.

wrdinstcs of the lag-normal probability distribution function were obtained
by an ¢lementary transluormation of an expression propased by Rosenblueth (1986).

Respunss Analysis
Frame .mcmbtn wege mwdeled a8 simple one-dimensional bending ele-
et milinca behavior ol the members was assumed (0 be conCentrated

274

at plastic hinges at their ends. These hinges were assumed to possess bilincar
hysteretic stiffness-degrading moment-rotation curves with plastic hardeming
characteristics, such that the slope of the plastic braach 1s 2% of the vntial
tangent stiffness for smail deformations. The damping matrix was taken as
a linear combination of the imtial-stiffness and mass nuatrices,

The equations of motion were integrated by means ot a constant-accel-
eration step-by-step algorithm included in compuler program DRAIN-2D
(Kanaan and Powell 1973).

RESULTS OF SIMULATIONS

Single-Story Frames

Values of @ in terms of peak ground accelerativns and nonunal design
ductilities p* for these cases are ploted in Figs. 2 and 3 lor a natural period
of 0.36 sec and vanation coefficients of the available ductiity p oot .3 and
0.5, respectively. The figures also show the curves fitted to the expected
values of O, as well ay the comresponding mathematical expression for the
expected value of the natural logarithm of Q and the standard deviation of
that logarithm. These figures show that the expected values of Q grow for
decreasing variation coefficients of p. as well as fur decressing vilues of
nominal design ductilities p*. The first of these trends 15 related to the tact
that, according to the manner in which mean and nominal values of available
ductilities are assumed to be associated, if p* 15 kept tixed, the mean value
of p grows with v, The second wrend anses from the fact that the frames
being studied are cuontinuous al their joint and possess o lateral strenyth even
though they are not specifically designed to resist lateral furces. The con-
tnbution of this strength 1o that necessary 10 salisfy the design requircments
tor the superpostion of gravity and selstie lorces s more signilicant 1or
high design ductilities than for low values of them. The results in Figs. 4
and 5, showing lalure probabihties in terms ot intensities and design duc-

_ thinies, are consistent with these trends.,

Three-Story Frames

One objective of the studies on three-story Irames wis that of assessing
the influence of spatial correlation of mechanical properties on the distri-
bution of @, as well as on the probabilities of falure. The results 1 Figs.
6 and 7 make comparisons of both variables for cases 11 and 12 ot Tuble
l,ie., for T =036 sec, ¥V, = 0.3, and p* = 4; these cases ditler n the
degree of spatial correlation assumed. For this case, no sigmbicant wdluence
of that correlation was found on any of the vartables studied: probabibistic
moments of In Q and failure probabilities. This low sensitivity of {4 1o the
correlation coefficients is prubably due to the fact that uncentantics related
to the detailed ground-motion charucteristics for a given intensity are much
greater than those concerning the mechamcal propertics of the structure.

The influence of V, on the expected values of In @ and tallure probabilitics
for given intensities is shown in Figs. B and 9 tor T = 0 36 sec, gt =4,
and high spatial comclation. The trends that may be observed are siular to
those discussed in connection with single-story frames.

Finally, Fig. 10, obtained for T = 0.85 sec, V., = 03, and low sputial
correlation, shows that expected values of @ grow with decreasimg values
an the design ductiluies. Failure probabilities were found 10 b ve i the
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same manner. Again, these trends are consislent with those observed for
single-story frames.

Nine-Story Frames

Only one case was studied. The natural pefod is equal to 1.33 sec, the
vanauun coelficient of the available story duc@lities is 0.3, and the nomnal
design ductility 1s 2 5 Spatial comelation of thechanical properties is low.
Unbike the previous cages, the simulated gré :d-molion records belong to
the samc population as the EW component of jhe SCT record of September
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19, 1985, in Mexico City. The results are shown in Fig. 11,

Because the yield moments at column ends depend on the uxial forces
acting on them, they are sensilive to the overturming moment, which 1y a
function of time. A1 any given instant, the axial torces due to overturning
are of positive sign on the columns on one side of the neutral axis of the
building plan and of negative sign on those lying on the other side. There-
fore, the decrements in the yield moments produced at some column ends
at a given story will be approximately compensated by the increments taking
place at the other column ends in the same story. Consequently, the response
analyses carried out in this study were based on the simplilying assumption
that column yield moments are constant and equal to the values that result
when column axial forces equal their design values for the conditon of or-
dinary gravity loads.

In order to explore the possible influence of the uncerainty about struc-
tural parameters on failure probabilities, two sets of five structures were
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analyzed under the action of randoml i
. ¥ chosen ground-motion records wi
m:uks 1§urg:md acc:lclr‘::mns equal to 2.5 m/s’. The mechanical pm{.:ten!’il:‘:"lt;rfl
ure were laken as deterministically equal 10 their d
' one set of structures and as uncertain in the oth ple meane an
) o er. Sample
vana_non_ cocfficients of O were obtained for both cases. The rzsultr?:ga?':ilznr:
Er:b:baléqfs, assuming log-normal distribution of Q, were 1.7 x }0-* and
c\; rl = respectively, for the deterministic and uncertain systems. How-
dcr, ’d e In_Q 15 laken as normally distributed, and sample values of it
.r:]::; W ot;u:;n u.-.lzwtan and standard deviation, the resulting failure prob-
are 1.8 x and 1.3 x 107, respectivel i
: ' y. The large discrep-
:hr:ms bclwcc.n the resulty ansing from the different approaches if analyzin?g
bart Lalisics may onginate from the small sample size and from the
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possible inadequacy of the assumption regarding the form of the distribution
of Q. Thus, the significance of the uncertainty about structural propertics un
failure probabilities remains an open question.

The nine-story frame of Fig. 1 was also used for the study of the possible
role of the large uncertainties about the excitaton on explaining the small
differences noted in Figs. 6 and 7 between faiture probabitities of systems
characterized by high or low statistical correlations between mechanical
properties of different members. For this purpose, one set of five simulated
frames with lowly comrelated mechanical properties and anuther correspond-
ing to perfecily corrclated properties were subjected to the same time-history
of ground acceleration (SCT record, normalized 10 a peak ground acceler-
ation of 250 cm/s%): In three cases in the first group, the maxir  /)-value
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was attained at the first story, and 1n the other
at the math story. in the second group the max
the first story and once at the third story. Howe
ot very different: 0.085 and 0.111, respective

0, the maximum occurred
um appeared four times at
, failure probabilities were

ExpeCTeED FALURE RATES

bapecied tailuie raies lur the ditferent cases
aivdame with by 4. uwng for the wntenor i
LA ey ol e nsilics, similar 1o lhm-c: wn in Figs. 4, 5, 7, and
¥ Ihew laduic ratcs wp shown as E(v,) in Tdble 4, which also indicates
teives o v u the tales of occumrence of intedsities higher than the value

?nSIdC[Bd were obtained in
gral the failure probability
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TABLE 4. Expected Fallure Rates

Case Number Elv,) % 10° viy*) » 10° Rauo,
number ol stones (one/yr) {one/yr) Lig)fuv®)
() {2) (3) (4} (5}
| 1 2.550 12.00 213
2 1 i.456 12 00 012y
3 I 1 342 12 00 012 (%)
4 i 1.007 12 60 0 08 (*)
5 1 0332 - 12.00 0Us (")
6 ] 0.420 12 00 0.uis ()
1 1 0036 12 00 ¢ o0l (%)
8 1 0137 12 () 0.011 (*}
9 3 2.609 1200 0217
10 3 2.060 12 (Xt 0172 (")
1 3 2426 Yoo O 12
12 3 2.5277 120 02
13 3 1 94 12 0 0150
14 9 0.213 137 G 01Sss

assumed for seismic design, as well as the ratios (v, )/r(¥"). The later
ratios are seen to vary over very wide intervals. They are lower lor high
design ductilities than for low values of this parameter The reason for this
trend 1s similar to that mennoned in connection with the torms of vanauon
of expected ductility demand and failure probabilities 1n terms of intensities.,

Astensks in the last columns of Table 4 serve to idenuty cases where some
reinforced concrete members have reinforcement ratios higher than those stctly
necessary to provide the strengths resulting from the seisnuc analysis. These
higher ratios were adopted for the purpose of complying with minimum re-
inforcement ratios required for temperature and shrinkuge eftects. Thus, pan
of the decrease in the rano E(v;)/v(y*) for these cases must be ascribed 10
their being on average stronger than was assumed when adupting a design
intensity.

Failure rates of three-story frames are in general mgher than those of sin-
gle-story frames. Two main causes have been identibied as possibly leading
to this systematic discrepancy: (1) Mimmum reinforcement ratios are mo
found 10 govern design as often in three-story frames as in the lower ones;
and (2) because of the wregulanty of the ground muotion and the contnbutiun
of higher vibration modes to the response, the probabidity that the later ex-
ceeds a given ductility value at any story is higher Tor three-story structures,

The failure rate obtained in case l4 cannot eusily be compared with those
of the previous cases, as it comesponds to a widely dilterent famuly of strong-
motion records and to a different seismic design cnterion The low failure
rate obtained can be partly explained by the application ol a reduction factor
of 0.8 10 the nomunal value of the available ductility factor considered n
design.

CONCLUSIONS

A general approach toward evaluanng expected failure rates of structures
per unit time has been presented, which accounts for uncertainties about
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mechanical and geometncal properties, as well as about seismic excitation
and live load.

Such an approach was applied 10 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:

I Amung the mechanical properties of the structural members on the prob-
abuity of failure, the influence of the spatial statistical correlation is relatively
small as compared to the influence of other variables.

2 The number of degrees of freedom has a great influence on the probability
ol failure of structures subjected 10 earthquakes.

3 The siructural fuilure rate was observed to decrease when the design duc-
ulhity lactory increased. This can be explained in terms of the contribution of the
avallable lateral load capacity that any continucus frame has even if it has not
been specifically designed for that type of load The higher the capacity of the
structure 10 take ductile deformations, the lower the additional lateral strength
reyuired 1o resist a specified set of Jateral forces; therefore, the higher the design
duculiiy, the ligher, in proportion, 1s the contribution of the member resistances
necded for vertical luads to the lateral strength required 1o take an earthquake
ol given ntensity, and the higher are the earthquake intensities that may be
resisied by the strength reserves due to the differences between expecied and
noninal values vl member resisiances

4 Due w the torm ol the assumed relauon between the expected and the
numinal values ol Lthe avaslable ductility, as a funcuon of the varianon coelficient
ol ihat vaniable, the probatshities of falure for a given intensiy are greater for
ihe caxcs for which that vanation coefficient is lower.

% Ihe seismic hazard tuncuon used in this study was arbitranly chosen Ob-
viously, other ratios E(v, )/viy®) would be oblained for other hazard functions.
Thus, the values presented in the last column of Table 4 are only general in-
dicators ol the significance of the vanables studied and should not be blindly
uscd 10 nake design decisions.

6 It must be remembered that most systems considered in this study are as-
sumed o develop sigrificant local yielding at several critical sections before a
farlure limut state 1s reached. Neither the results reported herein nor the conclu-
sions reached are vahd if the safety factors with respect to local bnittle failure
nuxdes are not sufficiently high with respect to those associated to ductile modes
as 10 prevent the occurrence of the former.

7 Finally, the vanabihty of the falure probabulities obtained for the few cases
studied 15 significant enough as 1o justify the development of new studies de-
signed to gain greater understanding of it. Future investigations should not only
widen the ranges of cases studied, but they should also explore better represen-
tatiuns of the mechanical behavior of structural members and systems.
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AprrenDiX [l. NOTATION

The following symbols are used in this paper:

b = width of girders and columns;
EC = E! Cenuro, 1940, NS component,
E(v,) = uxpeoted rine of structural failwe per und e
f. = concrete strength; .
falr) = probability density function of R;
£, = steel yreld resistance;
HC = high spatial comelation;
A = depth of girders and columns; ) !
K.€.yu = parameters defining shape of distribution of intensities;
LC = low spatial comelanon;
p:(y) = probability of structural Fuilure undet action of earthquake with
intensity y; '
QO = reaprocal of safety factor, @, = S/R.;
R, = struclura) capacity to resist ith falure mode;
r = cover of reinforcement in gieders and columns;
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VISCOELASTIC STABILITY MODEL FOR
ELASTOMERIC ISOLATION BEARINGS

By Chan Ghee Koh' and James M. Kelly’

ABSYRACT: A viscoclastic model accounting fur the stability etlect 15 propuscd
for high-damping elastomenc bearings used 1 asgismic base solution This nuadel
is consistent with Haringa's theory, which lakes 1ntu considerauun the significam
shear deformation of the elastomer. The method of mode superposition 1s used to
obtain an allemanve solution (o the “Haringa column,”™ and (s soluton 15 readily
generalized to include viscoelasticity Each mode 15 an eigensolution of the cor-
responding stability problem. The rapid fourth-order convergence permits the use
of only the finl mode 10 give 4 very good approximainn The dynanuc shear
stiffness, damping charactensiics, and height reduction of beanngs are obamed
by the first-mode consistent model In particular, the phenomeaon ol Incredsing
energy dissipation due to the aniul load 1s eaplained by the nusdel 1n 2 consistent
way. The applicability of the model is then venfied by eapcnments conducted on
multilayer clastomenic isolation beanngs with und without lesd plugs.

INTRODUCTION

Base isolauon is a relauvely new approach for carthquake-resistant design.
Among many different forms that have been proposed (Kelly 1982, Kelly
1986), the use of high-damping elastomenc bearings 15 believed o offer the
simplest method of isolation, and they are relatively very casy tw make.
However, in spite of the recent interest in using clastomenc bearings tor
base isolation, there continues to be a reluctance on the pant of the structurad
engineenng profession to use this concept. One question often rased 1 the
effect of axial load, or the stability elfect, on the dynamic behavior of these
beanngs, since they can undergo large displacements in an carthgquake. There
are also other pracucal reasons that call for the need to include the stability
effect 1n modeling the elastomeric isolation bearings:

1. In pracuce, basc-isolated buldings normally require the use of a large num-
ber of 1solation beanngs. For example, the first base-isulated bulding in the
United States, the Foothilt Communities Law and Justice Center located at San
Bernardino, California, sits on 98 natural rubber bearings (Tarics 1984). The
ventical loads carried by the beanngs vary quite widely, but, i order to minimize
the design and manufacture costs, only 4 few sets of beanings are made. As a
result, each set of bearings designed mught have 1 accommodate a considerably
wide range of axial loads.

2. In the event of 4 severe cunthquake, the overturming moment of the base-
isolated building can cause significant changes in the anial loads on the sup-
porting beanngs. The axial loads on the bearings can therelore be substantially
increased even (f the static dead loads are small,

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

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

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

Note, Discussion open until July 1, 1989 To extend the closing date one month,
a written request must be filed with 1the ASCE Manager of Journals. The manuscnpt
for this paper was submitted for review and possible pubhcation on November 18,
1987. This paper is pant of the Journal of Structural Engineennng. Vol 115, No.
2. February, 1989. ©ASCE, ISSN 0733-9445/89/0002-0285/$1.00 + $.15 per page.
Paper No 23172, |
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wuUuVLLVE OFLUVIRA AND olfDuinal ALLILINUALIUVIN U
SEISMIC WAVES FROM MEXICAN EARTHQUAKES,
AND EVIDENCE OF AMPLIFICATION IN THE HILL

ZONE OF MEXICO CITY

By MAarIO OrRDAZ AND SHRI KRISHNA SINGH

ABSTRACT

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

INTRODUCTION

For seismic engineering purposes, Mexico City is divided into three zones
(Fig. 1) the lake-bed zone, which consists of a 10- to 100-m deposit of highly
compressible, high water content clay underlain by resistant sands; the hill
zone, basically formed by a surface layer of lava flows or volcanic tuffs; and the
transition zone, composed of alluvial sandy and silty layers with occasional
intervals of clay layers. It is well known that the seismic waves are greatly
amplified in the lake-bed zone (e.g., Rosenblueth, 1953; Faccioli and Reséndiz,
1976; Singh et al., 1988a, b). The spectral amplification at lake-bed sites may
reach values of 50 at some frequency between 0. 2 and 0. 7 Hz w1th respect to
“Hi1TZone: SItes. - : z by—
the city from coastal earthquakes whose eplcentral distances exceed 250 km.
Based on limited data obtained during the earthquakes of 19 and 21 September
1985 (M, = 8.1 and 7.6, respectively), Singh et al. (1988a) suggested that the
seismic waves are amplified even in the hill zone by a factor of about 10 near
0.5 Hz. This implies a net amplification at the lake-bed sites of up to 500.

It is clearly very important to know. in a more definitive manner, whether
the suggested amplification in the hill zone is true. If it is, then is this
amplification confined to Mexico City, owing to some geological structure 1n the
area, or all inland sites are amplified, perhaps due to the dipping subducted
Cocos plate? Fortunately, new data permit us to address these issues.
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Fic. 1. Map of Mexico City showing boundary between hill and transition zones (dotted) and
between transition and lake-bed zones (dashed}. The locations of hill-zone stations where amplifica-
tion of seismic waves was estimated are marked by solid rectangles.

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

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

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

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

DATA AND ANALYSIS

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

these statlons show anomalous ampllﬁcatlon they are separately 1dent1ﬁed _

number of statlons that recorded in the c1ty a given event statlon dlstances are
arbitrarily shifted by 2 km.

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

2 A (f R) =CS,(f)G(R)e =/R/5QN, (1)
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Average Fourer specira, Seplember 19, 1985
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Fic. 2. Comparison of average Fourier amplitude spectra in the epicentral zone (dashed line) and
in the hill zone of Mexico City. (a) 19 September 1985 (M = 8.1) earthquake. Epicentral recordings
from Caleta de Campos, Villita, and La Unidn (Fig. 3); hifl-zone recordings from CUI and TAC (Fi
1). (b) 25 April 1989 (M, = 6.9) earthquake FEpicentral recordings from San Marcos, Cerro de
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the epicentral and hill-zone spectral levels are nearly equal between 0 2 and 1 Hz.
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TABLE 1

EARTHQUAKES WHOSE STRONG-MoTioN RECORD ARE ANALYZED IN THiS STUDY:
ALL EVENTS HavE A THRUST-FAULTING MECHANISM

Event Date Latitude Longitude Depth M,

No (d/m/y) ‘N (" W) {km) M, (dyne-cm) M.,
1 19/09/85 18.14 102.71 16 8.1 1.05 x 1028 8.01
2 21/09/85 17.62 101.82 20 76 2.90 x 10%7 7.64
3 07/06/87 16.65 98.91 23 4.8 1.10 x 10% 5.36
4 08/02/88 17.50 101.14 20 5.8 7.40 x 102 5.91
5 25/04 /89 16.58 99 .48 17 6.9 2.40 x 10% 6.92
6 02/05/89 16.65 99 .48 19 4.9 1.90 x 10% 5.52
7 08/10/89 17.19 100.21 37 4.1 4.70 x 10% 5.12
8 31/05/90 17.12 100.84 21 5.8 1.10 x 102 6.03

All locations are from local networks. Except for events 1 and 2, whose depth have been
. estimated from P-wave modeling (Astiz et al., 1987), all depths are from local netwarks. M, is from
PDE of U.S. Geological Survey. For events 1 and 2, M, from Astiz et al. (1987), for events 3, 6, and
7. M, from Harvard Moment Tensor Inversion, and for events 4, 5, 8, M, from H. Kanamori
{personal comm., 1990).
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FiG. 3. Map of Mexico showing locations 'of strong-motion stations and epicenters of the right
cvenls used in this study.
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Fic. 4. Magnitude of the events versus hypocentral distance of the stations. Open circles: coastal
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Unmarked triangles are sites in Mexico City Data from stations marked with triangles were not
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where

er¢FP(21r)2
= —4m8 ——
47pB3°

; (2)

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

S.(f) ="My (f), (3)

2

where M, (f) is the moment-rate spectrum. For an w? model,

fzfcleoi
,"2+ 2 -

S.(f) = (4)

In equations (1) to (4), R is the hypocentral distance, 8 = shear wave velocity
(3.5 km/sec), p = density (2.8 gr/cm”), Q(f) = quality factor, R, = average
radiation pattern (0.55, Boore and Boatwright, 1984), F is free surface amplifi-
cation (taken as 2), P accounts for equal partitioning of energy in the two
horizontal components (1/v2), and M,, is the seismic moment of event i. In
equation (3), f,, is the corner frequency, which is given by (Brune, 1870)

£, = 4.91 x 10°8(aa/M,)""°, (5)

where Ao is the stress drop in bars and 3 is in km/sec. G(R) in equation (1) is
the geometrical spreading term, which may be written as

1/R for R= R,
G(R) = a2 . (6)
(R.R) for R > K,
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The form of G(R) in equation (6) implies predominance of body waves for
R = R, and of surface waves R > R, and preserves continuity at R = R .

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

Equation (1) can be written as

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

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

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

Calculations were carried out assuming two values of R, in equation (6). The
standard errors showed minor differences assuming R, = 100 km, and R, = 400
km. However, for the second case, G(R) = 1/R, negative Q(f) values were
obtained at some frequencies. On the other hand, it is generally accepted that
for continental paths Lg waves predominate beyond about 100 km (e.g..
Herrmann and Kijko, 1983; Herrmann, 1985). For this reason, this second case

=——was.not further-explored=— e—— =

REesuLTs

Q

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

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

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

Source Spectra

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

For events 1, 2 and 5, we have patched the epicentral source spectra with the
free oscillations (stars) and/or telesersmic P-wave spectra (solid rectangles). For
event 1 and 2 the free-oscillation spegtra are taken from Riedesel et al. (1986)
and the P-wave spectra from Houston and Kanamori (1986). For event 5 the P
waves recorded at Grafenberg were used to compute the spectrum. We note that
the P-wave spectra for all the events are corrected with ¢* = 1.0 sec (the spectra
reported by Houston and Kanamor: were onginally corrected with ¢* = 0 7 sec).
since it brings the SM and P-wave <pectra 1n closer agreement near 1 Hz (Singh
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et al., 1990). The observed data in Figure 6 have been fitted with an w? model.
The seismic moments of events 1, 2, and 5 are well determined from teleseismic
LP data. This may also be true for event 8. For the remaining, relatively small
events, the long-period (LP) M, may not be reliable. In routine moment-tensor
inversion of such events, the retrieved depth is often too deep and M, too large.
For events 1 and 2 we have fixed the M, values to those given in Table 1 and
fitted an w® model with A¢ = 30 bars (dashed curve) and the value of Ag, which
explains the high-frequency (= 1 to 10 Hz) level of the spectra (continuous
curve). For the remaining events in Figure 6, we show two curves based on the
same source model: the continuous curve corresponds to M, fixed as the
reported value and Ao chosen to fit the high-frequency level; the dashed curve
results from choosing M, and Ao such that it fits the SM spectra.

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

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

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

The only other earthquake whose LP M, may be reliable is event 8. If so, the
high-frequency SM spectrum may be explained with Ag = 220 bars. However,
the observed epicentral SM spectrum is deficient between 0.2 and 2 Hz. Thus, if
the LP M, is correct, then this event, like events 1 and 2, also shows a sag. The
observed spectrum is better fit with M, = 3.1 x 102* dyne-cm and A¢ = 400
bars.

For the remaining smaller events Ao needed to fit the high-frequency level,
along w1th the reported values of LP MO. vary between 100 and 300 bars If

with respect to the w® model. The SM spectra are well ﬁt in the entire

frequency band of observation with the model, but they require M, values that
are 2.5 to 7 times smaller than the LP M, and Ao values between 200 and 700
bars.

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

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

1



AMPLIFICATION IN THE HILL ZONE OF MEXICO CITY

TABLE 2
Mg AND Ag VALUES

Mo. Mo' Iﬂd' Aﬂ'
Event No. {(dyne.cm) (dyne-cm) (bars) (bars)

1 1.05 x 1028 150

2 2.90 x 10% 15
3 1.10 % 10% 4.30 x 102 188 300
4 7.40 x 1024 1.10 x 1034 300 770
5 2.40 x 1028 8.20 x 102 50 90
6 1.90 x 10 5.25 x 102 100 200
7 4.70 x 102 2.00 x 10% 300 450
8 1.10 x 102 3.14 x 10 217 400

35

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

Ac*: seismic drop required to fit observed high-frequency source
spectral level in conjunction with M,* and an «? model.

Mo': seismic moment estimated from epicentral strong-motion
recordings.

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

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

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

Amplification of Seismic Waves in the Hill Zone of Mexico City

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

F(f. R) = G(R)e—'fR/ﬁQ(f) (8)

and is shown as a continuous curve. Dashed lines denote the 16 and B4
percentiles obtained from the regressional standard error. Circles represent
amplitudes which have been used in the regression (open: coastal sites, sohid
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events are clearly marked. Note the.differences in amplification from earthquake to earthquake,
and that the amplifications are systematically highest during the 25 April 1989 event,

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

With the exception of station MAD. all hill-zone sites show amplifications in
the frequency range of 0.2 5 f < 2 Hz This 1s also the case for stations Teacalco
and Cuernavaca, which lie outside the valley of Mexico. At 5 Hz the observed
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amplitudes are in agreement with the expected ones. Although not shown in the
figure, the same is true for f= 10 Hz. Figure 8 shows amplification at eight
selected hill-zone sites for all events recorded. For a given station, the amplifi-
cation varies from event to event. The smallest amplifications are seen for
events 4 (M, = 5.9, five hill-zone recordings) and 8 (M, = 5.1, one hill-zone
recording). The largest amplification at nearly all hill-zone sites corresponds to
event 5 (M, ='6.9, nine hill-zone recordings). For these three events, the
spectral attenuation (excluding Mexico Qity sites) does not show any anomalous
behavior. There is no evidence that the amplification depends on the magni-
tude, suggesting that nonlinear behavior is not a possible explanation to this
observation. The azimuth does not appear to be the cause either, since event 6,
whose epicenter is close to that of event 5, produced amplifications of roughly
one third of those caused by event 5 Also, azimuths from events 8 and 4 are
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similar; however, amplifications due to event 4 are significantly lower than
those due to event 8. Since depths of all earthquakes, except event 7, lie
between 16 and 23 km, it can hardly be invoked as an explanation of the
observed variability of the amplification. The two events that gave rise to
minimum amplification (events 4 and 7) are located inland. While it may be
possible to attribute minimum amplification in Mexico City to the inland
location of events (although we offer no physical explanation), we are at present
unable to even speculate why maximum amplification was observed during
event 5. This is of much interest, since the location of event 5 is close to that of
28 July 1957 earthquake, which in spite of its relatively low magnitude
(M, = 17.5), caused severe damage to Mexico City. Perhaps the cause of the
damage was related to the high relative amplification at hill-zone sites of
Mexico City (similar to event 5 and not to event 6). Since the transfer functions
of lake-bed zone sites with respect to a given hill-zone site are roughly constant
(Singh ¢t al., 1988b), Fourier spectral amplitudes during the 1957 event may
have been much larger than expected for an earthquake of this size.

We attribute amplification of seismic waves in the hill zone of Mexico City to
a large scale geological structure. Between late Oligocene and Pliocene, a large
lake basin existed covering the present Valley of Mexico and extending to the
south down to Taxco (a city near Teacalco shown in Fig. 3). In this basin, thick
lake clay deposits (200 to 300 m) developed. Little evidence is found for further
clay deposition until late Pleistocene, when the Valley of Mexico was closed in"
the south by the formation of Chichinautzin mountain Range (Mooser, 1990).
Since then, the upper clay layers (10 to 100 m in thickness) have formed in the
lower parts of the Valley of Mexico. The hill-zone sites, as well as Cuernavaca,
are devoid of these new clays, but are underlain by the old ones. The impedance
contrast between the old clay layer and the rocks below it, along with lateral
variation in the depth of the contact, may be sufficient to explain the observed
amplification. Campillo et al. (1988) and Bard et al. (1988) have computed
seismic response of a two-dimensional basin (11 km in length, 0.3 to 0.7 km in
depth, with or without velocity gradient in the sediments, and realistic shear
wave velocity ratios). They report that the spectral amplification on the sedi-
ments may reach a value of 7. We recall that MAD site, where only event 1 was
recorded, does not show any amplification. While the quality of the accelero
gram is poor, lack of amphﬁcatxon appears_r real_in_view_of_the_ge

SRS T (e = Tocated on.an.andesitic-volcano:- older-than-late —

Ol:gocene w1th deep roots If the absence of amplification at MAD is indeed
true, then it reinforces the conjecture that its presence at other hill-zone sites is
associated with a rather shallow (< 1 km) feature, and not with a deep regional
structure related to the Mexican Volcanic Belt. In search of a clear answer,
MAD has now been equipped with a sensitive digital accelerograph.

CONCLUSIONS

In order to quantify amplification of seismic waves in the hill zone of Mexico
City, we have derived reference spectral attenuation curves which have the
form of equation 1 with Q(f) = 273f°%¢ and G(R) as in equation 6 with
R_ =100 km. We find no significant difference in attenuation characteristics
between coastal and inland paths. With respect to these reference curves, all
stations in the hill zone of Mexico City, with the exception of one, show larye
amplifications, reaching values of more than 10 at some frequency between 0 3
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and 1 Hz. This fact can be better appreciated by realizing that the spectral
levels in the hill zone of Mexico City, which is roughly 300 km away from the
sources, are equal, at critical frequencies (0.2 to 1 Hz), to those in the epicentral
region. The size of the amplification varies from earthquake to earthquake, a
fact for which we presently do not have a satisfactory explanation. This amplifi-
‘cation seems to be absent at MAD site, located on an andesitic edifice of an
older volcano with deep roots. This suggests that the cause of the observed
increase in the amplitudes of seismic waves at other hill sites is related to a
relatively shallow (< 1 km) clay deposit which was emplaced in a basin that
‘existed in late Oligocene to Pliocene times. Since lake-bed sites are amplified by
a factor of 10 to 50 with respect to hill-zone sites, this results in a net
amplification of 100 to 500 with respect to hard coastal or inland sites at similar
hypocentral distances.

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

By S. K. SINGH, M. OrDAz, J. G. ANDERSON, M. RODRIGUEZ, R. Quaas,
E. MENA, M. OTTAVIANL, AND D, ALMORA

ABSTRACT

Near-source strong motions of 64 earthquakes (3 S M 58.1; 10 S A S 54 km)
recorded above the Mexican subduction zone are analyzed to study the scaling
of peak horizontal acceleration, a..,., and Fourier acceleration amplitude spectra,
a(f}, as a function of magnitude M. The a... data reduced to 16 km shows clear
dependence on M for M S 6. For M > 6, the existing data suggests that for such
events a,..., does not depend on M. Observation points 16 km above the source
are in the far field for earthquakes with M > 6 for the frequencies (>1 Mz) ot
interest here, so that for such events a{f) is easily explained in terms of Brune's
source spectra modified by attenuation. The same spéctra explain the a... data
when Parseval's theorem is used to obtain a.,, and the expected 8., is computed
using random vibration theory {(RVT). For larger earthquakes, we modify the paint-
source model to estimate Fourier amplitude spectra from finite sources, ignoring
possible directivity effects. These spectra along with rupture duration T, is used
to compute a..,, and to estimate a,,, by applying RVT. The character of the near-
source recordings of 6 & M S 8.1 earthquakes in Mexico suggests that the
assumption of stationarity over T, is reasonable. The results from the model show
that beyond M = 6, the dependence of a.,, on M decreases; for M > 7.5 3.
becomes essentially independent of M. The a.., and a(f) observed for M 5 6.5
may be interpreted in terms of this finite-source model with stress drops As of
40 to 100 bars and an appropriate site attenuation parameter. From a possible
M = 7.5 to 8 earthquake in the Guerrero gap the expected 8... from the finite-
source model in Acapulco, corresponding to Ae = 100 bars and « = 0.023s, is
roughly ¥ g.

INTRODUCTION

The scaling of near-source peak horizontal acceleration an., and Fourier accel-
eration spectra, a( f), with magnitude M, remains an active field of research because
of their importance in earthquake engineering. Of particular interest is the scaling
of @n., and a(f) with M for moderate and large earthquakes. Hanks and Johnson
(1976) analyzed the a.., data recorded at a distance R = 10 km and concluded that
8y, was independent of M for 43 S M, S 7.2. They explained the observations in
terms of a nearly constant dynamic stress drop (2 kbars) during faulting. Hanks

and McGuxre (1981) explored the dependence of nos acceleratron a,.., dthrough

— Lai, 1980), of Ga: OR M. Thelr procedure was based on Brune s far ﬁeld source
spectral model (Brune, 1970) and application of Parseval's theorem. They concluded
that the data at R = 10 km was in accordance with 0.3 M dependence predicted by
the theory for 4 < M < 6.5. Boore (1983, 1986) generated time series consistent
with Brune's source spectra and rupture durat:on and found that the quantities of
seismological interest are reproduced by the simulation with stress drop, Aq, of 100
bars and an appropriate choice of attenuation filter. McGarr (1986) analyzed the
near-source data from Coalinga earthquake and its aftershocks. The observed
dependence of an., on M {M < 5.3), in contradiction with a previous study of
McGarr (1984), was interpreted by the author with Ao increasing with seismic
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moment, M,. The same data set was interpreted by Boore {(1986) with Brune's
source spectra modified by an attenuation filter.

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

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

In this paper, we analyze the strong-motion data collected along the Mexican
subduction zone. The data consists of near-source recordings of earthquakes with
3= M = 8.1. We normalize the an,, values to a distance of 16 km, the typical depth
of the plate interface near the Pacific coast of Mexico. For 3 S M 2 6, @p.. shows a
clear dependence on M. However, for M > 6 the a.,, data, although limited in
number, shows no increase with M. We find that a modification of the far-field
spectral model to include the finite size of the source area can reasonably well
predict observed a,., and a(f) for M > 6. Finally, we attempt to estimate a(/f), Gmaz,
and response spectra in Acapulco from a possible M = 7.5 1o 8 earthquake from the
rupture of the Guerrero gap.

DaTta

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

For moderate and large earthquakes (M, = 6.9), a few S-P times are available
(Table 1). Since for such extended sources the S-P time may not correspond to the
closest distance to the rupture plane, the listed values of the distance in Table 1
have been determined from the mapped rupture areas. It is well known that the
Michoacan earthquake of 19 September 1985 (M, = 8.1) consisted of two subevents
(see, e.g., Anderson et al, 1986; UNAM Seismology Group, 1986), each of which
may be assigned a seismic moment M, of 6 X 10" dyne-cm (Astiz et al, 1987). In
Table 1, we list subevent 1 and the entire earthquake separately. The first subevent
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TABLE 1
EARTHQUAKE, [DISTANCE, PEAK ACCELERATION, AND MAGMITUDE DATA
Dats Time* 5P f'nlo;l:mﬂrn:l;::: FPeak Acceleration (galy) Magnitude .
{D/M/Y) {H:M.S) {sec) (s z Tk N M. ~ o "y onuments
13/03/78 01:39:09 21 17.2 252. 315. 293, 5.7 6.4 6.63
19/03/78 01:39:.09 2.1 17.2 159 ?45. 383. 5.7 64 6.6
25/10/81 03:22:15 >2.0 16.0¢ 249, * 266 6.1 7.3 7.41 Soft aite
22/08/85 19:50:563 28 23.0 1.3 18.2 11.5 33
19/09/85 12:17:42 3.5 16.0% 88.0 140.7 139.7 7.85 First subevent
19/09/85 13:17:42 16.0¢ 67.4 121.5 125.4 7.85 First subevent
19/09/85 13:17:42 16.0t 44.9 181.9 271.1 7.85 First, Soft site
19/09/85 13:19:42 16.0¢ 128.2 148.3 156.6 6.8 8.1 8.05 Entire earthyuake
21/09/85 01:37:18 23.3¢ 94.8 134.0 153.2 6.3 1.6 7.67
21/09,'85 01:37:18 29.61 172.3 219.2 241.0 6.3 7.6 1.67
21/09/85 09:07:15 n 25.4 124 25.8 16.3 A
30/09/85 05.08:11 3.0 246 9.7 124 . 10.5 3.2
03/10/85 06:29 50 3.4 219 73.7 1349 86.3 44 43
09/10/85 17:08:30 39 320 10.5 14.4 16.3 33
22/12/85 18:43:47 kN | 25.4 18.2 220 38.3 36
24/12/85 19:28:17 Ja 25.4 9.6 15.3 2.0 3.3
03/01/86 00:17:49 3.0 24.6 12.4 258 28.7 J.4
12/01/86 16:51:21 1.8 148 60.3 73.7 44.0 4.7 5.1
15/01/86 06:46:02 3.7 303 6.7 15.3 201 36
18/01/686 20:27:00 28 23.0 / 9.6 18.2 23.0 4.1
26/01/86 00:56:00 43 35.3 6.7 12.4 16.3 4.0
26/01/86 03:03:19 4.2 344 6.7 10.5 10.5 38 4.0
29/01/86 20:01:32 3.6 29.5 16.3 23.0 3.6 4.7 46
01/02/86 03:31:36 5.1 418 - 18.2 14.4 8.6 4.0 4.1
01/02/86 03:31:36 6.5 53.3 17.2 11.5 16.3 4.0 4.1
24/03/86 23:39:24 4.1 33.6 42.1 76.6° 84.2 - 3.6 my used
30/04/86 07:07:18 >4.5 48.27 335 97.6 715 6.2 7.0 6.99 See text
03/05/86 16:29:23 4.3 35.3 21.1 32.5 5.4 34
05/05/86 05:46:35 3.4 27.9 21.1 335 50.7 5.6 5.6 5.5
18/05/86 22:07:39 23 18.9 23.0 18.2 105 3.1
29/05/86 20:31:21 59 48.4 218 65.2 79.4 5.0 62 42
11/06/86 21.39:52 56 459 489 489 50.7 4.7 6.1

ANOZ NOILONGHNS NYIXIW DNOTY SONIAHOIIH NOLLOW-DNOHLS
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TABLE 1—Continued

Dete Ticse® ) 5P Clossat Distance Feak Accoleration (gals) Magnitude
DM/ (H-M:S) Station (onc) w R\lﬁl:: Area _L " N o ~ . . Commenis
16/06/88 06:61:05 XALT 4.2 .4 699 68.4 165.6 4. 4.5
16/06/86 0561035 CPDR 53 43.5 230 20.1 19.1 4.3 4.5
04/11/88 01:58:06 UNIO 4.5 36.9 268 30.6 258 48 48
26/11/86 20:57:48 PAPN 1.2 98 18.2 220 23.9 3.7
14/12/86 01:28:02 PAPN 2.7 22.1 17.2 61.2 42.1 43
16/12/86 18:56:46 XALT 5.3 431.5 144 115 14.4 4.3
12/02/87 06:43:09 XALT >1.7 129 21.1 211 J7.3 33
24/02/87 14:55:45 VIGA 217 22.1 48 16.3 19.1 3.2
14/03/87 15:08:13 OCLL 1.2 98 28.7 18.2 21.1 1
20/03/87 23:58:56 PAPN >3.4 27.9 5.7 8.6 18.2 3.7 a4
26/03/87 13:07:08 OCLL 2.1 17.2 220 211 28.7 34
26/03/87 18.38.29 CoYC 3.0 24.6 26.8 30.6 32.5 48 48 4.5
02/04/87 16.01.52 CPDR 2.6 21.3 489 102.4 65.1 4.0 48
02/04/87 16 01 52 VNTA 3.2 282 392 65.1 40.2 4.0 48
0B/08/87 04.40.63 CPDR 24 19.7 86 12.4 8.6 33
08/06/87 156.37:07 CPLR 37 30.3 249 21.1 287 4.0 4.2
09/06/87 1537107 VNTA >33 271 Jo.6 63.2 54.6 4.0 4.2
09/06/87 15 37.07 cOYC 3.4 218 249 J1.6 38.3 4.0 4.2
- 08/06/87 16.37:07 XALT 4.2 344 21.1 35.4 17.2 4.0 4.2
10/07/87 00:59:44 ATYC 4.0 az8 153 249 14.4 3.5
29/07/87 16:10:16 COMD 6.6 b4.1 18.2 15.6 11.5 .8
25/10/87 04:31:58 LLAYV 5.9 48.4 239 25.1 325 4.7
25/10/87 04:31:56 PAPN >3.5 28.7 804 93.4 160.8 4.7
06/11/87 01:35:01 PETA 4.2 4.4 13.4 153 10.5 3.7
22/11/87 05:11:59 XALT b.1 46.7 220 15.6 14.4 4.1
22/11/87 12:30:34 PAPN 2.7 221 23.0 N5 40.2 4.4
03/12/87 12:06:06 PAPN >39 320 18.2 £1.2 249 as
08/02/88 13:51:30 PETA 3.5 24.13% 104.3 238.23 147.4 5.0 6.5 58 591
08/02/88 13:51:30 PAPN 4.0 29.4¢ 225.0 337.0 435.0 8.0 5.5 58 5.91
08/02/88 13:51:30 AZIH 40.4% 19.2 28.7 23.0 5.0 5.5 58 591
08/02/88 13:51:320 LLAV 58 42.5% 149.3 2211 297.6 5.0 56 5.8 5.91
26/02/88 00:15-12 PAPN 29 238 144 431 21.1 4.0
20/03/88 17:03:31 coyc 26 213 6.7 15.3 13.4 3.7

00L1
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27/03/88 05:06:20 5.3 435 10.5 105 9.6 32
04/04/88 18:38:12 3.2 26.2 20.1 29.7 21.1 41 42

03/05/88 11:04:52 217 22.1 105 31.6 230 a9

28/05/88 21:43:47 1.6 13.1 0.6 23.0 124 35

01/08/88 08:42:30 32 26.2 6.7 15.3 8.6 3.2

16/08/88 04:20:40 3.3 28.0¢ 18.2 .38.3 316 5.0 4.3

16/08/88 04:20:49 3.4 29.38 39.2 28.7. £9.3 50 ‘43

16/08/88 04:20:49 37 * 30.3% 21.1 1206~ 76.6 5.0 43 Soft site
16/08/88 04:20:49 39 34.8¢ 209.4 235.8 146.1 5.0 4.3

16/08/88 04:20:49 41.2¢ 715 115.8 72.7 5.0 4.3 -
27/08/88 15:59:48 4.0 32.8 86 191 39.2 3.2

07/09/88 20:17:50 'R 33.6 201 40.2 32.5 4.1

07/09/83 20:17:50 45 36.9 9.6 23.9 18.2 4.

14/09/88 20:36:37 5.4 44.3 335 335 26.8 4.7

26/09/88 20:11:59 3.0 24.4 54.6 91.9 101.5 4.7

26/09/88 20.11:59 4.9 40.3 10.5 16.3 19.2 47

26/09/88 21:04:17 28 23.0 68.0 133.0 976 4.2

25/11/88 06:23:04 23 19.2 48 86 8.6 as

06/12/88 14:54.42 2.8 22.7 10.5 16.3 21.1 4.3

25/04/89 14:28:59 7 20t 132.1 127.3 175.1 6.3 6.9 6.89
25/04/89 14:28.59 4.0 25¢ " 660 92.8 102.4 6.3 6.9 6.89
25/04/89 14:28:59 5.0 20t 128.2 310.1 3459 6.3 6.9 6.89

* Time does not correspend to the'd :ig'in time. It is for reference only,

t The distance is from the closest pflint of the rupture area estimeted from aftershock distribution.

t The distance is with respect to th

1’

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

ANALYSIS

We wish to study the dependence of an., on M at a distance of 16 km from the
source. The choice is based on observations which suggest that the depth of the
plate interface below the coast is about 16 km. Since the distance to the recording
site is not 16 km except for some large earthquakes (Table 1), we reduce the data
to a distance of 16 km by multiplying them with (R%/16} X e"®1//2Q ywhere R, is
the distance listed in Table 1, 8 = 3.2 km/sec is the shear-wave velocity, and @ is
the quality factor. Singh et al. (1989) found that @ = @, f {with @, = 100 sec) is &n
adequate approximation for the Pacific coast of Mexico for f = 20 Hz. Often in
literature a.,, is taken as the largest of the values on EW or NS component. For
this study, we take ... = {((ag® + an?)/2)", where ag and ay are the largest values
of acceleration on EW and NS components, respectively. Thus a... reduced to &
distance of 16 km is given by ((ag? + an®)/2)'? x (R./16) x e"R~16¥5Q Figure 1
shows a plot of reduced a.., at R = 16 km versus M. In Figure 2, modified from
Anderson and Quaas (1988), NS components of near-source recordings of all
earthquakes with M 2 5.9 are shown. (Note that in this figure CALE recording of
the 19 September 1985 earthquake corresponds to the first subevent. The acceler-
ograph at CALE stopped for a few seconds after the first subevent, and then it was
retriggered by the second subevent. The recordings at VILE, ZACA, and UNIO
correspond to the entire earthquake; at UNIO the two subevents merge together,
but they are well separated at VILE and ZACA). The M dependence of ag,, is clear
for M = 6 (Fig. 1). For M > 6, Figures ! and 2 suggest no increase of @, with M.

Now we explore whether the a... values for M > 6 events are relatively low
because of site effects, radiation pattern effects, source directivity, and/or the
asperities controlling high-frequency radiation being at greater distances than those
listed in Table 1.

Most recordings are from hard-rock sites. At soft sites, the an,, values are greater
than those at close-by hard-rock sites (compare ACAS with ACAP for the 19 March
1978 Acapulco earthquake and ZACA with VILE for the 19 September 1985
Michoacan earthquake, Fig. 2, Table 1). It is possible that the attenuation param-
eter, x (defined later), at the sites which recorded M > 6 events is, on an average
greater, hence the a,,. values smaller, than at average coastal sites. We discuss this
possibility later. Here we note that the a.., values for M > 6 events are relatively
low both for hard and soft sites. We can ignore the radiation pattern effects as the
cause of lack of increase of an,, with M (M > 6) since at high frequencies the

G-
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FIG. 1. Near-source ga.. data from the Mexican subduction zone, reduced to a distance of 16 km (see
Lext) as a function of magnitude M. M = M, (coda-wave magnitude} for M, S 5.5 and M = M. (moment-
magnitude) for M, Z 5.7. Solid and open symbols represent hard and soft sites, respectively. Symbol
with arrow represents minimum estimate of 8.... A line joining symbols represents multiple recordings -
of the same event. Solid triangles are recordings from the site PAPN. Data from ACAE ACAP, and
CALE (C) are marked. Estimated a,... curves for some values of stress drop (A¢) and site attenuation
parameter («) from both point and finite-source models are shown (see text).

sources invariably appear more isotropic than one would expect from radiation
patterns (see &g, Hanks and McGu;re 1981)

documented (Smgh’?t‘—aL_ISBQ) its el'fect on AZIH and PAPN sites would be to
give rise to higher a.,, values. From what is known about the source characteristics
of other moderate and large earthquakes in our data set, there is no evidence to
suggest that directivity has played a role in lowering the observed a_,, values.

As mentioned before, Table 1 lists closest distances from the rupture area for
M 2 6.9 events; the actual distance from the patch controlling the high-frequency
radiation may, in fact, be greater. If so, the reduced o, for such events may be
underestimated in Figure 1. Our goal is, however, to find the scaling of ‘average’
epicentral a,,,, with M. Thus, the critical question is not what the highest a,,.,, value
on the epicentral region may have been for a given large earthquake in our data set,
but whether the available data for each event represents 'average’ epicentral value.
For the 19 September earthquake, the largest event in our data set, the observed

J
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FiG. 2. Near-source, NS component accelerograms of all M & 5.9 events recorded above the Mexican
subduction zone. R = closest distance to the rupture area. The number in brackets following « value
refers to number of events used in its estimation. Arrows indicate nypture duration, T,. CALE recording
of 19 September 1385 is of the first subevent. Arrows at VILE snd ZACA correspond to T, of the first
subevent. Note that the records show no dependence of a,., on M.

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

MoODELS

Point-Source Model

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

LY S —
a(f) = CA(f) " (ﬁm,e e "V/Ry (1a)
C = R, (25’ FP/(4xpB*) (1b)

fo = 0.4918(Aa/ Mo} = 2.348/2xr, (1c)
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where Mo is the seismic moment, § = 3.2 km/sec, and @, = 100 sec are defined
earlier, R8¢ = 0.6 is the average radiation pattern, F = 2 accounts for the free-
surface ampliﬁcatlon,- P = 1/v2 takes into account the equal partioning of the
energy in the two horizontal components, and p = 2.8 gm/cm® is the density. A(f)
is & factor that corrects for the amplification of S waves as they propagate upwards
through material of progressively lower velocity (Boore, 1986); it is roughly 2 for
[&] Hz. Unless otherwise indicated, we will take A(f) = 2 for all £; in as much as
we are interested in f > 1 Hz, this simplification will not cause appreciable error.
1n equation (1c), f is the corner frequency and r, is the radius of the fault based on
Brune’s model, and Ac¢ is the stress drop. « in equation (la) is an attenuation
parameter that corrects for the site effect. Such a parameter was introduced by
Singh et al (1982) to explain the spectral attenuation of SH waves along the
Imperial fault. In a series of studies, Anderson and his colleagues (see Anderson,
1987 and the references therein) show that x is also a function of distance. For a
site at 16 km from the source, «, of course, is constant. Even when later in this
section we consider extended sources, we will take « as independent of the distance.
The root mean square acceleration, gy, is defined by

) J‘- T /2
= .= 2
Crema [Td , O (f) df} (2)
where T, the rupture duration, equals 1//f.. It is straight forward to show that (see
Luco, 1985) -
Gems = 2 V2 CMof2e ™ " (2xfc) /Ro (3)
where
. f’ yn+4
= —————— o™ .
[In(x)} . G4y e ? dy (4)

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

E(@nas) = @m V2 In N + (v/¥2 In N)) (5)

where v = 0.5772. .. is Euler’s constant and

e —— N =" 2xf ) [T 2xf:x): (6)

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

[Fo(x) = 1/x — {3f(x) = zg(x}]/2
, [(I(x)? = 2/x%= 2/x + [5/(x) — xg(x))/2
where
J(x) = Ci(x)sin x ~ si(x)cos x

g(x) = — Ci(x)ces r — si(x)sin 1.
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Finite-Source Model

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

az(f) = C"'Az(f)(Mof,z)"'e'2"’8'2'3“”9“/1?02 . (7)

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

a®(f) = £ al(f) (8a)

where a,(f) is the amplitude spectrum from the element ds;. a,*(f) is given by
ol (f) = C2AX[)(Mof2)(ds,/S)e e~ "5/ R7 (8b)

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

r 2w Al
2( _— C!Az( )(M 2)2 e'hs!fﬂf —e:ﬂ_"_“‘f:_ d da (9)
a‘(f) = [ Mof. i d S FrERD rdr
—2ukf
= 2CA%(f)(Mof.2)? er — [Ev(aRy) — Ex(avRZ + rd)] (10)
0

FIG. 3. Geometry of the (inite-source model. The rupture plane is idealized by a circular area of
radius r, with the observation point P being on the axis of the circle at distance R,

fy
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where Eilx) is the exponential integral (Abramowitz and Stegun, 19§4) and

o 21/3Q.. It can be shown that as {ar,){(r./2R,} tends to zero, equation (10}
.pproﬂches equation (:7), as exgectefl. .

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

{10) provid_e_s_a_means_ot‘_mat )—gi n—AAg.—And-the-attepuation

-

- Inserting a(-f)- rom-equation-(-lo-it'equation'(2).‘takih'g'the
limit of the integral from f; to =, and remembering that /. and « are smaller than 1
gives:

Brms = 22 CMofYEr(aRo) = E\(avRq! + roD))"/*/rovxef, (1

The expected value of Gu., can be obtained from the sumplified formula (Luco, 1985}

‘E 173
E(ond) = a,_{i’ In —} (12)
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TABLE 2

A TEST OF STATIONARITY OF NEAR-SOURCE ACCELEROGRAMS (M = 8.9) OVER RUPTURE
DURATION, T,, BY COMPARING ESTIMATED a.. VIA RVT aAND OBSERVED a,..

o . Cbeerved Esumatad§
Event M. (sec) Stauon Comp Omam [ Ratwot
{gals) {gale}
190378 6.63 6.1 ~ ACAP NS " 293.0 251.3 0.86
EW 315.0 300.7 0.96
ACAS NS 383.0 421.1 110
EW 745.0 586.8 0.79
251081 7.41 15.5 sIcC NS 266.0 264.5 0.99
, EW 249.0 290.0 1.16
190985 7.85 24.8 CALE NS 139.7 1426 1.02
EW 140.7 121.4 0.86
VILE NS 125.4 85.7 0.68
EW 121.5 70.8 0.58
ZACA NS 271.1 224.8 0.83
EW 181.9 1832 - 1.01
190985t 8.05 .2 UNIO NS 156.6 158.6 1.01
. EW 148.3 149.8 1.01
210985 7.67 20.0 AZIH NS 153.3 119.0 0.76
EW 134.0 106.2 0.79
o PAPN NS 243.0 161.2 0.66
EW 219.2 141.5 0.65
300486 6.99 9.2 CALE NS ‘715 76.2 0.98
EW 97.6 72.7 0.76
080288 5.81 2.7 PETA NS 1474 197.7 1.33
EW 238.3 213.8 0.90
- PAPN NS 435.0 469.2 1.08
EW 337.0 3821 1.13
250489 6.89 8.2 SMR2 NS 175.1 106.2 0.61
EW’ 127.3 B6.1 0.68
VIGA NS 345.9 276.9 0.80
EW 310.1 241.9 0.78
CPDR NS 102.4 721 0.70
EW 92.8 83.0 0.89

* First subevent.

t Entire event.

1 Computed from equation (1c) with T, = f,"' and A¢ = 100 bars.

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

PREDICTIONS FROM THE MODELS AND THEIR COMPARISONS WITH THE DATA

Figure 5 shows expected a.,, as a function of M for Ac = 200, 100, and 50 bars
and « = 0,023 sec, and 0.045 sec. For the point-source model, the curves have been
obtained from equations (3) and (5), whereas for the finite-source model equations
(11) and (12) have been used. The figure shows that the point-source model begins
to break down above M = 6. At greater M, the point-source model shows a log ag.,
a 0.3 M dependence (Hanks and McGuire, 1981; Boore, 1983, 1986), whereas for
the finite-source model log a,,,. dependence on M decreases as M increases, becom-
ing essentially log am., a 0.0 M for M 2 7.5. The figure also shows that for M 3 5
the effect of x on a,,, is stronger than the effect of Ag, an observation previously
made by Boore (1986).

We note that our finite-source model differs from the one proposed by Joyner
(1984) in a significant way. Joyner (1984) modified Hanks and McGuire’s (1981)
formulation to include earthquakes that may break the entire seismogenic width of
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FiG. 4. As atest of stationarity of near-source accelerograms of M 5Z.9 events, the ratio of estimated
ao,, L0 observed ae. is plotted as a function of M. The estimated a,,, is obtained from the Fourier
spectrum of the entire record, assuming stationarity over rupture duration, T, and applying RVT. NS
and EW components are shown separately. Open square: soft site; slashed square: hard site. Trends,
including and excluding M = 5.9 event, are shown by continuous and dashed lines, respectively.

the fault. In such cases, the width would remain constant while the length would
increase with M,. The predicted a,,, values from Joyner's model become roughly
independent of M, beyond the critical seismic moment, M., corresponding to the
rupture of entire width of the seismogenic 2one; below Mo, 0., scales with M, as
in Hanks and McGuire. In our model, a,., becomes independent of magnitude not
because the rupture width reaches the seismogenic width but because the elements
of the fault rupturing farther away contribute less than those closer to the site.
Since the seismogenic width along the Mexican subduction zone for thrust-faulting
earthquakes appeats to be about 80 km (Singh et al, 1985) and the a,.., data suggest
no dependence on M for M > 6, it seems that the appropriate model is more likely
the one presented here than the one proposed by Joyner (1984).

One shortcoming of the simplified finite-source model is that beyond M = 8 the
8,ms values (and hence a.,,) begin to slowly decrease. The Fourier acceleration
spectra increases with M, but this increase does not compensate for the increase in
the rupture duration Ty (equation 2). For M > 8, the “effective” duration of strong
motion at a site above the rupture may become less than T. In so far as the decrease
in the computed 8, and a,,, is an artifice of increasing Ty beyond M = 8, it is
physically reasonable to assume that once a maximum in @,, is reached it will not

B 175 OTa Tode] may ot De. VAL

radius of the fault r, > 35 km) along the Mexican subduction zone,
because the width of strong interplate coupling (=2r,) appears to be about 80 km.
For greater earthquakes, a modification of the model, including elements of the one
proposed by Joyner (1984), may be required.

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

— o Ry ¥ erg1/8Q, JE
e = —— —- ] T2
T (BeRd EavRe* + 1o)]
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(see equations la and 10). Figure 6 displays r, versus r, plot for 8 = 3.2 km/sec and
Q. = 100 sec. The value of r, roughly lies between 3, and 35 The figure gives a
simple way to determine the location of an equivalent point source for an extend>d
circular rupture area.

We now compare the reduced a,., data in Figure 1 with some expected g,
curves. For small earthquakes (M = 6), the trend of the data can be fitted with the
point-source model with Ao = 150 bars and « = 0.018 sec. The data for earthquakes
with M > 6 is spanned by finite-source curves with A¢ = 100 bars, x = 0.023 sec
and Ac = 50 bars, x = 0.045 sec. We note that the data for small earthquakes
are dominated by PAPN (shown by solid triangles in Fig. 1), where x = 0.017
sec (Anguiano, 1989; Singh et al, 1989), a value smaller than those at other sites.
Figure 1 shows that the stress drop needed to explain the data from smaller
earthquakes, 150 bars, is somewhat greater than that required for larger earthquakes,
about 40 to 100 bars. Recall, however, that M = M. for smaller events. It is possible
that M. as reported by the Instituto de Ingenieria, UNAM, on an average, is
systematically less than M,. It may also be that the data set for the small
earthquakes is biased towards events anomalously energetic at higher frequencies.
Finally, there is a possibility that the S-P times are overestimated; a picked S time
may not correspond to the first P arrival but to a later, more energetic, P phase.
Certainly the choice of Ae = 150 bars and x = 0.018 sec will overestimate the
observed a.,, in Figure 1 for M > 6.5, except at ACAS (a soft site) for the earthquake
of 19 March 1978 (M, = 6.63). For the observed M < 6.5 data, the expected g,
curve with Ac = 100 bars and x = 0.023 sec provides an upper bound. For the
Michoacan earthquake of 19 September 1985, the recorded Owma is well explained by
« = 0.045 sec (the average value of « at the sites is 0.043 sec, Fig. 2) and Ag = 40 to
50 bars whether only the first subevent or the entire earthquake is considered. Are
the observed a,., values for M > 6 events relatively low because x values, at the
sites where these events were recorded, are systernatically higher than the average
«?7 We note that the average value of x for the entire Guerrero array sites is 0.034
sec (Anguiano, 1989), whereas the average « at the sites where M > 6§ events were
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FiG. 6. Effective radius, r,, versus fault radius, .. For a pven ., the valye of r, may be read from the
graph. A point source located at a distance r, from u;.. center will pive the same result as the finite-
source model for o fault of radius r,. r, = %r. and 7, = 7, lines are shown for comparison.
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FiG. 7. Predicted acceleration spectra a(f) at a site 16 km from the center of the fault for M = 3 to
8 earthquakes. Ac¢ = 100 bars and « = 0.023 sec. Corner frequency, /; (equation 1¢), is marked by an
arrow. At M = 6 the point end finite-source models are indistinguishable ezcept at lower frequencies
where the finite-source model, valid for f =& [., does not hold. The difference in the predictions of the
two models is visible at M > 7 and becomes important at M = §.

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

The acceleration spectra a(f) for 3 = M = 8, generated for both the point-source
model (equation la) and finite-source model (equation 10), are shown in Figure 7.
In the calculations, we have taken Ao = 100 bars, x = 0.023 sec, R, = 16 km, and
A(f) from Boore (1986). Note that the point-source and the finite-source spectra
are indistiguishable for f 2 2 Hz for M = 6; the difference in the spectra for f < 2
Hz is due to the fact that the finite-source model is valid only for f > f.. Up to
M = 17, the point-source spectra may be used. For M > 7, the spectra from the two
models differ; the point-source spectra, as expected, have higher amplitudes than
the finite-source spectra. For M > 7, the finite-source spectra should be used, which
are reliable for f 2 0.2 Hz. _

In Figure 8, the observed a{f) on NS and EW components at CALE from the
first subevent of the 19 September 1985 Michoacan earthquake are shown. CALE
(S-P time = 3.5 sec; Table 1} was located above the rupture area and hence R,
may be taken as 16 km. The spectra corresponding to M, = 6 x 10”" dyne-cm
(M. = 7.85), Ac = 40 bars, and x = 0.045 sec are shown in the figure. The
finite-source mode! fits the data quite well and suggests a Ao = 40 bars. If the point-
source model is used then, it will require Ac & 20 bars to fit the observed spectra.
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Note that a Ag = 40 bars and x = 0.045 sec is also required to explain the observed
@ax t CALE for the subevent (Fig. 1).

In Figure 9, we compare the observed spectra of 19 March 1978 Acapulco
earthquake at ACAP and ACAS with the predicted spectra by the two models with
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Fic. 8. Comparison of predicted and observed acceleration spectra, alf), at CALE for the first
subevent (M, = & X 107 ‘dyne-cm) of the 19 September 1985 Michoacin earthquake. Ag = 40 bars,
x = (0.045 sec, and R, = 16 km. With Ac = 40 bars, the fit to the observed a(f} by the finite-source
model 1;0 excellent for 0.4 < f < 40 Hz. With the point-source model, the fit to the data wili require
2 Ac & 20 bars.
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F1G. 9. Comparison of predicted and observed acceleration spectra, a(f), et ACAP and ACAS for the
19 March 1978 Acapulco earthquake. A¢ = 100 bars, « = 0.023 sec, and R, = 17.2 km. Predictions from
the two models are close to one another. The fit to the observed a(f) is good at / & 4 Hz (see text).
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M, = 8.9 x 10*® dyne-cm (M, = 6.63), Ac = 100 bars, x = 0.023 sec (the value
reported by Singh et al., 1983}, and R, = 17.2 km (Table 1). Both models fit the
average spectra for f 2 4 Hz quite well. Below f = 4 Hz the observed spectra are
lower than the predicted spectra. The same is true at CALE but for f = 0.4 Hz
(Fig. 8). At lower frequencies, the ™ model appears inadequate for moderate and
large Mexican earthquakes as previously noted by Singh et al. (1989).

D1ScUSSION AND CONCLUSIONS

The dependence of the observed near-source a.,, data from the Pacific coast of
Mezxico on M, when M = 6,.can be explained by Brune's far-field source spectral
model with Ac = 150 bars and a site attenuation parameter x = 0.018 sec. The
available near-source a,,, data for M > 6 events, although limited in number, show
no dependence on M. We find that the average value of « of the sites that recorded
the M > 6 events is close to the average « for the entire Guerrero network. Thus, «
does not appear to be the cause of relatively low observed a.., values for M > 6
earthquakes. It is certainly possible that the available recordings of such events are
not representative and that an enlarged data set, when it becomes available, would
in fact reveal some M dependence of a.,,. We note, however, that (a) the point-
source scaling, which predicts log a... a 0.3 M may not be valid for sites above
finite sources, and (b) log an.. a 0.25 M scaling based on regression of a.,, data
{(Joyner and Boore, 1981) is not well constrained by near-source large earthquake
recordings. In this paper, we have explored predictions from an overly simplified
finite-source spectral model for large earthquakes. Guided by the character of
recorded data in Mexico, we have assumed that, for the near-source accelerograms
of M = 8.1 events, stationarity over the rupture duration, T, is a reasonable
approximation, except in cases where source directivity is important. From the
Fourier spectra, a(f}, computed for this finite-source model and, assuming station-
arity over Ta, we have estimated a,.., through the application of random vibration
theory (RVT). Because of the limited number of M > 6 events that our model
attempts to explain, and because of several assumptions built in the model, the
results must be taken with caution. Our finite-source model shows a decreasing
dependence of a..,, on M for M = 6.5 with a.,, becoming independent of M for
M 2 1.5. Because the width of the strongly coupled part of the plate interface along
the Mexican subduction zone is about 80 km, the finite-circular source model may
not be useful for M > 8 earthquakes. Nevertheless there appears no reason to expect
larger a,,, for M > 8 except, perhaps, because such earthquakes will have increas-
ingly low frequency contents. For this reason, the high-frequency peak acceleration
overriding a low-frequency wave may show some small M dependence.

The observed near-source a.., data and acceleration spectra for M > 6 events
can be explained by this finite-source model with A¢ = 40 to 100 bars and an
appropriate value of « for the site. With Ac = 100 bars, we expect a.., of about
2 & at hard sites (« = 0.023 sec) in Acapulco from possible future earthquake of
M =175 to 8 (Fig. 1) in the Guerrero gap. The corresponding predicted acceleration
spectra for M = 7 and 8 earthquakes by the [inite-source model are shown in Figure
7. The computed acceleration response spectra with 5 per cent damping at hard-
rock sites in Acapulco for M = 6, 7, 7.5, and 8, which have been generated from the
acceleration spectra a(f) (Ae¢ = 100 bars, « = 0.023 sec, R, = 16 km; Fig. 7) using
RVT (Boore, 1983; Boore and Joyner, 1984), are shown in Figure 10. As expected,
the predictions from the point- and the finite-source models are almost identical
for M = 6. For M 2 7, the response spectra from the point-source model are greater
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FiG. 10. Predicted response spectra, S, (cm/sec¢’), 5 per cent dnrnpin%!for M =6,7,75 and 8 at hard-
rock sites in Acapulco (3¢ = 100 bars, « = 0.023 sec and R, = 16 km). Note that finite-source response
spectra reaches a saturation for M & 7.5.

in amplitude than those from the finite-source model, which almost reach saturation
for M 2 7.5. These results are consistent with the estimated g,.., curve shown in

Figure 5.
The expected a.,, of £ at hard sites in Acapulco from M = 7.5 to 8 earthquakes

below the city may be exceeded for a variety of reasons; among them, inadequacy
of our finite-source model, a larger A¢ than 100 bars, source directivity, and the
rupture occurring at shallower depth than 16 km. Intensive recording of small
and moderate earthquakes in and near Acapulco may help diminish some of the
uncertainties. '
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PRESENTACION

La Fundacién Javier Barros Sierra A. C. (FJBS), institucién sin objetivos de lucro, de
caracter cientifico y técnico, se constituyd en 1975 por iniciativa de un grupo de mexicanos
visionarios preocupados por los futuros de mediano y largo plazo del pais. Como semilla
catalizadora, el Dr. Emilio Rosenblueth doné el premio Elizondo de Tecnologia que recibiera
poco antes.

La FJBS se ha guiado siempre por normas de seriedad, rigor y calidad, asi como total
independencia y libertad intelectuales.

Ourante su primera década de vida concentré sus esfuerzos en consolidarse como
institucidn, adquiriendo, generando y difundiendo conocimientos sobre las herramientas y el
quehacer de la prospectiva. ' ‘

En 1980 la FJBS se trasladé a su actual sede (carretera al Ajusco 203, Héroes de Padierna,
México, D. F.) donde cuenta con una infraestructura fisica que le permite cumplir mejor con
sus objetivos.

En 1986 amplia sus actividades creando tres nuevos centros de investigacion (de estudios
prospectivos, de investigacién sismica y de instrumentacion y registro sismico).

El Centro de Inveétigacién Sismica (CIS) de la Fundacion Javier Barros Sierra fue
constituide, en 1986, como una asociacion civil dedicada a la investigacion de los sismos y
de sus consecuencias economicas y sociales.

Su objetivo primordial ha sido el desarrollar investigacion basica y aplicada en sismologia y
en ingenieria sismica, util para el analisis integral del riesgo sismico.

Cuenta con un plantel de investigadores en las ramas de geofisica, geologia, geotecria y
disefio estructural y con asesores de prestigio internacional en ingenieria sismica.

En atencion a lo sucedido en la ciudad de México como consecuencia de los sismos de
septiembre de 1985, su drea de interés se ha centrado principalmente en la cuenca del valle
de México: si bien dltimamente se ha extenadido a los estados de Guerrero y Mexico,
proximamente se estudiara la sismicidad en otros estados de la Republica sujetos al nesgo
_ sismico. Se busca con ello: conocer como responde el terreno sujeto a vibraciones sismicas
en diferentes sitios, ciudades y regiones, espec:aimente las que por esta causa han sutndo
mas dafio; determinar como se comportan ea:fic:o8 e distintas configuraciones estructurales
ante la accion sismica y qué elementos estructurales y accesorios incrementan o disminuyeér
su respuesta; definir las caracteristicas geclogicas y estratigraficas que influyen-en .
sismicidad local, tanto de la cuenca del Valle ze México como de otros valles y cuencas.
completar los catalogos de sismos a partir tartg Ce Catos historicos como de informacion ce

— —— e e e—— s~ e e e s e R = .- S ey
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instrumentos de registro sismico;, determinar los pardmetros que deben ser incorporados en
normas técnicas de disefio sismico y en reglamentos de construccion; establecer
metodologias que permitan medir impactos economicos y sociales provocados por los
SiSmos.

En un futuro cercano, y a partir de lo desarrollado en materia de analis™ de riesgo sismico,
se extendera el campo de investigacion ai estudio de desastres naturales y tecnolégicos.

La complejidad y |a diversidad son caracteristicas del mundo moderno y, en especial, de las
sociedades que habitan en las grandes zonas metropolitanas. La complejidad y la diversidad
pueden ser causa de desorden y dispendio; son, desde luego, fuente de incertidumbre y de
riesgo, pero pueden también ofrecer mayores oportunidades de accion y de sofucion a una’
sociedad dada en escenarios sujetos a una alta dinamica de cambio. Investigar estas
cuestiones en relacion con la evolucién de las grandes ciudades, o-en grandes proyectos de
desarrollo, son propédsitos del CIS gque orientan su desenvolvimiento, en procura de
lineamientos y normas enfocadas a fogros de bienestar social.

En este ano de 1996 se dan ciertas circunstancias afortunadas, de coincidencra entre la
Fundacién ICA y |a Fundacion Javier Barros Sierra, que vale |la pena aprovechar en favor de
los objetivos de ambas instituciones y en beneficio de la ingenieria de nuestro pais.
La Fundacion ICA se cred a raiz de los sismos de 1985 que provocaron un desastre de
proporciones nacionales y de muy graves consecuencias para la ciudad de Meéxico.
Asimismo se fundaron el Centro de Investigacién Sismica y el Centro de Instrumentacién y
Registro Sismico de la Fundacién Javier Barros Sierra. Este ltimo, en particular, mantiene y
opera el mayor numero de estaciones de ia red acelerogréfica de la Ciudad de México en la
que estan incluidas las estaciones que nstald, mantuvo y opero la Fundacidn ICA por vanos
anos y que finalmente transfirié al Distrito Federal. El CIS, por su parte, ha anaiizado los
registros de esta red, anio con ario, lo que ha permitido formar un banco de informacion y un
acervo de conocimientos y experiencitas unicos en su género, entre los que destacan los
correspondientes a los importantes sismos del 14 de septiembre y S de octubre cel afo
pasado y el del 25 de abril de 1989, e! mas intenso registrado en la ciudad desce 1985 y el
de mas rlcos y abundantes datos con ellos se han abordado a!rededor de 70 proyectos d

RN R

mantenimiento urbano en matena de nfraestructura y equamlento, de nversion
inmobiliaria y de seguros y reaseguros del patnmonio publico y privado.

En este ano también, en mayo, se cumplen 40 anos de que Laboratorios ICA a ~starcias
de su fundador, el Ing. Bernardo Quintana Amogja, derivd en dos instituciores cue ~an
resultado y seguirén siendo de gran trascendencia para la ingenieria mexicana et ws!.1ul0
de Ingenieria de la UNAM y Solum.

En aquel entonces, los doctores Raul Marsal y Marcos Mazari, aprovechando el zarco e
informacién y el acervo de conocimientos y experiencia que habian formado princ.camer:e
en laboratorios ICA, dieron a la luz el hbro "El subsuelo de la ciudad de México™ .e ".e a
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contribucién mas notable al Primer Congreso Panamericano de Mecdnica de Suelos,
efectuado en la ciudad de México en 1959. Esta obra ha sido desde entonces una de las
mas mencionadas en la literatura especializada; ha constituido la zonificacion geotécnica
por excelencia, asi como la base cientifica y técnica que ha hecho posible obras como el
Metro y el Drenaje Profundo del Distrito Federal y ha fijado las lineas rectoras de analisis y
disefio de cimentaciones y estructuras térreas en México.

El banco de datos y el acervo de conocimientos y experiencia en ingenieria sismica
constituidos a partir de los sismos de 1985, y de los cuales es en buena parte depositario el
Centro de Investigacion Sismica de la Fundacion Javier Barros Sierra, brindan la
oportunidad de ampliar aquella obra monumental de Marsal y Mazari al ambito de la
zonificacién sismica. Su aplicacion a la respuesta dinamica del Valle de-México y a 1a de
estructuras e instalaciones, asi como a la de otros valles sedimentarios y obras en ellos .
alojadas, puede resultar también de una gran importancia y trascendencia. Cualquier estudio
sobre la ciudad de México, que tenga que ver con gestién urbana y desarrollo urbano,
deberia‘tener en cuenta esta fuente de informacién.

Por otra parte también, en Acapulco, se dara en este aiic de 1996 la mayor congregacién de
especialistas en ingenieria en materia de sismos, en el Onceavo Congreso Mundial de
Ingenieria Sismica, materia ésta en la que México ha logrado recenocimiento internacional.
como también lo ha logrado en geotecnia particularmente a partir de aquel 1er. Congre:
Panamericano.

Circunstancias, coincidencias y ocasiones, todas ellas propicias para que Fundacion ICA y
Fundacion Javier Barros Sierra, a través de su Centro de investigacién Sismica, concurran
a publicar un primer avance de la zonificacion sismica de la ciudad de México y los
escenarios posibles de afectacién de la misma ante sismos postulados con potenciai:gad
mas destructiva, trabajo de investigacion, anatisis y recomendaciones practicas, ahora en
curso, para beneficio de las obras que existen, o que se emprendan en el futuro, en esta
ciudad y en otras semejantes.

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

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

RESUMEN

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

1. INTRODUCCION

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

—~-Se han concentrado-esfuerzos-por explicar-la-naturaleza-de-1a-respuesta sismica-qdel-vane de ——
México, en particular, las grandes variaciones espaciales del movimiento de! terreno y la
extraordinaria duracion del movimiento observado en sitios de la zona del lago (p e]. Kawase
y Aki, 1989). Los trabajos de Chavez-Garcia y Bard (1994), Singh et al. (1995) y Sanchez-
Sesma y Luzdn (1996) son avances recientes en esta busqueda.

——

Singh y Ordaz (1993) explican convincentemente la duracion del movimiento. A partir de los
primeros registros de banda ancha obtenidos en 1a zona de terreno firme de la Cwudad de
México, estos autores proponen que |a larga duracidon es una propiedad intrinseca del
campo incidente y que probablemente se debe al multitrayecto que siguen las ondas
sismicas desde la fuente hasta el valle de México. Posiblemente, este fendmeno estéd
relacionado con las conspicuas amplificaciones regionales sefialadas por ellos (Ordaz y
Singh, 1992). En efecto, los autores afirman que aun en fa zona firme del valle de Mexico
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existen amplificaciones en el intervalo de frecuencias cercanos a 0.3 Hz que no se explican
con los modelos mas simples de fuente y trayecto, o que no tienen correlacién con la
atenuacion sismica observada en otras regiones.

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

En este trabajo se hace uso de formulaciones practicas que permiten predecir el movimiento
del terreno del valle de México durante sismos intensos. Se ha puesto énfasis en modelos
empiricos que se apoyan en el tratamiento de registros acelerométricos bajo esquemas
tedricos simplificados. Este enfoque predictivo es el mas apropiado, ya que permite tomar en
- cuenta los efectos de fuente, de trayecto y de sitio que se han identificado en los datos
obtenidos de varios temblores. Asimismo, se ha planteado una metodologia para estimar los
espectros de respuesta de sitio, es decir, las fuerzas sismicas que actuarian sobre un
conjunto de estructuras, supuesto en un escenario sismico especificado por el sitio de
desplante y por la ocurrencia de un temblor en una region sismogenica determinada (CIS
1991, 1992, 1993, 1994, 1995a).

2. OCURRENCIA DE LOS GRANDES TEMBLORES EN EL TERRITORIO MEXICANO

Los grandes temblores en México (magnitud M>7.0) tienen origen a io largo de la costa del
Pacifico, desde Manzanillo hasta Tehuantepec, aproximadamente, debido a la subduccion
de las placas oceanicas de Cocos y Rivera bajo 1a placa de Norteamérica. Los catalogos de
los grandes temblores han permitido estimar periodos de recurrencia para aigunos
segmentos de |la zona de subduccién. Estos varian entre 20 y 75 afios. Es racional idealizar
que el proceso de ocurrencia esta constituido por periodos de acumulacién de energia que
culminan con la generacion de un temblor cuando se sobrepasa la resistencia de las rocas.

_El concepto de brecha sismica surge para designar a un segmento de |a zona de subduccidn
‘en la cual no se ha producido un temblor de importancia en un lapso relativamente grande.
Es aceptable asignar altas probabilidades a la ocurrencia de un temblor en un lapso
relativamente breve en las brechas sismicas Con base en estas consideraciones se han
identificado diferentes brechas sismicas en México {(p ey. Kelleher, et al, 1973, Singh. et al
1981). Los grandes temblores recientes (Colima, 1973, 1995; Oaxaca, 1978; Petatlan 1979,
1985; Playa Azul, 1981 Ometepec, 1982, 1995 Michoacan, 1385) han ocurrido en sitios
considerados brechas sismicas
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En la brecha de Michoacan se generaron los reciefites sismos del 25 de octubre de 1981
(M=7.3), 19 de septiembre de 1985 (M=8.1) y 30 de abrii de 1986 (M=7.0). Esta region, en
particular, produce pocos sismos pequerios y puede dar lugar-a sismos de gran tamaio .
(como el que se observd en 1985). Al igual que la brecha de Jalisco, esta brecha puede
adquirir el potencial sismico mas elevado de la zona de subduccién mexicana y los tiempos
de recurrencia mas largos (~ 70 anos). Debido a los grandes danos que ocasiond el temblor
del 19 de septiembre de 1985 en la ciudad de México, se sugirié que la irradiacion de este
sismo pudo ser andmalamente energética, al menos para los periodos cercanos a los de
resonancia de los sitios del valle con suelos de origen lacustre. Esto fue confirmado por
Singh et al (1988) a partir de! analisis de las aceleraciones registradas en el sismo del 19y
su réplica del 21 de septiembre de 1985 en varios sitios de terreno firme en y cerca de la -
Ciudad de México. A partir de registros de datos telesismicos de banda ancha, Singh et a/
(1990) mostraron que el origen de esta anomalia proviene de la fuente del terremoto y que
tiene un periodo caracteristico cercano a 2.5 s.

En la brecha de Petatldn se origind el sismo que produjo el colapso de la Universidad
lberoamericana de la Ciudad de México en 1979. Se trata de un sismo con M=7.6. También
en esta region tuvo origen la répiica del gran terremoto de Michoacan de 1985 con M=7.7. Al
parecer, ambos temblores produjeron intensidades sismicas similares en el valle de México. .

El catalogo de sismos historicos indica que la brecha de Ometepec tiene los periodos de
recurrencia mas cortos de la costa mexicana del Pacifico (de 20 a 30 afios; Singh y Suarez,
1988). En 1937 y 1950 ocurrieron grandes terremotos con M>7.8. Desde entonces se han
producido dos temblores intensos. Uno de ellos con M=7.4, ocurrido ei 2 de agosto de 1968 -
y el otro ocurrido el 14 de septiembre de 1995, con M=7.3. En particular, el 7 de junio de
1982 se generaron dos temblores con M=6.9 y 7.0 en un |apso de 6 horas, conocidcs como
el "doblete de Ometepec".

Existe consenso general en la comunidad cientifica de que, actualmente, la regién con
mayor potencial sismico en el pais es, precisamente, el area cubierta por las brechas de
Guerrero y San Marcos (Singh, et a/, 1981, 1982; Nishenko y Singh, 1987ab). En esta
region ocurrieron grandes temblores en 18388 (M=7.9), 1907 (M=7.7), 1908 (M=76, 70),
1909 (M=6.9) y 1911 (M=7.6). Este ultimo se conoce como el "Temblor de Madero” La
mtensa actlv:dad sismica de pI'InCIpIOS de 3|g|o ceso por 46 anos._En_la_madrugada_del 28_____

— e

AUMerosos-qdanos-materiales- ¥;

Iamentablemente Ia perdlda de decenas de wdas humanas. Hasta entonces, este evento
conocido como "Temblor del angel”, habia sido el mas intenso y destructivo para las
estructuras y obras civiles de la Ciudad de México. Los sismos intensos mas recientes
generados en esta regidn tuvieron [ugar el 11 de mayo de 1962 (M=7.2) y el 25 de abril de
1989 (M=6.9). En particular, este uitimo es un temblor moderado, pero se considera de gran
importancia ya que se registré ampliamente en el valle de México. En resumen, en la zona
noroeste de esta reqidn (desde cerca de Petatian hasta Acapulco) no se han produc:do
grandes temblores en los Gltimos 80 afios, mientras que la porcion sureste (desde Acapulco
hasta cerca de Ometepec) no ha dado lugar a grandes temblores después del terremoto de
1957.
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Se han obtenido relaciones empiricas entre el momento sismico, que es una medida .. .a
energia liberada durante el proceso de ruptura de un temblor, y el periodo de recurrencia,
Para un periodo de 80 afos se encontrd que la energia acumulada en las brechas de
Guerrero y San Marcos seria suficiente para generar 1 6 2 temblores con M=8.0, o bien, de
2 a 4 con M=7.8. Asimismo, relaciones empiricas entre el area de ruptura y la magnitud
indican que esta brecha (con dimensiones maximas de 230 por 80 Km, estimadas por Singh
et al, 1985) podria generar un temblor con M=8.3.

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

Otros estudios indican que los grandes temblores de subduccidén en México se originan
cerca de las costas, con profundidades entre 16 y 20 Km (Singh et al, 1984; Singh y Mortera,
1980) y que el ancho de la ruptura no excede 80 Km (Singh ef a/, 1995). Ademas, se ha
observado que estos eventos pueden ser generados por varias 0 una sola ruptura (Ul ,
Seismology Group, 1986; Singh, et al/, 1984, Singh y Mortera, 1990). Ademas, se sabe que
el numero de réplicas que se generan despues de un gran temblor es andmalamente
pequeno (Singh y Suarez, 1988), pero que pueden ser de gran magnitud (p e). el gran s1Ismo
de Jalisco de 1932 con M=8.3 dio iugar a una replica con M=7.9; ei doblete de Ometepec en
1982 con M=6.9 y 7.0; y el sismo del 21 de septiembre de 1985, con M=7.6, el cual se
onginé en ia region de Petatlan como réplica del gran sismo de Michoacan de 1985) No se
sabe qué tan frecuente ocurre, pero se ha observado que una brecha sismica pueade dar
lugar a mas de un gran temblor en tiempaos relativamente cortos. Por ello, después de un
gran temblor no puede considerares que la zona de ruptura esté necesariamente liberada de
potencial sismico para un futuro inmediato

Con menor frecuencia ocurren grandes temblores bajo el continente, con profundidades
mayores a 50 Km. Estos sismos se producen por un mecanismo de fallamiento normal de la
litdsfera oceanica subducida (Singh et a/, 1985). En este siglo, los eventos mas destructivos
que se han originado por este mecanismo son los sismos de Oaxaca con M=7 8 (15 de
enero de 1931), de Orizaba con M=7.1 (28 de agosto de 1973) y de Huajuapan de Leon con
M=7.0 (24 de octubre de 1980). Los temblores que ocurren en el interior de la placa
continental, como los sismos de Jalapa con M=6.4 (3 de enero de 1920) y de Acambay con
M=7.0 (19 de noviembre de 1912), son menos frecuentes y de menor magnitud, aunque
pueden ser destructivos para los asentamientos humanes situados a distancias epicentrales
cortas. Considerando estos dos mecanismos de generacion de sismos nler

Rosenblueth y Ordaz (1988) encontraron que la condicion mas desfavorable para a cio R
de México se tiene ante un sismo con M=6 5 originado a 80 Km de profundidad. bajo el vatle.
o0 bien, con M=7 0 originado en la terminacion oriental del graben de Acambay Para este
altimo. los autores estimaron un periodo ce recurrencia de 1500 anos Para '3 'egcn 2@
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Kobe, en Japdn, se habian estimado periodos de recurrencia mayores a 1000 afios después
de una moderada actividad ocurrida hace 70 aiios. Sin embargo, el 17 se enero de 1995
ocurrié un temblor moderado (M=6.7) que resultd ser muy destructivo en las areas urbanas
cercanas a la region epicentral. En particular, el origen tectdnico de este temblor es similar
al del temblor de Acambay.

3. ESTIMACION DE MOVIMIENTOS FUERTES PARA LA CIUDAD DE MEXICO

Los dafos producidos por los grandes sismos han promovido e! desarrollo de modelos
tedricos y empiricos encaminados a predecir la naturaleza del movimiento del terreno
producido por un temblor de magnitud y localizacion especificadas. También se han
redoblado esfuerzos por cuantificar la respuesta dinamica del terreno atribuida a las
condiciones locales, en particular, a la presencia de estratos superficiales de suelo blando.
El reglamento actual para la construccion de obras civiles en la Ciudad de México contiene
espectros de diseno sismico en los que se estipulan 1as fuerzas sismicas que las estructuras
deben resistir sin llegar al colapso. Ademas de considerar un gran sismo de disefio, en este

reglamento se reconoce la presencia de diferentes tipos de suelo. En efecto, se fijaron.

coeficientes sismicos para cada una de las zonas geotécnicas propuesta por Marsal y
Masari (1959). La zonificacion geotécnica propuesta por ellos es congruente con la
distribucién de los -dafos producidos por los grandes temblores recientes (1957, 1979 y
1985). '

3.1 Movimiento del terreno en la zona de lomas

Esteva y Villaverde (1973) obtuvieron relaciones empiricas, llamadas leyes de atenuacion,
para aceleracion y velocidad maximas del terreno a partir de una base de datos mundial que
incluia registros de temblores mexicanos. Bufaliza (1984) propuso expresiones similares
obtenidas a partir de datos registrados exclusivamente en México. Posteriormente, Singh et

- al (1987) obtuvieron relaciones tomando solo los datos registrados en la Ciucad

Universitaria {CU).de_la_Ciudad de_México

=

En vista de que la correlacion entre el dano estructural y los valores de aceleracion y
velocidad maximas del terreno es relativamente baja, se han buscado esquemas Gue
suministren una mejor caracterizacion del movimiento, en particular, el contemdo 2@
frecuencias y la duracidon. Con ello, es posible calcular mejores estimadores del daho
estructural, como las ordenadas del espectro de respuesta. Con este propésito Castro ef &
(1988) construyeron un modelo empirico para predecir amplitudes del espectro de Fourer
(EAF) para el sitio CU. Los EAF son una medida cuantitativa de las ampltuoes e
movimiento en la superficie del terrenc El modelo se basa en la regresion lineal de 103 3atos
a partir de una forma funcional que estd de acuerdo con modelos tedricos ce ‘uverte
(McGuire, 1978). Para superar 1a insuficiencia de aatos. Ordaz et al (1994) construyeror
modelo de regresidn basado en el teorema de Bayes Este teorema permite ncorporar
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informacion previa a los datos, por ejempio, la que proviene de modelos y estudios tedricos,
O bien, de la experiencia en otras regiones. Con ello, las regresiones son mas estables y
contienen toda la informacion existente. Esta caracterizacion del movimiefito del terreno por
medio de sus espectros de amplitudes de Fourier ha sustituido l1a estimacion de aceleracion
y velocidad maximas del terreno para definir los espectros de respuesta (Esteva, 1970). En
particular, la regresidn de las amplitudes de Fourier de las aceleraciones registradas en CU
preserva los rasgos prominentes debidos a la ampiificacién regional sefalada por Ordaz y
Singh (1992). Este fenomeno de amplificacion se observd en el intervalo de frecuencias
entre 0.2 y 0.7 Hz y se ha concluido que no existe ningun sitio exento de esta amplificacion
dentro del valle de México (Singh et a/, 1994).

Existe un método alternativo en el que se emplean los registros de sismos pequeios para
simular el movimiento producido por sismos de mayor cuantia. La idea original fue propuesta
por Hartzell (1978), quien se apoyo en la hipotesis de que la complejidad observada en los
registros estara presente en aquellos producidos por sismos de mayor magnitud originados
en la misma region epicentral. En efecto, -haciendo uso de este modelo teérico para el
escalamiento de la fuente sismica, Ordaz et a/ (1994) obtuvieron excelentes resuitados al
simular los registros del sismo del 25 de abril de 1989 (M=6.9), a partir de [os registros
producidos por un sismo pequefio (M=5.0) ocurrido en {a misma regién el 2 de mayo de
1990. La bondad de este modelo de escalamiento radica en preservar los rasgos ;
significativos del movimiento atribuidos a la fuente sismica, al trayecto y al sitio ue
observacion. En principio, bastaria observar, en un lapso relativamente corto, la sismicidad
de una region determinada para hacer una buena estimacion de las caracteristicas que
tendria un gran temblor originado en ella. )

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

Los espectros de amplitudes de Fourier de estos registros, ilustrados en la figura 3. ncan
que son confiables en el intervalo de frecuencias medias (de 0.3 a 3 Hz, aproximadamente)
En esta figura, los espectros de los sismos generados en cada zona especificada se ndcan
con lineas gruesas. Estos espectros corresponden a las envolventes de 10s comoor:‘
horizontales NS y EW. También se ilustra la comparacion entre los espectros de F Owr

los registros de los sismos de Playa Azul del 25 de octubre de 1981 (M=7.3), de San Marcos
del 25 de abril de 1989 (M=6.9) y de Ometepec del 14 de septiembre de 1995 (Ma27 3 Se
trata de sismos originados en diferentes regiones cuyas distancias epicentrales a CU .o an
entre 290 y 330 Km Esta figura permite hacer 1as siguientes otservaciones.
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Sismo| Fecha M R (Km) Brecha
sismogénica
23/NVIIBS| 7.8 466 Qaxaca Este
2Vl | 7.4 326 Qaxaca Qeste | °
29/X1/78 7.8 414 | Oaxaca Central
14/11/79 7.6 287 Petatlan
25/X/81 7.3 330 Michoacan
07/V1182 6.9 304 Ometepec
07/Vv1/82 7.0 303 Ometepec
19/1X/85 8.1 295 Michoacan
21/1X/85 7.7 318 Petatlan
10 | 30/Iv/86 7.0 409 Michoacén
11 25/IV/8S 6.9 290 San Marcos
12 14/1X/95 7.3 320 Ometepec

ole|~N|o|n|slw|n]=

Tabla i Sismos de subduccion con M>6.9 registrados en CU desde 1965

- Los dos grandes sismos de |la brecha de Petatlan que se han registrado son.
practicamente, del mismo tamafic (M=77 y 7.6). La diferencia entre sus distancias
epicentrales al sitio CU (318 - 287 Km) no es un factor significativo en la atenuacion del
movimiento sismico del terreno, ya que las amplitudes de sus espectros de Fourier son muy
similares. Se sabe que al aumentar la distancia epicentral se reducen las amplitudes ce las
altas frecuencias. Sin embargo, del conjunto de sismos estudiados (originados en promed:o
a 300 Km de CU), los sismos de Petatlan son los mas energéticos en estas frecuencias Al

" parecer, la corteza terrestre entre la brecha de Petatlan y la Ciudad de México. es muy
eficiente para la propagacion de ondas de alta frecyencia. Ello podria explicar el cotapso de
la Universidad Iberoamericana, la cual se encontraba en un sitio de la zona del lago con
periodo dominante alrededor de 1.0 s, asi como otros danos observados pruncupalmer'e en

— —la-porcion-de-la-zona-de-lago-ce CRVLTE) S S —

- -—-———para frecuencias menores, las : amplltudes son comparables a Ias que se progucen oor
sismos de menor magnitud originados en |as otras brechas sismogénicas serialacas en ei
estudio. Definitivamente, para periodos entre 2 y 38, los grandes sismos originados en es!a
regién fueron menos energéticos que el "Temblor det angel” del 28 de julio de 1957 =7 7).
criginado en la regidon de San Marcos, cuyo poder destructivo quedo dramaticarer'e
demostrado en la Ciudad de México.

- El sismo del 25 de abril de 1389 es el unico evento importante de la brecra e >an
Marcos que se ha observado instrumentaimente en CU. Sus registros son de gran .. of
Para la ciudad de Meéxico, este sismo produo mayoras intensidades que otrcs s.s—cs
costeros de mayor tamafio. La comparacion entre 103 espectros de este sismoy s ‘e s
sismos de Playa Azul del 25 de octubre de 1981 (M=7.3) y de Ometepec cet "4 e
septiembre de 1995 (M=7.3) muestra claramente que el sismo de San Marcos, Gue es = e
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menor magnitud, es el mas energético para el intervaio de periodos entre 2 y 3s. Esta
evidencia, y los grandes dafios causados por el sismo del 28 de julio de 1957 (originado
frente a las costa de Acapulco), sugieren que de todos los sismos con origen en la costa del
Pacifico mexicano, l0s que ocurren en la regidén de San Marcos, son los nfas intensos para
las estructuras ubicadas en la zona lacustre de la Ciudad de México. -
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Figura 3.- Espectros de Fourier de los Registros de aceleracién ilustrados en ia figura 2

- La regién de Ometepec es la de mayor actividad en este estudio. Desde que se
instalé el acelerdgrafo de CU en 1964, se han registrado cuatro sismos importantes y
nuMerosos sismos pequerios con M < 5. Aunque las magnitudes de los sismos impornantes
varian entre 6.9 y 7.3, la diferencia en estos tamanos no es apreciable en sus espectros Je
Fourier. En efecto, para frecuencias mayores a 0 4 Hz. 10s espectros tienen practicamente e
mismo nivel de amplitud. Ello significa que para 1as estructuras convencionales del +aile 3@
México, situadas en sitios con periodo dominante menor a 2.5 s, estos SISMOs procueron

fuerzas con intensidades similares.

En la figura 4 se ilustran los EAF que se tendrnan en el sitio CU ante cuatro bosbies
temblores (con lineas continuas el componente NS y con lineas discontinuas el EWY E°

~
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primero de ellos se adoptd como referencia, pues corresponde al gran sismo de Michoacan
de 1985. El segundo y el tercero son sismos postulados, originados en ia brecha de San
Marcos con magnitudes M=8.1 y 7.7. Estos sismos, que por su magnitud serian comparables
a los terremotos de 1985 y 1957, respectivamente, se obtuvieron a partir-del escalamiento
de los registros del sismo del 25 de abril de 1989 (M=6.9). También se postuld un sismo con
M=7 originado en e} interior del continente (por el fallamiento normal de la corteza sobre el
manto terrestre). Para ello, se tomaron las aceleraciones registradas en CU producidas por
el sismo de Huajuapan de Ledn del 24 de octubre de 1980 (M=7) y se corrigieron por
distancia a fin de situar al hipocentro a 80 Km de profundidad bajo el vaile de México.
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Figura 4. Espectros de Fourier de sismos postulados para el sitio CU
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3.2 Movimiento del terreno en las zonas de lago y transicion

Ordaz et a/ (1989) propusieron estimar |las amplitudes del movimiento del terreno en sitios
instrumentados (en las zonas del lago y transicion) mediante el uso de funciones de
transferencia de sitio (FTS). Este enfoque empirico es una forma de tomar. en cuenta las
amplificaciones relativas del movimiento del terreno observadas en los datos registrados por
las estaciones de la Red Acelerométrica de la Ciudad de México (RACM). En su mayoria, las
peculiaridades del movimiento se deben a las condiciones gectécnicas, geologicas y
topograficas del terreno. De acuerdo con estos autores, si se conoce el EAF para el sitio de
referencia CU, el EAF para el sitio de interés se puede estimar mediante el producto entre la
FTS y el EAF de CU. Este procedimiento se ha extendido para estimar el movimiento del
" terreno que se tendria en sitios no instrumentados dentro del Valie de México. Para estimar
las FTS que se tendrian en estos sitios se desarrollé un esquema de interpolacién espacial
(Lancaster y Salkauskas, 1986; Pelto et a/, 1988). En el modelo se hacen intervenir
soluciones tedéricas y numéricas, asi como |as incertidumbres relacionadas con los datos y
con el tratamiento numérico, a fin de reducir y cuantificar los niveles de error que se tienen
en las predicciones (CIS, 1891-1995). :

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

3.3 Intensidad de las fuerzas sismicas

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

Las estructuras se caracterizan por su paramelro dindmico mas significativo el periodo
fundamental. Tipicamente, el periodo fundamental de una estructura aumenta con su altura,
de forma que las casas y las estructuras pequenas tienen valores nominaies de periodo
fundamental menores a 0.5 s. Una estimaci6n robusta del periodo fundamental para ed(ficios
convencionales es dividir el nimero de prsos entre 10 De esta forma, es razonable esperar
que en el valle de México la mayoria de I3as estructuras tengan periodos funagamentales
comprendidos entre 0.1y 5 s.

Se sabe que las condiciones mas criticas se presentan cuanco el periodo dominante .
terreno concide con el periodo fundamental de 1a estructura Por elio. es racional esperar.
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gque para un sitio especifico exista una familia de estructuras que sean altamente
vulnerables a las acciones sismicas.

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

4. RESULTADOS

En vista de las incertidumbres intrinsecas en el proceso de ruptura y propagacion de los

grandes temblores, los valores de las fuerzas sismicas que se presentarian en sitio ante un

sismo especificado, es decir, los espectros de respuesta, son las medidas mas racionales

con las que se puede contar para la planeacion y toma de decisiones en el disefic y
rehabilitacidén de obras civiles. En este capituio se presentan los espectros de respuesta que

pudieron haberse presentado en varios sitios del valle de México ante la accién del gran

sismo de Michoacan del 19 de septiembre de 1985.

4.1 Espectros de respuesta para sitios instrumentados
En la figura 7 se muestran los espectros de respuesta que se tendrian en sitios
instrumentados escogidos al azar. Con linea continua se muestran los espectros de
respuesta calculados a partir de las FTS obtenidas de los registros de aceleracién de varnos
temblores (indicadas en la figura como FTS medida). Con linea discontinua se indican los
calculados a partir de las FTS que se obtuvieron por interpolacion, después de sustraer de
la base de datos cada una de las FTS correspondientes (indicadas como FTS interpolada)
Esta es una forma de proceder para revisar el poder resolutivo deI modelo de mterpolac:dn
.__empleado._El_acuerdo-es_excelente _
= muestran-10s- ~espectros-para-el-sitio-SCT—( Secretaria-de" Comunlcacmnes
calculados con este método.

Estos espectros de respuesta indican que, para este temblor, las estructuras con penodos
fundamentales entre 1 y 3 s son las que debieron estar sometidas a las intensicaces
mayores y, en efecto, 10s danos mayores se presentaron en |os sitios donde los perodos
dominantes del terreno coinciden con estos valores de periodo estructural. Nétese que se
identifican sitios en donde se esperarian intensidades sensiblemente mayores a las que %@
presentaron en el sitio SCT en 1985. Téngase presente que, las intensidades observadas en
SCT sirvieron de base para fijar, en las Normas Técnicas de Emergencia (1986) y en as
Normas Técnicas Complementarias del regiamento actual de construcciones (RCOF * 387
1995), el coeficiente sismico de disefio para la zona de 1ago (c=0.4 g; con g = acelerac.on e
la gravedad = 9.81 m/s?).
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4.2 Espectros de respuesta para sitios no instrumentados y efectos de interaccion
suelo-estructura

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

En la figura 8 se muestran los espectros de respuesta obtenidos para los sitios donde se
ubican el Centro de las Artes y algunos puentes vehiculares. Estas obras son de reciente
construccion, Los espectros de campo hbre se muestran con linea continua. También se
calcularon espectros en los que se tomaron en cuenta los efectos debidos a la interaccion
suslo-estructura.

Para la estructura principal del Centro de las Artes se consideraron dos alturas efectivas (H,
= 20 y 30 m), o relaciones de esbeltez (Ho/R.=1 y 1.5). Se supuso que la estructura esta
apoyada en un cajdn de cimentacién axisimétrico con radio equivalente R.=20 m,
desplantado a 10 m de profundidad, en un depdsito de suelo de 60 m espesor y velocidad
de ondas de cortante b=68 m/s. Los espectros para estas condiciones se indican con lineas
discontinuas (He/R.=1)} y punteadas (Ho/R.=1 5). Bajo la condicién de menor esbeltez, los
efectos sobre el periodo fundamental no son significativos, en cambio, los efectos sobre el
amortiguamiento estructural se traducen en un incremento de las ordenadas del espectro de
respuesta que es del orden del 25% en el valor maximo. Por su parte, la condicién de mayor
esbeltez introduce incrementos notables en los periodos estructurales. Notese que este
efecto produce un corrimiento de las ordenadas del especlro de respuesta hacia periodos
menores. Ello significa que, al tomar en cuenta la flexibilidad del suelo, la accidn sobre una
estructura corresponderia a aquella que actuaria en una estructura mas flexible con apoyo
indeformable (condicién de campo libre) Estos resultados son congruentes con el reporte de
Avilés y Pérez-Rocha (1996).

cimentacion axisimétrico equlvalente con R, 4 m, desplantado a 2 m de profundldad Uno
de estos puentes se localiza en la zona de 1rans|c|on (Tlalpan - E. Zapata), mientras que !0s
tres restantes estan en la zona del lago (Tlaipan - Div. del Norte, Churubusco - C de
Miramontes y Churubusco - Troncoso) Se estudiaron dos condiciones particulares de 'a
cimentacion: a) considerando solo el cajon y b) tomando en cuenta que el cajon se apoya en
un conjunto de pilotes de friccion. Lcs resuitagos se indican con lineas punteacas vy
discontinuas, respectivamente.

En estos ejemplos, se observa que los efectos ce :nteraccion se reducen al incrementar 'a
rigidez del sistema suelo-cimentacion, es Zecrr al tomar en cuenta la rigidez aac:onal
debida a la friccién entre los pilotes y el sveio Para el puente vehicular locahizado en
Churubusco - Troncoso, los efectos de r*eraccion son despreciables. En cambio £ara oS
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puentes localizados en Tlalpan - E. Zapata, Tlalpan - Div. del Norte y Churubusco - C. de
Miramontes, el no tomar en cuenta la presencia de los pilotes produce importantes
corrimientos en los periodos estructurales. En efecto, para periodos estructurales cercanos a
0.6 s, los cuales coinciden con los periodos fundamentales tipicos de estas estructuras en la
direccidén transversal y en la condicion de apoyo indeformable, el corrimient® de los periodos
estructurales se traduce en incrementos en las ordenadas espectrales del 25% con respecto
a la condicion dada por la presencia de los pilotes. El tomar en cuenta la presencia del
conjunto de pilotes de friccion se acerca mas a la idealizacidon del apoyo indeformable que
se suministra con los espectros de campo libre (lineas continuas).

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

En las figuras 9-16 se muestran los espectros de respuesta de campo libre que se tendrian
para las estaciones del Sistema de Transporte Colectivo Metro. Para las estaciones
elevadas de las lineas 4 y 9, también se presentan espectros en Ios que se consideran dos
condiciones de interaccion suelo-estructura. Se supuso que la cimentacion es un cajén con
R.=7 m que sostiene una estructura de 7 m de altura efectiva. Al igual que en el ejemplo de
los puentes vehiculares de la seccidon 4.2, |a cimentacion se idealizd apoyada directamente
sobre el terreno y apoyada sobre un conjunto de pilotes de friccidon. En particular, 1a linea 7
(El Rosario - Barranca del Muerto) no se estudid porque estd localizada a decenas de
metros de profundidad en las zonas de transicidn y de terreno firme. Ante estas condiciones,
es razonable esperar que las ordenadas espectrales de respuesta sean menores que 'as
que, tipicamente, se esperarian para la superficie hbre en la zona de terreno firme del vaile
de México. -

En este estudio preliminar se encontrd que existen varias estaciones en fas que podrian
esperarse ordenadas espectrales mayores que las que se obtuvieron a partir ce las
aceleraciones registradas en el sitio SCT durante el sismo del 19 de septiembre de 1385 (el
valor espectral maximo fue Sa,, = 1 g para el penodo estructural T = 2 s). En la tabta 2 se
consignan los resultados mas relevantes.
— =
T "También pueden identificarse algunas estaciones en donde se presentan grandes
ordenadas espectrales para periodos estructurales entre 0.9 y 1.3 s. Este hecho es de gran
importancia, ya que en la ciudad de México es mayor el nimero de estructuras con pernodos
fundamentales en este intervalo que aquellas con periodos iguales 0 mayores a 2 3 En
particular para las estaciones Ermita y Potrero se tiene Sa_,, =1.0 g, mientras que cara 'as
estaciones Etiopia, Basilica y La Villa se tienen ordenadas maximas alrededor de Sa = ©3 3
Finalmente, se observd que los efectos de nteraccidn suelo-estructura en las estac.ores
elevadas no es muy significativo, aunque poar-an presentarse incrementos en el cerodo
estructural superiores al 20 % (por ejemplo en las estaciones Bondojito y Consulado)

Después de estos resultados generales, se Fabra de profundizar y detallar este esteaio a "n
de determinar cuales serian los coeficientes optimos para el disefio sismico de esta ~agra
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obra, asi como de sus extensiones futuras. El interés es mantener el servicio del Sistema
Transporte Colectivo de la Ciudad de México durante sismos moderados frecuentes, ademas
de garantizar la sequridad estructural y de los usuarios durante sismos intensos.

Estacién Aceleracién maxima del Aceleracion espectral Intervalo (en s) de
terreno (An4,/0) maxima periodos estructurales
Ar. /9 en Te (s) donde Sa/g>1
Escuadron 201 022 1.7 2.0 18-23
Cuauhtémoc 0.21 1.7 2.0 1.8-23
Bondoijito 0.22 16 2.0 18-22
Valle Gémez 0.21 16 2.0 1.8-22
Consulado 0.24 14 2.0 18-28 - -

Hospital Gral 0.20 13 2.0 1.8-22
S Antonio Abad 0.19 12 2.7 25-28
Chabacano 0.20 12 2.7 2656-28
Eduardo Molina 0.19 12 2.7 25-28
Obrera 0.19 11 2.7 26-28

L Cardenas 0.20 11 2.0 19-22y 25-27
Canal del Norte 0.19 11 26 25-27

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

4.4 Acelerogramas sintéticos para un sismo de gran tamaro

Para este ejemplo se ha empleado la técrica propuesta por Boore (1983) que permite
simular un gran nimerc de acelerogramas sintéticos a partir de un espectro de amplitudes
de Fourier esperado y fases aleatarias obteridas de series de ruido blanco gaussiano. Este
método esta disefiado para que, en promed:o. se tenga una correcta estimacion del espectro
esperado, aunque en ocasiones, el espectro de amphtudes de Fourier de una simulacion
~ particular puede tener diferencias sigrificativas con respecto a éste.

Se seleccionaron 6 sitios a lo largo del Paseo ce la Reforma y se supuso un sismo gual al
de Michoacan del 19 de septiembre de 1985 En la parte superior de la figura 17 se muestra
una posible realizacidon del movimiento zei terreno para cada sitto. Los espectros de
respuesta que se obtienen de estas simuiac:ores se presentan en la parte inferior con linea
continua. Con linea discontinua se indican 'os espectros de respuesta esperados Notese
que el acuerdo es excelente.

Con estos resultados se ilustra el pocer gredictivo del procedimiento desarrollage p:
estimar series de tiempo en sitios con ccerzeracas arbitrarias. En particular, tas senes «_
tiempo de aceleraciones son de gran .:.33d cara el analisis dindmico de estructuras on
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comportamiento inelastico. Este tipo de andlisis estd estipulado en las Normas Técnic
Complementarias para Disefio por Sismo del Reglamento de Construcciones del Distrito
Federal (NTCDS, 1995).

5. ESPECTROS DE DISENO DE SITIO i

Para la construccién de los espectros de disefio de sitio se ha propuesto un procedimiento
congruente con los niveles de riesgo estipulados en las NTCDS (1995). Como el interés es
obtener espectros de disefio en los que sdlo se tomen en cuenta los efectos de sitio se
consideraron los siguientes aspectos:

- Poner énfasis en los factores de comportamiento sismico mas comunes en la
practica del diserio estructural (por ejemplo Q=1.5, 2.0y 4.0)

- No tomar en cuenta la incertidumbre en el periodo fundamenta! para definir el
coeficiente sismico de disefio, pero gararitzar que todos los periodos estructurales estén
protegidos adecuadamente. Para ello debe revisarse el producto entre los espectros de
respuesta inelasticos y el factor Q' evaiuado para Q=p (ductilidad estructural), de acuerdo
con la siguiente expresion (NTCDS, 1995)

Q =1+(Q-INT/T,)siT<T,
Q' =u si T > Ty, donde Ty=064"Tg y Tg es el periodo dominante del terreno

- Las incertidumbres en ia determinacion de los periodos estructurales deben tomarse
“en cuenta al hacer uso de estos espectros para 10s analisis estructurales. Este punto se
cubrira seleccionando la ordenada espectral mas desfavorable en el intervalo de
incertidumbres del periodo en estudio. El intervalo de incertidumbre minimo debe cubnr la
desviacion estandar estadistica que se tiene en la determinacion de las ordenadas
espectrales inelasticas. Para ello se propone hacer uso de una familia de acelerogramas
-sintéticos correspondientes a posibles realizaciones de un sismo postulado. En termincs
generales, se encontré que estas incertidumbres son del orden del 10% (CIS, 1996)

Tomando en cuenta estas indicacicnes, se construyé un espectro.de disefio para una
estructura instrumentada. Esta estructura se locaihiza sobre |a Av. Reforma, a pocas decenas
de metros de la frontera entre las zonas de lago y de transicion, de acuerde con ‘a
zonificacion geotécnica oficial. Con los registros de algunos tembiores se construyeron -as
" FTS de acuerdo con los lineamientos descritos en la seccidon 3.2. Se postuld como s.smo de
disefio el temblor de Michoacan del 13 de septiembre de 1985. £l espectro de disero card
este sitio se ilustra en la figura 18 con hirea gruesa continua. Con el trazo mas ‘no se
indican los espectros de respuesta inelasticos multiphcados por el factor Q=) S .res
continua), 2(linea discontinua) y 4(linea punteaca) Estos espectros son l0s promecos

los espectros inelasticas obtenidos de una ‘amiia ge acelerogramas Sinteticos s:muiacos
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tomando en ¢uenta las propiedades dindmicas del terreno y las caracteristicas del sismo de
disefio. Con linea media punteada se indica el espectro de respuesta elastico promedio.

Si se protegen los periodos estructurales cercanos al periodo dominante del terreno (T¢=1.2
s), la meseta espectral alcanza un valor 12% por encima del coeficiente sismico que se
estipula en el reglamento para la zona del lago. Al hacer uso de estos espectros en el
analisis estructural convencional, el ancho de la meseta espectral debe incrementarse para
tomar en cuenta las incertidumbres en la determinacion de 10s periodos estructurales, ya que
estas no se tomaron en cuenta para definir el coeficiente sismico de disefio. Notese que
estas incertidumbres son independientes de aqueilas relacionadas con et calculo de las
ordenadas espectrales inelasticas. Por ello, la incertidumbre neta que debe considerarse
para el empleo de espectros de disefo asi construidos, se determinara mediante la raiz
" cuadrada de ia suma de los cuadrados de las incertidumbres debidas a: a) la determinacion
del periodo fundamental estructural y b) el célc‘ulo de las ordenadas espectrales inelasticas. .

700

600

L 5 1.0 18 20 25 3.0
T {9)

Figura 18. Espectro de disefio (linea gruesa continua) para el sitio en estudio. Con el razo
mas fino se indican los espectros de respuesta inelasticos multiplicados por el factor
Q'=1.5(linea continua), 2(linea discontinua) y 4ilinea punteada). Con linea media punteada
se indica el espectro de respuesta elastico promed0
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En particular, los registros de la azotea de esta estructura permitieron estimar que el perio

estructural fundamental es cercano a 2 s. Si se acepta una incertidumbre del 10% en esta
determinacion, y de! 10% en el calculo de las ordenadas espectrales, se tendria una
incertidumbre neta del 15%. Para este valor, el intervalo de periodos estructurales que debe

protegerse satisfactoriamente es 1.7 < T, < 2.3. De acuerdo con esto, la meseta espectral
debe fijarse en Sa/g=0.31.

En conclusion, el haber instrumentado esta estructura ha sido una decisién excelente. El
analisis de los registros de aceleracion que se obtuvieron en un lapso de dos anos, permitié
sentar las bases para considerar una reduccidon racional del coeficiente sismico
reglamentario sin menoscabar la seguridad estructural. Por otro lado, el analisis de las
“aceleraciones registradas en el sotano del edificio, permitieron identificar substanciales
reducciones del movimiento para las altas frecuencias. En principio, estas reducciones se
reflejarian principalmente en la respuesta dinamica de los modos superiores estructurales.
Este efecto reductivo, que se debe a la interaccidn cinematica entre el suelo y la
cimentacion, no se tomo en cuenta, ya que no existen evidencias experimentales suficientes
o modelos tedricos que permitan sustentar estas reducciones en las normas del disefio
estructural. No obstante, sus implicaciones en la practica de la construccién se traducirian
en criterios de disefic mas realistas y racionales. Por ello, se han iniciado estudios
detallados que permitan, en breve plazo, incorporar estos efectos en el reglamento para la
construccién de obras civiles en el valle de México.

6. ESCENARIOS DE ALTO RIESGO SiSMICO PARA EL VALLE DE MEXICO

" Para inferir l0s niveles de intensidad y de dano en estructuras del valle de México se
calcularon las distribuciones de las aceleraciones maximas del terreno (figura 19) y de las
fuerzas sismicas asociadas a los periodos estructurales T = 0.3+ 0.1 s (figura20), 1.0+ 0.3
s (figura 21) y 2 + 0.5 s (figura 22). Estas distribuciones se ilustran en mapas que
corresponden a una gran porcion del valle de México. Para estos calculos se consideraron *
los sismos especificados en la figura 4 Las observaciones mas relevantes son [as
siguientes: '

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

- Para periodos estructurales cercanos a 0 3 s, las intensidades sismicas maximas se
‘presentan para el sismo postulado de fallamiento normal. Estas intensidades alcanzan
valores supericres a 0.5 g en algunas porciones del valle, donde los periodos dominantes
del terreno oscilan alrededor de 10 s Una tendencia similar se observa para perc
estructurales cercanos a 1 0 s. En este caso. 'as intensidades sismicas superan el .

1 0g.
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- Para periodos estructurales alrededor de 2.0 s, el sismo postulado con M=8.1
originado en San Marcos, produce las mayores intehisidades. Estas superan el valor 1.2 g en
una amplia region del valle, en particular, donde ‘los penodos fundamentales del terreno
oscilan alrededor de 2.5 s. '

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

Estos resultados indican que la intensidad de las’ errzas sismicas ademas de depender del
sismo de excitacion, dependen de las condzc:ones locales del terreno y de las propiedades
dindmicas estructurales, principaimente. En. este trabajo, se ha elegido el térming
"@scenario” para incorporar en él estos factores™ due-son de tmportanma fundamental para el :
disefio sismico estructural. 7 . ! ‘
En“a parte superior de la figura 23 se ilustran dos.éifelerogramas sintéticos para cada uno
de los sitios seleccionados sobre Paseo de 1a Reforma (ver figura 17). Estos acelerogramas
corresponden a posibles realizaciones delmovimiento debido .a dos grandes sismos de
subduccidn, originados en las brechas de Mlchoacan y de San Marcos (con M=8.1). En cada .
pareja, el acelerograma superior corresponde - al sismo de’ San Marcos. En la parte infenor
de la figura se ilustran los espectros de respuesta corrgaspond|entes a estos acelerogramas.
Con linea continua se indican los espectros para el sismo de-San-Marcos y con linea
discontinua para el de Michoacan. Para ios sitios @studiados, 1as ordenadas espectrales
correspondientes al sismo de San Marcos pueden. lregar a'niveles. 50% por encima de 'os
‘valores que se obtienen para ef sismo de M:choacén . O

Sin duda, este tipo de representaciones levadas aI detalle de colonias y manzanas, en las
que se incorporen levantamientos catastrales'y estructurales de edificios especificos, serran
de gran utmdad para la planeacion y admmustramon/del uso del suelo, asi como para 'a

de diferentes agrupaciones civiles (policia, bomberm.. fuerzas militares, grupos de rescate
etc.), asi como para definir las acciones :nmed-alas QUe deben' seguirse -después de ia
ocurrencua de un gran temblor en la Cnudad de Mexlco Por/otro Iado el analiss

"~ “reddcir” Ias mcertldumbres de este modelo emolrlco para la predlcmon del movm'uemo cet |
terreno. Aun existe un gran trecho que recorrer, pero ya se han dado grandes pasos er
materia de prediccion de intensidades sismicas y- prevenmon de desasires. Actualmente en
el Centro de Investigacién Sismica de la FundBClOl'\ Barros Slerra estas actividades son
prioritarias. ST Lo T ;

i

¢

7., CONCLUSIONES - o

Doy, : L e LT

“""g5e ha descrito la versién mas’recients “3@ Lnrelodo empirico para la prediccion e
espectros de respuesta, elasticos e inelasticos. para sitios con coordenadas conoc«as
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dentro de la Ciudad de México. Se han considerado.sismos de diferente origen. Los
resultados que se obtienen son de aplicacién practica en el disefio, planeacién y toma de
decisiones para la construccion y reestructuracion de obras civiles. También son de utilidad
. para las compariias aseguradoras y reaseguradoras. Estos resultados permiten conocer ia
.jntensudad sismica en sitios de interés dentro del valle e identificar las zonas de mayor o
‘menor riesgo, asi como definir medidas certeras de proteccion civil inmediatas y a mediano
plazo.

E! método se ha extendido para construir series de tiempo. Para algunos problemas de
ingenieria sismica, estas series pueden ser de utilidad, tanto para el andlisis dindmico no
lineal de estructuras especiales como para el calculo de espectros de respuesta de sitio y de
_ diserto. C : -
Se ha propuesto que en la construccion de los espectros de disefio no se consideraran
. efectos adicionales a los de sitio, tales como la‘influencia de la interaccién suelo-estructura y
la incertidumbre en la determinacién de.los periodos estructurales' De esta manera se tienen .
espectros de sitio basicos en los que es factible mcorporar a-futuro estos u otros efectos que
se consnderen relevantes en el disenio. .

" El' dvance en el conocimiento sobre sismitidad en México requerird del analisis de las

aceleraciones producidas por temblores futuros, registradas tanto en el | campo libre como en

- @structuras. También se requerira de un mayor numero de mvestlgadores de alto nivel, asi
como de Ia continuidad en el apoyo financiero para estos f‘ nes.
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FUNDACION ICA es una Asociaclén Civll constltuitfa conforne a las
~N-joyes mexicanas el 26 de octubre de- 1986p como ‘se hace constar enla
esciitura pablica 21,127 pasada ante 1a”fe’ del>Notarlonintero 33 del
2 Pigtrito Federal, inscrita en el Registro;Publico da.r!a Propiedad en:ja
seccién de Personas Morales: Civiles, bajq»;olio 12_,,847 /A fin:de adgcuar
oy las, disposiciones. legales. vlgontes! Ios estatutos soclalgs fl,:pron
modificados el 17 de octubre de: 1994 co om ce cq star en la
escritura pablica nimero 52,025 pasada anto la fe da? Licencuado Jorge

A. Dominguez Martinez, NotarioirPublico™ numoro 140 del Distrito
Federal. ~20f edi Saol anl
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Es asimismo, una institucién - cientlﬂca'iy tecnoléglca inscrita en el
Registro Nacional de Instituciones: Clentificas:: 'y Tecnolégicas del
Consejo Nacional de Ciencia:y:Tecnologlascon. olinumero 95/213 del 19

L

— da1998. - +3 M.

in E) o ﬁ* “."Iﬂ 93 Q’h"i .
oyad montaied i dzol n 3
Esta edicién de "Predicclén de. .intensidades .sismicas para el 4rea
metropolitana del Valle de. México” serterminé:en junio de 1996, se
imprimieron 1,600 ejemplares. La edicién estuvo al cuidado de
Fernando O. Luna R.
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