LDIVISIVON DE BEUUCACIUN LUNTINUA
CURSOS ABIERTOS
CURSO INTERNACIONAL DE INGENIERIA SISMICA

MODULO 1: RIESGO SISMICO Y SELECCION DE TEMBLORES PARA DISENO

del 29 de mayo al lo. de junio de 1995

- |
PROFESOR

FECHA HORARIO TEMA
\
Lunes 29 17;00 a 18;30 hrs. Conceptos fundamentales de sismologia Ing. 5. K. Singh |
18;30 a 21,00 hrs. Planteamiento general, sismicidad y amenaza ing. Luis Esteva Marabotc
sismica, como procesos estocasticos, acelero- Ing. S.E. Ruiz
gramas y espectros, respuesta sismica proba :
bilista, propiedades estructurales,cargas, re
sistencias, valores esperados, nominales y de
disefio, criterios de optimacion para determinar -
espectros de disefic y factores de seguridad
(incluye la presentaidon de los conceptos nece- ,
sarios de teoria de probabilidades]).
Martes 30 17,00 a 18;30 hrs. Leyes de atenuacion: fuentes puntuales y fini ing. M. Ordaz
tas, momento sismico, espectros de fuente; es
pectros en roca.
18,30 a 20,00 hrs. Espectros de respuesta a partir de espectros Ing. M. Ordaz ‘
de Fourier; teoria de vibraciones aleatorias.
10;00 a 21;00 hrs. Leyes de atenuaciéon y espectros de respuesta Ing. J. Garcia
Ejemplos de aplicacién. ' '
Miércoles 31 17;00 a 19;30 hrs. Influencia de condiciones locales, teorias uni- Ing. F.J. Sanchez Sesma
: dimensional y bidimensional.
19;30 a 21;00 hrs. Influencia de condiciones locales: ejemplos de {..E. Pérez Rocha
aplicaion.
Jueves lo. 17:;00 a 18;30 hrs. Simulacion de movimientos sismicos Ing. M. Ordaz ;
18;30 a 20;00 hrs. Comportamiento no lineal: Sistemas sujetos a Ing. Luis Esteva Marabotc
sismos. -
20;00 21;00 hrs. Seleccidon de espectros de disefo sismico; Ing. Luis Esteva Marabotﬁo

recapitulacion.

|
|



. ' EVALUACION DEL PERSONAL DOCENTE

CURSO: MODULO I: RIESGO SISMICO Y SEL.'ECCION DE TEMBLORES .PARA DISENO
FECHA: del 29 de mayo al lo. de junio de 1995.

CONFERENCISTA | DOMINIO [ USO DE AYUDAS COMUNICACION PUNTUALIDAD
B DEL TEMA | AUDIOVISUALES CON EL ASISTENTE

——

Ing. S. K. Singh
Ing. Luis Estéva Maraboto

Ing. Sonia E. Ruiz
Ing. M. Ordaz

Ing. J. Garcia . -

Ing. F.J. Sadnchez Sesma
L.E. Pérez Rocha

EVALUACION DE LA ENSENANZA

ORGANIZACION Y DESARROLQO DEL CURSO

GRADO DE PROFUNDIGAD LOGRADO EN EL CURSO

ACTUALIZACION [DEL CURSO

APLICACION PRACTICA REL CURSO

EVALUACION DEL CURSO

CONCEPTO ' | eaur.

CUMPLIMIENTO DE LOS OBJETIVOS DEL CURSO

5 CONTINUSDAD EN LOS TEMAS

CALIDAD DEL mTERiAL DIDACTICO UTILIZADO

Lt

ESCALA DE EVALUACION: - TA 0



Cl- LE ACRADO_SU ESTANCIA EN LA DIVISION DE EDUCACION CONTINUAZ -

' . e
5| vo |

SHINDICA QUE "NO" DICA PORQUE.

s

2. MEDIO A"TRAVES DEL CUAL SE ENTERO DEL CURSO:

PERIODICO . FOLLETO GACETA ’ OTRO:
EXCELSIOR ANUAL UNAM MEDIO
PERIODICO FOLLETO REVISTAS '

EL UNIVERSAL DEL CURSO TECNICAS

3.-  (QUE CAMBIOS SUGERIRIA AL CURSO PARA MEJORARLO? .

4.~ RECOMENDARIA EL CURSO A OTRA(S) PERSONA(S)?

l 51 lr NO

5.  {QUE CURSOS LE SERVIRIA QUE PROGRAMARA LA DiVISION DE EDUCACION CONTINUA.

-~

6.-  QTRAS SUGERENCIAS:




MODULO I:

DIVISION DE EDUCACION CONTINUA
CURSOS ABIERTOS
XXI CURSO INTERNACIONAL DE INGENIERIA SISMICA
RIESGO SISMICO Y SELECCION DE TEMBLORES PARA DISENO
DEL 29 DE MAYO AL lo. DE JUNIO DE 1995
DIRECTORIO DE PROFESORES

;

DR. SHRI K. SINCH

JEFZ DEL DEPTO. DE SISMOLOGIA
Y VULCANOLOGIA

INSTITUTO DE GEOFISICA, UNAM
CIUDAD UNIVERSITARIA

04510 MEXICO, D.F.

TEL. 676 20 64

DR. LUIS ESTEVA MARABOTO
- INVESTIGADOR, DIRECTOR
- INSTITUTO DE INGENIERIA, UNAM
. »..CIUDAD UNIVERSITARIA
.. 04510 MEXICO, D.F.
;n-TEL. 548 30 44

. ING. MARIO ORDAZ SCHOEDER
INVESTIGADOR
INSTITUTO DE INGENIERIA, UNAM
CIUDAD UNIVERSITARIA: |
04510 MEXICO, D.F. : ,
- TEL. 622 34 64 ..

L T L T

¥,"DR. JAIME GARCIA PEREZ
AV. UNIVERSIDAD 3042 EDIF. 7-701
COL. COPILCO UNIVERSIDAD
04360 MEXICO, D.F.
-?ELI?GSB‘Q?-Sl

g N
R

TNG’“LUIS EDUARDO PEREZ ROCHA

- INVESTIGADOR

CENTRO DE INVESTIGACION

SISMICA, A.C.

FUNDACION;, _JAVIER BARROS 'SIERRA

CAMINO: AL AJUSCO 203 . R T
. ,COL.‘HEROES DE! PADIERNA i

hl4200 MEXICO:: o

"‘3ff3TEL 645 49: 59



b ’ ." 2 A; ....uﬁp 4
FACULTAD DE INGENIERIA U.N_A._M.
DIVISION DE EDUCACION CONTINUA

CURSOS ABIERTOS.

XXI CURSO INTERNACIONAL DE INGENIERIA SISMICA
MOD. I: RIESGO-SISMICO Y SELECCION DE TEMBLORES
PARA DISENO.
DEL. 29 de Mayo al 1 de Junio 1995,

PREDICCION DE ESPECTROS DE RESPUESTA PARA EL VALLE
DE MEXICO. '

EXPQSITOR: L.E. PEREZ ROCHA.

- Palacio de Mineria Calle de Tacuba s Primer piso Deleg. Cuauhtémoc 06000 México, D.F. APDO. Postal M-2285

Teléfonos:  512-8855  512.5121  521-7335 521-1987 Fax 510-0573  521-4020 AL 26



PREDICCION DE-ESPECTROS DE RESPUESTA PARA EL VALLE DE MEXICO

PREDICTION OF RESPONSE_ SPECTRA FOR MEXICO CITY VALLEY

E. Remoso—Angulo ' ' ‘ L .
’Invesngador Centro de Jnvesngaaén S:smrcaAC FJBS

LE. Pérez-Rocha ’ .
Investigador, Centro de Investigacién Sismica AC, FJBS

M. Ordaz
Investigador, Instituto de Ingemena UNAM
Coordinador de Investigacion, Cemire Nacional de Prevencion de Desastres

SINOPSIS  Utilizando datos de la red acelerométrica de la Ciudad de México, se 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 formulamén permite tomar en cuenta efectos de no
linealidad y d¢ interaccién suelo-estructura.

1. INTRODUCCION

Con la coleccion de registros de temblores captados por la Red Acelerométrica de la Ciudad de México (RACM) se formd
una base de funciones de trasferencia empiricas para describir cuantitativamente la amplificacién relativa del movimiento
en los sitios instrumentados en zonas de !ago y transicion con respecto al movimiento en terreno firme. Se han empleado
estas funciones bajo un esquema de interpolacién espacial para estimar las amplificaciones en sitios no instrumentados.
Ademads, con los registros disponibles desde 1964 en el sitio Ciudad Universitaria (CU), se construyd un modelo de
regresion para inferir el espectro de amplitudes de Fourier de las aceleraciones del terréno debidas a un temblor de
subduccién especificado por su magnitud y su distancia a CU. Con estos desarrollos se formuld un algoritmo para predecir
espectros de respuesta eldsticos e inelasticos en cualquier sitio de interés dentro del 4rea metropolitana (CIS, 1991, 1992a,
1993a). Los resultados muestran que la posdiccién de ordenadas espectrales es congruente con la distribucion de darios
ocurrida por el efecto destructivo de los grandes temblores. El interés principal en este estudio es encaminar nuestros
desarrollos para producir una herramienta auxiliar, que sea confiable para aplicaciones précticas de disefio, planeacién y
toma de decisiones en la construccion y reestructuracidn de obras civiles, asi como para definir medidas de proteccidn civil
en el corto y mediano plazo. '

2. METODO PROPUESTO PARA LA EST[MACION DE LA RESPUESTA ESTRUCTUR.AL

EN EL VALLE DE MEXICO ;

L. .o

Ordaz et. al. (1989) propusicron un cntcno para el calculo de espectros de respuesta eldsticos en sitios instrumentados
mcdlante el uso de funciones de trasferencia empiricas (FTE) y espectros de amplitudes de Fourier (EAF) del movimiento
de excitacién. Con este criterio se ha desarrollado un codigo con el que es pos1ble calcular espectros de respuesta para
sitios arbitrarios dentro del Valle de México (CIS, 1991, 1992a; Reinoso er a/, 1992). Para’ ello, s¢ ha preparado un
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es parte del continuo patrocinio de la Secretaria General de Obras del Depanamenio del Distrito Federal, gracias al
constante inter¢s y apoyo de D Ruiz y R Zubieta.
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E. Reinoso-Angulo ' : Pag. 9
Sesion IV

Latitud

T T

-99.18 -99.16 -99.14 -99.12 -99.10 —99.08
Longitud

“ini) Zono de Framsicion [ | Zona del Logo

Zona de Lomos

Fig 4 Espectros de respuesta posdichos para el sismo de Michoacan de 1985 en algunos sitios instrumentados. Con linea
continua s¢ muestra el espectro elistico (5% de amortiguamiento) y con lineas discontinua y punteada

inelasticos para p=2 y 4, respectivamente
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Fig 6 Espectros de respucsta para el sismo de Michoacadn de 1985 en el Centro de Artes y en algunos sitios donde
se localizan puentes vehiculares. Los espectros de campo libre s¢ muestran con linea continua. Para los puentes, los
efectos inerciales de interaccién suelo-estructura, tomando en cuenta un ¢ajon apoyado en pilotes de friccién, se
muestran con linea discontinua. Los espectros que consideran sélo la presencia del cajon se indican con linea
punteada. Para el Centro de Artes, los efectos de interaccién suelo-estructura se muestran con los espectros -
respuesta trazados con lineas discontinua y punteada para las relaciones de esbeltez H/R= 1y 2, respectivamente.
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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 Invesr:gac:on Sismica AC, FJBS
Meéxico DF, Meéxico. .

SINOPSIS  Se hace uso de un procedimiento empirico para determinar espectros de respuesta y disefio para un edificio
instrementado en la zona del lago del valle de México. Con los registros de aceleracién de sismos recientes se calcularon
funciones de trasferencia de sitio y de piso con las qu\c s¢ toma en cuenta los efectos de sitio e interaccién suelo-estructura.

1. INTRODUCCION

Para el andlisis sismico de estructuras desplantadas en depositos de suelo blando es necesario considerar explicitamente
dos fenomenos 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 terreno firme, las condiciones de sitio amplifican la intensidad, reducen ¢l
contenido de frecuencias y alargan la duracién del movimiento sismico, mientras que la interaccion suelo-estructura
modifica las caracteristicas del movimiento del terreno en la vecindad de la cimentacién (interaccién cinemdatica), asi
como los parametros dinamicos de la estructura (interaccién inercial). Los efectos de sitio s¢ traducen gencralmente en
incrementos de la respuesta estructural. En cambio, las modificaciones por interaccion en el periodo y amortiguamiento
pueden dar lugar a respuestas estructurales mayores © menores, dependlendo de la posicién del periodo resonante del
espectro de respuesta y el nivel de amoruguamxe:nto

En este estudio se hace uso de los acelerogramas registrados en un edificio desplantado en la zona del lago de la Ciudad de
Meéxico, a fin de identificar y cuantificar los principales efectos debidos a las condiciones del terreno y a la interaccion de
la estructura con el suelo de cimentacién, La instrumentacién del edificio cuenta con ocho acelerdmetros, incluyendo una
estacion de campo libre. Los andlisis se hicieron con base en los datos de los instrumentos ubicados en las azoteas, los
sotanos y la superficie del terreno. Se seleccionaron los registros debidos a dos sismos, ocurnidos el 23 de mayo y 10 de
diciembre de 1994. El primero es de fallamiento normal (magnitud Mc=5.3 y distancia epicentral ~205 Km), en tanto que
el segundo es de subduccion (magnitud M =6.8 y distancia epicentral ~340 Km).

Los resultados que se presentan se basan en el uso de los cocientes de espectros de aceleraciones de Fourier, también
conocidos como funciones de trasferencia empiricas (Singh et al, 1988). Con estos cocientes espectrales se cuantifican las
amplificaciones o reducciones de 1a respuesta, tanto del suelo como de la estructura, con respecto a un movimiento de
referencia. Tomando como excitacion de control al gran temblor de Michoacén del 19 de septiembre de 1985 (Mg=8.1) se
calcularon espectros de respuesta, y a partir de cllos se construyeron espectros de disefio siguiendo criterios 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 los espectros
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reglamentarios si se consideran explicitamente las amplificaciones de! movimiento del terreno en el lugar (efectos de sitio)
y las reducciones del movimiento efectivo en la base de la cimentacion (efectos de interaccion).

2. INSTRUMENTACION Y REGISTROS SiSMICOS

El edificio de interés estd formado por tres cuerpos, uno central y dos laterales. En el cuerpo central v en uno de los
laterales se han instalado siete acelerémetros digitales distribuidos a lo largo de una seccion longitudinal en las azoteas, los
niveles intermedios y los sétanos. En la figura 1 se ilustra, en forma esquemaitica, la distribucién de estos instrumentos. La
instrurnentacion, a cargo del Centro de Instrumentacion y Registro Sismico (CIRES), se complementa con un acelerdmetro
mas, de campo libre, ubicado en la superficie del terreno en la vecindad del edificio. La orientacién de todos los
instrumentos coincide con la orientacion del edificio, cuya longitud mayor (direccién longitudinal) esta aproximadamente
a 60° 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 esta fuertement.,
influida por los efectos de sitio y que éstos tienen grandes variaciones espaciales, incluyendo los sitos en el terreno firme
(Seed ef al, 1988, Rosenblueth et 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 et af, 1988, Ordaz et a/, 1989). Esto se ha confirmado con el
andlisis de los registros de varios temblores 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 hipdtesis adoptadas, las FTS son estimadores que permiten
conocer las caracleristicas del movimiento en un sitio debido sélo a sismos de subduccidn. Sin embargo, aunque por ahora
s¢ trata de un solo evento, los resultados del andlisis de los registros del sismo 23/V/94, de fallamiento normal, parecen
indicar que las FTS también pueden emplearse para predecir el movimiento debido a sismos de diferente origen, siempre y
cuande la distancia epicentral a la Ciudad de México sea comparable con las que s¢ tienen para temblores de subduccion
(Reinoso et af, 1995).

Para este estudio se calcularon los cocientes entre los espectros de Fourier de las aceleraciones registradas en la estacion de
campo libre, denominada S8, y el del promedio de aceleraciones en el terreno firme de todas las observaciones disponibles, -
Asi se obtuvieron cocientes para los dos componentes horizontales (NS y EW) de los registros correspondientes a los dos
sismos especificados. Para tomar una condicion 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 ¢llos se estim¢ que ¢l periodo dominante del terreno Tg esta comprendido
enire 1.1y 1.3 s. 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 1a estacion de registro ubicada
en la Secretaria de Comunicaciones y Transportes (SCT), que sirviera de referencia para la construccion de los espectr
de disefio estipulados ¢n las NTCDS, tiene una amplitud méixima de 16 en 2 segundos. Para el sitio de interés, .
obtuvieron amplificaciones maximas en niveles superiores a 6,

Componente Norte-Sur Componente Este-Qeste
8
- e Sisme 10/X11/94 L N e Sismo 10/X11/94
---- Siamo 23/v/94 ' - - -~ Sigmo 23/V/94
6F Funcion promaedio b A ——— Funcion promedio
\

Amplitugd

Figura 4 Funciones de trasferencia de sitio (FTS)
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Figura 5 Funciones de trasferencia de azoteas relativas al campo libre
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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 suel
como resuliado de la flexibilidad de éste ante solicitaciones dindmicas. La interaccién modifica esencialmenic los
pardmetros dindmicos de la estructura asi como las caracteristicas del movimiento del terreno en la vecindad de la
cimentacién, Las variaciones en el periodo fundamental de vibracion y en ¢l amortiguamiento estructural con respecto a la
condicién de apoyo indeformable son producto de la interaccién inercial, debido fundamentalmente a la inercia y
elasticidad del sistema acoplado; los pardmetros dindmicos modificados se conocen como el periodo y amortiguamiento
efectivos (Avilés er af, 1992). Se sabe que el periodo fundamental de un sistema acoplado siempre s¢ incrementa, ya que la
flexibilidad del sistema es mayor que la de la estructura con base rigida. Ademds, el amortiguamiento del sistema
generalmente se incrementa puesto que existe una disipacion adicional de energia producto de los amortiguamientos
material y geométrico del suelo. Por su parte, la interaccion cinematica reduce los movimientos de traslacidn e induce
torsidn y cabeceo en la cimentacion 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 geometria de la cimentacién. En
general, el movimiento efectivo en la subrasante de la cimentacién que se obtiene de un andlisis de interaccién cinemética
resulta ser menos desfavorable que ¢! 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 en 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 cimentacién debidas a 1a presencia de
ésta y al movimiento de la estructura. Los cocientes del movimiento en las azoteas de ambos cuerpos con respecio al de
campo libre (55/58 y 56/588) permiten cuantificar los periodos estructurales efectivos. En la figura 5 se 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 direccién longitudinal, los dos cuerpos estructurales (S5
y $6) tiene pricticamente el mismo periodo efectivo para ambos sismos (T, = 1. 76 s). En los cocientes promedio sélo se
observan ligeras variaciones ¢n las amplitudes espectrales. Para la seccién transversal también tienen el mismo periodo
efectivo (T, = 1.55 s) con amplitudes espectrales muy similares. En efecto, en los cocientes promedio de este componen,:
las diferencia entre ambos cuerpos son despreciables. Estos resultados sugieren que el edificio se comporta como un s¢#'
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 (85/51 y 86/82). 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 corrimientos en el periodo efectivo son casi despreciables. En cambio, para la direccién
transversal se observan corrimientos significativos que sugieren que los efectos de interaccién inercial producen efectos
importantes, principalmente en el periodo estructural, el cual adquiere valores cercanos a 1.35 s. De acuerdo con los
modelos tedricos el periodo estructural en la direccién transversal y en la condicion de base rigida debe ser menor o igual
al valor medido con respecto a la base de la cimentacién.

o Direccion longitudingl - Direccion transversal
2
—_ S5/S8 —_ S5/58
18 \ .n- S6/58 s ---- 58/58
3 PR——Y4 — 5551
6r " —--- SE/ST i —--- S8/52

Amplitud

( (HD) ' ’ ’ Tt (Hp)

Figura 6 Funciones de trasferencia de azoteas relativas a: a) campo libre (lineas gruesas) y b) sotanos (lineas gruesas)
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- - -———— --Para conocer las-acciones del campo-incidente y-de la-estructura-sobre-la-cimentacién-se-calcularon-los cocicntes entre Jos-—

componentes horizontales del movimiento de los sétanos (S2/81). Estos se muestran en la figura 7. Es notable que en la
direccion transversal ¢l movimiento de la cimentacién es practicamente de cuerpo rigido. En la direccion longitudinal se
observa que la loza es ligeramente flexible para frecucncias mayores a 1.4Hz. Ello quizi se debe a la influencia del primer
medo superior. Finalmente, se estudiaron los cocientes entre €l 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; Romo y Barcena, 1993) estas funciones son de gran utilidad para conocer las modificaciones del
campo incidente por interaccion cinemdatica, ya que permiten definir el movimiento efectivo en la base de la cimentacion.
En esta figura se observa que en ambas direcciones existen grandes reducciones para frecuencias mayores a las frecuencnas

fundamentales de la estructura. Para frecuencias menores existen ligeras amplificaciones que sin duda también tienen .

efectos sobre la respuesta estructural.
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Direccion tronsversol
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v
1] d L
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Figura 7 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
amplificaciéon dindmica del terreno, como las reducciones del movimiento efectivo en la base de la cimentacién. En este
andlisis sc ha observado, por un lado, que los niveles de amplificacion 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 ¢xisien grandes
reducciones del movimiento efectivo en la base de la cimentacién, con respecto al de campo libre. Es de esperarse que se
tengan grandes reducciones en los espectros de disefio reglamentarios por estos dos conceptos.

Para la construccién de los espectros de respuesta se tomé como excitacion el gran temblor de Michoacan de 1985
(M,=8.1). El movimiento de campo libre en el sitio de interés se especificé con la envolvente de los componentes NS y EW
de los espectros de amplitudes de Fourier del sitio. Estos se obtuvieron mediante el producto de las FTS y los espectros de
Fourier del movimiento promedio del terreno firme. Las reducciones del movimiento en la base de la cimentacidn por
interaccion ¢inemadtica se tomaron 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 de] movimiento en la base de la cimentacién s¢ denominan espectros de piso (Romo, 1992; Romo y Barcena,
1993). Los calculos, para 5% de amortiguamiento estructural, se hicieron tomando algunos resultados de la teoria de
vibraciones casuales (Reinoso ef al, 1990). Para la construccion de los especiros de disefio, a partir de los espectros de
respuesta, s¢ 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 el espectro de diseiio reglamentario para la
zona III (Apéndice A4 de las NTC). En esta figura se observa que la parte plana del espectro de disefio de sitio se 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 alargd para proteger los periodos grandes, debido a la incertidumbre que se puede tener en la
evaluacién del periodo fundamental de la estructura. Esto s¢ traduce en un incremento del 10% en las fuerzas de disery;
para periodos mayores a 1.9s, con respecto al espectro reglamentario.

Especira de respuesta de silio
- = = = E3peciro de diseho RCDF-B87
Espectre de disehe de sitio

So/g

O H Il
0 1 2

T, (s)

Figura 9 Espectros de respuesta y disefio de sitio y espectro de disefio reglamentario para zona 11
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--———-En-la-figura-10-se-muestran-los ¢spectros-de- piso;-tanto-de respuesta-como de-diseflo para las dos-direcciones horizontales;, ~— = -

longitudinal y transversal. Estos espectros se calcularon modificando al campo incidente por las FTP promedio que se
scfialan en la figura 8. La comparacién 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 mds 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 diseilo de sitio (figura 9), los espectros de disefio de piso presentan un ligero aumento en la meseta
_espectral hacia periodos grandes. Esto se compensa con las importantes reducciones en las amplitudes, que son del orden

del 15% y 25% para la direccion longitudinal y transversal, respectivamente. En la figura 11 sc presenta una sintesis de los 7>

espectros propuestos para el ¢dificio instrumentado. Se indica claramente que la ubicacion de la estructura estd en la zona
111 o de 1ago. Asi mismo, es posible verificar que para todos los periodos s¢ tienen reducciones con respecto a los espectros
reglamentarios, las cuales son muy importantes para periodos menores o iguales al de la estructura. Estas llegan a ser
superiores al 25% y 35% para las direcciones longitudinal y transversal, respectivamente.

Direccion longituding! Direccion tronsversal
6F b
——— Especlro d¢ respuesio de pisod ~——— Especiro de respuetio de piso
- === Especiro de diseho de piso - = = = Especiro de disedo de piso

Sa/q

o
b
o

3 4 S o 1 2 3 4 5

o 1 2
T, (s) . T, (8)

Figura 10  Espectros de respuesta y disefio de piso

6 CONCLUSIONES

Se presentan los resultados mis relevantes del analisis de las aceleraciones de los sismos del 23 de mayo y 10 de diciembre
de 1994, registradas en un edificio instrumentado en la zona del lago. Los resultados se obtuvieron con base en el uso de
los cocientes de espectros de Fourier de las aceleraciones, llamadas funciones de trasferencia empiricas. De estas, las de
mayor importancia son las funciones de trasferencia de sitio (FTS) y de piso (FTP), ya que el interés fue identificar y
cuantificar los principales efectos debidos a las condiciones del terreno y a la interaccion suelo-estructura. Se construyeron
espectros de diseflo de sitio y de piso que son comparables con los espectros propuestos en las Normas Técnicas
Complementarias para Disefio por Sismo. Los resultados obtenidos sugieren que ¢s posible hacer reducciones hasta de
35% en los espectros reglamentarios si se toman en cuenta los niveles de amplificacién del movimiento del terreno en el
sitio de interés y las reducciones del movimiento efectivo en la base de la cimentacion. ‘
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CONCEPTOS FUNDAMENTALES DE LA TEORIA DE PROBABILIDADES PARA
' ANALISIS DE RIESGO SISMICO '

INTRODUCCION

-

‘La teorfa de Probabilidades es una herramienta muy Gtil pafa eva
luar el riesgo sismico. .
Dado que la naturaleza de los temblores no es de tipo determinis
ta, el.problemadebe tratarse mediante modelos probabilistas.

Por ejemplo, existen grandes incertidumbres respecto a las coor-
denadas del foco,magnitud del evento, tiempo de ocurrencia, relaciones
magnitud-intensidad, etc.

No es‘posible decir con certeza cuando occurriréd un temblor, pero
si podemos decir qué tan probable es gque ocurra. E1 tiémpo.de
ocurrencia de los sismos de diferentes caradteristiéas'originados
en una determinada fuente puede expresarse mediante. un pioceso
esdtocdstice, gue es una descfipcién matemdtica de la forma én gue

varia con el tiempo la ccurrencia de ciertos eventos.

Para formular un modelo de sismicidad y estimar sus pardmetros
serfa deseable contar con un nfmero suficiente de registrds'de'movi
mientos sismicos fuertes,de las caracteristicas de su fﬁenteiy'de

su ubicacidn, sin embargo esta informacibén es muy escasa por Yo que se
‘tiene Jue hacer uso de técnicas estadfsticas mds refinadas (por ejem
plo el tecorema de Bayes). '

Ensequida se presenta un repaso de los conceptos fundamentales de
la teoria de Probabilidades bara la mejor comprensidn del anélisis

de riesgo sismico.



NOCIONES DE TEQRIA DE PROBABILIDADES

AXIOMAS FUNDAMENIALES-JL -

AT ¢., : '5:

| A

?AXLOMA 1.- .La probabllldad de un évento A se encuentra 0yl

Lo O < P(A) &
AXLOMA 2.- La prébabilidad de la unién de dos eventos mutuamen
te exclusivos es igual a la suma de sus probabilida

desf
PC&UE)) mo +- F(b)

-S1i estos no son mutuamente exclusivos, entonces

P(AUB) = P(A) + P(B) - P(ANB) ’

PROBABILIDAL  CONDICIONAL

La probabilidad de que ocurra un evento A, dado gue conocemos el
resultado de, un evento B es igual a o
?(B) “

De donde , . ’

i’(ar\&) = P(AIB)P(B)

Generalizando,

SANBNC ... AN) = PALBNC ... ) FBlan .Y . PN

Sl los eventos son independientes entre si, entonces

F{A-(\b_ﬁc.. NN = PCR)PCRY PO - PCM)



~——TEOREMA DE PROBABILIDADES TOTALES ~— — -~~~ ~ -

Dado un conjunto de eventos mutuamente exdlusivos y-colectivamen
te exhaustivos, l’ Bz.... B , €5 posible 51empre ‘expresar la pro
babllldad P(Aa) de otro evento A como sigue

(_-u\

PR = (AN + P(AOS,) + ZPCAF\B)

Entonces

R = Zm\ 18) P(p) @

TEOREMA DE BAYES

La probabilg‘.daa cgondicional de Aj dado que ha ocurrido el evento B es

r f

AR :' (N B)  _ Plen A S (3)
3 P(e) RS B o

2

Por lo visto en las definiciones anteriores es posible llegar. a lo
siguiente ' o

T ek P(eln) PCA) o
CRNB) - 3 } {=1,2, - n (4)

| 3 o — ) |

| ZR(BR) (k) S :
Generalmente a la probabllldad resultante se le llama "a postenioidl"
y ‘a la probabilidad P(A ) se le llama "a prdlorl”

DISTRIBUCION DE PROBABILIDAD DE LAS VARIABLES ALEATORIAS
El comportamiento de una variabl= aleatoria se describe’ a través
de leyes probabilisticas representadas mediante funciones de dis

‘tribucién de probabllldad

En el caso de variables-aleatorias discretas estas leyes se repre

!



sentan-mediante FUNGIONES DE MASA DE -PROBABILIDAD,-en el caso.de.
variables continuas se utilizan las FUNCIONES DE DENSIDAD DE PRO
BABILIDAD, Cuando se tratan varias variables a la vez el compor

"tamiento lo determinanlleyes de probabilidad CONJUNTAS.
DISTRIBUCION DE PROBABILIDAD MARGINAL

El comportamiento de una (o varias) varizble (s) aleatoria(s) se
puede obtener a partir de una distribucién conjunta,intégrando
sobre todos los valores de las variables cuyo comportamiento'nd
interesa. La funcidn que representa a este comportamiento es la
dlstrlbuc16n de probabilidad MARGINAL Por ejemplo sean. X y Y va
riables aleatorias continuas, con densidad de probabilidades
fxy {x, y); entonces la funci6n de probabilidad marginal ﬁe X es

;dual a -

£ = g {w (e,) Ay - ()

, . - ots
Generalizando

§;"x1(¥h¥1 = S &AS--& 'Q <¥“xz,x%.ux;\&x Ax &xs_”3x~

X, Ry, X .

DISTRIBUCION DE PROBABILIDAD CONDICIONAL

Si en una funcién de distribucién de probabiiida& conjunta algu

nas variables adquierén valores “ijos la funcibén de distribucibn
/ R . PP F)

de probabllldad normalizada resultante representa a la distribu-

‘cibn CONDICIONAL. Sean Xy Y varlables aleatorlas cOntfnuas y

fx N {(x, y) su funcién de distribucién; si Y adqulere el valor y, .

entonces la funcién de probabilidad condicional de X es lgual a

fey (440
5y (4,)

g;h{<¥/ﬂ°) ()

En donde

1
= =]

_g‘/ (4.) :‘. S %‘N (e.) 3y



T FUNCION DE DISTRIBUCION ACUMULADA

Una forma alterﬂatlva de representar el comportamlento ‘de una
varlanle aleatoria es mediante la funcién de distribucifn acu
mulada. El valor de dicha funcifn, Fx(x), es 1gual a. la pro-

baDllldad de que la variable aleatorla sea menor o 1gual que
el argumento, es decir

B0 - Pk 2x) « | 400

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

de la funcidbn acumulada, a través de

A S j: fdu] = £

Sus propiedades son las siguientes
B (x) 214

() =0
F(=) =)

MOMENTOS DE UNA VARIABLE ALEATORIA

Media &6 valor esperado de una vari-ble contfinua X S .
'W\,‘::E(."‘>= S’ X'E((-X)dx -
-— '
Variancia de una variable continua X )
-
S _ 2 _u T
G-)( = vaar (x) = S (g_vv\x\ "'; (z)Ax = E{Xl - E ["]

. - .
Desviacidn estandard de una variatzle continua -X:

T, = ’ ‘o—:



FUNCIONES DE MASA DE PROBABILIDAD

- . e = - . - T A mme =

BINOMINAL Y DE POISSON

Enseguida se tratan dos distribuciones de varlables aleator1 s
discretas dlscontlnua de orden finito la BINOMIAL y de orgen
infinito la de PQISSON ' _ _ :;

|
. !
I

DISTRIBUCION BINOMINAL

Se aplica a éxperimentos de Bernoulli (acepta Gnicamente dos po
sibles rresultados: éxite y fracaso).

o]
s

probabilidad de obtener éxito

e}
I

1 -p = probabilidad de obtener fracaso

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

L_L,z:_fi_?v_i r¢

Aqui se supuso que los X éxitos ocurren al pr1nc1plo El nfimero
toggl de formas en que pueden presentarse los x éxitos es igual
a las permutaciones de n objetos formados por dos grupos: uno de
X 'objetos iguales y otro de n-x objetos iguales o sea'igqal a

_ .y .

*
i ——————

X1 (n-x)l
0 sea gue la prébabilidad buscada es la-siguiente

Ml x h-x | . /o0
f.)(u) = Xi(n-ned! r7 ' (=)

La variable aleatoria X es un nfimero entero entre cero y n

Su media es igual a

m, = :Z; X P(F) f’

Xuew



T RS = g

K=o

Su variancia es.

Su desviaci6én estandard

x = Jj:;;;"

0

La representacién grédfica de P(x) para n

It

6 vy p= 0,5 es como
sigue Y

A .
F('&) o . :

. A

] L y
e ' " r @

DISTRIBUCION DE POISSON

S1 se considera gue en la distribucifn binominal n tiende a infi

nito mientras que la probabilidad p de éxito tiende a cero, en-

tonces la ec. (10)'}se convierte en

- X -V '
P(M\t = '-E"""'"— < V) XbO,I,Z}B...f‘Q ' (“J
3 x|
Esta distribucién de probabilidad se llama de pQISSON de parime-

tro v

Su media estd dada por
m = Z x P(x) = w
' woe .
Su variancia es igual a
2 -]
o Z\LLP()‘} = V
X
K=o

Su desviacién estdndard

0 = J R
(La distribucién de Poisson de parimetros v = np Se aproxima a la

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



Qﬂu__En las. .siguientes. figuras se l1lustra. la_variatidn“de la forma de

‘las distribuciones con el parametro Vi

CPCx) 1
_ : V=07
I
. X . , -
Px) 4 . - -
) _ . |‘A | = 2.5
- oy
- P(x‘)1k
'; ‘ ‘ V=50
- - ’ x V

PROCESO DE PO]SSON

e i e i ey
;

Este. proceso representa el ntmero de eventos que ocurre en un tiempo t-cuag'

{. h“\

do dlcnos -eventos tlenen dlstrlbucnén de Poisson; es decir,

P(n)._ (lt)

wl .

Ilustrando esto gréfiééﬁente

L| |1|.‘I| .l‘ l ¢

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

N

~ . .
es m = At. Al pardmetro ) se le llama tasa media-de ocurrencia

del proceso.

Un proceso de Poisson debe satisfacer las siguientes hip&tesis:



1. ESTACIONARIEDAD

La probabilidad de un €vento en un intervalo cd&to de~tiempo_l_
(t, t + At) es aproximadamente A{At) -para cualquler t. Es de
cir gue no importa qué tlempo t se elige para hacer la estlma

cidn. b

2y NO MULTIPLICIDAD

K4
La probabilidad de 2 o mis eventos en un intervaloc corto de

tiempo es despreciable comparado con A(At)

3. INDEPENCENCIA
‘éianﬁmero dé eventos en cualguier intarvald de tiempo es inde
peﬁaieﬁte'de el nlimero en cualquier otro intervalo de tiempo.

O sea gue la ocurrencia de unos es independiente de los que -
ocurren en otro?intervalo de tiempo. u . :
' ' |
Varios_investigﬁdores han propuesto modelos probabilisticos pa’

ra describir laéocurrencia de temblores. Algunos dgﬂellos se
basan en la congtruccién de histogramas de tiempos de espera en
tre evéntos'sismicos Por simplicidad maﬁemética Frecuentemeﬁ—
-te *se adopta la hipdtesis que la distribuci6n probaollistlca de
'Qtales tiempos de espera es de Poisson. Es decir, para una deter
‘minada reglon, la probabilidad de que ocurran n temblores con

”»

magnltud mayor que M en el intervalo de tiempo (0, t) €8

o) = OtS e/

en que RM'es el nGmers medio de temblores con ‘magnitud mayor .

gue M que ocurran en dicha regién por unidad de tiempo. Si se

considera n nulo se odtiene - ’{3(0) _ e—-'}th L o
: = : : P



que representa la probabpilidad de que no ocurran-temblores con
magnitud mayor que M en el intervalo de tiempo -t (aGn cuando

: L : s el
no empiece en cero) es decir la probabilidad de la intensidad .

maxima en el intervalo t

EJEMPLO

Mediante un estudio estadfstico sobre la ocurrencia de sismos
en ciérta regién se estimé que un temblor con una mégnitud
igual a E?oﬁhayor,tiene un perjiodo de recurrencia de 100 afios.
‘¥Calcular ié§ probabilidades de que en los préximos. 10, 50 y
'léb anos na ocurra ninglin sismo en dicha regién .cuya magnitud.
exceda aA6, suponiendo que la ocurrencia de los sismos se pue

de modelar ‘mediante un proceso estocédstico de Poisson.

A

1 A — X
A= —— = .01 3 -
100 ot
pny = (-018)7 e H
n! o e M
-, Para t = 10" afics
: e -.01 x 10 :
5. 0) = (.01 x 10) e - .905 yon
0 ! ' :
Para t = 50 anos
i ° -.01 x 50 o
0! - -
Para t = 100 aﬁos'
o _.01l' x 100 .
b( 0y = L:01 x 100) e 70 L 6w

0!

u



-—-~- -Las probabilidades -de <jue

nitud mayor que 6 son -
P ,(n > 1) =

f>(n>1)=

1)

o
o
v

i
T R R S

-ocurra por

1 -~ .905 =
1 - .607 =

1 - .368 =

......

.095
.393

.632

o



FUNCIOAES DE DENSIDAD Dk PRUBABILIDAD:
EXPONENCIAL, NORMAL Y LOGNORMAL

DISTRIBUCION EXPONENCIAL

En la seccidh anterior se traté el proceso de Poisson., En lo
que sigue se describird& la distribucibn de tlempo de espera en.
tre eventos si ellos se describen mediante un proceso de Poisson.
Si denctamos la variable aleatoria T como el tiempo de la pri-
‘mer ocurrencia de un evento, entonces la probabilidad de que T

exceda algGn valor de t es igual a la que no ocurran eventos

en el intervalo de tiempo t, o ﬁga igual a 1- F (t} = p (0), ©
g
sea { F (’C) t=zo
Entonces _1Mt
W

LW = ---———-“:jc'm = e , t=o
¢Que es la distribucibn exponencial? Esta describe el tiempo
de la primer oéurrencia de un evento de Poisson. Pero recor- ’
dando las propiedades de independencia y estacxonarledad del
Proceso de Poisson e Mt os 1a probabilidad de gue no. se presen
ten eventos en ndngdn intervalo de tiempo t,<aunque este no enm
plece en t = (. Si utilizamos el tiempo de arrivo del n-&simo
evento como el principio del intervalo de tiempo, entonces
va—)\M es la probabilidad de que el tiempo de ocurrencia del
{n+l)-&simo evento sea mayor t. Es decir, los tiempos de arri

vo intermedios de un Proceso de Poisson son independientes vy

—

!



“f“%ASQSEén-distribuidoasexﬁonenéialménteéﬁgnguaiot?espérédoTrﬁonqﬁ
cido como periodo de iécu&aenqéa,,es igual a'(AM)—;;'su varian

‘za es igual a (ké)-

>
At

~

Distribucidn exponencial P




DISTRIBUCION NORMAL
' Una ‘de las mé&s lmportantes fun01ones dentro de la reoria de Probi
bllldades es la NORMAL O GAUSSIANA. Esta es aplicable a variables

aleatorlas continuas dentro del dominio de los ntmeros reales.

La func16n de densidad de probabllldad esté dada por o

. _x—m 3
f(ﬂ.ﬂ 1 25 ' 3
T Tme S  mmexe= (@
en donde )f i
m, =,med%a .
o2 = variancia

Al examinar esta expresién se deduce gue e€s una funcibn simétrica
' con respectoc a un eje vertical gue pasa por m., que es asintética
al e?é de las abscisas para valores quetiendan a t =, y, que su
valor mdximo corresponde a mx; En la 51gu1ente wigura. -presen-=
ta su representacién cuanhdo su media permanece constante 1gual a

m,y su desviacién estandar (cx) varfa

£ (x) )
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CChapter 6
sEISMICITY

LUISIESTEVA

fnstitubo de lngenieriu, Hniversidad Nacional Auténoma de Méxien, Mexico - .

6.1 ON SEISMICITY MODELS

Rational formulation of engineering decisions in seismic areas. re qmrvs
quantitative deseniptions of seismicily. These descriptions should” (onfurm
with their intended-applications: in some instances, simullaneous m_Lun.stLu.:
during cach carthqguake have to be predicted at several Jocations, while in
others it suffices to make independent evaluations of the probable effects Of
earthquakes at each of those locations.

- The second model is adequate for the selection of design parainetcrs of
individual components of a regional system (the structures in a region or
couniry} when no significant interaction exists between response or damage
of several such individual components, or between any of them and the
sysltem as a who'e. In other words, it applies when Lthe damage — or negalive
utility — inflicted upon the system by an earthquake can be taken slmply as
the addition of the losses in the individual components.

The linecarity between monetary values and utitities implied in the second
“model is not always applicable. Such is the case, [or instance, when a sig-
nificant portion of the national wealth or of the production system is cm{-
centrated in a relatively narrow area, or when lailure of tife-line wmpmwan
may disrupt emergency and relief actions jusl after an earthquake, Evalu-
tion of risk for the whole regional system has Lhen Lo be based on s_éisrnicity
models of the first. type, that s, models that predict simultancous inlensitics
at several locations during each event; for the purpose of decision makinpl,
nonlinearity between monetary values and utitities can beé accounted for'bir
means of adequate scale transformations. These models are also of interest Lo
“insurance companics, when the probability distribution of the maximum loss
in a given region during a given time interval is to be estimated.

Whatever the category to which a'seismic risk problem belongs, it mqum-s
the prediction of probability distributions of cerlain ground motion (_hdr-'
acteristics (such as peak ground acceleration or velocity, Sp(.(,l.r.ll_‘(lenSlL)‘,
response or Fourier spectra, duration) at a given site during a singlc%hnck or

of maximum values of some of those characteristics in earthquakes océcurting

2 during given time intervals. When the reference interval tends to infinity, thé
probability distribulion of the maximum value of a given characteristic ap-



Lers e

proaches that of s maximuam possible value. Because different systems or
subsysiems are sensitive to different ground motion characteristics, Lthe term
intensity characteristic will be used throughoul this chapter to mean a partic-
ular parameter or sel of parameters of an earthquake motion, in terms of
which the response is Lo be predicted. Thus, when dealing with the failure
probabilily of a structure, intensity can be alternatively measured = with
different degrees of correlation with structural response — by the ordinute of
the response spectrum for the corresponding period and damping, the peak
ground acceleration, or the peak ground velocity.

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

This chapter deals with the various steps to be followed in the evaluation
of scismic risk at siles where information other than direct instrumental
records of intensities has Lo be used: identifying potential sources of ac-
tivity near the site, formulating mathematical models of local seismicity for
each source, obtaining the contribution of each source 1o scismic risk al the
site and adding up contributions of the various sources and combining in-

formation obtained from local seismicity of sources near the site with data
on instrumental or subjective intensities observed at the site.

- 'The foregoing steps consider use of information stemming from sources of

different nature. Quantitative values derived therefrom are ordinarily tied to
wide uncertainty margins. Hence they demand probabilistic evaluation, even
though they cannot always be interpreted in terms of relative frequencies of
outcomes of given experiments. Thus, geologists talk of the maximum mag-

nitude that can be generated in a given area, assessed by looking al the di-

mensions of the geological accidents and by extrapolating the observations
of other regions which available evidence aHows Lo brand as similar to the
~one of interest; the estimates produced are obviously uncertain, and ithe
degree of uncertainty should be expressed together with the most probable
value. Following nearly parallel lines, some geophysicists estimate the energy
" that can be liberated by a single shock in a given arca by making quantitative
assumplions ahout source dimensions, dislocation amplitude and stress drop,
consistent with tecionic models of the region and, again, with comparisons

with areas of similar tectonic characteristics,
Uncertainties attached to estimaies of the type just described are in gen-

.!y. by the criteria of decision ma
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6.2 INTENSITY ATTENU ATITON

Available criteria for the evaluation of the contribution of potential seis-
mie sources to the risk at a site make use of mtensily attenuation expressions
. ihat relate intensity characteristics with magnitude and distance from sitc Lo
source. Depending on Lhe application envisaged | the intensity characieristic
to be predicled can he expressed in a number of l'l‘l'(ll)l‘\(!TS, ranging from a
subjective Index, such as the Modified Mercalli ir:terlsil'_\f. Lo a combination of
one or more gquantitative measures of ground shaking (se: Chapler 1)

A number of expressions for attenuation of various intensily characleris-
tics wilh distance have been developed, but there is little agreement among
most of them (Ambraseys, 1973}. This is due in partio discrepancies in the
definitions of some parameters. in the ranges of values analyzed, in the ac-
tual wave propagation propertics. of the geological furmations lying belween
source and sile, in the dominating shock mechanisms, and in the ferms of
the analytical expressions adopted a priori.

Most intensity-attenuation studies concern the prediction of earthquake-
characleristics on rock or firm ground, and assuma that these characteristics,
properly modified in terms of frequcm:y—depeﬁdent soil amplification fac-
tors, should constitute the basis for estimating their counterparts on soft
ground. Observations about the influence of soil properties on earthquake
damage support the assumption of a strong cortrelation belween type of local
ground and intensity in a given shock. Attempts Lo analytically predict the
characteristics of motions on soil given those on firm ground or on bedrock
have not heen too successful, however {(Crouse, 1973, Hudson and Udwadia,
1973; Salt, 1974), with the exception of some peculiar cases, like Mexico
City (Herrera et al., 1965}, where local conditions favor the fulfillment
of the assumptions implied by usual analytical models. The following para-
graphs concentrate on prediction on intensities on firm ground; the influence
of local soil is discussed v Chapter 4.

6.2.1 Intensity attenuation on firm ground

When isoseismals (lines joining sites showing equal iniensity) of a given
‘shock are hased only on intensities-observed on homogencous ground con-
ditions, such as-firm ground (compact soils} or bedrock, they are roughly
clliptical and the-prientations of the corresponding axes are often correlaled
-with local or regional geological trends (Figs. 6.1—6.3). In some regions — for
instance near major faults in the western United Giates — those trends are well
defined and the correlalions are clear enough as to permit prediction of in-
‘tensily in the noear and far fields in terms of magnitude and distance Lo the
generating fault or to the centroid of the energy liberating volume. In other

regions, such as the eastern United States and most of Mexico, isoséismals- -

seem Lo elongale systematicaliy in a direction that is a function’ of the epi-

Fig. 6.1,

lsoseismals of

an earthquake in Mexico (After Figuorna 1963 ’
Lhy i )
{

:;132:,:!?’! lcoordinau.-s (Bollinger, 1973 Fj
be expressed as ’- i :

and sito, For e as a function of
of simpl

rf:elr(‘);i. 1963]. In that case, intenslity
st areas in the world, i gll.ude and coordinates of sou)
A e — and cruder — ¢x e lntensu‘y has to be‘l"f‘dictcd . IrCe
distance from sit . Xpressions that depend onl ’ ! In Lerms
site Lo instrumental only on magnitude a
knowledge of geoleclonic nld hypocenter. This stems from i ‘:i . aLnd
. peole - condili . om inadequs
cerning the ! conditions and fro Lo quate
A cimpa:'z]umtfwhere energy is liberated in ;Zr_!!xlm}:ui information con-
1ison of the rale . 1t shock,
shocks en western nn}(;- ::jhtq of attenuation of intensities on firm
ferences between Lhose p stern North America has disclosed rm gound for
g se rates (Milne and Daven osed systematic dif-
port, 1969). This is the souree
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» bul often unavoi
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b 2x -
dif-
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lowing expression relating magnitude M, hypocentral distance R (in Kilo-
meters) and intensity f (Esteva, 1968):

J=145M—57log o R+79 : ' - (6.1)

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

6.2.1.2 Peah ground actelerations and velocities
. A few of the available expressions will be described. Their comparison will
- show how cautiously a designer intending to use them should proceed.
Housner studied the attenuation of peak ground accelerations in several
. regions of the United States and presented his resulls graphically (1969) in’
terms of fault length (in'iurn a function of magnitude), shapes of isoseismals

~ and areas experiencing intensities greater than given values (Fig. 6.4 and 6.5).
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Fig. ¢.3. lsoseismals in California. (After Bolt, 1970,)

H]c;:howid that intensities attenuate faster with distance on the west co—ast.
an‘([ Il)l’:ll the rest of i:he country. This comparison is in agreement with Milne
avenport (1969}, who performed a similar analysis for Canada. From

vbservations of strong earth s in Cali i
§ quakes in Califo i i ibi . ia,
they developed Lhe following expressi o theoak gromna meematiots

i ression for a, the pedk g ace o
as a fraction of gravity: . h 1e-peak ground acceleration,

ajg = 0.0069 ¢'5M/(1.] '™ + R?) j
_ - (62)

Here, R is epicentral dist. 1 i l

, C Ros e m stance in kilometers. 'The acce 1 aries |
'l:[‘ui:!gl'ﬂy as e' %M R™? for'large R, and as e¥**Y where Ii:-2;_115:;;31'135:‘{:;:;5'.
Kﬁ:rs‘;tr;:flfc!:‘,s to so_rnf: cxtent the fact thal energy is released not al a fsingl'e;' .
point but from a finite volume. A later study by Davbn;)ort(19'72) led him

i
|
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Fig. 6.4, ldealized contlour lines of intensity of ground shaking. (After Housner, 196G4.)

Fig. 6.5. Area in square miles experiencing shaking of x %g or greater for shocks of differ-
ent magnitudes. (After Housner, 1969.)

to propose the expression:

ajg = 0.279 "BM/R164 (6.3)

The statistical error of this equation was studied by fitting a lognormal
probability distribution to the ratios of observed Lo computed accelerations.
A standard deviation of 0.74 was found in the natural logarithms of those

ratios.
Esteva and Villaverde (1973), on the basis of accelerations reported by

Hudson (1971 1972a.h), derived expressions for peak ground accelerations
and velocities, as foilows: | B

alg = 5.7 W (R + 40)* | ' (64)

v=32 " /(R + 25) P (6.5)

Here v is peak ground velocity in cm/sec and the other symbols mean the
same as above. The standard deviation of the natural logarithm of the ratio
of observed to predicted intensity is 0.64 for accelerations and 0.74 for
velocities. lf]udged by this parameter, eqs. 6.3 and 6.4 seem equally reliable.
However, as shown by Fig. b 6, their mean values differ significantly in some.
ranges.

With the Lxceptlon of eq. 6.2, all the foregoing attenuation expressions
are products of a funclion of R and a function of M. This form, which is ac-
ceptable when the dimensions of the energy-liberating source are small com-
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Fig. .6. Comparison of several atlenuation expressions.

pared with R, is inadeguate when dealing with earthquake sources whose
dimensions are of the order of moderate hypocentral distances, and often
greater than them. Although equation errors (probability distributions of the

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

(19772) and Estevaand Villaverde (1973), their dependenceon Mand R ha$ not
been analyzed. Because seismic risk estimales are very sensitive to the at-
tenuation expressions in the range of large magnitudes and short distances,
more detailed studies should be undertaken, aiming at improving those ex-

- pressions in the mentioned Tange, and at evaluating the influence of M dand R
. on equation error. Information on strong-motion records will probably he
_scanty for those studies, and hence they will have to be largely based on

analytical or physical models of the-generation and propagation of séismic
waves. Although significant progress has been lately attained in‘this’ direction

"(Tnfunac, 1973) the results from such mudels have hardly influenced' the
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practice of seismic risk estimation because they have remained either un-
known to or imperfectly appreciated by engineers in charge of the cor-
responding decisions.

6.2.1.3 Response speclra

Peak ground acceleration and displacement are fairly pood indicators of
the response of structures possessing respectively very high and very small
natural frequencies. Peak velocity is correlated with the response of inter-
mediate-period systems, but the correlation is less precise than that tying the
former parameters; hence, it is natural to formulate seismic risk evaluation
and engineering design criteria in terms of spectral ordinates.

Response spectrum prediction for given magnilude and hypocentral or
site-to-fault distance usually entails a two-step process, according to which
peak ground acceleration, velocity and displacement are initially estimated
and then used as reference values for prediction of the ordinates of the re-
sponse spectrum. Let the second step in the process be represented by the
_ operation y, = ay,, where y, is an ordinate of the response spectrum for a

given natural period and damping ratio, and y, is a parameter {such as peak
ground acceleration or velocity) that can be directly obtained from the time-
history record of a given shock regardless of the dynamic properties of the
systems whose response is to be predicted. For given M and R, ¥, is random
and so is ¥, /y, = a; the mean and standard deviation of y, depend on those
of y, and o and on the coefficient of correlation of the latter variables. As
shown above, y, can only be predicted within wide uncertainty limits, often
wider than those tied to y, (Esteva and Villaverde, 1973). The coefficient of
.variation of y, given M and R can be smaller than that of y, only if &« and
Y, are negatively correlated, which is often the case: the greater the devia-
tion of an observed value of y, with respectl to ils expectation for given M
and R, the lower is likely to be «. In other words, it seems that in the inter-
mediate range of natural periods the expected values of spectral ordinates for
given. damping ratios can be predicted directly in terms of magnitude and
focal distance with narrower {or at most equal) margins of uncertainty than
those tied to predicted peak ground velocities. For the ranges of very short
or very long natural periods, peak amplitudes of ground motion and spectral
‘ordinales approach cach other and their standard errors are therefore nearly
equal. - : ) . . }

McGuire (1974) has derived attenuation. expressions for the conditional

values {given M and ) of the mean and of various percentiles of the prob-

ability distributions of the ordinates of the response spectra for given natural
perieds and damping ratios. Those expressions have the same form as egs.

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

tral ordinates differ significantly from th(}se Of'_pe_a‘k. ground accelerations or
velocities. For instance, McGuire finds thatl peak ground velocity atlcnuates
in proportion to (R + 25)7"'2% while the mean of the pseudovelocity for a

- 6.3 LOCAL SEISMICITY
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amount of encrgy liberated by shocks per unit volume and per unit time or
on more detaited statistical descriptions of Lhe process.

6.3.1 Magnitude-recurrence expressions R
. - g7 T *

T

wherg and Richter. (1954} obtained expressions- relating carthquake

Guter
for several zones ol the earth.

magnitudes with their rates of occurrence
Their results can be put in the form:

A =ae B (6.6)
where X is the mean number of earthquakes per unit volume and per unit
time having magnitude greater than M and « and § are zone<lependent con-
slants: a varies widely from point to point, as evidenced by the map of
epicenters shown in Fig. 6.7, while f remains within a relatively narrow
range, as shown in Fig. 6.8. Equation 6.6 implies a distribution of the en-
ergy liberated per shock which is very similar to that observed in the process
of microfracturing of laboratory specimens of several types of rock subjected
to gradually increasing compressive or bending strain (Mogi, 1962: Scholz,
1968). The values of § delermined in the laboratory are of the same order
as Lhose obtained from seismic events, and have been shown to depend on
the heterogeneity of the gpecimens and on their ability to yield locally.
Thus, in heterogeneous specimens made of brittle materials many small
shocks precede a major fracture, while in homogeneous or plastic materials
the number of small shocks is relatively small. These cases correspond to
large and small f-values, respectively. No general relationship is known to the

writer between §§ and geotectonic features of seismic provinces: complexily

of crustal structure and of stress gradients prectudes extrapolation of lab-
latively small zones of the earth

oratory results; and statistical records for re
are not, as a rule, adequate for establishing local values of . Figure 6.8

shows that for very high magnitudes the observed frequency of events is”
lower than predicted by eq. 6.6. In addition, Rosenblucth (1969) has shown
that § cannot be smaller than 3.46, since that would imply an infiniie
amount of energy liberated per unit time. However, Fig. 6.8 shows that the
values of § which result from fitting expressions of the form 6.6 to observed
data are smaller than 3.46: hence, for very high values of M (above T, ap-

‘proximately) the curve should bend down, in accordance with statistical

evidence. | ]

Expressions alternative to eq. 6.61
resent more adequately the observed
Ilueth, 1964; Merz and Cornell, 1973). Most of these expressions also fail to
recognize the existence of an upper bound to the magnitude that can be gen-
erated in a given source. Although no precise estimates of this upper bound
cah yet be obtained, recognition of its existence and of its dependence on
the geotectonic characteristics of the source is inescapable. Indeed, the prac-

wava been proposed, attémpling Lo rep-
magnitude-recurrence data (Rosen-

T o

3
F-ng. 6.7. _I\Iap showin‘g epicenters for the inter

[
val 1961—

1967. (After Newmark-and ‘Rosenblueth, 1971.)
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= maximum feasible magnitude, and G*{M) = complementary cumulative
probahility distribution of magnitudes every Lime that an event (M > My

occurs. A particular form of G*(M) that lends itself to analytical derivat
- L
is: Lo

ons
G*M)= A4+ 4, exp(=fiM) — A, exp[-(8 — B, IMJ - {6.8)

where: '

Ao = ARy exp[—piM, — M, )]
Ay = A8~ y) exp(BM, )

Az = Ay exp(—f,M, + £M,,)

A =B = expl=B, My — M) —B, {1 — expl =My, — Mp)]) )= !

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

Yegulalp and Kuo (1974} have applied the theory of extreme values to
estimaling the probabilities that given magnitudces are exceeded in given ;Lime
intervals. They assume those probabilities to fit an extreme type-111 dis-
tribution given by:

Fap (MIt) = expl—C(My — Mt forM< My

=0 forM > M, (6.9)

¢

Here Fatrna (M1t} indicales the probability that the maximum magnitude ob-
served in ¢ years is sma'ler than M, My has the same meaning as above ! and
C and K are zone-dependent parameters. This distribution is ‘consistent
with the assumption that earthquakes with magnitudes greater than M :take
place in accordance with a Poisson process with mean rate X equal to C(M,,
— MY . Equation 6.9 produces magnitude recurrence curves that fit, clo:sely
the statistical data on which they are based for magnitudes above 5.2.and
reéturn periods from 1 to 50 years, even though the values of My that
resull from pure statistical analysis are not reliable measures of the upper
bound to magnitudes, since in many’ cases they Lurn out inadmissibly high.
For low magnitudes, only a fraction of the number of shocks that Lake
place. is detected. As g consequence, A-values based on statistical informa-
tion lie helow those compuled according to eqs. 6.6 and 6.8 for M smaller - -
than abcit 5.5, In édditiun, Fig. 6.9, taken'from-Yegulalp and Kuo {1974y, -~
shows that the numbers of delected shocks fit the extreme type I1I in eq.' 6.9
belter than the extreme type-1 distribution implied by eq. 6.6., coupled with
the assumption of Poigson distribution of the number of events, It is not

i
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n from the extreme type-l distribution is
due to the low values of the detectability levels and wfh;t. ;?;:'t;v(;r;n((:iomeai
m differcne re s sctual form of variation of A wi
from differences between the ac f i et
: ttention because estimates
iven by eq. 6.6. The problem deserves a ca xpert:
il(:' Iossgs ((liue to nonstructural damage may be sensitive to the values O o
all magnitudes (say below o
:’T;émic aclivity inaregion isoften made to dependb(_)lr_ltthi recl(;r(:e(:_:l 2}1 rrr;lzf;: (;f
i d detectability levels, 1.e.
all magnitude shocks qnd on assume ' . A
7 ?1mun11§érsg()f detected and occurred earthquakes (Kaila and Naran 19
ila et al., 1972, 1974). o -
Ka:]i:);‘; of the expressions for A presented in this chapter possess the d’e;gs
r ‘ ,

“able pi‘opcrt,g\,' that its applicability over a number of no_n-overlali)pmt‘,n::e[}:)rm
:)f the carth’s crust implics the validity of an expression of the sa OS-Cd ™
over L.hc addition of those regions, unless some restrictions are 1mp C

. - P
the, parameters of eat,h,?\_: ¢
' givés‘ place to an expression of the same form only 1
- forms in the 'sum. Similar objectlons can be mafie to
ihese forms will be preserved, however, as their acc

clear -what portion of the deviatio

f B is the same for .all

uracy is consistent with

5.5) and because the evaluation of the level of

or instance, the addition of expressions like 6.6.

eq. 6.8. In what follows
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-

‘probability that an event will take place in the interval {t, t + dt) given thaL'
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the amount of available information and their adoption offers  _nificant
ad vantages in the evaluation of regional seismicity, as shown later. |
i

6.3.2 Variation with depth . |

Depth’ 6f prevailing seismic activity in a region depends on its Lcctiuuiu
strué‘yqre. For instance, most of the activity in the western coast of the
United States and Canada consisls of shocks with hypocentral depths in the
range of 20—30 km. In other areas, such as the southern ceast of Mexico,
seismic events can be grouped inlo two ensembles: one of small shallow
shocks and one of earthquakes with magnitudes comprised in a wide range,
and with depths whose mean value increases with distance from the shoreline
(Fig. 6.10). Figure 6.11 shows the depth distribution of earthquakes With
magnitude above 5.9 for the whole circum-Pacific belt.

6.3.3 Stochastic models of earthquatie occurrence
. [l
Mean exceedance rates of given magnitudes are expected averages during
long time intervals. For decision-making purposes the times ol carthquake
oceurrence are also significant. Al present lhose times can only be predicted
within a probabilistic context. S . .
Let t; (1 =1, ..., n) be the unknown times of occurrence of carthquakes
generated in a given volume of the earth’s crust during a given time interval,
and let M; he the corresponding magnitudes. For the moment it will be as-

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

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

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

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

{hb} Evaluation of Poisson’s index of dispersion, that is of the ratio of the
sample variance of the number of shocks to its expected value (Vere-.lo'l'les,
1970; Shlien and Toksbz, 1970). This index equals unity for Puisson ﬁr'o-
cesses, is smaller for necarly periodic sequences, and is greater than one when
events tend to cluster. S , '

(c) Determination of autocovariance funclions, that is, of functions rep-
resenting the covariance of the numbers of cvents observed in given lime
intervals, expressed in terms of the time clapsed Between those intervals
(Verc-Jones, 1970; Shlien and Toksoz, 1970). The autocovariance function
of a ‘Poisson process is a Dirac delta function: This feature is characteristic ..

B for tite Poisson model sincé it does not hold for any other stochaslic procéss. -

(d) The hazard function h{t), defined so that h{t) dt is the conditional

4
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For the Poisson model, 2{¢) is a eonstant equal to the-mean rate of the pro-
Cess,
6.3.3.1 Poisson model _
Most commonly applied stochastic models of seismicity assume that the
evenlts of earthquake occurrence constitute a Poisson process and that the
My’s are independent and identically distributed. This assumption implies
that the probability of having N earthquakes with magnitude exceedmg M
during time interval {0, {) equals:

Py = [exP(_"’Mf)(”M”NJ/N! (6.11)
where vy, is the mean rate of exceedance of magnitude M in the given vol-
ume. If N is taken equal to zero in eq. 6.11, one obtains that the probabmty‘
distribution of the maximum magnitude durmg time interval t is equal to
exp(—wy t). If vy is given hy 2q. 6.6, the extreme type-I dlsLnbutlon is ob

tained.

Some. weaknesses of this model become evident in the light of statistical

" information and of an analysis of the physical processes involved: the Pois- .

son asmmpuon implies that the dtstnbut.:on of 'the waiting time to the next

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

one, while physical models of gradually accumuilated and suddenly released

fnergy call for a more general renewal progess such. that, unlike what hap-
“pens in the Poisson process, the expected’| tlme to the next event decreases as

time goes on {Esteva, 1974). Statistical data show that the Poisson assump
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tion may be acceplable when dealing with large shocks throughout the
world {Ben-Menahem, 1960), implying lack of correlalion between seismici-
ties of different regions; however, when considering small volumes of the
earth, of the order of those that can significantly contribute Lo scismic risk
at a sile, data often contradict Poisson’s model, usually because of clustering
of earthguakes in time: the observed numbers of short intervals hetween
events are significantly higher than predicted by the exponential distribu-
tion, and values of Poisson’s index of dispersion are well above unity {Figs,
6.12 and 6.13). In some instances, however, deviations in the opposite direc-
tion have heen observed: waiting times tend to be more nearly periodic,
Poisson’s index of dispersion is smaller than one, and the process can be
represented by a renewal model. This condition has been reported, for
instance, in the southern coast of Mexico {Esteva, 1974), and in the Kam-
chatka and Pamir—Hindu Kush regions (Gaisky, 1966 and 1967}. The mod-
els under discussion also fail to account for clustering in space (Tsuboi,
1958; Gajardo and Lomnitz, 1960), for the evolulion of seismicity with
time, and for the systematic shifting of active sources along geologic ac-
cidents (Allen, Chapter 3 of this book). On account of its simplicity, how-
ever, the Poisson process model provides a valuable Lool for the formulation
of some seismic-risk-related decisions, particularly of thosc that are sensitive
only Lo magnitudes of events having very long return periods.

6.3.3.2 Trigger models

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

"y

N=20 Wt )

If origin times are distributed according to a homogeneous Poisson process
with mean rate v, and all W, ’s are identically distributed stochastic processes
with respect to.(f — 7,,), it can be shbwn (Parzen, 1962) that the mean and
variance of N can be obtained from:

! .
E(NY=w fE[wu. 7))dr (6.13)
- 1]

(6.12) .-

. ‘#’"WHMW
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E ' i
. 1 y !
var (N) = v [E[W2(t, 7))dr A
W y (6.14')

. Parzen (1962) gives also an expression for.thé-probabilit,y ge:n.erra'arting fl.m.c-
tion Yy (Z: t} of the distribution of N in terms of Y, (Z; ¢, 7}, the generat-

o~
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ing function of each of the component processes: .

! .
UnlZi ) =exp [t + ufww(z; t, r)d7) . - (6.15)
0 .
_ where: '

Yw(Zit, 1) = 22 Z" P(W(t, 1) =n} (6.16)
n=0

and the probability mass function of N can be obtained from Yn(Z;t) by

recalling that:

GnlZ:t) = 22 Z"P [N =n}
n=0

expanding Y in power series of Z, and taking P{N = n} equal to the coef-
ficient of Z" in that expansion. For instance, if it is of interest to compute
P{N = 0}, expansion of Yy (Z; t) in a Taylor’s series with respect to Z =0
leads to:

2
Un(Z:t) = Yn(0: ) + Ziy (03 0) +—225!—¢;;(0-. 0+ (6.17)

where the prime signifies derivative with respect to Z. From the definition of
Yu . PIN=0}=yu(01). ‘ ) , .

Because the component proéesses of ‘trigger’-type time series appear over-
lapped in sample histories, their analytical representatiqn usually entails
study of a number of alternative models, estimation of their parameters, apd

- comparisan of model and sample properties — often second-order properties
(Cox and Lewis, 1966). o
Vere-Jones models. Applicability of some general ‘trigger’ models to rep-
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resent local seismicity processes was discussed in a comprehensive papoer by
Vere-Jones (1970), who calibrated them mainly against records of seismie ac-
tivity in New Zealand. In addition to simple and compound Poisson pro-
cesses (Parzen, 1962), he considered Neyman-Scott and Bartleti-Lewis mod-
els, both of which assume ihat earthquakes occur in clusters and that the
number of events in cach cluster is stocastically independent of its origin
time. In the Neyman-Scott model, the process of clusters is assumeéd 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 that ends after a finite m‘xmber of
renewals. [n these models the conditional probability of an event taking
place during the interval {¢, t + dt), given that the cluster consists of N
shocks, is equal to NA(£)dt, where A(£) = d A(t)/at.

Because clusters overlap in time they cannot easily be identified and
separated. Estimation of process parameters is accomplished by a\lssuming
different sets of those parameters and evaluating the corresponding goodness
of fit with observed data. '.

* Various alternative forms of Neyman-Scoit's model were compared by
Vere-Jones with obsetved data on the basis of first- and second-order statis-
tics: hazard functions, interval distributions.(in the form of power spectra)
and variance time curves. The statistical record comprises about one thou-
sand New Zealand earthquakes with magnitudes greater than 4.5, recorded
from 1942 to 1961. Figures 6.13—6.15 show results of the analysis for shal-
low New Zealand shocks as well as the comparison of observed data with sev-
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eral alternative models. The process of cluster origins is Poisson in all cases,
but the distributions of cluster sizes (N) and of times of events within clus-
ters differ among the various instances: in the Poisson model no clustering
takes place (the distribution of N is a Dirac delta function centered at N = 1)
while in the exponential and in the power-law models the distribution of N is
extremely skewed towards N = 1, and A(t) is taken respectively as 1 — e M

1

1

Caribbeon

20° Sea

CENTRAL

15°

Pacific Ocean

!'. N ) - ! ' |
nose " 100° g5° - 80° 85°

Fig. 6.16. Ruplur;e zones and epicenters of large shallow Middle’ American earthquakes of |

.

this cenlury. (Afler Kelleher et al., 1573.)

2018

cand 1 — Jefie + )" for £ 2 0, and as zero for £ <0, where A, ¢, and & are
> ) €, &

positive parameters. In Figs. 6.13-6.15, § = 0.25 ¢ = 2.3 days, and A =
0.061 shocksfday. The significance of clustering i::, evider;ced(i). ' tha high
‘vallm: ol Poissun’s dispersion index in Fig. 6 ] 3, while no Signiﬁcint )-e:ri(l:’{h
ieity can be inferred from Fig. 6.14, Both Ffigires show that the ov{m}—l :
model provides the-best fit Lo the statistics of the samples, A sirrﬁl;[:r 'm:i] o
er New Zealand’s deep shocks shows much ks clustcrir;g-: Poisson’ﬁ( dléycsz:-s
sion Aindex equats 2, and the hazard funclion is nearly constan;. wiih t‘i‘r;e
Still, data reported by Gaisky (1967} have hazard functions that sug est:
models where the cluster origins as well as the clusters themselves r.nrlgg b
represented by renewal processes, Mean retury periods are of the ord(c)'; 0?
sgvera] months, and hence these processes do noy, .correspond at least in the
time scale, to the process of alternate periods of activity.and, quiescense of -
some geological structures cited by Kelleher v 5] (1973), which have led t
the concept of ‘temporal seismic gaps’, discusss] below T G ©
Simplified trigger models, Shlien and Toksi; (1976) proposed a Sin’i:p]e

_parlicular case of the Neyman-Scott process: they lumped together all earth-

~

qua'kes taking place during non-overlapping time intervals of agiven length and
defined them as clusters for which X(f) was 4 Dirae deita function. Working
with one-day intervals, they assumed the number of events per cluster to

_be distributed in accordance with the discrete Fareto law and applied a maxi-

mum-likelihood criterion to the information consistin ‘ arth-
quakes reported by the USCGS from January 19']"1s togA?lfgu.‘iS 2%%8&[‘?}?.3
model proposed represents reasonably well both the distribution of the ;1um-
ber. of earthquakes in one-day intervals and the- dispersion index. However
owmg to the assumption that no cluster lastg more than one day,‘the mode;

. fails to represent the autocorrelation funetion of the daily numbers of

shocks for small time lags. The degree of clustering is shown to be a regional
function, and {o diminish with the magnitude threshold value and with Lhe.
focal depth, . . ’ -
Aftershock sequences. The trigger processes described have been branded
as reasonable representations of regional seismie activity, even when altér-
shock sequences and earthquake swarms are suppressed from statistical
records, however arbitrary that suppression may be. The most signit:icant -
instances of clustering are related, however, t, aftershock sequences which
often follow shallow shocks and only rarely intermediate and deep events
Pcrsﬁ:_;tence of large numbers of aftershocks fvr 3 fow days or weeks has- -
propitiated the delatled statistical analysis of thoge sequences since last
century. Omori (1894) pointed out the decay in-the mean rate’ of after-

shock occurrence with ¢, the time elapsed.since the maib shock; he expressed

thal rate as inversely proportional to { + g, wheri g is.an empirical constant
Utsu (1961} proposed a more géneral expression, proportional to (t + c)—f-
where { is a conslant; Utsu’s proposal 1s consisent with the power-law ex-
pression for A(t) presented above. : '

-
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Lomnitz and Hax {1966) proposed a clustering model to refprest’znt after-
shock sequences; it is a modified version of Neyman and‘ Scotts_; model,
where the process of clusler origins is non-homogeneous Poisson wnLI'\ mean
rate dccay'ing in accordance with Omori’s law, the numbgr of events in each
cluster has a Poisson distribution, and A{!) is exponential. All the results
and methods of analysis described by Vere-Jones (197_0} for the stationary
process of cluster origins can be applied to the nonstationary case through a
transformation of the time scale. Fitting of parameters to fgur afl.nr.shock
scquences was accomplished through use of the second-m"der 1r?forr‘nat,¥on of
Lthe sample defined on a transformed time sc:.;tlc. By applying this crlterfon {o
earthquake sets having magnitudes above different threshold values it was
noticed that the degree of clustering decreases as the threshold value in-
Lm’zli‘iue:.magnitude of the main shock influences the number of aflcrshlo(?}(s
and the distribution of their magnitudes and, although t_he rate of activity
decreases with time, the distribution of magnitudes remains stable I.hrc:ugh-
out each sequence (Lomnitz, 1966; Utsu_, 19_62; Drakopqulqs, 1971}, hqu‘a-
tion 6.6 represenis fairly well the distribution of magnitudes observed in
most aftershock sequences. Values of § range from 0.9 L_o 3.9 and decrease-
as the depth increases. Since values of B for regular (main) earthquakes are
usually estimated from relatively small numbers qf shot;ks generated
throughout crust volumes much wider than those active during faft:zrshock
sequences, no relation has been established among ﬂ-v.alues for series of both
types of events. The parameters of UtS\:l'S expression’ for the decz_l‘y of afg,?r_
shock activity with time have been estimated for several sequences, l‘or‘ in-
stance those following the Aleutian earthguake of March 9, 1957, the Cen-
tral Alaska earthquake of April 7, 1958, and the Sgutheastern Alaska earth-
quake of July 10, 1958 (Utsu, 1962), with magnitudes equgl lo 8.3, 7.3,
and 7.9, respectively; ¢ (in days) was 0.37, Q.40, and 0.01, while { was 1.05,
1.05 and 1.13, respectively. The relationship of tf.lc total numper of after-
shocks whose magnitude exceeds a given value with the magnitude of the

main shock was studied ‘by Drakopoulos (1971} for 140 aftershock se-

uences in QGreece from 1912 to 1968: His results?' can be expressed .by
;'c\l"(M) = A exp(—8M), where N(M) is the total number of,afters?hocks with
magnitude greater than M, and A is a function of M, the magnitude of the
main shock: .. - Ce e
A= exp(3.62 8+ 1.1M, — 3.46) ' o
Formulation of stochastic process models for given earthquake sequences is

tribution of aftershocks may be as significant as the distribution.of mag-
nitudes and the time variation of activity, particularly for sources of rela-
tively large dimensions. N -

(6.18)

- feasible once this relationship and the activity decay law are available tjqr the .
source of interest. For seismic-risk estimation at a given site the spatizl dis-
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6.3.3.3 Renewal process models ‘

The Lrigger models described are based on information about earlthuakes
with magnitudes above relatively fow thresholds recorded during time inter-
vals ‘of at most ten years. The degrees of clustering observed and; the dis-
tribulions of limes between clusters cannot be extrapolated to higher mag-
nitude thresholds and lenger time intervals without further study. .

Available information shows beyond doubt that significant clustering is

-the rule, at least when dealing with shallow shocks. However, Lherq is con-
siderable ground for discussion on the nature of the process of cluster origins
during intervals of the order of one centiry or longer. While lack of statisti-
cal data hinders the formulation of seismicity models valid over long time
intervals, qualitative consideration of the physical processes of earthquake
generation may point to models which at least are consistent with the state
of knowledge of geophysical sciences. Thus, if strain energy stored in a re-
gion grows in a more or less systematic manner, the hazard function should
grow with the time elapsed since the last event, and not remain constant as
the Poisson assumption implies. The concept of a growing hazard function is
consistent with the conclusions of Kelleher et al. (1973) concerning the
theory of periodic activation of seismic gaps. This theory is partially sup-
ported by results of nearly qualitative analysis of the migration of :seismic
aclivity along a number of geological structures. An instance is provided by
the southern coast of Mexico, one of the most active regions in the world.
Large shallow shocks are generated probably by the interaction of the con-
tinental mass and the subductive oceanic Cocos plate that underthrusts it
and by compressive or flexural failure of the latter {Chapter 2). Seismologi-
cal data show significant gaps of activity along the coast during the present
century and not much is known about previous history (Fig. 6.16). Along
these gaps, seismic-risk estimates based solely on observed intensities are
quile low, although no significant difference is evident in the geological
structure .of these regions with respect to the rest of the coast, save-some
transverse faults which divide the continental formation into several I:‘;locks.
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
cancluded that activity migrates along the region, in such a manner that large
earthquakes tend to occur at seismic gaps, thus implying that the h:azard
function grows with time since the Jast earthquake. Similar phenomena have
been observed in other regions: of particular intcrest is the North Anatolian
fault’ where activily has shifted systematically along it from east to wesl dur-
ing the last forty years (Allen, 1969). . : : ¥ .

Conclusions relative Lo activation of seismic gdps are controversial because
the observation periods have not exceeded one cycleé of each process. Never-;
theless, those conclusions point to the formulation .of stochastic models of

‘seismicity that reflect plausible features of the geophysical processes.

These considerations suggest the use of renewal-process models to rep-
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resent sequences of individual shocks or of clusters. Such models are char-
aclerized because times belween events are independent and identically
distributed. The P'oisson process is a particular renewal meodel for which the
distribution of the waiting time is exponential. Wider generality is achievéd,
without much loss of mathematical tractability, if iter-event times are sup-
posed to be distributed in accordance with a gamma Tunction:

Trly= g Z g0t . (6.19)

which becomes the exponential distribution when k = 1. If & < 1, short in-
tervals are more frequent and the coefficient of variation is greater than in
the Poisson model; if 2> 1, the reverse is true. Shlien and Toksoz (1970)
found that gamma models were unable to represent the sequences of in-
dividual shocks they analyzed; but these authors handled time intervals at
least an order of magnitude shorter than those referred to in this section.

On the basis of hazard function estimated from sequences of small shocks ™

in the Hindu-Kush, Vere-Jones (1970} deduces the validity of ‘branching

renewal process’ models, in which the intervals between cluster centers, as

well as those between cluster members, constitute renewal processes.
Owing to the scarcity of statistical information, reliable comparisons be-

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

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

6.3.4 Influence of the seismicity model on seismic risk

Nominal values of investments made at a given instant increase with time
when placing them at compound interest rates, i.e. when capitalizing them.

“I'heir real value — and not only the nominal one — will also grow, provided

the interest rate overshadows inflation. Conversely, for the purpose of mak-
ing design decisions, nominal values of expected utilities and costs inflicted
upon in the future have to be converted into present or actualized values,

which can be directly compared with initial expenditures. Descriptions of |

seismic risk at a site are insufficient for thal purpose unless the probability

- distributions of the times of occurrence of different intensities —— or mag-

nitudes at neighbouring sources — are stiputa'ted; this entails more than sim-

_ ple magnitude-recurrence graphs or éven than maximum feasible magnitude

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

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

tures if emergency measures are not taken in time. When-aftérshock activity

has ceéased and damaged systems have been repaired, a norma]-,r'is_k'_levcl is
" attained, which depends on the probability-density functions of the waiting
.times to the ensuing damaging carthquakes.
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For Lhe purpose of illustration, let it be assumed that a fixed and deter-
ministically known damage D, oceurs whenever a magnitude above a given
value is gencrated ab a given source. If f{f) is the probability-density function
of the waiting Lime Lo the oceurrence of Lhe damaging evendi, and il Lhe risk
level is sulficiently low that only the first failure is of concern, Lhe expecled
valuc of the actualized cost of damage is (see Chapter 9): '

D=1, [ e ) dt ’ Y(6.20)
O

where v is the discount (or compound interest) coefficient and the overbar
denotes expectation. If the process is.Poisson with mean rate v, then fit)is
exponential and D = D, v/y; however, if damaging events take place in
clusters and most of the damage produced by each cluster correspdnds o its
first event, the computation of D should make use of the mean rate v cor-
responding to the clusters, instead of that applicable to individual events.
Table 6.11 shows a comparison of seismic risk determined under the alterna-
tive assumptlions of a Poisson and a gamma model (k = 2}, bothi with the
same mean return period, &/v (Esteva, 1974). Three descriptions of risk are
presented as functions of ‘the time {, elapsed since the last damaging event:
Ty, the expected time to the next event, measured from instant ty: the ex-
pected value of the present cost of failure computed from eq. 6.20, and the
hazard funclion (or mean failure rate). Since clustering is neglected, risk of
aftershock. occurrence must be either ‘included in D, or suherim]:msed on
that displayed in the table. . :

This table shows very significant differences among risk levels fur both
processes. Al small values of tg, risk is lower for the gamma process, hut it

TABLE 6.11 : ';

Comparison of Poisson and gamma prucesses

tav/l: T, u/k Poisson process, k= 1 hifv Ty v/l Gamma process, b =2 hi/p

Dy D/ P

YAV =10 yhfr =100

YR/ =10 bk/B =100 =
- I

0 0.0278  0.0004 , 0
0.1 0.0511 0.0036 | 0.367
gg 0.0675  0.0059° |  0.667
0.5 . Cee 0.0973 00100« 1.333
1 1.0 0.0909 0.0099 10 - 0.120 0.0132 ©  2.000
2 : - 2.139 0.0158 ' '2.667
5 - 0.154 0.0179 | 3.333
10 : L0, 0.160 00187 | 3.633

. . 050 0.167 00196 ¢ 4.000
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grows with time, until it outrides that for the Poisson process, which remains
constant. The differences shown clearly affect engineering decisions.

6.4 ASSESSMENT OF LOCAL SEISMICITY »

Only exceptionally can magnitude-recurrence relati,ons for small volumes
of the earth’s crust and statistical correlation functions of the process of
earthquake generation 'be derived exclusively from statistical analysis of
recorded shocks. In most cases this information is too limited for that pur-
pose and it does not always reflect geological evidence. Since the latter, as
well as ils connection with seismicity, is beset with wide uncertainty mar-
gins, information of different nature has to be evaluated, its uncertainty
analyzed, and conclusions reached consistent with all pieces of information.
A probabilistic criterion that accomplishes this is presented here: on the
basis of geotlectonic data and of conceptual models of the physical processes
involved, a sel of alternate assumptions can be made conceming the func-
tions in question (magnitude recurrence, time, and space correlation) and an
initial probability distribution assigned thereto; statistical information
is used to judge the likelihood ol each assumption, and a posterior prob-
‘ability distribution is obtained. How statistical information contibutes to the
posterior probabilities of the alternate assumptions depends on the extent of
that information and on the degree of uncertainty implied by the initia)
probabilities. Thus, if geological evidence supports confidence in a particular
assumplion or range of assumptions, statistical inforrhation should not
greatly modify the initial probabilities. If, on the other hand, a long and
reliable statistical record is available, it practically determines the form and
pararneters of the mathematical model selected to represent local seismicity.

6.4.1 Bayesian estimalion of seismicity

Bayesian statistics provide a framework for probabilistic inference that
accounts for prior probabilities assigned to a set of alternate hypothetical
models of a given phenomenon as well as for statistical samples of events re-
lated to that phenomenon. Unlike conventional methods of statistical in-
ference, Bayesian methods give -weight to probabilily measures obtained

- from samples ‘or from other sources; numbers, coordinates and magnitudes

of earthquakes observed in.given -time intervals serve tc agcertiain the prob-
"able validity of each of the alternative models of local seismicity that can be
. poslulated on the grounds of geological evidence. Any criterion intended to

- ‘weigh information of different nature and different derrees of uncertainty
should lead Lo probabilistic conclusions consistent wili: the degree of con-

fidence attached to each source of information. This is_accomptlished by
Bayesian mdthods. o T ‘

ramd
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Let It (i =1 n)ybea cor i -
7 i T nprehensive set of mutually exclusive ass
:,1]()115 (,o]nccrnmg a given; imperfectly known phenomunu):: 'in‘;l ulif::ll:‘)‘:ll}i:)
Hierved outcome of such a phenomenon. B erving on
perved outeo 4 - Before observing outcome A we
asrz:,nbflnfl initial .probabllnty P(l1;) to each hypothesis. If PAlI) i; L‘}A;Z
p )z‘a ity of A in case hypothesis i} is true, then Hayes' theoren; {Raiffs
and Schlaifer, 1968) states that- ' B
. ' .
PULIA) = P1T,) < ‘jP(AH-,r,‘)“___ : : . o
ZPULYP(AITE) (6.21)
The first member in this ion i : k
. ! equation is the (posterio ili
assumption M, is true, given the observed"outcomfA " pmbab”ilty et
inizglllgstgvaiuatlc:.r;afl seismic risk, Bayes' theorem can be used to improve
_ stimates o ) and its variation with de 1 i :

: pth i a given area as well as
Lhoi[{-' _of the [.)argmet._ers that define the shape of A(M) or, eqtiivalen'l,lyp tli:
colnkluol‘r‘]al distribution of magnitudes given the occurrence of an ezlrth—
;\Z](L;; fi' . or t!‘llat purpose, take A(M) as the product of a rate function X, =
o l-'diqt,y'[f shape funcu(_)n G*(M.B), equal to the conditional com;'alem;m-
@ 3;/‘ M ri L[:tlon of r:nagmtudes given the occurrence of an earthquake with
usw—} L Lt.hv:’ ere ML. is the magnitude threshold of the set of statistical data
s th;? ; (1: estimation, and B is the vector of (uncertain) parameters.Bl .
e, o Bc [ine the shape of A\(M). For instance, if AMM) is taken as giver{ h;
[9 %y £215 a vector of three elements equal respectively to 8, §;, and M, :
ifeq. 6.9 is adopted, B is defined by k and M. SRR e
o Fthe mltlal_ Fi]strlbut_ion of seismicity is in this case expres.sed by Lh(l* initial
Jf“n [;lrobahnlny density function of A, and B: f'(i\l,B}. The observc;d out-
Lic‘)’rene Lar‘1 be e‘_\(presse.d by the magnit_udes of all earthquakes generated in a
g 1:1 source during a given time interval, For instance, suppose that N earth-
?nua es were c)bsc:zrved ’dunng time interval ¢ and that their magnitudés'werc

1 My, . My Bayes' expression takes the form: ) i 7

PO Blmy, oy myi )= F(hy, B) o DU M 2 mni N BY |

\ ISPy, my, . s 2L b]"f"(fb)dlqb
where f"(.) is the posteri bili ity funct ‘ e
Sumns Va.riai)] Lthpos ‘enor probability density function, and ! and b are
oo riat es a.L stand for all values that may be taken by A, and B
e .Or the}. t;lsl,lmai.lon of )\.: can usually be formulated independently of
¢ ; c: er parametgrs_ I‘hepbserve_d fact is then expressed by N the
umber of earthquakes wiih maghitude above M, during time i, an:j‘thc

. following expression is obtained, as a first step in the estimation of A(M):

FOLNL 0 = _ PN A
_ L3 t) _f‘()‘h);P(NL';uf)f'(")t”--h

6.4.1.1 Inilial probabilities of hypcthétical in.(;de‘l:s

(6:23y -

- Where statistical information is scarce, seismicity e.stim-ates'vifill" bé ;ery
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sensitive Lo initial probabilities assigned to alternative hypothetical models;
the opinions of geologists and geophysicists about probable models, about
the parameters of these models, and the corresponding margins of uncertain-
ty should be adequately interpreted and expressed in terms of a funclion [,
as required by equations similar to 6.22 and 6.23. ldeally, these opinions
should be based on the formulation of potential carthquake 'sources and on
their comparison with possibly similar geotectonic structures. This is usually
done by geologists, more qualitatively than guantitatively, when they esti-
mate M ;. Initial estimates of A, are seldom made, despite the significance of
this parameter for the design of moderately. important structures (see Chap-
ter 9).

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

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

. Nobl much work has been done in the analysis of the overall behavior of
large geological structures with respect to the energy that can be expected
to be liberated per unit volume and per unit time in given portions of those
structures. Important- research and applications should be expected, how-
ever, since, as a result of the contribution of pla'te-tectonics tlicory to the

understanding of large-scale teclonic procésses, the nemerical values of some |
of the variables correlated with energy liberation ar: being determined, and
can be used at least tovGbtain orders of magnitude of expected activity alony,

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

apparently inaciive regions of continental shields ard the behavior of com-

plex continental blocks or rggions of intense folding, but even there some

prngrcss is expecled in the study of accumulation of stresses in the ¢rist

h n()w.led ge of the geologieal structure can serve to formulate initial ;roh-
filnhty d{st,ribut.ions of seismicity even when quantitative use of gt.-o[:;h)]rsic:il
ln.f()rljﬂé-ltton seems beyond reach. Initial probahility distributions of Ioc;i
smsm!caty paramelers A, 3 in the small volumes of the carth’s crust that
con.tnhutc significantly to ‘seismic risk at a site, can be assigned by cor;1-
parison with the average seismicily observed in wider areas of similar tec-
Fonlc chgracturistics. or where the extent and r:nmpletcncss\of statistical
|n‘l'0rmatlon warrant  reliable estimates of magnitude-recurrence cﬁrvos
(Esteva, 1969). In this manner we can, for inst:ince, use the informatio-n
aboutl the average distribulion of the dépths of earthquakes of different
n‘.lag(utudes throughout a seismic province to estimate the correspf:ondin
distribution in_an area of that province, where activity has been low durins
the ohservation mnterval, even though there might be no apparent geopﬂysical
reason to aclcount. for the difference. Similarly, the expected value and coelfi-
c.lent of variation of X, in a given area of moderate or low seismicily (asa con-
tinental shield} can be obtained from the stalistics of the motions originated
at 'a‘ll Lhe: su-pposedly stable or aseismic regions in the world, - [

The _SIgnaficance of initial probabililies in seismic risk estimates a’gainst
the weight given to purely statistical information, becomes eviden't in the
examp.le o_f Fig. 6.16: if Kelleher's theory about activation of seismic gaps is
true, risk is greater at the gaps than anywhere eise along the coast; if Poisson-
models are deemed representative of the process of energy liberati'on the ex-
tent of statistical information is enough to substantiate the hypot,hesis of
ret%uced risk at gaps. Because both models are still controversial, and rep-
resent at most two ‘extreme positions concerning the properl‘.i;‘s of the
actual process, risk estimates will necessarily reflect éubjective opinions.:

6.4.1.2 Significance of statistical information ;

Estimation of \y.. Application of eq. 6.23 to estimate A independently
of other parameters will be [irst discussed, because it is a ;elativcly siﬁ1ple
problem and because X, is usually more uncertain than M; and much more
so than g. ‘ ’ P

A quel as defined by eq. 6.19 will be assumed to apply. If the poséible
assur.r?;_)t_lons concerning the values of Ay constitute a continuous interval
th initial probabilitiés of the alternative hypotheses can be expressed ir;
be.rms .of a probability-density function of Ay . I, in addition, a certain as:
sumpmon_ 1s made concerning the form of this prolmhility-den;ity function,
only the initial values of E(x )und V(A,) have to be assumed. It is adva:nta-'

- geous to assign to » = k/E(T) & gamma distribution. Then, if p and y areithe. ‘

parameters of this initial distribution of p;if .k is assumed to be known, and
if the observed outcome is expressed. as the time ¢, elapsed during i; +1
conseculive events (earthquake: with rhagnitudc 21{’41 }. application of e

6.23 leads to the conclusion that the posterior probaﬁi!ity function of. v?s
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also gamma, now with parameters p + nf and ¢ + ¢,,. The initial and the

. posterior expected values of v are respectively equal to pfu, and to (p + nk)/

(¢ + t,). When-initial uncertainty about v is small, p and u will be large and
the initial and the posterior expected values of v will not differ greatly. On -
the other hand, il only statistical information were deemed significant, p and
# should be given very small values in the initial distribut_ién, and E(»), and
hence A, will be practically defined by n, &, and ¢,. This means that the
initial estimates of geologists should not only include expected or most
probable values of the different parameters, but also statements about ranges
of possible values and degrees of confidence attached to each.

In the case studied above only a portion of the statistical information was
used. In most cases, especially if seismic. activity has been low during the

“observation interval, significant information is provided by the durations of

the intervals elapsed from the initiation of observations to the first of the n +
1 evenis considered, and from the last of these events until the end of the
observation period. Here, application of eq. 6.23 leads to expressions slightly
more complicated than those obtained when only information about ¢, is
used . . -
The particular case when the statistical record reports no events during at
least an interval (0, t,) comes up frequently in practical problems. The
probability-density function of the time T; from ¢, to the occurrence of
the first event must account for the corresponding shifting of the time axis.
Furthermore, if the time of occurrence of the last event before the origin is

- unknown, the distribution of the waiting time from ¢ = 0 to the first event

coincides with that of the excess life in a renewal process al an arbitrary
value of t that approaches infinity (Parzen, 1962). For the particular case
when the waiting times constitute a gamma process, T, is measured from ¢ =
0, T is the waiting time between consecutive events, and it is known that
Ty = ty, the conditional density function of vy = (T} — {g)/E(T) is given by
eq. 6.24 (Esteva, 1974), where uy = t4/E(T):

| 2 s e+ ) . |
fr, Ty 2 tg) = A - ek - ) (6.24)
E 2 L__ (kllo)"—"

l'n:!v(rJ —1)!

1

Consider now the impliéatibns of Bayesian ar‘wlysis'.. when applied to one of

- the seismic gaps-in Fig.'6.16, under the con-itions implicit in eq. 6.24. An. . -

initial set of assumptions. and corresponding probabilities was adopted as -
described in-the following. From previous studies referring to all the south-

_ern coast of Mexico, local seismicity in the gap area (measured in terms of

A for M = 6.5) was representett by a gamma process with £ = 2. An initial
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probability density function for » was adopted such that the expected value
o( A(§:5) for the region coincided with its average throughout Lh(" (-(J;m ::cl.:
seismic province. Two values of p were considerad: 2 und 10 Q['lich[cor:
}-If:slplung lLl(; coelficients of variation of 0.71 and 0.32, respcctivcfy Values in
able 6. aine i i initial ex
Va]uesfof,,‘ l\:i;f;n?:)z}lr;:d for the ratio of the final to the initial ex:pect,ed
The,_‘last‘"two columns in the table contain the ratios of the corlhputed
va]ues‘ot‘ £7(Ty) and E'(T) when » is taken as equal respectively to its initial
or to its posterior expected value. This table shows that, for p = 10, that is
when uncertainty altached to the geologically based assumptions is idw the‘
e)fpectcd v‘alue of the time to the next event keeps decreasing, in accoi'd;nce
with the conclusions of Kelleher et al. (1973). However, as Lil;m goes on and
no even.ts occur, the statistical evidence leads to a reduction in the estimated
risk, which shows in the increased conditional expected values of T . For p=

© 2, the geologicat evidence is less significant and risk estimates decreade at a

faster rate, |

6.4.1.3 Bayesian estimation of jointly distributed parameters

In the general case, estimation of B wilj consist in the determination of
the pqsterior Bayesian joint probability function of its components, takin
as statistical evidence the relative frequencies of observed magnitude; 'I‘hlusEI .
if event A is described as the occurrence of N shocks, with magt;itudes,
My, oMy, and b; (£ =1, ., r) are values that may be adopted by the com-
ponents of vector B being estimated, eq. 6.21 becomes: !

(3B oo 1A) = e J8OT e BIP(ALL, b ,

f..f f},'(ul, - u_,)P{Aiu,, .:u,)dul, e du,’ (';
|

where P(Alu,, ..., u,)is proportional to:
N
n[‘g(mg'ju]v ey ur) N

and g(m) = —aG*(m)/dm. o . . |

Closed-form solutions for f as given by eq. 6.25 are not feasible in general. .
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-

btueth, 1975) Thus, the posterior expected value of B, is given by f. fy.(u) -

u dlu, wh?re Fulu;) = f ! f,','(u,‘, v Uy) duy, v duy, and the.muitiple inte-
wgral-is of order r — 1, hecause it is not extended Lo the ‘dominion of B,.

Hence:
e o E(BiP(AIBy, ..., B,)] T :
E B. :—"7 - T 1 oy r .
(: ') - ERPAIB,, ..., B.)] L (6.26)
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TABLE 6.HI

Bayesian eslimales of seismicity in one seismic gap

g =t E(T) E" () E(v) E(TIT, > to)ME(T)

p=10 |

p=2 p=10 p=2
0 1.0 1.0 075 0.75
o1 .. . 095 0.99 0.76 0.74
0.5 0.75 0.94 091 - 0.71
1. . 0.58 0.87 1.14 . 0.73
5 - 0.20 0.54 311 . 1.05
10 0.11 0.36 547~ " 1.55
20 . 0.06 0.22 10.50 wts 2.48

where E' and E" stand for initial and posterior expectation, and subscript B~ -

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

Covariance of B; and B;
EWlBBPAIB,, .. B,)]

Cov''(B;, B;) = B PAIB BT E"(B)E"(B;) (6.27)
Expected value of A(M)
E"[MM)] = E'(M)E"IG*(M, B)]

g ER GO BIPAIB,, - B ) 6.28)

E;,[P(-AIB1$ sary Br)]

~ Marginal distributions. The posterior expectation of A(M) is in some cases
all that is required to describe seismicity for decision-making purposes. Of-
ten, however, uncertainty in A(M) must also be acounted for. For instance,
the probabhility of exceedance of a given magnitude during a given time inter-
val has to be oblained as the expectation of the corresponding probabilities
over all alternalive hypotheses conceming A(M). In this manner it can be
shown that, if the occurrence of earthquakes is a Poisson process and the
Bayesian distribution of Ay, is gamma with mean A and coefficient of varia-
tion V| , the marginal distribution of the number of earthquakes is negative
binomial with mean A_. In particular, the marginal probability of zero
events.during Lime interval t — equivalently, the complementary distribution
function of the waiting time beiween events — is equal to (1 + (/¢ T
where t7 = V% and {" = r"fA;. 'I'ne marginal probability-density function of
the waiting time, that should be substituted in eq. 6.20,is X (1 +¢/4")™" 1,

-whichtends to the exponential probability function as r" and ¢” tend to

infinity (and V,, - 0) while their ratio remains equal to A,,.

3

-« scale features of its tectonic struct
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. Bayesian uncertainly tied to the Joint distribution of al seismicity param-
zfers‘(.?\L, B,: - B)) can be included in the computation of the probability .
_QLLut'_rencg_of a given event Z by taking the expectation of that rob
ability with réspect to all parameters: s o N -
P(Z) =Ev a2y A\, By, ., B,))

. _Wllen the joint distribution of Ay,
Initial distribution and an observed ev

Pz) = FaunlPZ N BIP(AIN,, By)
- E'xy s [P(ATN, B)] ‘
where ' andy’ stand for initial and posterior, respectively.

S{mtia[ variability. Figure 6.17
Mexico, according to F. Mooser. £

. (6.29)
3 stems f.rom Bayesian analysis of an
ent, A, this equation adopts the form:

| (6.30)

shows a map of geotectonic provinces of
ach province is characterized by thé large-

: ure, bul significant local perturbations to
the overall patierns can be identified. Take "for instance zone 1 lwhose

selsmotectonic _features were described above, and are schematicall sho
in Fig, 6.1.8 (Singh, 1975): the Pacific plate underthrusts the corftilnen‘g]]
block and is thought to break into several blocks, separated by faults tran
verse to the coast, that dip at different ahg]es. The continental mass is a]ssc;

T

i

1
!
f
)

Fig. 6.17. Seismotectonic provinces of Mexico. {After F. Mooser- )
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volconic front /

L Bi>8,28,
Fig. 6.18. Schematic drawing ol the segmenting of Cocos plate as it subducts below
American plate. (Alter Singh, 1974.) )

made up of several large blocks. Seismic activity at the underthrusting plate
or, at its interface with the continental mass is characterized by magnitudes
that may reach very high values and by the increase of mean hypocentral
depth with distance from the coast; small and moderate shallow shocks are
generated at the blocks themselves. Variability of statistical data along the
whole tectonic system was discussed above and is apparent in Fig. 6.10.
Bayesian estimation of local seismicity averaged throughout the system is a
matter of applying eq. 6.21 or any of its special forms (eqs. 6.22 and 6.23),
taking as statistical evidence the information corresponding to the whole
system. However, seismic risk estimates-are sensitive to values of local
seismicity averaged over much smaller volumes of the earth’s crust; hence the
need to develop criteria for probabilistic inference of possible patterns of
space variability of seismicity along tectonically homogeneous zones.

On the basis of seismotectonic information, the system under considera-

' tion can [irst ‘be subdivided into the underthrusting plate and the subsystem

of shallow sources; cach subsystem can then be separately analyzed. Take for
instance the underthrusting plate and subdivide it into s sufficiently small
equal-volume subzones. Let v - be the rate-of exceedance of magnitude M,
{hroughout theé main system, iry,; the corresponding rate at each subzone, and
define p; as iiLjva , with p; independent of v (p; is equal to the probabilily

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

inated at subzone i). Initial ihfqrmation about possible space variability of

- . . AN

¥, tan be expressed in terms of an initial probability distribution of piand
of th‘e correlation among p; and p; for any i and j. Because Ty, = tjhl one
o.hta.ms .Ep,- = 1. This imposes two restrictions on the initial joint Jprul)!z;ll;ility
dls.l.fll)uvt}‘on of the pis: K'(p) = 1, var' Zp; = 0.1f all pjs are assignéd equal
ex p‘_c'cl,auons and all paifs p;, py, | # j are assumed to possess the same cor-
rclatlc:n coefficient py; = p', the restrictions mentioned lead to E'(p-j =1/s
and p' = —1/(s — 1). Posterior values of E(p;) and p;; are obtained actl:ording )
to_the same principles that led to eqs. 6.25—6.28. Siatistical evidence is in
this case described by N, the total number of earthquakes generated in the .

sy'stem, and n,-_(i_? 1, .., 5) the corresponding numbers for the subzones.

Given .the s, thfe probability .of this event is the multinomial distribution:

P - = -‘777-&{!.___‘_' n , '
[Aipy. .., p,] PO B S (6.31)

Il the correlation coefficients among seismicities of the various subzon;zs can’
be neg!ected, cach p; can be separately estimated. Because p; has to be
c:.)m[.msed between O and 1, it is natural to assign it a beta initial probability
d:stnbu'tion, defined by its parameters n/ and N/, such that E'(p,) = n//N!
and var'(p;) = n{(N; = ) [N2(N] + 1)] (Raiffa and Schlaifer, 15'368)- ‘Th(;
parameters of the posterior distribution will be:

n' =nl+n, N” =N +N

.'l‘ake for instance a zone whose prior distribution of AL is assumed 'ga|mma

wn,h expected valie Ay and coefficient of variation Vi . Suppose that, on the
bas:s. qf geological evidence and of the dimensions invalved, it is decided to
sybdmd_e the zone into four subzones of equal dimensions; a-priori con-
s:dl.era.tions lead to the assignment of expected values and coefficienis of
vanation of p; for those subzones, say E'(p;) = 0.25, Vip)=025¢=1,..
4). From previous considerations for s = 4 take p;, = —1/3 fori # j. Sup'p‘ol.f;e’
‘now that, during a given time interval f, ten earlthquakes were observed in
the zone, of which 0, 1, 3, and 6 occurred respectively in each subzone. If.
the Poisson process model is adapted, AL and V} can be expressed in térms

gf a fictit'ious mlr'nber of events n' = V"2 occurred during a fictitious time
mtervgl t’" = n'fA\,; after observing n earthquakes during an interval ¢, the
Bayesian mean and coefficient of variation of Ay will be A}, = (n’ + n)/

(t"+8), VL = (n' +n)"Y2 (Estova, 1968). Hence;
AL = (Vi %+ 10)/{ Vifzin—' +1), Vi = (Vi2+10)mv2 -
Local deviations of seismicily in each subzone with respect to the average
Ay can be.znalyzed in tefms of p; (i = 1, ..., 4); Bayesian analysis of the pro-
_portion in-which the ten earthquakes were distributed ‘among thé subzones
proceeds according to: . T
LA, - py)]

E 1P, - p)] . (6.32)

E"(pilA)
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The expectations that appear’in this equation have to be computed with re- )

spect to the initial joint distribution of the pjs. In practice, adequate approx-
imations are required. For instance, Benjamin and Cornells™ {1970) first-
order approximation leads to E"{p ) = 0.226, £"(p4) = 0.294.

If correlation among subzone seismicities is neglected, and statistical in-
formation of cach subzone is independently analyzed, when the ps are as-
sighed beta probability-density functions with means and coefficients of
variation as defined above, one obtains E"(p,) = 0.206, E"(p,) = 0.311,
which are not very different from those formerly obtained; however, when
E'(p) = 0.25 and V'(p,) = 0.5, the first criterion leads to E"(p;) = 0.206,
E"(p,) = 0.314, while the second produces 0.131 and 0.416, respectively.
Part of the difference may be due to neglect of i, but probably a significant
part stems from inaccuracies of the first-order approximation to the expecta-

tions that appear in cq. 6.32; alternate approximations are therefore desir-

able.

Incomplele data, Statistical information is known to be fairly reliable only
for magnitudes above threshold values that depend on the region considered,
its level of activity, and the quality of local and nearby seismic instrumenta-
tion. Even incomplete statistical records may be significant when evaluating

" some seismicity parameters; their use has'to be aceompanied by estimates of

detectability values, that is, of ratios of the numbers of events recorded to
total numbers of events in given ranges {(Esteva, 1970; Kaila and Narain,

1971).

6.5 REGIONAL SEISMICITY

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

6.5.1 Intensity -recurrence curves

The case when uncerizinty in seismicity 'paramt_eters is neglected-will be

 discussed first. Consider an elementary seismic source with volume dV and ’
;. -local seismicity A(M) per nnit volume, distant R.from asite S, where intensity-

recurrence functions are to be estimated. Every time that a magnitude M
shock is generated at that source, the intensity at § equ_als:_‘

H

219

Y =c¥, = cby exp(b,Mg(R) - : - 146.33)

{see eqs. 6.4 and 6.5), where € is a random factor and ¥ and Y, stand for
actual and predicted intensities, &, and b, are given constanis at‘]d g(R)isa l
fungtion of hypocentiral distance. The probability that an ear‘thquake orig-
inalting at the source will have an intensity greater than-y is equal to the
probability that ¢¥, > v. If Y, is expressed in terms of m; and randomness

in € is accounted for, one obtains: |
LVL ' :

v = [ vyl u)du | (6.34)

ﬁll’ ‘ ! ’
-Whel'e-lf and v, are respectively mean rates at which actual and predicted
mten_mt.les‘exceed given values, a, = Yy, @y = ¥/¥L, Yy, and ¥ are the
predfcted mtgns:t.ies thal correspond to M, and M, ,and f, the proba'bility-
densily function of €. If eq. 6.33 is assumed to hold: !

Poly) =Ko + K1y ™71 — K,y "2 : {6.35)
- where: . , Lo

K, = [b,g(R)AMAV (i=0,1,2) - : (6.36)

g = 0) ry = B/b2! rs = (B_ﬂl )sz (637)

_ Subst.it.ut.io_n <_)f eq. 6.35 into 6.34; coupled with the assumption that In ¢
is normally distributed with mean m and standard deviation o leads to:

W) = coKo + 1 Ky~ — ¢,Kpy 2 . (6.38)
where: : B

Inay, — Inay—u\] - '
G oxp(Qi) [‘" (_nﬂ‘a‘u‘) —¢ (‘Ml:,_i)] : (6.39)

¢ is_the standard normal cumulative distribution function, Q =1/2 ¢%r2 +~
mr;, ‘and u; = m + o%r;. Similar expressions have been present.éd by Merz“and
C_?brnél} (1973) for the special case of eq. 6.8 when B: -»-e= and for a quaLlra-
tic Torm of the relation between magnitude and logarithm of exceedance
raF.e.fC!osed-fonn solutions in terms of incompleie gamma functions arciob- .
L‘am_ed when magnitudes ar¢ assumed to possess extreme type-]11 distril).u-.‘:. .
tions {eq. 6.9). ’ ' . P,
ln_tgnsity-recmjrence curves at given sites are obtained .by, integration 611?
the contributions of all significant sources. Uncertainties in local seisnlicities',;"‘ -

" - can be handled by describing regional seismicity in terms of means and vari-

ances of v(y} and estimat_ing these moments from eq. 6.34 and suitable first--
and' secon.d.-moment approximaiions. Influence of these uncertainties in
design decisions has been discussed by Rosenblucth (in preparaftion). - '
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6.5.2 Seismic probability maps

When intensity-recurrence functions are deternined for a number of sites
with uniform local ground conditions the results jare 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 period on firm ground in Mexico. These maps form part
of a set that was obtained through application of the criteria described in
this chapter. Because the ratio of peak ground accelerations and velocitics
does not remain constani throughout a region, the corresponding design
spectra will not only vary in scale but also in shape (frequency content); in
other words, scismic risk will usually have to be expressed in terms of at
least the values of two parameters (for instance, as in this case, peak ground
accelerations and velocities that correspond to various risk levels (return

periods)).

6.5.3 Microzoning _

Implicit in the above criteria for evaluation ‘of regional seismicity is the
adoption of intensity attenuation expressions valid on firm ground. Scatter
of actual intensities with respect to predicted values was ascribed to differ-
ences in source mechanisms, propagation paths, and local site conditions; at
least the latter group of variables can introduce systematic deviations in the
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‘ Fig. 6.19. Peak g.ro:und velocities with return period of 100 years (cm/sec)..
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ig. 6.20. Peak ground accelerations with return period of 100 years (cmfsec?)

zz;:ayofhact;ml Ito predicted intensities; and geological details may‘:signifi
alter local seismicily in a small regio i ‘ -
c cismi In a small region, as well ds energy radiati -
de:x}:.t:)t:‘i l;enc:i1 regional seismicity in the neighbourhood 'ig‘:ese syslt(::rrlngfitc
: re the matter of microzoning, that i . ificati
risk maps similar (o Figs. 6.19 and 6.20. = of local modification of
Most of the effort invested in mi zoni |
M ; microzoning has been devoted ‘
:E:n m;'luence of local soil stratigraphy on the intensity and freqtlf)miLC'UdZo‘::r
limit;)d etarthquakes (sce C!?apter 4}. Analytical models have been pra&{icall
e 0 response ana?yms of stratified formations of linear o'r'l'lo'inlineay
o p(;d‘._re;téldcal])!yh traveling shear waves, The results of comparing otirséive(;
7 redic ehavior have ranged from satisfactory N
and predic ! actory (Herrera et al., 1965
poor {Hudson and Udwadia, 1972). Topographic irregularities', as i1ills 03

. slopes of firm ground formations underlying sediments, may introduce sig-

a:::’car}t sys:_temati(: perturbations in the surface motion, as a consequérice of -7
SI;()ﬁqibolcu':qlng. 0r'dy|1am|c amplification. The latier effect was [;rrohé'i‘ll)] -'-rc-
1sible for the exceplionally high accelerations recorded at the ?b‘lit:‘mnt

-of Pacoima dam during the 1971 San,Fernando earthquake

Present practice o i ZOon d ater ines s ‘-- i Y
L ! actice f micro mng e min . (..ismlc lntcﬂs“.les 'L.r'!uesi.[.,ﬂ
n 05 eDs P]r ‘.he a!u ) i i : g
ala"le-‘.ers 1m tw 1 . s v eS‘Of thOS(_‘ paramett:rs i
Fl. . ot .| - € ¥ Ql'l fll'n. round
are eStlmated by means Of Su'tab‘e dttL‘Iluathn expressions and thun Lh[‘y are

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

hitrary decision to which seismic risk is very sensitive: selecting the bound

_..ary between soil and firm ground. A special]y difficult problem stems when
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trying to fix that boundary for the purpose of predicting the motion al the

~top of a hill or the slope stability- of a high eliff (Rukos, 1974}

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

Chapter 7 ' ;
TSUNAMIS R o
ROBERT L. WIEGEL

Professur of Civil Engineering, University of California, lterkotey, Calif. U.S.A.

7.1.1 Some datq

Tsunamis.are the long water waves (With wave ‘periods’ in approximadely
the 5—60 m:putelrange) gencrated impulsively by mechanisms such; as under-
water tectonic displacements associated with earthquakes, high-speed sub-

- aqueous slides, rock-slides into reservoirs, bays or the ocean, and exploding

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

The h_orizontal component of velocity V), at which the water is displaced
frpm thé source by one of the mechanisms mentioned above is important,
with the speed being measured relative to +/gd {(where g is the acceleration of
gravity and d is the water depth). However, as long as the Froudé number
{thL/\/E:ﬁ is high, the[ory and hydraulic experiments show it is not as impor-

nt as the amount of water that is dj ? i
1970; Hatori, 1970). displaced (_sec_. for example, Wleﬁ_el el

It is likely that the major cause of large-scale catastrophic tsunamis is a
rapidly occurring tectonic displacement of the ocean bottom, with the dis-
p‘].acernent having a substantial vertical”component {dip-slip), as shown in
Fig. 7.1 (lida, 1970; see also, Balakina, 1970 and Watanabe, 1970). One

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

submarine cliff to generate a tsunami, and.then, owing to the rapid decrease
f)[ the ground displacement with distance from the fault {Bonilla, 1970), it
15 unlikely that major tsunamis would be generated by this mechanism as the
waves would be rather short (Garcia, 1972). However, earthquakes asso-
c::ated with strike-slip faults (as well as with other types-of faulting) may
trigger a st{bmarine carthquake, which in turn may generate a tsunamii., = = .
Tsunamis are important because of the loss of Iifé.arid-great'property

damage that result from large ones. More than 27,000 paople 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
Othdr coastal areas bordering the Pacific Gcean,.occurréd in conjunction with
Fhe Chilean earthquake of May 23, 1960.(Committee for. Field [nveétigation

t .-



-
L e TTTTT B

Py ereya

FACULTAD DE INGENIERIA U.N.A.M.
DIVISION DE EDUCACION CONTINUA

CURSOS ABIERTOS

XXI CURSO INTERNACIONAL DE INGENIERIA SISMICA

MODULO I:
RIESGO SISMICO Y SELECCION DE TEMBLORES PARA DISERNO

RIESGO SISMICO

ING. MARIO ORDAZ
JAIME GARCIA

Palacio de Mineria Calle de Tacuba 5 Primer piso Deleg. Cuauhtémac 06000 México, D.F. APDQ. Postal M-2285
Teléfonos: 5128955  512-5121 5217335 521-1987 Fax 510-0573  521-4020 AL 26

7]



! RIESGO SISMICO

v
Y,

Mario Ordazi'2

' , 1
- Jaime Garcia

-----

'Instituto de Ingenieria, UNAM

2centro Nacional de Prevencidn
de Desastres



]

SISMICIDAD LOCAL

Se conoce como sismicidad local al proceso de ocurrencia de
temblores generados en una zoha determinada. Eﬁ el contexto de
este estudio se entenderd por evaluar la sismicidad 'iocal
determinqr'los parametros 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 consideramos
afectan a Tajimaroca, y en las tablas il - 3 se .presentan los
catdlogos sismicos de estas fuentes. En la reélidad‘ias fuentes
no sén puntuales; el catalogo 1 por ejemplo, representa la
sismicidad de un &rea muy extensa,. y los temblores'_se' pueden
generar en cualquier 1lugar de esta &rea. Consideraremos la
distancia a la fuente como una variabig'aleatoria (V. A.) a 1la
cual asignamos una densidad dérprobabilidaa, En este caso estamos
utilizando una aproximacién de primer ordeﬁ_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
magnitudeé,‘ definida como,7el valor esperado del rndmero de
temblores con magnitud mayor o igual a M por unidad'de“tiempo;
estad expresada como (Cornell y Vanmarcke, 1969) o



‘ EBM _'_ =B Mu ‘ :
. — - . [ — . - __A(M) o i? 'gBMO .._____BMU ........ T 7 . PR

donde As, B son parametros desconocidos, Me. es la<ma§nithd'po:
encima de la cual el catélo@o estd completo. Si la écuacién
~anterior se representa en papel semilogaritmi@:q se observa que
para magnitudes pequefias es una linea recta con pendiente igual a
-8, lo que estd de acuerdo con 1lo observédo fpo:"'Gutéﬁbﬁfg- Y
_Richter (1954). Conforme M aumenta,latﬁurvag;tb§§&§§ eﬁfﬁﬁbél
semilogaritmico, se vuelve cbéncava _haéiﬁ'abaﬁd-QJXEMj'véle»cero
-para M > Mu, reconociendo el hecho de que Mu es la magnitud méxima

que puede generarse en la fuente sismica correspondiente.

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

'de las magnitudes es:

= -1 darm <
fH {M) = % aM Mo = M My
H
. _ g™
ofMe_  ZRMu

_Puesto que se trata de un proceso de Poisson,: la dehsidad. de
probabilidades del tiempo entre temblores con M.z Mo es
exponenéial con tasa de ocurrencia .. Con esta, yfcon>la funcién

" de densidad de probabilidad de la magnitud de cada temblor,

podemos calcular la verosimilitud de la historia sismica como:

n n - o -BM
_ _ =Aot + Be 1
—II=T1fT(t1) fH(Ml) "|I=I1A°e ! éﬁMo i EBMU

LEle,ﬁ,Mu

Reorganizando términos tenemos:

A
n =AoT B8 " -Bs
. LE]AO,B,MU 24 AD e [ ] e

éBMo _ éBMu



donde: n = ndmero de eventos ocurridos_

\
T= Xt = tiempo cubierto por el catélbgbﬂ

§ == (M =Mo)

De acuerdo con el teorema de Bayes, ia densidédia poéte;io;i de
los parémetros es igual al producto de 15 _Gérbéiﬁilitﬁd del
evento por la densidad a priori de tales parametros.. Paré'hé vy B
elegimos a priori densidades gamma, con la éiguiénte'férmé:' ‘

I m’=1_-Aot’
o £ fRe) @ de e ¢

£5(8) a g Tle™FS
donde n’, m’, t’/ y s’ son parémetros que condéﬁéan. nuestra
informacién previa, y que normalmente se fijan " con base en
regiones tecténicamente similares. Para Mu fijaremos, con fines de
ilustracidén, una densidad arbitraria fu(Mu). Aplicando el teqfema

de Bayes obtenemos que

' _ . n"=1 _=2ot" m"-1_ -Bs" _ BMu]l-n _
LAo,B,Mu = Ao e B e [1 - ] ] f.u(Mu) _

dqqge mM'"=m’+n, n“én'+n,.t"=t'+ T, .y s"=s'+ g._Se pbserva gue Ao
tiene, a posteriori, también distribucién.gammal;ifQua el valor
-esperado de este parlmetro es n"/t", siendo su coeficiente de
variacién 17vn". En general, el término entre paréntesis cuadrados
es cercano a la unidad, por lo gue £ tiene aproximadamente

distribucién gamma con ER = m"/s" y c’g = 1/m".

Una aproximacidén de primer orden consistiria 'en - tomar 1los

parédmetros, que en rigor son inciertos, iguales a su esperanza.

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

A Mu se considerarid determinista y se tomar& como Mu = 8.5.

. oo T
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ATENUACION DE LAS ONDAS SISMICAS Y SISMICIDAD REGIONAL

Si se cuenta con un niimero de registros suficiehteménfééaﬁﬁliﬁ de
las intensidades ocurridas en el sitio en estudio dirante lapsos
largos, los modelos probabilistas de la sismicidad regional pueden
deducirse ‘directamente de analisis estadisticos' '"de  -dichos
registros. En caso opuesto deben deducirse a partir de los
modelos probabilistas de la sismicidad local eg'fﬁénteé sismicas

vecinas, <

Debido- a- 'lo anterior, es necesario contar con expresiones que
_relacionenl'la magnitud y posicidén focal de un - temblor con
" “las intensidades que pueden generarse en un sitio dado. ‘A estas

-relaciones se les conoce como leyes de atenuacién.

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

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

en_ donde A, B, C son coeficientes evaluados ‘con uUna regresién,
~miltiple sobre las aceleraciones registradas, M es la magnitud y R
“la .distancia epicentral. ‘Para el terréno:gfiﬁmg.fdejfciudad
Universitaria (Cd. de México), Singh, et“al (1987)'obtuvieron la
ley dé'aténﬁécién'qge se empleard en este trabajo, dada.por

Log Amax = 5.396 ~ 2.976 Log R + 0.429 M =~

Aplicando esta ley de atenuacién, supuesta déterminista para
Tajimaroca, se obtienen las aceleraciones para distintas maghitudes
cuyos valores se muestran en la tabla 5. Recordando gque en la

realidad las fuentes no son puntuales, lo que hacemo$ es proponer



una func16n de densidad &de probabilidad de . 1la dlstanc1a a la
‘fuente; para Tajlmaroa estamos utlllzando una aprox1mac1on ~de
primer ‘orden al considerar la varlable aleatorla dlstanc1a a la
fuente igual a su esperanza. ‘ :
. ,

Ahora bien, nos interesa conocer las curvas de ocurrencia de
intensidad para Tajimaroa, es decir, la tasa média‘ae-bcufrencia
de temblores cuya 1nten51dad en el sitio .en cuestlon exceda de
valores dados. A - '

Analizaremos en primer término el caso determinista; - y
posteriormente incluiremos el efecto de la incertidumbre en 1la

\

aceleraciédn maxima.

Para la- fuente i se tiene que la tasa de ocurrenc1a de temblores
cuyas, inténsidades calculadas exceden valores dados es

v .(a) = A‘[M(a)l} - (A}

Puesto que deben tomarse en cuenta las contrlbu01ones de las
diversas fuentes sismlcas cercanas dgque afectan a Ihjlmaroa,.se
tiene: : -

. 3
v(a) = Z vi(a)
1=1

»El valor de Vl(a) se calcula como sigue:

En prlmer lugar M(a) puede obtenerse a partir de la 'igxw dé

atenua01on como

M(a), = (Log A - 5.396 + 2.976 Log R) /0.429
' 2.976 Log R, - 5.396
€ = 0.429 h

M(a)[ = 2.331'Log a + Cl



sustituyendo en (A)

58(2.331 Log a + cl) EBMu.‘.

é BMO E BMU

vl(a) = Ao

Después de aplicar los conceptos expﬁestos para el cééo de
Tajimaroa, se obtienen los valores presentados en lafgabla'G y las
curvas graficadas en la fig 3. '

Con los datos de ﬁ(a) pueden construirse cufvas de lé prbbébiiidad
de exceder una determinada aceleracién en un detérminado periodo
de tiempo. Puesto .que se trata de un proceso de PoisSqn, dicha
probabilidad puede caléularse con la expresién

p[A > aen T afios] = 1 - a7

En la tabla 7 se muestran los valores de las probabilidades y en
la fig 4 se presentan las curvas correspondientes.

Cuando se consideran los efectos de la incertidumbre en 1la

aceleracidén maxima se procede de la siguiente manera.

Recordemos que ‘A (M) representa la tasa de excedencia de temblores

con magnitudes iguales a M O'mayorés,asociadas con un proceso
sismico desarrollado en una fuente dada. A cada ocu;renéia de uh
temblor asociado con el proceso sismico de interés corresponde una
magniiud Yy unas coordenadas focales, que definen una distancia del
foco al sitio de interés, Como en general  la correlacién
prdbébilista entre la magnitud y 1la -1oca1izaci6n. del foco es
importante, la distribucién ﬁrobalista de la intensidad de un
evento aleatorio al sitio de interés, dependéf& de la distribucién
conjunta de magnitudeé'y distancias.‘ Se opta en este ejemplo
considerar la distancia epicentral como déterminista’y la tasa de

excedencias se calcula como:

Ko L
viy) = J Lo by sy Miam




nyf es ¥a tasa de ocurrencia en el 51t10 de 1nteres de temblores
con 1nten51dad igual a (y) o mayor produc1dos por un proceso
sismlcou?ado, M y M son los extremos 1nfe:;orﬂy superior del
-1ntervalqﬂnde magnitudes. involucrado en el proceso sismico de
interés i§ el segundo factor dentro de la integral 'es la
probabilidad cond1c1onal de que la intensidad exceda de (Yy) cuando
la magnltud es 1gual a M. -

LI .z.
T

Para Tajlmaroa en donde la 1nten51dad estd dada por 1a acelera016n
m&xima del terreno.

Ll

3 M
v(a)=J u.da pl(A>a | M]dHM

o

x
=

si tomamos en cuenta que A[M = LN (M), o, .1 Yyqueelln H(M) es
iguail a la ley de atenuacién o + bM

4

p[A > a I M) = ¢ [cx + bM = 1Ina jl‘dM

1 na

entonces

a
Ina

” : S

‘v (a)zjuj_lﬁ&‘¢{a+bn 1na}“,iM._

i
de la ley de atenuacién se tiene o= 0.7
Resolviendo la expresién anterior, se obtienen las tasas de
excedencia para aceleraciones considerando la incertidumbre. La
tabla 8 muestra los valores correspondientes; compéranda'en la
Gltima columna el caso determinista cuyos valores son'de:menor
magnitud gue cuando se considera 1la incertidumbrez En la fig.S,

se tienen graficadas las dos Gltimas columnas de ifa tablia s.

Lo que. hemos calculado hasta aqui corresponde a un terreno firme

t



i |
" . ! .

supuesto en Tajimaroa. : Para con51derar los efectos locales de
manera. aprox1mada en nuestro.. estudlo, -Se-puede - atectar la ley de— -
atenuac1on por un factor de. 10 para un suelo como el del Valle de .'
Mex1co;' lo anteridér esté : basado en funciones de" transferencia
th‘:énidasl de terreno firme ‘a blando en sismos recientes en la
ciudad de México. : v | -

T . -

T -



COEFICIENTE DE DISENO SISMICO:

. b . A4
N e TR . e
" . : s

T Do
s e -

!_Se con51dera Sptimo el coef1c1ente de disefio que conduce a la
‘minima suma de los dos slgulentes conceptos. costo 1nlclal de la‘
estructura - y’ esperanza del valor presente de las perdldas “por

danos ‘debidos a sismo.
Para evaluar estas cantidades se hacen las siguientes hipdtesis:

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

b) Cada estructura tiene un solo estado de falla. La
condicidn para que .esta se alcance se - expresa en
‘términos de la aceleracién espectral maxima del temblor
gque produce la falla. -

c} El1 costo de 1la estructura, C, puede =m0§ela:$e:'aoh la

L]

siguiente expresidn.

) C(ec) =Ct + Q ca

‘donde C1, Q, Yy « son constantes y ¢ es el coeficigntefsismigb_de
disefo. o '

d) La tasa de excedenc1a v (c), de la acelerac1on _ nﬁmero

de veces por unidad de tiempo en que esta acelerac1on es

excedida —— puede representarse con la expresién.

-r

v (¢) =k c
donde K y r toman valores diferentes en cada sitio.

S e AT s T



Puede demostrarse que bajo las hipdétesis anteriores, las pérdidas

-~ esperadas por- sismo cuando se disefa con el coéficiente c valen.

lP(c) = ;%— v(ci

donde 7 es la tasa de descuento usualmente fijada en 0105laﬁo, y A
es el costo de la falla si ocurriera hoy. En estas condiciones,

.-se requiere minimizar la suma

Cr = C(c) + P(¢c)

Cr =-C1 + Q c® + —%— v(c)

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

estructuras sin disefio sismico Ci.

Y

,d, cr_ . .9 Lo, A .. «B)
_ o1 1 + o c” o+ oI v(c) _ ‘
Cr _ o 2
E-{-—J.+pic +';’-—-V(C)
donde
5 =2
p1 C1
e
_ A
P, = T1

para este estudio se emplearon los siguientes valores (Vargas y

Jara 1989)

a = 1.2

¥ = 0.05"
P, = 2.4

p. = 20

10



entonces (B) se puede escrlblr como:

%g =1+ 2.4 ¢'% + 400 r{c)

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

fig. 6 se observa que la acelerac16n 6pt1ma es 1zcm/S .j

Ahora bien' todo el procedimiento se debe realizar para distintos

periodos y obtener el espectro &ptimo.
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Tabla 1. Cataloge sismico - Tabla 2 Catilogé 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 46 -
2.05 4.9 4.75- 4.9
3.47 5.6 7.11 4.6
5.74 5.4 7.72 5.4
7.52. 4.8 9.31 5.0
. 9.15 4.6 9.91 4.9
1 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 4
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 .4 .
30.74 5.2 34.23 5.4
33.40 4.7 34.93 5.9
34.87 4.9 36.02 5.0
36.73 4.7 37.99 4.9
37.98 4.9 40.05 4.5 |
40.06 6.0 40.76 6.4
40.49 4.8 43.49 5.3
©42.15 4.7 43.57 5.0 .
43.51 5.6 45.54 4.8
44 .57 4.7 47.39 4.7
45.15 5.0 47.61 5.2
46.44 4.6 49.71 4.5
47.80 4.6 50.05 4.6
48.18 4.8
51.03 4.5

n=41 ' n=39



" Tabla 3 Caféfogo sismico de la fuente 3 S

W

- 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.f 35.81 4.5
13.76 4.7 36.34 4.5
14.13 5.0 | -36.53 4.9 -
14.80 5.2 36.92 4.8
14.83 5.6 37.86 5.5
16.27 4.5 37.97 7.1
16.75 4.9 40.59 4.6
16.96 4.6 40.65 5.1
17.02 5.3 41.56 5.2
17.25 6.0 41.59 4.9
17.91 5.0 43.30 4.5
18.16 6.4 43.44 5.2
19.24 5.1 43.54 5.2
19.77 4.7 44.10 5.1
21.16 4.7 44.32 5.5
22.19 5.5 44.79 4.9
22.47 4.6 45.65 4.9
23.92 4,6 46.56 . 4.6
24.15 5.3 46 .80 4.5
24.15 4.8 46.97 4.8
24.62 5.5 47.03 4.7
25.19 4.6 48.05 4.6
25.46 4.8 49.02 5.2
25.51 5.0 49.41 4.7
25.72 4.7 49.45 5.1
26.10 4.6 | 49.99 4.6
26.41 4.5 50.48 4.6



Tabla 4. Parametros que'definen la sismicidad local’

[ fuente. | n T YR B
1 1 a1 50 | 0.82 | 1.71
2 39 | s0|o0.78 ] 1.65]

3 86 50 { 1.72 1.98




Tabla 5. Magnitudes y aceleraclones para las

fuentes 1, 2 y 3

Magnitud al az as
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 4.4 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 sitio de

l

Tajimaroa
[ a vita) | vz{a) val(a) vila)
r71‘.11 - 0.815364 I "0.549997 0.844251 2.209613r
1.35 0.580764 0.396316 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. 0039507 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 0.000568 0.000339 0.002877
38.74 0.000859 0. 000396 0.000021 - 0.001278
47.20 0.000354 0. 0000006 0. 000000 0.000354
57.51 | . 0.000000 0.000000 0.000000 - 0.000000
70.07 0.000000 0. 000000 0. 000000 0

.000C00

3




Tabla 7. Probabilidad de exceder a en 50,100 y 150_éﬁos*7

p(100)

vT(a) p(50)
1.11 2.209613 1.000000 1.000000 -1, 000000
1.35 1.545461 1.000000 1.000000 1. 000000
1.64 -1,083948 1, 000000 1.000000 1.000000
2.00 0.755369 1.000000 1.000000 1.00C000
2.44 0.526245 1.000000 1.000000 1.000000°
2.97 0.368236 .0.999999 1.000000 1.000000
3.62 0.257027 ' 0.999997 1.00C000 1. 208000
4.41 0.179490 0.999873 0.999599 ~1.000000
5.37 0.125317 0.99809%9 ‘0.999996 0.999999
6.55 . 0.087065 0.987135 | 0.999834 0.99%997
7.98 0.060433 0.951279 | 0.997626 0.999884
9.72 0.041765 0.876096 0.984647 0.998097
11.84 0.028649 G.761276 0.943011 0.986395
14.43 0.019407 0.621049 0.856396 0.945581
17.58 0.012922 0.475914 0.725334 0.856051
21.42 0.008356 0.341506 0.566385 0.714467
26.10 0.005140 0.226631 0.401901 0.537449 .
31.79 0.002877 0.133982 0.250013 0.350498
38.74 0.001278 0.061901 0.119970 0.174445 |
47,20 0.000150 0.007471 0.014888 0.022248
57.51 0.000000 0.000000 0. 000000 0. 000000
70.07 0. 000000 0.000000 0 0

. 000000

'5p(150)

. 000000




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

a vr{a) p(50) p(100) p(150)
1.11 2.209613 1.000000 1. 000000 1.000000
1.35 1.545461 1.000000 1. 000000 1.000000
1.64 1.083948 1.000000 . 1.000000 1.000000
2.00 0.755369 1.000000 1,000000 1.000000
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

r6.55 0.087065 0.987135 - 0.999834 0.999997
7.98 0.060433 ' 0.951279 - ‘0.997626 0.999884
9.72 0.041765 0.876096 0.984647 0.998097

11.84 0.028649 0.761276 0.943011 0.986395

14.43 0.019407 0.621049 0.856396 - 0.945581

17.58 0.012922 0.475914 0.725334 0.856051

21.42 0.008356 0.3415086 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

.07 0 0. 000000 0 0

. 000000

.000000 °

.+ 000000
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Tabla 8. Comparacién de tasas de excedencias. con31derando
la incertidumbre y el caso determinista.

a vii(a) I vi2(a) viz(a) vit(a) vr(a}
1.11 0.696204 | 0.574604) 1.089942; 2.360750; 2.209613
. 1.35 0.606273 | 0.486629| 0.883209| 1.976112| 1.545461
1.64 0.512822 | 0.400622| 0.692836] 1.606281] 1.083948
2,.00° 0.419202 | 0.319267| 0.524137| 1.262607| 0,755369
2.44 0.332356 | 0.247788| 0.384897| 0.965043| 0.526245
- 2.97 0.257263 | 0.188664% 0.276928) 0.722856] 0,368236
3.62 0.194203 0.140809| 0.194797| 0.529810| 0.257027
4.41 0.143933 0.103683] 0,135046| 0.382662 0;17Q490
5.37. 0,105139 | 0.075589( 0.092578| 0.273307| 0.125317
6.55. 0.075720 0.054518; 0.062730} 0.192970| 0.087065
7.98 0.054170 | 0.03%161| 0.042325| 0.135657| 0.060433
9,72 0.038527 | 0.028001| 0.028290| 0.094819| 0.041765
11.84 0.027259 0.019882| 0.018919] 0.066060| 0.028649
14.43 0.019132 0.014058| 0.012549] 0.045740| 0.019407
17.58 "0.013401 0.009869| 0.008311| 0.031582| G.012922
21.42. 0.009314 0.006876| 0.0054421 0.021634) 0.0083%6
26.10 0.006432 | 0.004728| 0.003538| 0.014698| 0.00514C
31.79 0.00438% | 0.003210| 0.002261| 0.009860| 0.002877
38.74 0.002954 0.002132| 0.001422| 0.006509| 0.001278
47.20 0.001950 | 0.001386| 0.000871| 0.004207( 0.000350
57.51 0.001260 [ 0.000873| 0.000519| 0.002653{ 0.000000
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Tabla 9. Valores de costo total/inicial .

a _ vit(a) Cr/Ct .
1.11. 2.36075 ' 948,0201
1.35 1.976112 794.8853
'1.64 1.606281 647.8578
2.00 1.262607 511.5565
2.44 0.965043 394.0169
2.97 0.722856 299.0041
3.62 ©0.52981 224.1613
4.41 0.382662 168. 3057
5.37 - 0.27330 128.3605
6.55 0.19297 101. 0809
7.98 0.13565 84.27728
9.72 0.094819 75.69059
11.84 0.06606 74.00763
14.43 0.04574 78.3611
17.58 0.031582 ). 88. 49007 -

21.42 0.021634 104.538

26.1 0.01469 127.1555
31.79 0.00986 157.3352
38.74 0.00650 196.8017
47.2 0.004207 247.5563
57.51 0.002653 312.4481
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ESPECTROS DE RESPUESTA Y DE DISENO

L]
Sonfa E Rulz

I. INTRODUCCION

La manera mas usual de definir el.movimiento del terreno en un
sitio con' fines 'de diseno sismico es mediante un ESPECTRO  DE
DISENO. La forma de este se puede predecir estadisfidamente si se
cuenta con suficientes datos de instrumentos, . sin embargo en
géneral esto no sucede asi por lo qQue no es poSible realizar una
prediccion estadistica sdlamente con ESPECTROS DE RESPUESTA
calculados a partir de registros locales. de temblorés. Debido a
esto dicha prediccion debe de hacerse a partir del-cbnocimiento‘de
las caracteristicas de los temblores que puedan afectar el lugar,
y de la probablidad de que ocurran. De lo anterior 'se deduce gque
un ESPECTRO DE DISENO implica una formulacién probabilista ya gque
interviene un gran numero de va_-iables aleatoriaé,'cnﬁd ragny¥tud
y " localizacién’ dé los sismos, mecanismo de movimiento en la
fuente, propagacién de las ondas, naturaleza dél terreno local,
etc; mientras gue un ESPECTRO DE RESPUESTA se obtiene en forma
determinista a partir del movimiento registrado..- .

' En las siguientes secciones se tratan ambos espectros.

N
* Inv. Ti.t,uiar, Instttuto de Ingcnleria, UNAH,
Apdo Postal 70-472, 04510 HKexico, D. F.

~



1T ESPECTROS DE RESPUESTA
1. Bampontamienta eldstica lineal
El espectro de respuesta elastica es el valor absolute maximo de la

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

amortiguamiento, en funcidén de 1la frecuencia natural W del

sistema. ©La respuesta de un sistema elastico lineal anmalmeﬁte
se refiere a: desplazamiento relativo, velocidad relativa a la
base y aceleracidén absoluta (S, S,/ S respectivamente). La

' a, . .

expresion para obtener S a partir de la historia de aceleracion
. Y

x(t), para un amortiguamiento £ dado, y una frecuencia w , €S

g =
v

(1)

max

t
£ : :
Jx(r)e—gwn“-r)[ cos W, (t-T) - ———— sen uh(t-t)]dt
. 2 - . -
1 - £

o



Cuando el amortiguamiento es suficientemente péqueﬁo, tal que

/1 - 52 =x1, los términos de igual Qrdeni qﬁe‘ £ Y. mayofes.

pueden despreciarse, y el término del coseno pﬁede reemplazarse

por seno. En este caso se encuentran las siguientes relaciones

entre Sd, S, ¥ Sa | | L
S SV nsv . (2)
d=—=

W 21
d
(3)
S =w s =2"g
a d v T v *

~ donde:T representa el periodo natural del sistema. ,

Fa i

L
En la practica de la ingenieria sismica estas expresiones son

generalmente utilizadas para calcular espectros de pseudo-desplaza-
mientos relativos (PS) y pseudoaceleraciones absdlutas‘(PS;) de la

siguiente manera ' -ggffh‘u
. ..Sv"“
PSd = 5 (4)
n
PS = w S - C(5)
h! a n '

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

calculan los pseudoespectros PS y Psa.



.

ﬁn la ref 1 se presentan los valores de amortiguaﬁiéhto;s,dsados

-en- la practica.- : - e s < A

El espectro correspondiente a. amortiguamiento. nﬁlbf?pfééenta
oscilaciones abruptas, o que indica que la fespﬁésté es muy
sensible. a cambios pequenos del péfiodo. A'medida.qué ahmenta el
amortiguamiento en el sistema, se reducen las respuesﬁas maximas y
la sensibilidad al cambio de periodc es mucho meno;. ' .

L2

Es comun representar en graficas tetralogaritmicas los espectros
de velocidad, desplazamiento y aceleracion para varias fraéciohes
de amortiguamiento critico en funcién de la frecuencia natural, de
manera que se lean las tres respuestas directémenté a partir de
una sola grafica

72. Gampondamienta na &ineal

Cuando el cohportamiento del sistema es no ii@eal también se
pueden representar los espectros en:un.trazo tetralogaritmico; sin
eﬁbargo en este caso los valores -absolutos méximOS“quersé grafiCan
son tales que corresponden: a un -indicador ‘de. daﬁo-iéismico
especificado; es decir, todos los puntos de un espectro asociado a
un‘amortiduamiento 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 descriﬁén es?éctros‘

inelasticos no lineales asociados a cierta demanda de ductilidad

del sistema de un grado de libertad. o 3

#

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
€l desplazamiento relativo maximo .§ Y el de fluencia ay. Este
ultimo lo define, en un modelo bilineal, la interseccion ‘de 1la

rigidez inicial y la fuerza de fluencia Fy“";“



max

= T3 , . . (6)

l.os espectros no lineales ineléasticos, correspondientés a un mismo
sismo, tienen <caracteristicas distintas segun. el tipo' de
comportamient5 estructural que se trate. ‘'Esto Se debe a.gue la
respuesta hlsteretlca en cada caso d151pa la energla con forma .y
magnltud distintas dependiendo de las relac1ones carga deformac1on
en cuestidn. Dicha:. respuesta- implica. c¢ierte ‘nivel. de -dano ‘que
'puede afectar la capécidad 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 paso en el tiempo. En la fig 1 se presenta un diagrama de
blogues relativo.al calculo de los espectros inelasticos. Estos
también se pueden estimar en forma apfoximadé, reduciendo mediante
reglas simples el respectivo espectro lineal elastico.

3. Respuestas eldostica y elastapldsticas

Para acelerogramas con banda ancha registados cerca del epifoco,
la relacidén entre la respuesta maxima de’un sistema elastico y la

de un sistema con comportamiento elastoplastlco es. aprox1madamente
de la siguiente forma (ref f) '

l
a) Cuando el periodo del sistema se encuentra dentro del intervalo
de velocidad constante, el desplazamiento maximo inelastico’ es
aproximadamente constante e igual al desplazamiento ‘maximo

elastico 8_ (fig 2a). Esto no ocurre para niveles de fluencia

extremadamente bajos, en donde el desplazaﬁiehto se l1lncrementa
grandemente. A partir de lo anterior se llega a



(7)

en donde F y a son 1la fuerza y aceleracién del sistema cuando
L - .
este se considera elastico; Fy Yy a representan --la -fuerza Yy

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

b) Si el periodo. del sistema es muy corto,.rde modo "gue la
-réspuesta -se encuentre dentro del intervalo de ~aceleracion
constante, el desplazamiento maximo inelastico es tal ‘que 1la
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;”e1 drea AOCE es igual a la comprendida entre 1os'puntos
OBDM. En esta figura la linea punteada CD’ representa los puntos
del verdadero desplazamiento maximo inelastico y la linea 1llena
CD une los puntos de liguales energias de 'le sistemas
elastdplastico y elastico. A partir de esto ' '

172 o .
= (20 - 1) (8)

*!1|0'11

L

—

Las ecs 7 y 8 constituyen las reglas de réduccién_dé espectros

elasticos para calcular espectros elastoplasticos. Estas reglas
son validag para movimientos de banda ancha de registros en
terrenc 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, segun se explica
enseguida. '

A

Rosas, et al (1989, ref 2), Ruiz y Diaz (1991,_ref 3) analizarqn
las relaciones entre espectros elastoplasticos de aceleracion y
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 muéstra en la fig 3.

. . b .
Esta correspondiente a registros en terreno blando con periodo



dominante de 2s. El tipo de curva d% regresion que se ajustd en
dichos estudios es : - . : - . '

\

F _ .

Y - _ 1 -AT o o _-BT cu+l

F, (1 - I ) e -De T n (9) .
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 1la felaéién 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 se
estan tratando de derivar en el Instituto de Ingenieria,
UNAM reglas generales para construir espectros ineldsticos a
partir de elasticos en donde se tome en cuenta el ancho de banda
de la densidad espectral ‘del movimiento (ref 4}. |



III. ESPECTROS DE DISERO

Un espectro de diseio implica una formulacién probabilista. Este
espectro debe cubrir las caracteristicas de los posibles
movimientos del terreno en un sitio especificado o una regién con
caracteristicas geoldgicas similares entre si. Tales mcvimiéntos
pueden, por ejemplo deberse a fuentes cercanas y lejana al Slth,
con caractéristicas sismogeénicas diversas, etc. '

En la construccion de un espectro de disefio se deben tener en

cuenta principalmente las caracteristicas de las fuentes sismicas,

'

las relaciones entre estas y el movimiento del terréns, vy :la

influencia de las condiciones locales del suelo.

Generalmente se asocian para un sitio dado, varios espectros

elasticos de diseno, cada uno para diferentes periodos de

recurrencia. La eleccidén del periodo de recurreacia, con fines.de
disefo. sismico, debe basarse en criterios de opt1mac1on sobre

el riesgo aceptado y los costos de 1las construcciones.

=



1.Reduccidn de eapectnoon eldaticas pon campaﬁam%auq no
o . ) ‘ :

Cuando actuya un sismo intenso sobre las estrucfuras estas pueden

desarrollar un comportamiento no lineal o lineal, segun se prevea

en el disefic. En nuestro medio, como en muchos,  es usual dlsenar

edificios de manera que presenten un comportamiento mas alla del

de fluencia. Los metodos de analisis comunmente empleados se basan
en 51stemas lineales excitados por movimientos correspondlentes a

espectros elasticos reducidos .para tomar en cuenta el

cdmportamiento no lineal. Es comun calcular los espectros

reducidos asociados a un nivel de excitacidén de forma tal que el

sistema tenga cierta demanda de ductilidad pu.

Newmark y Hall (ref §5) propusieron reglas de reduccién de
espectros. lineales basados en las ecs 7 y 8, aplicables a
registros de banda ancha, como el de El Centro, Calif. de 1940.
En varios reglamentos de disefio sismico se utlizan dichas 1eyes de
reduccidén de espectro, incluygndo-el Reglamenfq de Construcciones

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

El RCDF-87 especifica tres espectros eléasticos, para 5% . de
amortiguamiento critico, que dependen del tipo de terreno (zonas I,
ITI y III). Dichos espectros cubren los p051bles tlpOS de sismos
que pueden afectar al Valle de México. Estos son (ref 8 ): a)
temblores locales; b) de profundidad intermedia; c) de subduccidn,
y d) del resto de .la Placa Continental{ La’ envolventé de los
espectros asociados a estos tipos de temblores con cierta
probabilidad de ocurrencia, es tal que la banda de frecuencias
resulta moderadamente ancha. Cﬁando ademas se introducen las
incertidumbes asociadas a: condiciones locales del terreno

(topografia, heterogeneidad, anisotropia, escaces 'de datos sobre

10



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. o B

Los espectfos reducidos por demanda de ductilidad se emplean tanto
en el analisis modal espectral de estructuras como en el de
fuerzas laterales equivalentes. En el primero 1las fuerzas
actuantes se determinan con base en los modos 'de vibracién gque
intervienen en el analisis estrucﬁural,.mientras que €n et sééundo
dichas fuerzas se calculan a. partir del modo natural de la
estructura. ' '

11
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Iv CALCULO DE ESPECTROS DE DISENO A PARTIR DE FUNCIONES DE
DENSIDAD ESPECTRAL ‘

En esta seccidn 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 informacién se desea definir el
correspondiente espectro de diseﬁo. Los criterios para lograr esto
son los siguientes: o

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

tiene con la funcién de densidad espectral de la respuesta de
un sistema de un grado de libertad {1gdl). Se analizan las
probabilidades de excedencia de valores espectrales y se
determinan espectros de respuesta con probabilidades ‘de
excedencia prefijados. Este criterio wutiliza 1los primeros
momentos de la funcién ce densidad espectral y ia duracidn de
fase intensa del movimiento. Con ellos se puede encontrar en
forma aproximada la esperanza de la respuesta maxima y estimar

espectros de diseno. Este criterioc se explica mas adelante.

B) Simulacidén de Movimiento Sismicos. A partir 'de un numero

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

espectro asociado a cierta probabilidad de excedencia.

12



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

1. Analicis probabiliata en fa’ fnecuencia

En este caso la excitacion 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 gue el area bajo la

: oz : : 2 s .
funcidn G(w) es igual a la wvarianza ¢ . La slgulente
relacidén es basica en  la teoria de vibraciones aleatorias

estacionarias de sistemas lineales (Crandall y Mark, 1963; vef 9)

‘‘‘‘ J G (w) = G(w) |H(w)|® ~ (10)
en donde Gu(w) es la f d e resultante y |H{w)| es la funcién de
amplificacidn o de t;asferencia que representa la anplitud 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 excitacidén y la respuesta son la -aceleraciodn y el
desplazamiento respectivamente, la funcién de amplificacion al
cuadrado es

= | (11)

»

donde W repreéenta la frecuencia natural del sistema y £ el
amortiguamiento. La varianza de la respuesfa cz es igual al area
bajo la curva G (w) . La desviacién estandar de - la
pseudoaceleracion de la respuesta es g = uﬁau.

n

13




. . W .
2 4 2 a 2, - o Lo
Coime ol =wi e [ M@ P+ [ " cwiae gz v
. ' o} 4]

- 6
L G(w )1/ (4€)4+ J,? G (w)dw
o .

- . - &
A
L3

La importancia relativa del "sequndo término de la "derecha trece
para frecuencias naturales grandes (ver fig 4). | ,
La desviacion estandar de la pseudo-aceleracion, d;, es iquél a:la
de la aceleracidn del terreno, o, cuando W= =, y O .es igual a la
desviacidén del desplazamiento del terreno cuando W= 0. Para
sistemas ligeramente amortiguados, c¢on frecuencias naturales
intermediag, predomina el primer término.

s

2 . 2 .
. crece desde cero a un valor o (s) al final de.
] a

7

La varianza o
la duracidn s del temblor. Dicha varianza esta dada por

. T W -28w s w _- .
0l (s) = Glw) —F (l-e Yy 4 J G (w)dw - (13)
. 8]

La esperanza del desplazamiento maximo f}'max gue define el punto
del espectro de respuesta medio, es proporcional a la desviacidn
estandar ou(s) ; es decir

I Z s

=T G (s) ' - (14)
max,s,pP, S’P u

»

donde rs’;':se conoce -como el factor pico. Los subindices s ¥ p‘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 variacidén de

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

evaluar r -
. : 5,P

equivale. al de evaluar la probabilidad de que la
respuesta del sistema sea mayor a cierto limite a durante el
intervalo de tiempo (0,s). Una expresidén aproximada, la cual

supone que la respuesta estacionaria cruza la barrera a siguiendo
14 o



un proceso de Polsson, es

r ; = [2 1n (2n [1 - exp (=5, v m 1n 2n) ] } 1% ) - (15)

-

donde

Q_ s/(2n)
R o TN Y
lSe - (SU)I.Z

Q- — ‘(.\ /AO )1/2

u 2,u U

. a2 1/2
Su . (1 Ai,‘u / AO.uAZ,u)

e
A = J L' G (w)dw:

l,u
o]

Una expresidén simplificada de la anterior es la siguiente:

. r = (2 1ln MY+ 32 In )7 | (16)
L SR : ¥

en donde

S A2

N =2 oal
n
0,u B
7 = 0.577... (constahte de Euler)

Esta expresion implica un valor p ~ 0.368 de manera que (-1In

p)~1=1, vy n = Qs/(2n) representa el numero promedio de cruces de
ua L
la respuesta por el eje del tiempo.

15



La ,expresién  simplificada (ec ) se ha | calibrade con
fabelerogramas'obteniddS'en'1a‘ciudad~§e“México.(Ordaz-y Reinoso,
‘1987 ref 10). - Para los casos analizados 1a comparacién de ‘este

criterio y uno "exacto" paso a pasd da lugar a errores relativos.::

[ IR
L

medios del orden de 6-% y a desviaciones estandar de dichos

errores de’ 18%. . . . -

I3
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EVALUACION DE LA RESPUESTA SISMICA
DE DEPOSITOS DE SUELO BLANDO
MEDIANTE LA SUPERPOSICION DE HACES GAUSSIANOS

DAVID A. ALVAREZ, JOSE LUIS RODRIGUEZ

: Y
FRANCISCO J. SANCHEZ-SESMA

Instituto de Ingenieria, Universidad Nacional Auténoma de México
Ciudad Universitaria, A.P. 70-472, Coyoacan 04510, México, D.F., México o

RESUMEN )

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

. sobre un semiespacio elastico ante la incidencia de ondas de corte SH planas. El
problema estd gobernado por la ecuacidn escalar de onda, la cual se resuelve usando
- . +

haces Gaussianos. Estos sc obtienen con base en una aproximacidn parabdlica de
la ecuacién de onda en coordenadas locales construidas a lo largo de rayos (lineas
perpendiculares a los frentes de onda). La técnica consiste en la descomposicién del
campo de onda incidente en un sistema de haces Gaussianos. Cada uno de cllos da
lugar a haces refractados y reflejados. Los primeros se propagan geométricamente
en el depdsito considerando los correspondientes coeficientes de reflexion. 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 cilculos se realizan en el dominio de la
frecuencia y la respuesta temporal se obtiene mediante la transformada rapida de
Fourier. Para calibrar ¢l método se comparan resultados con los obtenidos mediante
otros procedimientos. Se discuten los alcances y limitaciones del método.

A

ABSTRACT: SEISMIC RESPONSE EVALUATION
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 SII 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 cqimtion
inn local coordinates which arc 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. Fach 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 sxgmﬁcant
contributions of éach beam. The computations are carried out in the ,frcqlum_lcy
domain’ and the time response is obtained using the Fast Fourier Transform. In
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~order to ca.hbrate the method the results are compared with those obtd.med with
other procedures. The scope and limitations of the method are disscused.

INTRODUCCION:

Los sismos intensos en poblaciones asentadas sobre depésitos de suelo blando g
han provocado graves pérdidas humanas y econémicas. Por ello es importante |
comprender el fendmeno de propagacion de ondas sismicas en este tipo de
configuraciones geolégicas. Diversos estudios muestran una clara ccrrelacién
entre la distribucién de dafios y las condiciones locales.! Durante los sismos de
Septicmbre 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 100km el movimiento pasé practicamente
“ inadvertido. , P
La amplificacién dindmica del movimiento se debe principalmente al atra-
pamiento y enfocamiento de la energia sismica incidente. Estos fendmenos son
generados principalmente por el contraste de impedancias entre los medios y
por la geometria de la estructura geolégica. La generacién 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 estratigraffa y geologia locales en las carac-
teristicas del movimiento del terreno.®>~® Para configuraciones arbitrarias las
soluciones numéricas perrmten a través de estudios paramétricos, obtener una
estimacion de la respuesta sismica en el sitio sin simplificar demasiado la es-
tructura local o el campo de onda incidente. Sin embargo, la mayor parte de
estas técnicas (elementos finitos, diferencias finitas o ecuaciones integrales) de
manda considerables recursos de cémputo a medida que Ja frecuencia aumenta.
Si bien es cierto que la flexibihdad y versatilidad de estos métocos se incremen-
tan con el desarrollo de los sistemas de computo, también es descable contar
con métodos aproximados suficientemente rapidos que permitan calculos para
altas frecuencias. Tal es ¢l 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 propagacién con el minimo tiempo.
En medios homogéneos se trata de lineas rectas. En problemas.de propagacion
de ondas en configuraciones irregulares ¢l 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 calisticas o las zonas de transicién entre rayos y sombra geométrice
- pues se desprecia la difraccién. Ademds, generalmente los mcLodos de rayos
. tradicionales requieren un trazado de rayos emisor-receptor.®7 i ..
‘Recientemente se ha desarrollado una técnica de superposicién 'de hacas'

(Gaussianos que ¢ ellmma muchas de las desventajas de la teoria de rayos tradicio- 7

nal. >~ En la solucién se cornbma el método asintético de rayos con una

oo . - o
i
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" - aproximacién para.bohca. de la ecuacién de onda.“ Los ca.lculos con esta técnica

' son satisfactorios, aun en la vecindad de caiisticas. Ello se debe ai efecto de -

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

ximadamente el comportamiento sismico de diversas estructuras geolégicas. .

Aqui presentamos una aplicacidén 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
ecuacién de onda. Para ello se construye el diagrama de rayos que indica la
propagacidn de las ondas sismicas. A diferencia de otros métodos de rayos no
se requiere el trazado emisor-receptor y su costo es compara.ble Debido a los

efectos mtrmsecos de"suavidad y de disipacidn de energia, puede decirse que.

se considera en pa.rte la difraccién, en especial para geometrias suaves.
"!{ Para obtener una representacién confiable del movimiento, se requiere de
‘una adecuada densidad de rayos. La superposicion de las contr1buc1ones rele-
vantes de los haces Gaussianos proporcionard una descripcién de los desplaza-
mientos para el sitio de interés. :
Considérese una configuracion bidimensional e mc1dem:1a. de ondas de corte
polarizadas horizontalmente (SH). En estas condiciones, la ecuacién reducida
de onda, que gobierna el movimiento arménico en medios elastico-lineales,
homogéneos e is6tropos, en coordenadas centradas (s,r), se puede escribir
como

v v
55 T o
donde k=w/f es el numero de onda, w la frecuencia circular y 8 es la velocidad
de propagacién delas ondas SH. Si se acepta que la direccién preferencial de
. propagacion coincide con el eje s, el campo antiplano de desplazamientos,
v(s,r,w), se expresa como

(s, w) = fsrw)eH k) o (2)

Por otra parte, si la.variacién 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 expresién

o1 +2i kaz—f = | (3)
dar? Jds? _ ' _

‘Esta ecuacién parabélica se puede resolver en términos de polinomios de
Hermite.!! La solucién més simple, correspondiente al polinomio de orden cero,
se denomma aqui haz Gaussiano bésico y se representa por

. o . 2
;- T xp{ik.ﬂ‘--- -

\/ e ) Li b !'—(.1/.‘4".)]}“ (1)

+ k=0 ).
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" donde s,=1kL3, es la distancia critica, Las es el semiancho inicial del haz en
s=0, y C ¢s una constante. En cstg estudio se adoplo ¢l criterio de que Ly -
fuese determinado por la separacidn entre rayos. Por otra parte, Nowack y
Aki' definen Ly inversamente proporcional a v/w y en consecuencia aceptan -
traslapes significativos de los haces (particularmente en frecuencias bajas). La
eleccién de Ljps es de suma importancia, en especial en ¢l imite inferior de
frecuencias. En la Figura 1 se muestra la variacién del haz Gaussiano en-am-
plitud y ancho para-distintos valores de s/s,. Estas definiciones se basan en
‘la nomeclatura utilizada por Cerveny.? Puede decirse que para s<s. la propa- .
gacién corresponde a la de una onda plana, y para s>s, se tiene aproximada-~ ¢
mente propagacién cilindrica. Es claro que en la primera de estas regicnes las
hipétesis son mas fidedignas. De hecho, la extensién de esta zona crecc con la
Arecuencia. Sin embargo, si sc emplea un mayor nimero de rayos la distancia
critica se reduce, yYa que Lys disminuye.

S/5,

-2.0 -1.0 .0 1.0 2.0
r/Ly

Figura 1. Amplitud de un haz Gaussiano basico.

El nombre de esta técnica se debe a que la amplitud: del haz sc reduce
exponencialmente con el cuadrado de la distancia desde ¢l centro del rayo,
generando la forma de la distribucidn de Gauss. La superposicién <z 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
representacion confiable de la onda plana. En la formulacién que aqui se pre-
senta se partc de la representacion exacta de una onda plana en términos de la
suma de haces Gaussianos. Se acepta que esta es vilida para representar las
ondas emitidas por refraccidn dentro del depésito. La condicién inicial es en-
tonces la dada por la onda incidente y el respectivo coeficiente de transmision.
Este ultimo se calcula bajo la hipotesis de onda localmente plana. '

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

ro)= [Cr@se -6 )
donde 4(-) es la delta de Dirac que puede representarse mediantd

§(r—€) = lim e el =0)/LnT" | (6)

Lu=0 /7Ly

A
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precisamente con la dlstnbuuon Gaussiana mostrada en la ecuacién (6) 0%
posible, -considerando las ecuaciones (4) a {(6), oblener una expresién apro-
ximada del campo de desplazamientos v, a partir de sus valores iniciales en la |
linea s=0 mediante

or) = A S u(0,iAEw) (s, — jAEW) - (T)

! j=—oc0

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

A partir de la ecuacién:(7) es posible obtener una expresién aproximada
de los desplazamientos. ernitidos dentro del deposito por la incidencia desde el
semiespacio. Por supuesto, en tal expresion los haces deben afectarse por los
correspondientes coeficientes de transmision y reflexién. Con base en ésto, se
pucde escribir que

kS

Nk " REF+1

v(z,y,w ZA{ Y (ﬂi;, Ak) g(s,r,w) (8)

=1

donde NR es el nimero de rayos, REF és el nimero de reflexiones (para cada
rayo), A; es el coeficiente de transmision, A, (k=2,3,...) son los coeficientes
de reflexion y v; es la fase en el punto de contacto de cada uno de los rayos
incidentes con la frontera del deposito. En la ecuacion (8) implicitamente sc
acepta que las coordenadas (s,r) son funciones diferentes de (z, z) para cada
scgmento del haz. .
Una vez obtenido el campo de desplazamientos en el dominio de la fre-
cuencia, la respuesta temporal se calcula empleando la transformada rapida

de Fourier (FFT).

EJEMPLOS

Un depdsito que ha recibido una amplia atencidnen la literatura especializada
corresponde a un estralo de espesor variable en forma coscnoidal. El anchio es
de 50km con profundidades minima y maxima de 1 y 6 km respectivamente,
como se muestra en la Figura 2. Las velocidades de las ondas de corte (SH)
para el dcpdsito y el semiespacio son f=700m/s y §,=3500 m/s, respectiva-
mente. Las densidades de los medios respectivamente son p=2000kg/m?
pr=3300kg/m?>. La respuesta sismica de este depdsito se ha obtenido con di-
versos métodos: el del nimero de onda discreto, el de dptica geométrica, el
de elementos finitos y el de haces ‘Gaussianos. La comprensién del compor-
tamicnto de una sefal elemental permite establecer un primer juicio cualitativo
del movimiento sismico de un depésito. Por ello se empled como sefial transi-
toria el pulso de Ricker cuya representacion es ‘
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2

=
7(t —t,)
=

(9)

En la Figura 2 se muestran los calculos para un pulso con parametros t,=20's y
t,=17.14 5. Los sismogramas calculados por Nowack y Aki'! se identifican por

- GB y los generados en este trabajo por HG. Las diferencias que se aprecian

entre estas dos técnicas se deben a los criterios de seleccién del pardmetro

LM 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.

LI = Ve el

- e a
20 e e e L

Figura 2. Sismogramas sintéticos cilculados con diferentes métodos: NOD-
numero de onda discreto, OG-optica geométrica, GB-haces Gaussianos y HG-
haces Gaussianos obtenidos en este trabajo. Las propiedades del depdsito son
A=1700m/s, p=2000kg/m?, y en la base son §,=3500m/s y p,=3300kg/m?>.
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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 Ljs, del numero
de rayos y de la suavidad de la interfaz. En el ejemplo, este limite inferior
se situa aproximadamente en 0.3Hz. Sin embargo, para estudiar bajas fre-
cuencias existen métodos mas apropiados (por ejemplo, métodos de elementos
~de frontera) y es posible combinarlos con la suma de haces Gaussianos'” para
aprovechar lo mejor de cada técnica en sus rangos de maxima eﬁmencsa

En la Flgura. 4 se presentan resultados de la respuesta temporal obtenidos
con dos métodos de cdlculo para un depdsito aluvial irregular, con propiedades
B£=1000 m/s B,=2500m/s, p=1800kg/m® y p,=2200kg/m®. - Con fines de
compa.ra(:lon, 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 va,lle 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 v en la parte
' mas profunda de 2km. Los detectores estan 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 cs 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 1km hacia las orillas y 0.5 km en la parte central.
Los correspondientes sismogramas sintélicos en la superficie del depésito se
muestran en la misma Figura 5 para la excitacién de un pulso de Ricker con
t,=10s y t,=1s, e incidencias de 0° y 30°. En esta Iigura se pucde 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 depdsito y con las reflexiones unidimensionales.

Entla Figura 6 se muestra un depésito que presenta un cambio lineal en su.
espesor, y resultados sintéticos, calculados para incidencias de 0° y 30°, y un
pulso con los mismos parametros del usado en la Figura 5. En los resultados
sintéticos, se observa un comportamiento predominantemente de cuna, dado
por la con(,cntra.mon 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 det depésito.
En las posiciones cercanas al vértice mas bajo del depdsito, puede apreciarse,
aunque muy débil, la difraccién alli generada, lo que conduce a establecer que
no obstante el cardcter de alta frecuencia de la técnica, permite representar la
difraccién de manera aproximada en algunos casos.

Para considerar el efecto de la atenuacién se modificé la expresién del
nimero de onda, sustituyendo w/f por w/B(1+i/2@Q), donde Q es el factor
de calidad que se supuso constante e independiente de la frecuencia. Es usual
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decir que esta forma de incluir la atenuacién es equivalente a empléar amor-
tiguamiento histerético. Para mostrar estos efectos se presentan, en la Figura
7, los sismogramas sintéticos ca.lcula.dos en el deposito trapecial de la Figura
5 para las estaciones z=1.6, 3.3 y 5km. Se emplea,ron factores de calidad
@=20, 50, 100 y sin amortiguamiento. Nétese que para @=201a dura.c1on del
movimiento no es mayor de 25s.

NUMERO DE ONDA DISCRETO © 7. HACES GAUSSIANOS

Detectores
Deteciores

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

’
,E

Figura 4. Comparacién de'la respuesta sismica del depdsito que se iius-

tra entre un método de! nimero de onda discreto (DWN) y el de super--

posicién de haces Gaussianos. f=1000m/s, p=1800kg/m?, £,=2500m/s y
pr=2000 kg/m3. -

Finalmente, se presenta la respuesta sismica de un depdsito ante-una sefial
de tiempo compleja. El modelo en estudio corresponde al depésito trape-
cial descrito en los resultados de la Figura 3. En la Figura 8 se rhuestra el
acelerograma empleado como senal incidente registrado en Tacubaya, Ciudad
de México el 8 de febrero de 1988. Ademds se muestra la respuesta unidi-
mensional y la respuesta bidimensicnal, en el centro del depdsito, calculada
con un método de ecuaciones integrales de frontera (BEM),'® y la, obtenida
con el método de superposicién de haces Gaussianos, usando 50 rayos y 20
reflexiones. En esta Figura pueden apreciarse las diferencias de amplitud al

comparar el acelerograma registrado con la respuesta-unidimensional. Sin em-
" bargo, esta diferencia resulta mas significativa al compararlo con los modelos
" bidimensionales. Como es de esperarse, las contribuciones de las ondas super-

1
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ficiales generadas en los vértices del deposito son las causantes de cstas grandes
diferencias. Obsérvese la gran semejanza cntre las respuestas de-los métodos
en dos dimensiones, - ! :

RESPUESTA TEMPORAL (incidencic 0 grados)

Paosicidn de deteclores

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

RESPUESTA TEMPORAL (incidencia 30 grados)

Posicidn de detectores

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

AT eaa
»,f.w.%. Xy
WAL

Figura 5. Sisniogramas sintéticos para incidencias de 0° y 30° en un depésito
trapecial con profiindidad variable. Las propiedades empleadas son f=500 m/s,
B,=2500m/s y p=p,. :

CONCLUSIONES

Se presenté un método de superposicion de haces Gaussianos para estudiar la
propagacion de ondas sismicas en-depdsitos de suelo blando irregulares. Esta
técnica permite evitar las dificultades principales dé los métodos tradicionales
de rayos. Las regiones de singularidad no son muy significativas y no se requiere

(o
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un trazado de rayos emusor-receptor. Los resultados son confiables en zlta

~ frecuencia para geometrias suaves. Ademds, los tiempos y recursos de cémputo

con esta técnica son notablemente inferiores a los requeridos pdr métodos de
frontera. "

RESPUESTA TEMPORAL (incidencia 0 grodoes)

‘Posicién de detectores

. O 5 1G 15 20 25 3q 35 4
Tiempo (seg)

RESPUESTA TEMPORAL (incidencia 30 grodos)

7
A

0
%
"y

£

Posicidn de detectores
%
.
f(,,,;”

2
s

10 15 20 25 30 33 40

‘ 4'2%‘4’1'“1.713.’14'1'@??‘3.

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

En la aplicacién de este tipo de modelado es dtil conocer las hipétesis
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 el angulo de emisién 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

e

r
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(s &) la aproximacién puede ser deficiente debido a que la dlfra.ccxon domma
la respuesta y no se incluye explicitamente en este procedlrmento

RESPUESTA PARA DIFERENTES AMORTIGUAMIENTOS

Sin nmnr!ig;m)_nienh
_______ G=100

Amplitud

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

I\T}gura 7. Efecto del amortiguamiento en 3 estaciones sobre la superﬁc1e del
depésito de la Figura 5, z=1.6,3.3 y 5km.

RESPUESTA SISMICA A UN ACELEROGRAMA

Respueste con haces gaussionos’

Respuesta bidimensional (EM)

A L e o Respuesta unidimensional
A :

_W_MMM%MWMM

Acelerograma Tacubaya (N5 880,02.04) i

0.5a/y

i A L 1 | ] |

0 20 40 60 80 100 120 140 160
Tiempo {seg)

‘ Figura 8. Comparacién de la respuesta obtenida en el depééito de la Figﬁra :
3 para un acelerograma registrado en Tacubaya, Ciudad de México (terreno
firme) durante el sismo del 8 de Febrero de 1988. Se muestra la respuesta
unidimensional para un estrato de 1 km de espesor y la respuesta bidimensional

del depésito émpleando un método de ecuaciones integrales ( BEM) y la técnica
. de haces Gaussianos. (@=50.)

AL



Evaiuac:on de Ja respuesta msm;ca de deposxtos de suelo blando ; ‘_1.79

El estudlo de propagacion de ondas de corte SH en medios estratlﬁcados o

la extensién al andlisis’de ondas P 6 S5V, es complicado y requiere de grandes -

recursos de cémputo. Es de esperarse que la combinacién 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 difraccién de ondas SH por depdsitos cilindricos cnrcularcs Los
resultados obtemdos son excelentes
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ABSTRACT

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

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

INTRODUCTION

Local geologic conditions can generate large amplifications and important spatial
variations of selsmic ground motion. These effects are of particular significance in
the assessment of seismic risk, in studies of microzonation, in plannitig, and in the
seismic design of important facilities. _

There is significant evidence that subsurface lateral heterogeneities are relatea

~to localized damage distribution in the Skopje, Yugoslavia, earthqualie ‘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 MlChOdC&l’l Meéxico,
earthquake. The combination of site effects in the lacustrine basin with an anom-
. alous flux of energy from a distant source (Smgh et al., 1988) was of disastrous
consequences in Mezxico City. The damaged areas of the city in this and past
earthquakes show good correlation with parts of the old lake boundary, suggesting
that the basin geometry played an important role in the pattern of destruction.
Many aspects of the problem have to be studied to understand what happened and
to acquire valuable information applicable to hazard mitigation.

The seismic response of stratified soils with lateral irregularities has been studied
by many authors (e.g., Aki and Larner, 1970; Trifunac, 1971; Sanchez-Sesma and
Esquivel, 1979; Bard and Bouchon, 1980a, b; Dravinski, 1982a, h). Until very
recently, models of soil deposits have been homogeneous and overlaying a homo-
geneous half-space. The exception is the work by Dravinski (1983), who modeled
the two-dimensional response of alluvial deposits formed by dipping layers of
arbitrary shape. A recent development has been achieved by Geli (1985). He
combined Haskell's method with the Aki and Larner (1970) méthod to obtain the
seismic response of stratified structures with lateral irregularities. Moreover, he
adapted a linearization procedure to model in an appreoximate 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).
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+ In the Aki and Larner (1970) method the diffracted and refracted ﬁe}ds 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 mtegral 18 replaced by

an infinite sum. Truncation of this sum and application of the interfzce 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, 1979; Bard and Bouchon, 1980a, b; Bard,
1982; Campillo, 1983; Bard and Bouchon, 1985; Bouchon, 1985; Campillo and
Bouchon, 1985; Geli, 1985; Bard and Gariel, 1986).
Finite elements and finite differences may also be used with advantage to model
very irregular soil configurations and nonlinear behavior (e.g., Joyner and Chen,
1975; 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
matnly due to the availability of high-speed computers. Boundary methods are weil
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 an(l Gomez, 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 ol., 1978;
Sanchez-Sesma and Rosenblueth, 1979; Sanchez-Sesma and Esquivel, 1979; Eng-
land et al., 1980; Wong, 1982; Dravinski, 1982a, b; Sanchez-Sesma et «l., 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 linéar 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 soluiion numer-
ically. A general framework for the method is given by a recent algeh*a ¢ thoory 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. It has been shown (Sanchez-Sesma et al., 1982) that a representation in
terims of homogeneous plane waves is complete in a bounded domain for the scalar
problem. Therefore, we use a discrete wavenumber representation to (onstrunt the
fields within the valley. In the case of parallel layers, this can be done in terms of

5
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Haskell's propagator matrices {see, e.g., Aki and Rlchards 1980)’The dlffracted
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 finize
element method (Bielak, personal communication, 1987) shows excellent agreement
Time domain results for the mc1dent Ricker wavelet show important effects due-to
lateral heterogeneity.

FORMULATION OF THE PROBLEM

Let us consider the homogeneous isotropic elastic half-space, K, and a horizontally
stratified deposit of arbitrary shape, &, in Figure 1. Let R = ¢E be the common
boundary between them. The probiem 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 9 -
a—;+a——v+k‘u~0 (1)

where & = w/8, w = circular frequency, § = Jm = shear wave velocity, u == shear
modulus, and p = mass density. S

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

n=1

N : .
Up = U(U) + 2 AnGn . Co (Q)

where 0@ = free-field displacement (the field in absence of irregularity, k),
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 0utsnde the
1rregular region £ Thxs function is gwen by
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Fi6. 1. Horizontally stratified deposit in the surface of a homogeneous hall-space.
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where r, ‘and r.’ are distances from observation point tc source aﬁd“imaﬂé'&.burce-' '
‘points, respectively. In equation (3}, ,()’, = {3 for the half-space, and 11’0“) ="Hankel

" function of the second kind and order zero. It 18 easy Lo show th.:t :qu.nmn 3y

sotisfics the free boundary condition on (he hall spoee anrlnee and I]u I wintion

condition at anlinity (Sommerfeld, P94 apradee, TO6GL). n
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 -

et

“ar -

vi= S Bulilhm, 2 wdexp(=ikyz) @)

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 (I}, [;)7 is solution of a first-order vector equation
obtamed from equation (1) when we make

=-l/(k, z, w)exp{—ikx) ' (5)
and

3
u TU = Lk, 2, w)exp(—ikx) (6)
iz : o

where ([, and I, 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,

-t

in terms of the propagator matrix and the motion-stress vector at depth zo, as

Ll o l : "-
[f)-renl,

.‘-\

y It follows, from the repeated application of equation (7), that

P(z, ) = Pz, 2-)P(z1, 5-2) o Play, z) o (8)

for 2; 2 z 2 2;. l,_thdt 15, for z in the jth stratum. The propagator matrix for
homogen('ous media is given hy

Az — R P e ’
Pz, 2= cos m(; 2y) (njw) " 'sin g (z — z4) (9)
—m;4;8in 1;(z — 2¢) cos n; (2 — z¢)

where n; = Vw*/8;* — k,,°. In the above expressions, w; and f8; stand for x and § 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
al the {ree surface, it suffices to make {, = 0 at z = 0. Without loss of genemllty we
make !, = 1 at the {ree surface.

[t can be seen {roin the foregoing discussion that vy and vy, are constx ucted so as
to satisly every boundary condition of the problem except those at the interface
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R = GE. These can no longer be satlsfied analytically and reqmre a numencal
treatment.

. NUMERICAL SoLuTION ~ © 0 o s v
Coefficients A, and B,, will be determined from the remaining bou'ndary ¢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 b0undary
conditions to be a minimum. The mean square error is defined here by the expression

. ) due . . dug}’ B L
€= f | Vg ~urlé+c g —— = pp—| ds ' - {10) -
e SR T T aR an an S L ] L
where ¢ = normalization coefficient and n = vector normal to dR.
Foretohbea minimur_n, we must have
de ’
=0, n=12 ---,N - 11
e W
- and
de ‘ | - '
7 © sEm=0 m=-M, M+l M e

where the astensk means complex conJugate Thus, a system of lmear equatlons is

obtained with the structure 7 , .
an  an|l A by ‘ .. : ‘7 ! -.

= | - 13

1:021 022][3m] ' |ibz] : : ‘ ( )

~where "a,,, aia, @y, and ag, are submatrices of orders N X N, N X (2M + 1),
(ZM + 1) X N and (2M + 1) X (2M + 1), respectively. They are given by

™,

dG* aG, T
a,y = f Gf*Gn + C}lh‘z l . ds, l, n = 1’ M N (14)
an _ an dn )
: T ) ik x aG.* 9 i ]
g = (a5} = — G* e + cupur — — (I e""") ds,
aR an on J

and

p— * aitl* alm
Ay = J;R (L, Le + cug’ F™ an) ds, g m-= M M A (16)

b and b, are vectors of orders N X 1 and (2M + 1) x 1, respectlvely and are gwen
by :



. . 2 . .. .
bl = _f <Gt*uun + c#l’:‘z aGl au ) ds’ ’ l = 1; Ty N (17)
al dn  dn ]

and

~fan

l,*ﬁ“” . o o : - . ’
(“Pun b et i_i_ au ) A8, g = =AM, ...'.-~M. i _(m‘;

drir dn

In equations (15), (16), and (18), I, = I, (z, k,x)exp(—ik,x), L, =1, (z, L,,lx)exb( ik,,.x) -

and the asterisk means complex conjugate. Integrals in equations (14} to (18) are
calculated with a Gaussian rule (Abramowitz and Stegun, 1970).

Once equation (13) is solved displacements can be computed w:Lh equations (2)
and (4). Horizontal discrete wavenun:bers are equally spaced in a range that zives
only homogeneous plane waves for the displacement field in the softest stratum.

That is, ky < w/B.in- 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; L.e., propagator matrices for the stratified part and Green's Iumtlonb _

for the half-space. We believe that our method has some advantage&. over ex15t1ng
procedures to study this problem.

X ' ‘ EXAMPLES

To assess the performarce 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

4 .
ﬂ=#n+#1a, 0<z=2gq (19)
M .

A —

R ,,///,2, T

e
T
i £

I

Fic. 2. Semi-circular stratified deposit constdered for companson of r(.eu]ts w1th Bielak (])f.monal
communication, 1987),
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. where a = radius of deposit, gz = 0.08333, .and u, = 0.1666. A constant ratio
. pr/pe = 0.6666 was considered. Comparison is made for a normalized frequency

i

P

B A

n = 0.5, given by n = wa/xBx. The linear variation of u within R was approximated
with 50 homogeneous strata of equal thicknesses. For the scattered fields, the
expansions were limited to N = 20°in £ and M = 21 in R. To perform the integrals
in equations (14) to (18), the length of the boundary dR = 0F was divided in 10
segménts. A Gaussian rule of three points was used in each onc. Figure 3 shows

results obtained with both methods for incidence angles 0° and;60°, reapectweu

The agreement is excellent.

The stratified parabolic deposit of Flgure 4 was also analyzed Reglon R con-
sists of two homogeneous strata, the top layer being 1. Maximum thicknesses are:
H, = a/6 and H, = a/3, where a = half-width of the deposit. Viscous damping,

£ = 0.05 and £, = 0.02, was considered for the layered medium. Shear-wave .

velocities and mass densities, referred to those of the half-space, are

B1/BE = 3 pi/pE =
Bao/Br =% pz/or = 0.85.

“-_351:“igures 5 to 7 present results for three incidence angles, 0°, 30°, and'60°, and three
" normalized frequencies (1 to 3). It can be seen that, as frequency, increases, the

Yo

. .
5 § . - ]

i 4 nox
(l? w0
@ o
5 .
- [+]
- 8 -
g 3
3 £
= =
£ €
4 Z 4

a/a

—_—r—— FEM —_—— This melhod

Fig. 3. Ainplitudes ol horizonta] displacement, on & semi-circular nonhomogereous deprosit. Morn al-
ized frequency is n = 0.25 and incidence angles are § = 0° and 60°. Comparison of results with those
obLamed by Bielak {personal communication, 1987).

p— -—

I Strolum |

Strotum 2

Parabole

FiG. 4. Stratified deposit with a parabollc boundary aR = aE Ratios of velocities of S wave and mass
densities considered here are: 8,/8: = 4, B2/8: = 3 and pior = 3, pofos = 0.85. V:qcous damping in strata
s £, = 0,05 and £, = 0.02. -
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Amciiudes

Fic. 5. Displacement amplitudes on the surface of the parabolic stratified deposit of Figure 4.
Normalized frequency is 5 = 1.0, and incidence angles are # = 0°, 30°, and GO°.

10

Amplitudes
a
[]

——— 670" e — §530° — e 8 =50°

FiG. 6. Displacement amplitudes on the surface of the parabolic stratified depusit of }';igure 4.
Normalized frequency is 5 =.2.0, and incidence angles are ¢ = 0°, 30", and 60°.
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Fic. 7. Displacement amplitudes on the surface of the parabolic stratified deposit of Figure 4.
Normalized frequency is 5 = 3.0, and incidence angles are § = 0, 30°, 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 correspondmg one- dlmensmnal
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 frequenf'tps 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 deposii.

Amplitudes

— — ~— 1-D Model ——— 2-0 Model

Fic:. 8. Transfer function versus dimensionless {requency at station x/a = 0.0 for vertical incidence
of 5T waves on the parabolic stratified deposit of Figure 4. Comparison of results with those of the
corresponding one-dimensional model is shown, .

10

Amptitudes

—-—— |"D Model — 2-D Modei

Fie. 9. Transfer function versus dimensionless [requency at station x/a = 0.40 for veriical incidence
of 8H waves on the parabolic stratified deposit of Figure 4. Comparison of results with those of. the
corresponding one-dimensional model is shown,
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Amplitudes

. — -m=— j-D Mode{ ———— 2-D Medel

Fi6: 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
correspanding one-dimensional model is shown.

Amp. 1.000 __l

Station
x/0:0.8

06
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. .
i*,.l; 1 (] 1] 1 1 1 H I
¢ | 2 5 4 5 & 17 8 8 O
t, in s

FIG. 11, Time response for a Ricker pulse at several stations of the parabolic stratified deposit of -
Figure 4. Incidence angle is # = 0°. Amplilication factors (at right ) are referred to the maximum amplitude
of the corresponding response for the pulse on the surface 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 » = 1.3 is amplified 100 percent in the
two-dimensional model; while for 7 = 2.7, it is amplified 50 per cent. In other cases,
one-dimensional resonant frequencies do not coincide with those of the two-'
dlmenqnona! model.
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_ Finélly, time response to a Ricker-type incident pulse was comp‘.uted for severa!
points on the surface of the deposit. This commonly used waveform is described by

Bard (1982). Time series are obtained from ‘ L

-U(£)=_1“f flw)v(w)e™ do’ ),
2r oo )

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

. ' f{t) = (A — Bexp(-A) o {2y

where A = 72(¢ — t,)°/t,%, B = w*t,%/t,% t, = characteristic period of the ‘)ul&,u}' "and
t, = abscissa of the minimum value of the pulse. Here the value t./i, = 0.1983 wa:

chosen.

Computamons were done with the Fast Fourier transform algonthm with a cut-
... off frequency fux = 1.88/a. Figures 11 to 13 show time domain results for incidence
i angles § = 0°, 30°, and 60°, respectively. The values ¢, = 1 sec, a = 1600 m, and 8,
+ = 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 le
_edges. They converge at the middle of the déposit for vertical incidence. For oblique -

Station
/o =08

A,

o ] 1.669

1.606
o8 .
.1 L | ! | F—} 1 [ SR
o 1 2 3 a4 5 & 7 89 10
1, in s
Fia. Time response for a Ricker pulse at several stations of the parabolic siratified deposit of

Figure 4 Inudcnce angle is # = 30°. Amplification factors (at right) are referred to the maximum
amblitude of the correspending response for the pulse on the surface of the half-space (top pulse).
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/\/\ . amp. 100G
Ty

Station
v/o:-0.8.
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Fi:. 13. Time response for a Ricker pulse at several stations of the parabolic stratified deposit of |
Figure 4. Incidence angle is # = 60°. Amplification factors (at right) are referred to the maximum
amplitude of the corresponding response for 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 froin tinite-
element method fur 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 variation 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 variations with incidence 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 nol require the assumption of

horizontal periodicity as in the Aki and Larner (1970) method. This leads us tc_)_

believe that our method has some advantages over existing procedures
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- ' SEISMIC < AILURE RATES OF MULTISTORY FRAMES

¢ By Luis F.sleva".aiu.:l SonlnERuiz’

ABSTRACT: " A gencral approach is presenied for the estimation of expected failure

: fates of structures per unit ume, which accounts for uncertaintics sbout mechanical - °.

and geometrical properies, as well as aboui live load and seismic excitstion. Su
ﬂ apPruach iy applied 1o one-, tiree-, and nine-story frames with nonlincaf b(::“-l '
vior; subjected 10 random sequences of simulated accelerograms corresponding
to soft and hard types of ground. Conclusions ure reached conceming the influence
of several concepts on the probability of failure of the structures analyzed, in-
- ¢cluding: (l)_ The influence of the spatial statistical correlation among the mcc'hzin- ‘
o) propefiics of the structural members is relutively small as compared to that of
other v;pablcs; (2) the number of degrees of freedom has a greal influence on the
Aprpbubnhty of fzu]un:'. (3) for. small coefficients of variation of the avuilable duc-
“ility, the probabilitics of structural failure for a Biven imensity are higher than
those corrcspond:pg to greater coctficients of veriation (this is 8 consequence of
_ h:: astumed relation between expested and nomihal values of this variabie): and .
(4) the structural failure rate decroases:when the design ductility factors increase. -
i::;;ccplo:nl.fd :)]u.lJ I:JI;T:t t[’h'cg conclusions are not valid if the safety factors with
. o local brictde i i
: it dueie oul brirde allure modes are small as compared‘ with thqsc associated

~

INTRODUCTION

Basic crileria and algorithms for selecting seismic design coefficients and -

. spectra on the basis of optimizing present values of expected utilities, in-

c!udmg_unccrtaintics about both structural properties and seismic excitations.
have bsen available for a long time (Esteva 1967, 1968, 1969, 1976; Ro:
senblueth l9'_76). These highly developed algorithms cover cases in which
the occurrence of earthquakes of different intensities at a site is modeled

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

abilisric descriptions of the seismic-activity process, the algorithnis make use

of concepts such as the probability distribution of the ground-motion inten-
sity at which a structure of interest fails and the probability of failure for a,

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

damage for that intensity. = ... . B :
Both the rclc:\'('ance and the complexity tied to the analyéis of thc‘. seismic

process have been recognized for. many yeass; therefore, large qffdﬁE’have

been devoted 10 defining adequate probabilistic models and to formulating -

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

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

bility di:?tributions of the intensities resisted by given structures and 1o the
distributions of damage for given intensities. One reason for this neglect is

: the frequently used argument that uncertainties tied to structural parameters,

1.e., response and performance, are very small as compared to those attached
Ly - ‘
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" environment. However, the problems still remain of detenmining -the ratio -
of the excepted value of the ecarthquake intensity resisted by a structure fo-
the nominal value used to express safety-related specifications, and of ob.

- taining E{v;), the expected rate of failuré per unit time ‘of a structure with

4\ do -

. the nature and parameters of the seismic processes. In. most cases
argument justifies replacing an uncertain structural strength with its expecicd
value when performing studies about the reliability of a structure in-a seismic

!
1
I

uncertain mechanical properties, in terms of v, (¥*), the rate of occurrence, |

of intensities greater than y*, the nominal value of the design intensity,

- The problems that hinder the determination of accurate values of E(v} -

" given v, (y*) range from insufficient knowledge about the mechanical prop-

erties and failure mechanisms of structural members and sysiems 1o the wide ;.
complexity of the mathematical models needed to represent the joint prob-)

~ ability distributions of the variables that determine seismic response and per- |

- Sy Sl :

formance, i.e., ground-motjon history, gravity loads, constitutive laws of i-

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

The studies reponted in this article aim at assessing the inflluence of u-

"number of structural parameters on computed failure probabilities of systems’

designed with the same safety factors for the samie nominal intensities, For.:.
this purpose, it is assumed that building frames fail in a ductile manner by
the formation of plastic hinges at those member sections where the, acting
bending moment reaches the local bending capacity and that u brittle fuilure!
limit state is reached when the ductility demand at any given story, expressed
in terms of lateral deformations of that story, reaches the .uvailable capacity

. of ductile deformation. The analytical difficulties implied by the mathemit-

ical models adopied are circumvented by applying a Monte Carle simulation:

PROBLEM FORMULATION .

The following approach and assumptions will be adopted:

‘ +

1. Seismic hazard at the site of interest is expressed in mathematical. terms
by a known function, v,(y){ representing the mean number of times per unit
time (year) that an intensity greater than y occurs at the site. -
" 2. Under the action of an earthquake of intensity y, the structure may fail in
n different modes; for instance, each failure mode may correspond to exceedance
of the capacity for ductile deformation at a given story. R, will destgnate the
structural capacity to resist the ith failure mode, and S, will be used to denote
the maximum amplitude of the response variable governing the occurrence of
the ith failure mode. The ratio §/R, is the reciprocal of a random safety factor
and will be denoted by Q,. Failure in the ith mode occurs if (), = 1. It-is alse
assumed that failure occurs precisely in the ith mode -and not in any other, pro-
vided that Q; = @, for all j = 1, ..., n. This means that if we have two mades,
i and j, such that Q; = Q; = 1, failure will be assumed (0 take place preciscly
in the ith mode, in spite of the fact that during the response process the condition
Q, = | may be reached before the condition O, = 1. This assumption is intiu-
duced for simplicity and docs not have any practical inplication it it is assutmed
that the consequences of failure are independent of the failure mode leading to
it . : ) . |

From thesé assumptions, the probability of failure for u given intensity equaks
the probability that the maximum of all the values of {J, exceeds unity. Thus,

_if that maximum is called Q, then - . -
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Pely. Q= l],v) ..... e (1)

‘where P, (y) = the prebability of structural failure under the aétior.tlof an canth.

quake with intensity y. -
3. The rate of fajlu

3 (vector By 1 re of 2 s:?'.antum with Fietcrministically known properties

{ vy - . ‘ S
d N P,(ulR)c;iy.., .......... e 2)

.\:fhc_l"c vp () = the rate of occurrence of an intensity in excess of u, and Pelu)
1s given by Eq. 1. If R is a vector of uncertain structural properties, then the
expecied value of v, can be obtained by weighing the value given by Eq. 2 with

respect 10 the joint p.d.f. of R. Denoting b i ‘
. g (r) this p.d.f., th
- of v can be obtained as follows: VI ° : " expected value

L = - = év,{u)’_j-“f e
E(vr)- Lfn(r)ﬁ —Tifp(u|r)dudr ....... ..... EEREEETE PR &)

_ The ﬁrst'imcgral appearing in this equation must be understood as a multiple .E : - .
integral, with a number of dimensions equal to the order of R. Changing thg ==

order of integrations, Eq. 4 is.obtained:

~ avduwy [~ :
E(vf-) -—fu -—.TJ‘; ‘P,-(u]r)f(r)drdu .............. SRRREEEEEEIERE { 4j

This order of performing the integrations lends itself better than Eq. 3 to the
- calculation of E(vf) by the algorithm that will be proposed later. The interior

- integral in Eq. 4 is the failure probability of a s i i i
i ystern with uncertain properties
subjected to an earthquake with int=nsity ¥ = u, Prope

Biasic MODELS AND AssumpTiais

Seismic Hazard Function

_ For the purpose of calculating p,(y), as given by Eq. 1, it is convenient
to express y as the value of a parameter of the ground-motion time-history
wh:c.h can then be used by enginesrs to estimate maximum values of struc:

tural'responses. Examples of such parameters are peak ground accelerations

or velocities, ordinates of response spectra for given period and damping,

and expected values of these ordinates. If one of these parameters is used

lo measure intensity, 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

. . : - 3
v(y)=Ky"[l _(;y_) ] fory S yy..ooooo o i (5a)
» :

p(0) =0, fory=y,... ... ... ST e Dl (SB) .

lwh;_rp:" Yu = an upper bound to the-intensities that may occur at the site of

interest; r and € = parameters defining the shape of the distribution of in-

tensities; and X = a scaling factor. For the applications that follow, y and

. ¥u 4re measured by pe ground acceleration at the site during an earth-
S B o270 '

quake, and the parameters in Eq. 5 are assumed to take the »_.ues K =

1295, r = 1.6, € = 1, and ¥, = 1,125 cm/s® for the analysis of cases -
. 13. This means thdt accelerations in excess of 200 and 500 ¢em/s’ oceur,

respectively, every 45 and 285 years on the average. For case 14, X = 80 -
and Y, = 500 cm/s’. Although Eq. 5 is deemed adequate for 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 based
on the statistical properties of the N5 component of the record obtained in.
1940 in El Centro, Culifornia, and the other represents the most intensé por-
tion of the EW component obtained at the parking lot of the SCT buildg
in Mexico City during the earthquake of September 19, 1Y%5 (Mcna 1986}, -
20 sample records belonging to the first set and nine belonging. to-the second

one were generated by means of the algorithm described by Ruiz, Puredes-

Lopez, and Galarza (1986) and Ruiz and Lira (1987). For-the first case, fhe
simulated records have a duration of 30 sec and for the sccond, 82 sec,

= . The algorithm used to generate the simulated accelerograms takes isto

account the varation in time of ground-motion intensity, as will as the ds-
tribution of energy content among frequencies. Briefly, it may be described
as a sequence of three operations: first, the duration of the record to be
simulated is divided into several segments, and the frequency content @d
intensity of the ground motion included within each segment is obtaiped;
second, unit-intensity segments of samples of Gaussian processes with dhe
corresponding spectral densities are generated for each scgment defined in
the first step; and, finally, the simulated segrments are put together, and each.
resulting record is modulated by a deterministic time function,

Structures Studied - .

. The studies reported herein cover three families of single-bay frames with
one, three, and nine stories, respectively. Their nominal dimensions are shown
in Fig. 1. The computed values of the fundamental periods resulting from
their member sections and from the nominal values of their material -prop-
erties are given in Table I, as well as the ductility-related reduction facters
adopted for design and the corresponding seismic design coefficient.” Each+

- of the latter resulted from dividing by the corresponding réduction factor the,

average ordinates of the linear response spectra of cach sét of simulated "
records for the computed fundamental period of the structure of interest. This
way of transforming the ordinates of a linear response spectrum to thuse of
the corresponding elasto-plastic response spectrum for a specified ductlity
demand was deemed reasonably approximate because the fundamental aat-
ural periods are not too short as compared to the dominant 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 of ductile defor-

mation of that story. This capacity is tuken es uncertain, and several as-

sumptions about its variation coefficient were considered, as shown .in the

fifth' column of Table 1. , ) o
The probability distributions of member strengths dnd stffresses were sat,
directly obtained, but, as explained in the following, random values ol these
. o 27 . N
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] 3 TABLE 2. Statistical Paramaters of Distributions of Material Prope: nd Loads
- 3 Assumed probability Nominal Mean Coetficient
) 1 Variable - function vaiua (kPa) value (kPa) |. of variation
: 7 3 (1) - {2) {3) (4) {5)
— 3 W, Gamma 0.88 0.69 (.480
_J ' [ (ficld) Gaussian 17,600 19,800 0.198
) 3 £ Gaussian 411,600 454, (.0Y6
3 — b, hor Gaussian - =" —
s _rS *Similar to those given by Mirza (1979).
’ s 3 3
I ’ J _13 e 3 ] 3 . ’ . .
Ll . ol .1.. —1 . TABLE 3. Correlation Cosfficlants for Casas with Low Correiation (L.C) betwean
[ 6 f . . & ’ J 3 Mechanical Propertiea : ‘
) ” < _J R ¥
’ - ) : l ) 's ’ - Variable Correlation coefficient, p s
h 3 Dimanllonlr, Inm o (1) i (2,
. o o 7 = : 06
FIG. 1. Overall Dimensions of Cases Studied _ A 0.8
. ] - _...;..a..’....-.-—-:.-.-.._--u.'j ke b ’ 0.8
- .. ’ ' . 0.%
Properties were generated by Monte Carlo simulation of the material prop- r ' 0%

erties and cross-section dimensions icati 1
expreseioneop oeetion mcchanics,.fcrl!n:n.-.'e:d by application of conventional
The parameters and the assumed forms of the statistical distributions of
. these properiies are given in Table 2, which also includes values correspond-
-Ing 1o live loads. Those parameters are: concrete strength f;; steel yield stress
o rcxlnforcemcnl cover in girders and columns r; width and depth, b and A;
and live load . W,. The expected capacity of ductile deformation f at a given

TABLE 1. Cases Studied

Number Ductility |  Ductility Seismic

Case o! Fundamental | design | coeficient Spatial dasign

number | stories | panod (sec) , factor | of variation | correfation® | coelficient | Excitation®
(1) 2) M - [V @ {6) M- ] @
I 1 036 | ) 0.3 HC " 0.69 EC
2 ! 0.36 ' 1 0.5 HC 0.69 _EC
3 1 0.36 2 0.3 HC "’ 0.35 " EC
4 I 036 2. 0= os HC 0.35 EC
5 1 036 4 0.3 HC 0.17 EC
6 ' 0.36 a 05 HC 0.17 " EC.
7 1. 0.36 6 0.3 HC 0.12 EC
8 ] 0.36 6 0.5 HC. 0.12 EC
9 3 0.45 <2, 0.3 LC 025 EC
10 3 0.85 4. 0.3 LC 012" | EC
1 3 0.36 ‘. 0.3 e | oa7 EC
12 3 0.36 4 0.3 HC 037 | . B¢’
13 3 036 ° | ‘4 .- | 0.6. HC 017 | EC
14 9 1.32 2.5 © 0.3 Lte 0.11s. | --scT

‘HC = High correlation between suuctural member

lural member properties. . .
o { 7 )
- "'EC = E] Cenuo, 1940, NS compunent; SCT = SCT, Mexico City. 1985, EW component.

properties; LC = low cormrelation between struc< ™~ © "
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sto:;y is related to its nominal value p* through the cqualidn i = n*exp
(0.55 x 3 X V,), where V, = the coefficient of variation of the available

" ductility. The probability distribution of the latter variable was obtained by -

defining a new variable, w = p — |, assumed to possess log-normal dis- -
tribution. Symbols HC and LC in the sixth column of Table | mean “high
correlation™ and “low correlation.” In the first case, each material property
-or cross-section dimension is assumed to be perféctly correlated throughsut
the structure, but the different variables at'a given member are stochastically
independent. In the second case, each material property or cross-section di-
mension at a given member-end is correlated with its counterpart at any other
member-end in accordance with the comrelation coefficients of Table 3, and
there is no correlation between the values of the different variables.

All systems studied were assumed to possezs a viscous damping of 5% of
critical. B

ALGoORITHMS USED

Failure Probabilities for Given Intensities .

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

- ranges of very low values of these probabilities. Becuuse our interest is fo- .
cused on obtaining rates of failure of structures subjected to earthquukes of
random ‘intensities, and because the uncertainties about the latter are much
larger than those concerning the properties of a structure, it is acceptable 1o
limit our efforts to estimating second moments of ¢, the reciprocal of the -
-safety factor, and assuming a reasonable form for its: probability demity
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. 1. Anificial accelerograms were sihdiatéd"and scaled o the i.nter-\si'l'y ohf in.-

terest. This variable was measured by the peak ground accelerdtion.-

2. igned i ‘
A structure was designed in accordance with the design coefficients in Ta.

bl i y

° r;litn'sl')hes;cocgefﬁc:cnm con'csponq to intensities (expected peak ground accel-

cration of 0.283 g and 0.176 g, i.e., to retumn intervals of 84 and 32 years
ording 10 Eq. 5 and its parameters adopted previously, ) '

3. On the basis of the statistical parameters and distribution forms in Tables -

1-3 i i :
. Caﬂ.ousl;:mmu;::[t;:::::nalcpropcmez of a sample of structures were obtained by Monte
: orrespondence with each stru si ibed i
the previous paraganh, po vith ch structure d:.:stg'ned as described in
4 i : ' ' :
mc. Th:,l s§mulat¢d_ structures were excited by randomly selec¢ted members of
population of simulated accelerograms, In order to kecp within acceptable

“limits, the computational effort involved, and the sample of the combinations of

simulat i i i ies,’
ed structures and ground-motion time-histories, was integrated as follows:

(1) A se i it i
) t of intensities was chosen, with values covering the interval of interest- .

:: l;r:sgialn_v;e:n_n(gz.) t;rom a sufﬁ(:lcntl_y sma_ll fower bound to the maximum feasible
P th); Y ¢ for cach_ of these intensities, one member was randomly sclected
rom ¢ .pop ation of snmxfla'tcd focords. and it was scaled to the correspondin
nscns';%'. and (3) for each intensity, a sample structure was simulated. s
and.Lhc zor;z,i)ons;of cach structure was obtained by step-by-step integration,
e modcs)p\.(:n 1n§ .\._raluc of ¢ (.maxunum value of §,/R; for all the potential
e ; as obtained. For this purpose, §; = the peak value of the relative
placement of the ith story; and R, = its capacity for ductile deformation. The

lane i i iplyi
r value is obtained by multiplying the story yield displacement resulting from -

$c d::cnr;ll]]?;ds:uffnc.sscs and strengths by the simulated ductility factor. In order
e cac:;ly yield dzsplaccmc_ms. noniinear shear-displacement curves were
fanec for cact suzry by means gf clasto-plastic static analysis of the response
i ame 10 gﬁ ually increasing force pattern, with amplitudes proportionat
an algorm s \Ntll respect to the bottom ends of the first-story columns, using
ctory e ic](;n;_l ar].lo that proposed by Mochle and Alarcén (1985). At each
o m; mnycm : 15;};]) acement.was tak_cn as that corresponding to the intersection
s 2 o the s_:hcarl-dcformanon curve at the origin with the tangent to
2 r;:;lch comesponding to very large deformations. :
sl_ru;:lurj lw.mluij.‘ (;)f Qharc_ ;_aloncd agaf'nst the corresponding intensities for cach
vinrin ;{spi):‘:e cz:jc ldc:;zgn coefﬁglent. Then, curves relating expected values '
rcsuiE me lhl s: ng nominal dqculuy-re]alcd reduction factors are fitted to the
e m..e o e Z;nances of the differences between individual and expected val-
ues are es ;an:lat a]. Thus, for each sm.!cturaj type and reduction factor the con- -
tensity, wi b; klfozz:ld frt.;pdard deviation t:)f {, given the ground-motion in-
rooively. - T ey are denoted in the sequel by E(Q]y) and gy,
cqz‘;d;['hc :ﬂmgixpnalllpmbablﬁty density function of 3, given that the intensity
equal ;J:x:eccdin itrarily taken as log-_non-nal, with the first two moments as given
e hreced: ng }:;;algraph. Computing .p_p(y)_ac"..‘ording to Eq. 1 is immediate. .
g, he log-normal probability F!lsmbution function were oblained
y rmentary txmsformahfm of an expression proposed by Rosenblueth (1986).

Response Analysis :

Fra 'm i ' imens .
mcmsmil ;nt;:‘mb.crs w ;_modeled as simple one-dimensional bending ele-
N - Nonlinear behavior of the members was assumed to be concentrated
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at plastic hinges at their ends. These hinges were assumed 10 p § Bilimr
hysteretic stiffness-degrading moment-rotation curves with plastic hardenmy, - .-

* characteristics, such that the slope of the plastic branch is 2% of the intmak ©
tangent stiffness for small deformations. The damping matrix was tiken as =

P

" a linear combination of the initial-stiffness and mass matfices. -,

The equations of motion were integrated by means of a constant-aceel-

" eration step-by-step algorithm included in-computer program DRAIN-2D

{Kanaan and Powell 1973).

RESULTS OF SIMULATIONS - .- - S

.

Single-Story Frames _ L
Values of  in terms of peak ground accelerations and nominal design
ductilities u* for these cases are plotied in Figs. 2 and 3 for a natural period
of 0.36 sec.and variation coefficients of the available ductility . of 0.3and
0.5, respectively. The figures also show the curves fitted to the expected
vajues of Q, as well as the corresponding mathematical expression far the
expected vatue of the natural logarithm of Q and the stundurd deviatan of -
that logarithm. These figures show that the expected values of Q grow. for
decreasing variation coefficients of p, as well as for decreasing valees. of
nominal design ductilities p*. The first of these trends is related to. the fact
that, according to the manner in which mean and nominal values of avatable
ductilities are assumed to be associated, if w* is kept fixed, the mean value
of n grows with V,. The second trend arises from the fact that the fmmies
being studied are continuous at their joint and possess a lateral strengtheven
though they are not specifically designed to resist tateral forces. The con-
tribution of this strength to that necessary o satisfy the design requirenents
for the superposition of gravity and seismic forces is more significat HiS
high design ductilities than for low values of them. The results in Fps. ¢
and 5, showing failure probabilities in terms of intensitics and design duc-

_ tilities, are consistent with these trends.

Three-Story Frames .

One objective of the studies on three-story frames was that of ussssing
the influence of spatial correlation of mechanical. propertics on the distr-
bution of Q, as well as on the probabilities of failure. The results o Figs.
6 and 7 make comparisons of both variubles for cases 11 and 12 of Table
i, i.e., for T = 0.36 sec, V, = 0.3, and p* = 4&; these cuses difler in the
degree of spatial correlation assumed. For this case, no sipnificant inflaciwe
of that correlation was found on any of the variables studicd: probabilistic
"moments of In Q and failure probabilities. This low sensitivity of @t the
correlation coefficients is probably due to the fact that uticertaintics related
to the detailed ground-motion characteristics for a given intensity ‘are much
" greater than those concerning the mechanical propertics of the structare.

The influence of V, on the expected vilues of In @ and fuiture probabilitics
for given intensities is shown in Figs. 8 and 9 for T = 0.36 sec, w8 = 4
and high spatial correlation. The trends that may be observed are simslar ©
those discussed in connection with single-story frames. ’

Finally, Fig. 10, obtained for 7 = 0.85 sec, V, = 0.3, and low spatial -,
" correlation, shows that expected values of Q grow with decreasing vatues

in the design ductilities. Failure probabilities were found to behave i the

1275
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FIG. 3. Normelized Responos of Single-Story Frames (T = 0.33 o end V, = {5)

same manner. Again, these trends are consistent with those observed for
single-story frames. ' . :

Nine-Stery Frames

Only one case was studied. The natural. period is equal to 1,33 sec, the '

vari_ation coefficient of the available story ductilities is 0.3, and the- nominal
desnhgn ductility is 2.5. Spatial correlation of mechanical properiies is low:
Unlike the previous cages, the simulated ground-motion records belong to
the same population as the EW component of the SCT record of September

278

. “.
R —-—}
BRI -——-2
P[ozl] Iy
. ;
. '
. "
osh i
1
01 . . et . !
. - - NN el . ’ . X

30 40 50 60 0 80 ERs] 0o no ' -

Peak ground accelarolion,m/s?

F1G. 4. Fallure Probabllitica of Single-Story Frames Deslgned for Different; Duc-
tility Fostors {V, = 0.3) B et

N

30+

- il "-I. L 1
0 40 30 60 70 G.0 5.0 00
’ Pcoh ground cccelaration, m/s?
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19, 1985, in Mexico City. The results are shown in Fig. I1. .

Because the yield moments at column ends depend on the axial fores
acting on them, they are sensitive to the overturning moment, which & a
function of time. At any given instant, the axial forces due to overturmmy
are of positive sign on the columns on onc side of the neutral axis of the
building plan and of negative sign on those lying on the other side. The-
fore, the decrements in the yield moments produced -at some column cuds
at a given story will be approximately compenszted by the increments taking
plece &t the other column ends.in the same story. Consequently, the respagse
enalyses carried out in this study were based on the simplifying assumpgon-
that column yield moments are constant and equal to the values that rewit
when column axizl forces equal their design values for the condition of or-

* dinary gravity loads;~ - - -0

In order to explore the possible influence of the uncertainty sbout sirc-

tural parameaters on failure probabilities, two sets of five structures were -

a7 . ?
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an:lkyzed under the action of randomly chosen ground-motion records with
[};.; " tﬁ:o:.md accelerations equal 0 2.5 m/s’. The mechanical properties of
Ry c;c I:Icfwcrc taken as detennmisti'cally equal 1o their expected values
varmo Ofﬁ_StJ"ucturcs and as uncertain in the other. Sample means and
o £ Icients of Q were obtanped_for both cases. The resukiing failure
2 oo l“:)fs, assuming log-normal diswibution of Q, were 1.7 X {07* and
iExa, lrcspe;fwe]y. for the determinisiic and uncertain systems. How-
N arc't;é;ed e ;\t Q !s.tak.cn as normally distributed, and sample values of it
Sk arcol agm itg m;c;an and standard djcviation, the resulting failure prob-
Ancics Betar hx 10 anq 'l.3 X 1077, respectively. The large discrep-
et I eent e resulty anising from the different zpproaches in anzlyzing
= ample statistics may originate from. the small sample size znd from the
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‘ K
possible inadequacy of the assumption regarding the form of the distrdmtion
of Q. Thus, the significance of the uncertainty about structural properges on
failure probabilities remains an open question. '

The nine-story frame of Fig. 1 was also used for the study of the pasibsle
role of the large uncertzinties about the excitation on explaining the small
differences noted in Figs. 6 and 7 between failure probabilities of, systems
characterized by high or low statistical correlations between mechmical
properties of different members. For this purpose, one set of five simlzied
frames with lowly comelated mechanical properties and another comegond-
ing to perfectly correlated properties:were subjected 1o the same time-Esiory
of ground acceleration {(SCT record, normalized to a peak ground acceler-
ation of 250 cm/s’). In three cases in the first group, the maximum Qvalue
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xiyzécr:ut::jdgg ct:lc act:'uon of randomly choszen ground-motion records with
e Sround ac et;a-\k ions equal Lo_2:5.m/s - The mechanical properties of
o " re taken as dctcrrmmstl_caliy equal 1o their expected values

set of structures and as uncertain in the other. Sample means and

- vanation cosfficients of  were obtained for both cases. The resukiing fzilure

zrgbibill(i)ti?s. assurning log-normal distribution of @, were 1.7 % 10™* and
c\.'cr o » respectively, for the deterministic and unceriain systems. How-
» if the In @ is taken as normally distributed, and sample values of it

ar - - N . . . S . .
. &rc used to obtain its mean and standard deviation, the resulting failure prob-

:rt::lit;cic are 1.8 x 1072 and 1.3 X 107, respectively. The large discrep-
ancies Ilwcj.e'n’th_c resultg arising from the different zpproaches in analyzing
¢ samplc statistics may originate from.the small sample size znd from the

275

I S A IS T

. . + .
£[matyla-1381002.220my-1046V, [ R
Tug 042 ) .
' Y U NI I SUUP i
T Qes/rR | .
. '
g
30f o—— e —e
20
| Of————fr— — - R D - —
> ;

ov, 106

[} 20 40 &0 . 8O- 0o 120
Iniansily, m/ist

v

4,end |

FIG. 8. Normalized Reapoﬁse of Three-Story Framas (/" = 0.36.8, T
v = 0.3 and 0.6) High Spatial Correlation . o

plazi]

08 - T

[+1 1

Y IO.!\

Q2

; o i 4 6 s 0
) intensity, mls'

FiG. 9.  Fallure Probebllitles of Threo-Story Frames (7 = 0.36 s, p* = 4; i Vs
= 0.3 and 0.6); High Spatlal Corrciction ) .

possible inadequacy of the assumption regarding the form of the distdution ‘
of Q. Thus, the significance of the uncertainty about structural properies on '
failure probabilities remains an open question. -

The nine-story frame of Fig. | was also used for the study of the pasible
role of the large uncertainties about the excitation on explaining the small
differences noted in Figs. 6 and 7 between failure probabitities of sygems
characterized by high or low statistical correlations between mechmical
properties of different members. For this purpose, one set of five simalztied
frames with lowly comelated mechanical properties and another correspond-
ing to perfectly correlated properties:were subjected to the same time-listory
of ground acceleration (SCT record, normalized to a peak ground acczier-

" ation of 250 ecm/s?). In three cases in the first group, the maximum Qvalue”
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was atta_ined at the first story, and in the other two, the maximum occurred
at the ninth story. In the second group the maximum appeared four times at
the first story and once at the third story. However, failure probabilities were
not very different: 0.085 and 0.111, respectively. ' ‘

r

ExPECTED FAILURE Rlates

E)gpcclcd fa_ilun: rates for the different cases considered were obtainad in

.~ accordance with Eq. 4, using for the interior integral the failure probability

_--- curves in lerms of intensities, similar to those shown in Figs. 4, 5, 7, and
9. These failure rates arg shown as E(v,) in Table 4, which also indi’cates '

valuc_f. of v(y*), the. rates of occurrence of intensities higher than the value
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TABLE 4. Expected Fallure Rates

Case Number E(v,) x 10° wy®) x 100 | Ratio, -
number of stories {one/yr) (one/yr) . Etwify®)
(1) (2) ~ ) - {4) : (5)

1 1 2,550 1200 - 0213
2 1 1.456 - 12.00 oan
3 1 1.342 12,00 0.112 ¢*)
4 - T -1.007 1200 0,084 (*)
5 1 0332 - [ r200 0.028 ¢*y
6 i 0.420 12.00 0.035 (")
7 1. 003 .. 1200 0.003 ()
8 i 0137 _ 12.00 0011 ()
9 3 " 2.609 12.00 0.217 '
10 3 . 2.060 12.00 o0y
1" . 3 2.426 o0 | 0202
12 3 2527 12.00 0.2t n

13 3 1.794 12.00 0,150
14 9 0.213 13.7 0.0155

assumed for seismic design, as well as the ratios £(v,)/w(v*). The latter
ratios are seen lo vary over very wide intervals. They are lower for high
design ductilities than for low vaiues of this parameter. The reason for this
trend is similar to that mentioned in connection with the forms of variation -
of expected ductility demand and failure probabilities in terms of intensities.
Asterisks in the last columns of Table 4 serve to identify cases where some
reinforced concrete members have reinforcement ratios higher than those strictdy
necessary to provide the strengths resulting from the seismic analysis, These

higher ratios were adopted for the purpose of complying with minimum re- . - -

inforcement ratios required for temperature and shrinkage effects. Thus, part”
of the decrease in the ratio E(v/)/v(y*) for these cases must be ascribed to )
their being on average stronger than was assumed when adopting a design
intensity. . ‘ .
Failure rates of three-story frames are in general higher than those of sin-
gle-story frames. Two main causes have been identified as possibly leading
10 this systematic discrepancy: (1) Minimum reinforcement ratios are ‘not
found to govcm design as often in three-story frames as in the lower ones;
and (2) because of the irregularity of the ground motion and the contribution
of higher vibration modes to the response, the probability that the latter ex-
ceeds a given ductility value at any story is higher for three-story structures,
The failure rate obtained in case 14 cannot easily be compared with those

- of the previous cases, as it comresponds 1o a widely different family of strong-

motion records and to a different seismic design criterion. The low failure
rate obtained can be partly explained by the application of a reduction factor .
of 0.8 to the nominal value of the available ductility, factor considered in
design. ; :

CoNcLUSIONS

A general approach toward evajuating expected failure rates of structures -

per unit time has been presented, which accounts for uncertaintics ubout -
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mect._cal and geometrical properties, as well as about seismic excitation \_/ -

~and live load. - e S o :
Such an approach was applied to one-, three-, and nine-story frames under

.- simulated accelerograms, which were associated with soft and hard types of

- ground. From the cases analyzed the following was concluded:
.!.' Amons the m_t_:chanical-ll'art)pcrrics of the structural members on the prob-
ability of failure, the influence of the spatial statistical correlation is relatively

"+ small as compared 1o the influence of other variables.

o2 .Thc number of degrees of freedom has a great influence on Lhe' probability
of failure of structures subjected to earthquakes, ) -

_ _3.'The'sunctura_i failure rate was observed 1o decrease when the design duc- .
tility factors increased. This can be explained in terms of the contribution of the

availuble lateral load capacity that any continuous frame has even if it has not
_been specifically designed for that type of load. The higher the capacity of the
*_ structure o take ductile deformations, the lower the additional lateral strength
rcqu?rcd 10 resist a specified set of lateral forces; therefore, the higher the design
- ductility, the higher, in proportion, is the contribution of the member resistances

needed for vertical loads to the lateral strength required to take an carthquake

of given intensity, and the higher are the earthquake intensitics that may be

resisied by the strength reserves due to the differences between expected and -

nominal values of mémber resistances. ) :

4. Due to the form of the assumed relatdon between the expected and lh;: '

"nominal values of the available ductility, as a function of the variation coefficient

. of that variable, the probabiiities of failure for a given intensity are greater for

" the cases for which that vanation coefficient is lower.
5. The seismic hazard function used in this study was arbitrarily chosen. Ob-

viously, other ratios E{vs)/v(y*)} would be obtained for other hazard functions.

Thus, the values presented in the last column of Table 4 are only general in-
dicators of the significance of the variables studied ‘and should not be blindly
used to make design decisions. - N ) '

6. It must be remembered that most systems considered in this study are as-
sumed to develop significant local yielding at several critical sections before a

failure limit state is reached.-Neither the results reported herein nor the conclu- *

sions reached are valid if the safety-factors with respect to local brittle failure
modes are not sufficiently high with respect to those associated to ductile modes
as 1o prevent the occurrence of the former, IR

7. Finally, the variability of the failure probabilities obtained for the few cases
s?udied is significant enough as to justify the development of new studies de-
sxgned to gain greater understanding of it. Future investigations should not only
widen the ranges of cases studied, but they should also explore better represen-
tations of the mechanical behavior of structural members and systems,
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ApPPENDIX . NOTATION

The following symbols are used in this paper:

_ b = width of girders and columns$;™ - ,
" EC = El Ceauro, 1940, NS component; ‘
* E(v,) = expected rate of structural failure per unit time; '
. f. = concrete strength;
falr) = probability density function of R;

- £ steel yield resistance;

HC = high spatial correlation; - {
h = depth of girders and columns; - ;
K.€,yw = parameters defining shape of distribution of intensities; =
- LC = low spatial correlation; ‘ _
~'pe(y)’ = probability of structural failure under action of earthyuake with
’ Cintensity yi - _
Q. =& reciprocal of safety factor, Q, = S/R,; .
R, = structural capacity to resist ith failure mode; :
- p = cover of reinforcement in girders and columns;
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-

1

Luis Esteva y Mério_Ordaz*ﬂ~;-'

-INTRODUCCION.

Con motivo de] programa de rev1s1on y actua]1zac16n de los reg]amentos

. E —'!“

- de construcc16n que en forma’ coord1nada desarro]lan autor1dades y soc1e-
'dades profes1onales en d1versos estados y mun1c1p1os de] pais, surg1o Ia

A nece51dad de proponer coef1c1entes y espectros para d1sen0 sismlco para

1o cua] los coord1nadores de] programa c1tado sol1c1taron apoyo tecn1colﬂ”2'

‘:de Mex1cana de Ingen1er1a STsmlca a3 problema se analizb en
_Ae] 'send de un grupo formado por. representantes de dicha Sociedad y de -

g1nwestjgadores del Instltuto de Ingen1eria - Se concluyo que, con el f1n’j

de formu]ar una propuesta que cubr1era un1formemente a todo el pais,
convenia part1r de un conjunto de mapas de ruesgo sismlco y uno. de - re-

g1ona1m;ac16n prevwamente formu]ados y de los coef1c1entes y espectros

.de diseno asdciadds cdn dichos,mapas (ref. 12) y aJustar ta]e;s coef1-A"‘

cientes y espectros con base en‘criterios‘que_tomen'en‘chenta las en- .

'sefianzas derivadas del temblor de septiembre de 1985 en la ciudad de

México sobre posibdes valores de%las funciones de'amplificacibn'dinamica
g don 7 ' _

. de los espectros asociadas con la presencia de suelos blandos..
E1 presente trabajo se ocupa de describir los estudios de€. yiesgd sismico

- que condujeron a los mapas de la ref. 12 y de-préseﬁténaloé criterios

*Instituto de Ingenieria, UNAM



'*para pasar de func1ones de riesgo. sTsm1c0 en un swt1o ‘dado " a- esppctros'.i

para d1seno de d1versos t1pos de construcc1ones en d1cho s1t1o

‘Las' conc1u51ones de este trabajo const1tuyen lo’ que a JU1C10 de 105 au?

2 tores puede proponerse con 105 estudwos de r1esgo sism1co d1spon1b]es Tyl el

‘ 1a fecha D1chos estud1os datan de 1974 y a part1r de entonces se han‘}

- reg1strado avances sugn1f1cat1vos en 1os cr1ter1os y. herram1entas para:_ -

éi_'anal1s1s de r1esgo sism1co y se ha ampllado con51derab1emente la 1n-_

formac16n s1smolbg1ca recabada Por ta] mot1vo es muy recomendab]e ac{k;'

' .tua11zar 1as est1mac1ones de r1esgo sism1co como base para futuras rev1- e

s1ones de las recomendac1ones de d1seﬁo sism1c0 que aqui se proponen
“ lLa infbrmacibn con'que cOntamos para estimar el rieSgo STsmico es de dos -
fipoé' e] prlmero cons1ste en 1nf0rmac16n geof151ca ¥ el otro se ref1ere fa
a caracterist1cas de reg1stros de temb]ores obten1das en cada s1t1o de

1nteres E] pr1mero abarca 1nformac16n que 'nos dan 105 s1smélogos sobreﬁ

‘ caracterist1cas de temblores en la fuente y que med1ante re]ac1ones de

atenuac16n que Tligan magn1tud con. 1ntens1dad en term1nos de d1stanc1a y'_f

cond1c1ones 10ca1es nos perm1ten predecur 10 que ocurre en el s1t1o en;'
cuestidn a partlr de la 1nformac16n s1smo]691ca. De aqui nuestro 1nte-'

rés en estudiar la sismicidad.

SISMICIDAD Y ﬁIESGO.SlSMICO

‘El r1esgo sism1co en un s1t1o dado lo expresamos en'términos defla fre- o

cuencia media con que en d1cho s1t1o se excede cada 1ntens1dad y para '
o~ ..

fines de ingén1er1a esta G1t1ma se expresa, por EJemp]o, como la max1ma .
deglgragion b 8 Maﬂ1m3 va1aaiuua He1 hﬁﬁ?ﬁnb CL sitid durdiite n -

-



temblor, o como Ta ordenada-de1fespectro de respﬁe§taé'para.va1bres da-

'dos de per1od0 natural Y amort1guam1ento 0, en f1n, como. cualqu1er paré-

_metro IIgado dwrectamente a Tas caracteristvcas del mov1m1ento del-

‘respuestas max1mas de las obras de 1ngen1er1a que 1nteresan.

: Usualmente no se cuenta para e] s1t10 que 1nteresa con 1nf0rmac16n esta-';

o d15t1ca obten1da de 1nstrumentos que reglstren d1rectamente en e] s1t1ou]f:]'

'1as caracter15t1cas de Tos temb]ores ocurrldos.-_P ello tenemos que

conocer To que ocurre en las pos1bles fuentes sism1cas vec1nas, por 10,3
m1smo med1ante e] us0 de 1as menc1onadas 1eyes de atenuac16n neces1ta- R
V/mos transformar 1los modelos matemat1cos que descr1ben la act1v1dad de_'

las fuentes sismicas vecinas (expresada .en térmlnos de magn1tudes y'

[

coordenadas de Tos focos} en act1v1dad sism1ca expresada en term1nos de

1as 1ntens1dades que ocurren en los s1t1os de 1nteres. En forma simp11— '
ficada,_ 1a act1v1dad sism1ca en una fuente puede representarse med1ante‘

una curva de tasa de excedencia como la que se muestra en 1a fig. 1} en -

. ﬂ\'

‘es asintota a una: vert1ca1 cuya abscisa es la méx1ma magn1tud que puede

generarse en 1a fuente sfsmica cqns1derada.

»

LY

La"fig. 2 mﬁésfra-é] tiﬁo de Eurvgs que al ingeniero fhtéresén parq to-.
~mar decisiones relativas a la inﬁensidédipara la ﬁue debén djseﬁarse-]asf:
construcciones, atendiendo a los riesgos de fallé'que deben acehtarse;f
‘ En esta f1gura y es, la 1ntens1dad expresada en. las un1dades que corres-__ L
rpondan Yy v es el numero de veces por un1dad de t1empo (ano) que cada ;'

“intensidad se excede en el sitfo. En esta f1gura.’ tanto los .ejes'

'rreno en e] s1t1o de 1nteres Y que tlene una corre]ac16n elevada con las ~t5f'

" que la - esca]a vert1ca1 es 1ogar1tm1ca y 1a curva en su. extremo derecho _



horizontal como vertical son logarftmicos.

.SISMICIDAD_DE MEXICO

i-:“‘Por;’J‘_.que respecta 2 la act1v1dad de las fuentes sism1cas de Mex1co,j.:,f$3,f;

- debemos vecordar que 1a costa sur- de Mex1co correspondel a :16 zona de
asubducc16n en que 1a p]aca de Cocos se 1ntroduce por debaJo de Ia placa :
contlnental de Norte Amérlca y que a d1cha zona corresponde 1a mayorl

' parte de la. act1v1dad que ocas1ona temb]ores 1ntensos en ta costa sur y_

>

. en su venc1ndad, espec1f1camente en 1a c1udad de Mex1co Por otro 1ado,

a ]o }argo del Far de Cortes e] mov1m1ento re]at1vo entre p]acas pr1nc1¥3
pa]mente es de t1po 1atera1, semesante a] que ocurre en la costa occ1¢

dental de les Estados Un1dos

>

La 'actividad sismica en Q}éndes zﬁhag ¢ei muﬁdo éé represéhta basténté.
bien ﬁediqnte curvas semejantes a 1arfig. 1. En'éonas'péqueﬁas no.siem;

" pre se fiéne infbrmécién estadistica suficiente para‘tfazar'cufvas; pero
_es de esperarse que d1chas curvas sean de igual t1po aunque los parame-"

tros correspond1entes son func16n de cada fuente espec1f1ca

La d1str1buc16n de’ la act1v1dad sismica coﬁ fespecto a Ta profund1dad es
'  muy var1ab1e depend1endo de la reg16n y 1a fuente que se cons1deren Un
gstud1p QE 1a d1str1buc16n de las profundidades de tegblores generadosf'
.‘en el Cinfu;én Ciréumbacifico muestré due préétitamente toda 15: energiﬁ

se libera en los 100 o 200 km m&s proximos a la superf1c1e y que la par- -
| te més lmportante Y que contr1buye en forma dec1s1va a determ1nar e]t'
r1esgo ocurre en los primeros 60 km.. En zonas dadas, la d1str1buc16n‘

de las profund1dades puede variar rép1damentei_con las coordenadas -



horizontales, como consecuencia dér}os rasgos, sismotectbnicos de 1a re-

gion.  Asf por’ e3emp1o en la costa sur de Méx1c0 las profundldades au- -

[

mentan s1stemét1camente conforme nos 1nternamos en el terr1torlo nac1o—‘

"a]a; a]eJandonos de 1a tr1nchera 0 zona que deT1m1ta el contacto entre,.yggs;'.

"'11as placas de Cocos y de Norte Amer1ca, segun muestra ]a f1g 3 tomada

- de Ta ref. 1.

En relac16n con la forma de los modelos de s1sm1c1dad debe hacerse no;; 3
lftér que - hasta hace unos’ cuantos anos se supon?a que la curva de magn1-n
‘tud-recurrencia para una fuente sism1ca Tocal tenia la forma de 1a fig

a- «} que resu]ta del ana11s1s de datos observados ‘en toda 1a corteza teJ-f
lrrestre 0 en zonas muy amp]1as de el]a Tamb1en se hacia Ta h1p6t951s

que la d1str1buc16n probab1list1ca de 1os t1empos de eSpera entre even-'

| 'tos sism1cos con magnitudes en un’ 1nterva1o dado es de] t1p0 exponenc1a1

_(y pqr tanto que el niimero’ de eventos gon magn}tudes:en dlChO 1nterva]o'
'1tiéne distribucfﬁﬁ de Pbissﬁn), es dééir,7que el Eieégo‘no:sé"a}fgra con”
"lel t1empo transcurrldo sin temb]ores de gran magn1tud Durante los 'ﬁlj
tlmos afios se han reconoc1do ab1ertamente c1ertas d1screpanc1as con res-
' pecto al modelo c1tad0 TOmese por eJemplo la’ zona de Oaxaca en ]a cos—
ta'ISur de México, del1m1tada de acuerdo con 1a fig. 4a La f1g 4b
muestra, para magn1tudes basadas tanto en ondas de cuerpo como en. ondas
de cortante, los numeros de temblores con magn1tude§ comprendidas en
- 1ntervalos dados, asi como. los nimeros de temb]ores con magnltudes may—_
‘ores que cada va]or dado Observando e] 1ntervalo de magn1tudes modera-‘

das y grandes, es evidente que las observac10nes no son congruentes con

" la forma de la f1g.1 pues en vez de que el nﬁmero de eventos con magn1-l_

tqdés en intervalos dados decrezca sistematica yrmonOtonamente al ;recer




la magnitud los datos muestran que d1chos va]ores emp1ezan a crecer pa-:

‘ra magn1tudes moderadas, a]canzan un m&x]mo y luego decrecen para magnl-

tudes muy elevadas Como consecuenc1a, 1a pend1ente negatlva de ia cur-

:;;_va de nﬂmero med1o de eventos con, magn1tudes mayores que cada vanr dado,:s

no crece monbtonamente, como 1mp]1ca ]a fig. 1.

3:De lo anter1or se ha conclu1do‘que ﬁonv1ene actua]uzar los modelos sobré'i_
' s1sm1c1dad en c1ertas zonas de] mundo entre el]as Ia costa sur de Mex1-’

;.éo,' de manera de representar-la act1v1dad sism1ca como_la superpos1c16n
de ‘dos procesos uno en que 103 eventos ocurren deh‘ménera enteramente'f:

' ,casual, sin que sea pos1b1e hacer a]guna pred1cc16n de t1po determ1n1sta;'.'

..-‘r_

terTstlcos, que- Son de magnltud e]evada y cuyos 1ntervalos entre ocu-

rrenc1as son mucho menos 1nc1ertos que }os asoc1ados al pr1mer proceso.

Estos nuevos mode]os deberén 1ncorporarse ‘en el futuro a los estud1os de

r1esgo sTsm1c0 en el pais, pero no se han tomado en cuenta en los mapas

VHde r1esgo sism1co que se muestran en este trabaJo

" RIESGO SISMICO EN TERRENO FIRME

.

. Los mapas de lds_fjgs;_sra 10 muestran valores de aceleraciones y“veio—if

~ cidades mdximas del terreno queAtorresponden a periodOS' de recurrehcia

de 50,. 100 vy 500 afos en terreno firme para toda la republica Estos
mapas fueron obten1dos con la 1nformac16n s1smo1bg1ca d1spon1b]e en el

pafs hasta 1974.  Para obtener]as se part16 del copocimiento sobre 1a

estruttufé'gebtect6n1ca de las zonas sismicas. Emp]eando los datos so-[‘

~'bre magnitudes y coordenadas de los temblores‘reg1strados en sismbgrafos
desde principios del siglo (épo;a en que dichos instrumentos empezaron.a =~

o semi- determ1n1sta y otro const1tu1do por los llamados temb]ores carac—,%i




‘ . . R .
operar s1stemat1camente en el mundo) se est1mar0n 1os parémetros de cur-[

vas como a de la f1g 1 para 1as d1versas fuentes sism1cas potenc1a1es

‘AI 1levar a cabo estas estumac1ones se tomd en cuenta ]a. presenc1a- de'l

:brechas (o vacanc1as) sismvcas, es dec1r, de zonas que por sus caracte-/_g,-

'i{rist1cas geo]ég1cas y por su d1spos1c16n en los s1stemas tect6n1cos de—i
_bend cons1derarse como de e]evado potenc1a1 de act1v1dad sism1ca, pero
"que durante.lapsos 1argos 1nclu1dos durante e] 1ntervalo de: observac16n
"Ehan man1festado poca act1v1dad probab]emente por encontrarse en per1o-
dos. de acumu]ac16n de energTa de deformac16n Entre estos casos se en;-
'cuentran las brechas de Oaxaca, de Tehuantepec, de Guerrero y de M1choa=
cén (flg 4a) Para f1nes de ca]cular e] r1esgo sism1c0 en la .vec1ndad:ff
de 1a zona de subducc16n se est1mo 1a func16nA(M) por un1dad de 10ng1tud
'para1e1a a ]a costa, supon1endo aae }a act1v1dad observada se dlstrlbuia
'-un1formemente a 1o 1argo de tramos largos de 1a zona de subducc1on in- o
‘cluyendo 1aé brechas sfsmicas. Para def1n1r la forma de 1a var1ac16n de
'.]a act1v1dad con respecto a la seccion transversal a la costa se tomd en

. cuenta ]a 1nf0rmac16n que se presenta en las secc1ones tran5versales def”

=1a flg 3

En las refs 3 y 5 se presantan 1eyes de atenuac1on de‘la 1nten51dad
‘sism1ca; es- dec1r, relaciones entre magn1tud distancia e 1nten51dad en
' terreno flrme 0bten1das emp]eando, en parte, datos sobrb acelerac1ones Y
veloc1dades max1mas registradas en el terr1tor1o nac1ona1, a51 como  va-
lores de la u]t1ma_var1able calcu]ados a part1r de re?ac1qnes emp1r1cas -
entra.veloaidad mixima del terreno e‘ intensidadgs en  1a- escala de
Merca]ii modificada. A partir de di;has.leyas de atenﬁacipn. de la
incert{dumbre asociada a ellas y'dé las curvas de'§1§m1t1&adi A(M)  (ver

3ol NI ol
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‘fig 1) para ]as d1versas fuentes sism1cas se obtuv1eron, por un proceso
'de_ 1ntegrac16n descr1to en la ref. 3, curvas de tasa de excedenCIa de.

.'1ntens1dades en terreno f1rme (curvas v(y). f1g 2), para un conJunto de

Ll puntos 1oca]1zados en 1as 1ntersecc1ones de mer1d1anos y parale105 d15-[;;a_}ﬁ'

}_a. .

“Wf?htantes un gpado én cada d1recc16n (en la zona vec1na a] eJe voic5n1co el-
.espac1am1ento entre puntos fue menor) Por 1nterpo1ac16n a part1r dea
fi'd1chos puntos se obtuv1er0n 1as curvas de las figs. 5 a 10 En e]las ;l‘jj
;";”iiobserva que, ademas de 105 SltIOS ‘en. 1a vec1ndad de la zona de subduc-ipf;
u'pc16n en la costa sur de] pais. ex1ste una reg16n de elevado r1esgo en la:lpf
.'.;alfvecrndad del extremo norte del Golfo de Ca]1forn1a,_asoc1ada con 1a ac;‘;;
.'it1v1dad deI s1stema de 1a fa]la de San’ Andres En otras reg1ones dqf:i

kﬁgnppais e] r1esgo varia entre baJo 'y moderado
| ESPECTROS_ DE'I RESPU_ESTA_ __'. L

Al;Lda datosr que presentan las f1gs 5 a 10 surven para est1mar espectros'
nde.respuesta en terreno f1rme para per10dos de recurrenc1a dados : Paral*
fa] fin pueden emp]earse relaciones prev1amente estab]ec1das entre ace-

‘.alerac16n, ve10c1dad y desplazamiento max1mos de] terreno durante s1smos;‘
:fff_ dados y las correspond1entes ordenadas de los espectros de respuesta pa-A'
i 'fra d1versos per1odos natura]es y amortlguam1entos Por egemplo, Newmark
L y_ Hall pr0ponen (ref. 6) que si se trazan los max1mos ya]ores de acele-

Arac16n, ve]0c1dad y desplazamiento de] terreno en un s1stema de eJes te-
. ?;p:tralogaritm1co como el de la f1g 11 (tomada de 1a ref. 11) 1as ordena-

a.das de ]as envoTventes de 105 espectros medvos de respuesta pueden obte-
4'_'tnerse de acuerdo con 1a mi'sma f!gura, usando para desplazam1entos, velo—

. c1dades y ace]erac1ones 1os factores que aparecen en la tabla insertada



Eén la f1gura " Por ejémplo. la aceiérabibn:eﬁvoivente”del espectro'de.
'respuesta para. amort1guamlento de 0. 02 del critlco se obtlene mu1t1p11-.

‘--cando 0. 369 que es la mixima ace1erac16n del terreno, por e] factor 4.3

:,h cons1gnado en. la tab]a, asT resu]ta el 1 559 de la flgura ‘ De manerala.i;ﬁl

'”'f'semegante se obt1enen los valores de 151 cm/seg y 75 cm para ]as ve10c1-'

dades y desp]azam1entos méx1mos envolventes de] espectro de respuesta en

"e] trazo tetra logaritm1co Estos factores estan basados en temblores

't1p1cos de la costa occ1denta1 de Estados Unidos, reglstrados sobre ter-h “A:

fllreno f1rme a unas cuantas decenas de k116metros del foco

‘En terreno blando. como es sabmdo, la durac16n del mov1m1ento del terre-'.
’no es mayor que en terreno f1rme, las ordenadas espectraTes son " mayores
y los per1odos dom1nantes son mas 1argos Para_un gran numero de tem-

. b]ofés registrados en-la ciudad de México,-la réf 7 Contfene eSpectros ﬂ

T de respuesta para d1versos amort1guamlentos, correspond1entes a terreno

b]ando y terreno flrme Las refs. 8y?9 cont1enen 1nformac16n semegante
‘para ]os reg1stros 0bten1dos en d1versos s1t1os durante los temb]ores de'i‘
'sept1embre de 1985 De] ané]151s de esta 1nf0rmac16n, asT ‘como de 1a-

7': d1str1buc16n de daﬁos en la c1udad de Mex1co durante d]VEFSOS temblores,'f

7'se conc]uye que Ia ampl1f1cac16n de] mov1m1ento de] terreno deb1do a -la

: natura]eza del terreno local puede variar sagn1f1cat1vamente entre un

sitio y. otro de la zona compre51b1e del valle de México y entre un tem-
b]or y otro y qug en esa amp]1f1cac16n pueden jugar papeles 1mportantes
ciertos mecan1smo§ y tlpos de ondas, d1ferentes de los cons1derados en
a teoria s1mp11f1cada de propagac16n vertwca] de ondas un1d1mens1ona]es

de cortante a través de’ formaciones estrat1f1cadas.



lNFLUENCIA DE CONDICIONES LOCALES EN TASAS DE EXCEDENCIA DE INTENSIDADES
DADAS

,Lé fig‘ 12 'tomédéjde ia'ref 10 muestfa la 1nf1uenc1a de] t1p0 de-sue-:
1o en las ace]erac1ones maxamas de1 terreno correspond1entes a d1versos

"b'pef1odos de recurrencia. La flgura se obtuvo a part1r de los datos ’ré-;na'
i_gistrados por ace]erégrafcs en el va]?e de Méx1co de 1959 a 1983 Los':

' ﬂva]ores reg1strados se c]as1f1caron en dos grupos, de acuerdo con el t1~':
--t1po de terreno pero cada grupo 1nc1uye S1t10$ d1ferentes, por 10 que “;

jlas curvas que se muestran no representan r1gurosamente tasas de exce-;
denc1a de ace]erac1ones dadas en un s1t10 dado, s1no en cua]qu1era de" '
var1os S1t10$, mas o menos cercanos, con cond1c1ones QEf suelos mas 'Qj _

- menos Pa?ec1das. f: ";'- f_  "Q i ik.:f
REGIONALIZACION SISHICA
La fig | 13 es el ‘mapa. de reg1ona11zac16n sismlca propuesto en la ref :

12 y que aquT se propone adoptar, a fa]ta de estud1os més ref1nados que”

abarquen todo el pais

h En ad1c16n a la reg1onal1zac16n c1tada en 1a ref 12 se propone tamb1én
| que las cond1c1ones de suelo local se c]as1f1quen en Tos tlpOS I II‘.y::

111, de acuerdo con el s1gu1ente proced1mwento

L]

a) Selloca]izaré el nivel de terreno firme .bajo el cﬁa1 haja mﬁdu]os de
r1g1dez mayores que 75 OUO ton/m s O requ1eran mds de 50 golpes por
cada 30 cm en la prueba de penetrac16n estandar |

b) Para estratos comprend1dos entre ‘el n1ve1 ‘de terreno f{rme y el nivel

en que las aceleraciones horizontales del ‘terreno se “transmitan a la
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'construcc16n se - calcu]ara Ia suma ZH / /G donde

. Hi‘ = 1espesor de? i-gsimo estrato,_en m. L
Yi. = su peso vo]umétr]CO, en ton/m
‘a:fﬁf?ﬁi ;#Ltmbdulo de r191dez, en. ton/m2

_Si-_]a_'suma LH, “Y i/ 65 es menor que. 0 2y e] terreno se cons1derara de]

7t1po I | | | |
5f§i.1a;§uma‘ZH VY /G es mayor o 1gua1 que 0 2 y menor que 0 78 y‘7 '
. aﬂemééV Se cump]e que que IH, /ZH /Y /G es mayor que 80 e} terreno se

:cons1deraré de baJa r1g1dez, es dec1r, de] t1po II

A falta de informécidn més preciéa, para la ap]1cac16n de] critéfio
_anter10r puede tomarse para Y el va]or de 1, 5 ton/m Y los va]ores de
'-G pueden est1mar5e como G 0 35E en que E es- 1a pend1ente 1n1c1a1_'

de la curva esfuerzo deformac16n de una prueba de compres1on s1mple

" Para’ esta cla51f1cac16n se tomarén en cuenta los sue]os que se encuen-"

tren debaJo de] nivel en. que Ias. acelerac1ones h0r1zonta]es Cse

_;trénsm1ten a la. ‘conStruccibn, por e3emp1o en el caso de un ca36n de

- c1mentac16n, este corresponderia a1 desplante de Ia 1osa 1nfer10r

En el }ésto de egté tfabajo‘se HiScuten Tos criteribs‘pqra pasak de. cdr-"
vas de r1esgo sism1co a espectros de disefio y se presentan los resulta-,
dos en térm1nos de eSpectros 11nea]es de dlseno para amort1guam1ento def
5 por C1ento del crit1co, para terrenos t1pos 1a. III en cada una de Ias

zonas sism1cas de la f1g 13.
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* CRITERIOS DE OP’TIMA'CION_ PARA _DE_FINI’#; COE'F'ICIEN‘TES'DE mssﬁio' SISHICO

Se cons1dera 6pt1mo al coef1c1ente de d1seﬁo que conduce 2 la m1n1ma su-.

peranza del valor presente de las pérd1das por danos deb1dos a SISmo.' )

' Para eva]uar estas cantldades se h1c1eron 1os s1gu1entes h1p6tes1s
‘a) El proceso de ocurrenc1a de temb]ores es de Poisson {“ﬂ“._;
'b) Cada estructura t1ene un soTo estado de fa]la La cond1c16n para qué“"

6-

,‘esta se a]cance se expresa en term1nos de V] ace]erac16n espectral*

08
e

max1ma del temblor que produce 1a fal]a

&

. ... . - - . " ‘ . '-.' ’ .
T - . PR .- B

. c) E] costo 1n1c1a1 de Ia estructura, C, puede mode]arse con la s1gu1en-r

te expres:ﬁn.

BT R R

e A A
o “dqhdé AO,-Ai.yj;sbn cqnstahte§ y;c'és el chfiqjente‘sismico‘de‘d{sng‘
A

< d) La tasa de excedenc1a, v(c}, de la ace]erac16n c -numero de veces por| 

'.un1dad de t1empo en que esta ace1erac16n es exced1da- puede represen-f

'*.f_tarse con 1a expres16n
‘U(c):z K" oo N a e o ' (2)
. donde K y r tomﬁn:véloféé_diférehtes en cada sitio.

‘Puede demoStrarsé que,' bajo. las -hipﬁtesis anteriores, las pérd1das:r

‘,H'esperadas por sismo cuando se d1sena con el coef1c1ente . va]en

'_P.(c')=aov<cm B

‘fma de 1os dos s1gu1entes conceptos costo 1n1c1al de 1a estructura y es-ﬂéxf



o m1n1mizar la suma C(c +P(c), 0 blen, encontrar c ta] que

‘1_3 ,

o 3

'ddohde es Ta tasa de descuento usua]mente f1Jada ‘en 0 OS/aﬁo y D es el; - -

: costo de ]a fa]]a 51 ocurr1era hoy En estas cond1c1ones, se requlere"

? ilSus#ita;éhdd;1a$ écs; 1: 2 y'b?eh ]é;e5g.4;g; o
gc \gth et ) =
de d()nde LI

R (r+1)= SRRE
o Alcq 1-3D7Y r.cq}-j_ =0

~en que ¢, es.el coeficiente de disefio Sptimo.” Entonces, - ' i. o o

—‘1a1¢0ff_.nfy Co s
a-l 0
0o DKy oo
={r+1) QA Y

c

Q E . ch Y R "‘ o .' e '_ R T '
S1 fueran conoc1dos Ios va]ores de K, r, D o y A (puesto que Y’ es‘ﬂ;:

'r'usua1mente as1gnado) seria teor1camente pos1b1e evaIuar c0 para un s1t1o )

espec1f1co Esto no es. pos1b1e en nuestras cond1c1ones, por Io que ‘se .i;-‘

'»1dec1d1o proceder de Ia s1gu1ente forma se adm1t16 que 105 va]ores de K_:-

~1;j.y r que pueden 1nfer1rse de ]a reg10na11zac16n sismlca actuaT son »ade-

'cuados y se supuso que, por otra parte, Tos coef1c1entes de d1seno vi-

: gentes actua]mente para el DF se encuentran cercanos a 10 bptlmo iASi, " :

| para e] DF cump11rse que _



rot e
-coB'Bl3

jldonde e] subind1ce B denota parémetros correspond1entes a la zona sism1-
B del pais, a 1a cua1 pertenece e] DF Puesto que no hay razbn paraa

suponer que G. D, Al y_' sean muy d1ferentes en otras zonas, se consi-

‘7;ideran constantes Desde luego, 1a ec 5 debe sat1sfacerse para cual-:ff '

f?fqu1er zona' de1 paTs, d1gamos Ta ;Oja A EnFonces,.” _;}lff
._E; B

. .piyinendd 1a_ecgi? en§rg‘ia;§ gg:obpjgﬁeAqyeff"‘

kst ue vyey)ek, AA - ;,_';t__c',,;)c_;;,_ % _'?'i-'”?#é(é;i BB 55 .'

,“tituyendolen'1a'eél.8}_

Coh A+a/ +01 . A)c A rA /. \)B(CB)CB B r ‘. (9) -

"“'_‘Sf: se hace vA(cA) --vB( B), en’ que CA y cB son ace]erac1ones correSpon{';“ '

‘d1entes a 1a misma- tasa de excedenc1a -0 al m1smo perlodo de retorno- en

1és: zonas A y B respect1vamente, 1a ec 9 se’ s1mp11f1ca ‘ DespeJandor-
Cons |

o

on = Leg BT cp

v ta v rg Al oyt ) L f._ ; 33. ;  12 '.‘;f
R L

de donde puede obtenerse el coef1c1ente opt1mo en la zona A' cuando seﬂ

'vconocen las s1sm1c1dades de 1as zonas A y B y se con51dera 6pt1mo el va-

lor coB' Notese que si la-ec. 2 se cump11era r1gurosamente, no importa-

. rfa qué valongs de oy y g se e1191anan§1ampva- que oarraspandieran a1 -

= D K rA/a A 'Y ‘ 2 (7)
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, mismo périodo'de recurkencia “En eT caso de la reg1ona11zac16n sfsmica

de Méxlco, se obt1enen llgeras var1ac1ones, depend1endo del perjqdq de; el

._recurrenc1a e]eg1do

| }“fwtdﬁFfEfEthé;dﬁTiMbsffoDistnoiEN;TERREﬁOif{POfif(ﬁfRHE)}ﬁg c

. De acuerdo con e] pérrafo anter1or, para que 1a ec 10 se cump]a r1guro--i o

”_ samente es requ151to que ocurra 10 m1sm0 con la ec A f1n de cubr1r{

' ;.]as_ consecuenc1a5 de Ias desv1ac1ones respecto a esta cond1c16n sobre; S

X 5 105 va]ores de los coef1c1entes de d1seno 5pt1mos est1mados segﬁn Ia ec_3f“

7,10, en este estud1o se. tomaron como base 105 parametros que conduc1an al'f{‘

-jmax1mo valor de <o en cada reg16n En ia s1gu1ente tabla ;ej presentan

los va]ores de los parémetros en cuest16n

TABLA. 1

. ) o fPeribdoidg récurréncié(éhos) 

Z?F?' vl s [os0 | 1000 '{.500f5 |
A f33sja0se ey | 30| A0 ] B0
A S B B RN B I R
D (2.47(8957 | [ 250 @ | 300 |- soo - |EMC/sed)

Se considgréf'coB' ="0;160'fg, que es, 15 ordenéda méx1ma-de d1seno en

| terrend firmE'paré e]IDFT(zona B)- Ap11cando la ‘ec 10 con a= 1 y con las
-_cons1derac1ones anter1ores se ]lega a ]os s1gu1entes coef1c1ente 6pt1mos_

en. terreno f1rme
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TABLA 2 ° 3

‘Coeficiente optimo en,

Zona - . o
: a‘. terreno firme -

© 0008
016

E=Esk--F

0.3

ﬂ:{fCOEFICIENTES QE DISE@O_PARA;OTROS TIPOSfDE;fERRENO‘f’

1 ;Para determ1nar estos coef1c1entes se h120 ’jéz h1pbtes1s de que para s

'7"cua1qu1er temb]or, la ordenada espectra1 méx1ma en cua]qu1er terreno es. -

1gua1 a la ordenada espectral méx1ma en terreno f1rme mult1p]1cada Por 2

gun‘ factor de amp11f1cac16n que es 1ndepend1ente de 1a 1ntens1dad de] ‘
' evento | . | |
{“En virtua-he'que:1és defihiciones de terfeho-‘intermedidz‘y :b1éndb son -

re]at1vamente vagas cuando se hab]a de todo el paTs, se dec1d16 carac-ﬁ

o ter1zar a estos dos t1pos de suelo ‘con’ factores de amp11f1cac16n razona-'

: b]emente grandes ' Para e] terreno 1ntermed1o (t1po II) se as1gn6 un
.valor de 3 que es cercano a] max1mo que tebr1camente puede esperarse en’
- las. partes més b]andas de 1a zona de trans1c16n de] valle de Méx1co A
-esta conc1u516n se llegﬁ deSpués un estud10 s1mpl1f1cado de amp11f1c$;
'

cibn de 1as ondas STSN]C&S, donde se v1o que s1 ]a ve]oc1dad de onda S“

no es 1nfer1or a 250 m/s no es probab]e'que el coc1ente entre 1a acele-

faciﬁn eSpectfal méx1ma en terreno t1po ll y-la correspond1ente en te- ‘* '

rreno f1rme sea super1or a 3

De manera‘anélbga, se asign6'para el terreno tipo II1 un faétof de am-

- p11¥icaci6ni‘de _4.25;,'que es . é]_ prdmedib'dezamprfiﬁacibn, para dos -



'}eramponehtes"horizbnta1és;Lidel"temb]0r7 del 85 9 19 entre SCT y U en
estructuras cbﬁ dUtti]idad de'é Se cons1deraz que esta ampl1f1cac16n”

cubre la gran mayoria de’ los casos que pueden eSperarse en otros terre-

55:%fnos muy blandos quE puedan EX‘St‘r en E] pais

- Para‘calcular']as brdenadas dél‘espettko -Qe_'diséﬁo en cada zona se
'.'-.,,vadopté el Slgmente razonamlento s'ea c'b' la brd'ehada espéctra1 mixima en
' T.terreno b]ando De acuerdo con 1a def1n1c16n aqui usada de ,factor de

. amp11f1cac16n cb. es 1gua1 al producto de 1a ordenada m5x1ma en terreno'

’ f1rme por el prop10 factor de amp11f1cac16n

[ ‘Puesto que F no depende de la 1nten51dad de temb1or, 1a tasa de exceden-
(a1a de cb, vb b), vale ,;‘1

| Ap]1cando el cr1ter1o de 0pt1mac16n expuesto puede conc1u1rse que T

(Kr'/OlA Y)I/Ha F1/r+01 ’ -  ' ' “(13)

| _'pero (Kr/aA Y)llr es Justamente el coef1c1ente 6pt1mo en terreno firme,
Cof (ver ec. ?)._Dér lo que
e

.. ob of . ' o T . :

. En ndestro casd; F =3 para terfeno Il y F =14 25 para ferfeﬁo II1. Pa-

ra =1 y 105 va]ores de r cons1gnados en 1a Tab1a 1 resu]tan los si-.

gu1entes valores para las cuatro zonas y 1os dos t1pos de terreno
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TABLA 3 Valores de ¢ para as cuatro zonas 51sm1cas.w
o ' y los dos t1BB 85 terreno : -

Terreno
ZP”? —T 111

2.21-- 2.84"
2,21 - 2.84.
2.19 . 2.80

"o o o

.18
f1rme se obtlene 1a sgu1ente tab]a de coef1c1entes bas1cos de d1seﬁ0

CTABLA 4 Coeficientes bisicos de disefo

b
R ) .Terréno _
.Zona S U N S U S ST
- A 0.08 | . 0.8 | 0.2
B | o016 | 0.36 | 0.45
¢ .| 0.25 | 0.55 | 0.70
D’ | 0.3 | 0.75- | o0.95

_"COEFICIENTES DE DISERO SISMICO AJUSTADOS EN TERMINOS DE COTAS AL RIESGO
'*TACEPTABLE v

Las curvas -que describen la sismicidad regional en'ndestro pais'es;an

asoc1adas a ace]erac1ones y ve10c1dades m5x1mas del terreno Supondre-

© mos que el coc1ente entre ace1erac16n espectra] max1ma y acelerac16n

‘maxima del terreno gn‘terreno f1rme es de 2 6 para- 5- por c1ento del

,amort1guam1ent0 cr1t1co " En estas cond1c1ones ]as tasas de excedenc1a

asoc1adas a 1as ordenadas maximas de 1os espectros de d1seﬂo va1en

7.33. 3.05 _E:}j}gg.};,‘fza*_,s,-s:>:* e

Mu]t1p11cando estos factores por los coef1c1entes de d1seno en terreno_ g

I e T T T T S S A T I PR . L) - £l -
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o 19.
“vlc) = K(c/2.6)" s

- con los vg]éées'delkiy‘r dg.la'Taﬁla 1. $¢ 1Tegd'a!1os‘é{guiéhtes;valo-

‘ fVTABLA 5 Tasas de excedenc1a v(c) (per1odos de recurrenc1a, T(c)) para
las ace]erac1ones max1mas de d1seho en 1as 4 zonas sTsm1cas

c | - o 10 |

dona | - Co 1; SRR |
> (g) .| -afos " anos:
A | 0.08 .0.0206 - 48.6

- B 10.16 0.0276 36.1
C . 10.25 .0.0404. | 24.7
D |o0.34 0.0530 | 18.9

Los periodos' He feCurrencia en las zonas C y D, aunque te6r1camente.

1_“0pt1mos, pueden JUZQBFSE exces1vamente pequenos a la Tuz de cr1ter1os

'qUe‘ 1nc]uyan act1tudes de 1af soc1edad de’ avers16n a] r1esgo Si se

' desea que 105 coef1c1entes en estas zonas tengan tasas de excedencia
"f.comparables  a‘ Ias de la zona B, en vez de la Tabla 4 se. obtiene 1a

-s1gu1ente

TABLA 6 Coeficientes de diseno sfsmico ajustados

' ]
_ Terreno
fona tlcoo |1
A 0.08 OIIBA‘ 0.24
B 0.16 | 0.36 0.45
C - 0.30 | 0.60 .’0 73 -
D 0.447 0.86 : 1.08°
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_ FORMAS DE LOS ESPECTROS DE DISERO ‘.

Para fines de disého “ha sidozusualJutil{zaf'fokmasféihp]es de ~las en- -

o

Hvo?ventes de los espectros de resﬁbesta aSOC1adOS a los per1odos de re-gffffc*

 _currenc1a selecc1onados Los espectros de d1seﬁo toman tambTén en cuen—_‘ v

ta la 1ncert1dumbre preva]ecmente en el calculo del per10do de v1brar de -

la estructura

'Lfi:En este estud10 se ha adoptado la forma de espectro de dlseﬁo que 'se._

o muestra en la flg 14

jltﬁ obtenc16n del parémetro ¢ para las d1ferentes zonas sism1cas y t1pos“‘f:

“V_de terreno se ha descr1to en los pérrafos anter1ores
- Se describe a bonpinuacion"1a obtencion de Tos paramétros Tyt

) Té?keno-firme5='

Para el c&lcu]o de T, sé pdstulafoﬁ témblores asociaaos"a per1odos de’

- recurrenc1a comparab]es a los de 1as max1mas ordenadas eSpectra]es  Es-

‘ tos temb]ores quedaron descrwtos a través de sus espectros de Four1er y : "

. durac1ones, est1mados con mode]os de fuente cal1brados para ]as d1-
ferentes zonas sismlcas de] pais ' Se hace notar que para estos fines
5610 es necesar1o que ]a var1ac16n en e] conten1do de frecuenc1as, y no'

su amp11tud estén correctamente descr1tos, puesto que el n1ve1 de ace-_t

]erac16n derd1seﬂ0 fue caqu]ado por otros_medlqs.,f

“Una vez ~definidos- los tembTores'tomOJSe ha esbozado, se’ calcularon sus

| 1espectros de respuesta (seudoaceleruciones. 5 por ciento del amortjgua-
9 :
o jm1epto critico)  a través de teorsa . de—_v1brac10nes a]eatorias‘y se’

o



,ﬁ‘ Para é]_ ca]culo de -Tb"f determ1naron 1as ve]oc1dades max1mas del

21 .

determ1n6 un valor de T ta] que el espectro de diseho' envolv1era' con- -

servadoramente a] de respuesta

o terreno asoc1adas a los m1smos per10dos de recurrenc1a que Tas ace]era-
. ciones espectrales max1mas y se procedab como se seﬁala en la ref. 11

_ para determ1nar el punto en que 1a aceTerac16n espectral méx1ma empaeza

a d1sm1nu1r conforme aumenta e] per10do estructura]

";"Otros'tipos de terﬁendi"

- Se. efectub "un andlisis de amplificaci6n de Tas ondas §fsmicas, utili-
~'za'nido'_ur'_jl_rnbd_e]o viscoeldstico ]inéé] dé] suelo, por el 6ua1‘§e :prdpagan*fz

. ondas S_jncidiendo'verticalmenté El mode]o cons1ste en un sem1espac1o

700 n/s'-en'due v es 1a ve10c1dad de propagac16n ‘de las 1a§i‘w

-

cpn VS

ondas ‘SL; sobre e] cual descansa un estrato caracter1zado por Su espe-

:sor H, y ]a veloc1dad de 1as m1smas ondas _La' ve10c1dad 700 m/s és"'

congruente con Ia def1n1c16n dada para terreno f1rme

o A cont1nuac16n. var1ando H y v del estrato, se caTcu]aron ]as funcwones
‘de trasferenc1a asocaadas a dep651tos con per1odos naturales TO- dados

‘por la expres16n o

, To =4 H/vS
E] va]or de o se h1zo variar entre tos 11m1tes 1mp11c1tos en 1as def1-

n1c1ones dadas de-terreno tipo II y terreno t1po I,

E] producto de1 espectro de Four1er en terreno f1rme por la funciﬁn’ de -

"trasferencra resulta en el ‘espectro de Fourier -en. terreno blando

vE Lo



‘Nuevamente se recurri6 a la teorfa de vibraciones aleatorias para calcu- "
lar . e1 éspectro de resphesta y se'détermiharon va]ores.de T y‘T' tales

_ que, dada 1a def1n1c16n de cada t1p0 de terreno, 1nc1uyendo las lihita-

B c1ones 1mp11c1tas para’ ‘vg,* no, se tuv1eran factores de ampl1f1cac16n_if”

super1ores a Tos 1nd1cados anterlormente para terrenos 11y 111, - es

,dec1r, 3 y 4 25 re5pect1vamente Los valores de T y Tb obten1dos fue-

7 ron aJustados conservadoramente para 1nc1u1r los efectos de la 1nc¢rt1f“

"-;:dumbre deI per1odo estructura]

'-.‘l Péfé{@é se decidiQAqsfgnér:un valof de c/é;bafa 1b$'tg§o§'en que'Taz d.

“En la Tab]a 7 se presentan os valores obten1dos de T y Tb en ‘las cua-

tro zonas y para 1os tres t1pos de terreno
COMENTARIOS ADICfONALﬁSA

'Como‘Se'ha'inditadb, las descripciones del riesgo que se han usado en el

o presente estudio no reflejan totalmente 1os avances recientes en esta -

: mater1a

En part1cu1ar, el estud1o rea]1zad0 para la eva]uac16n del rlesgo En el
| valle de México indica que pos1b1emente ]as tasas de excedenCIa de ace-

leraciones maximas del terreno en la zona sismica B esten sobrestimadas

':-,con las curvas usadas en este trabaJo S1n embargo, no fue pos1b1e usar

las curvas obten1das en aquel estud1o puesto que huo1era s1do ‘necesaria

una reya]uac16n homogénea para todo el paTs.

fDe ‘1a m1sma manera, los estud1os que en la actua11dad ]1eva a. cabo' el

Inst1tuto de Ingen1er15 para proponer espectros de disenp para 105'



municipios del estado de Guerrero, sug1eren que la adopc16n de la ec.” 2.
' para descr1b1r 1a var1ac16n de Vv con respecto a C, usando 105 parametros )

"-de la Tabla 1, subestjma\l1geramente las tasas de-excedencma para acele-

23

"f{;racidnes'béqueﬁaS'y“mdderadasj"y‘las"sobbéstfmé'para'ace1efatﬁones'gran;f@ﬁ.*

-”déS, en‘ v1rtud del fenbmeno de saturac16n de la ace]erac16n m&x1ma del

terreno -al crecer 1a magn1tud fenbmeno que apenas emp1eza a estud1arse

" Debe reconocerse tamb1én el hecho de que, al menos 'eﬁ Ta ioﬁa D del

pais, no ex1ste una . correlac16n suf1C1entemente buena entre acelera-'_

'7i,C1ones espectra]es y daﬁos estructura]es Prueba de ello es que en 105 '

.

‘01t1mos 30 aﬁos, se ha exced1do probab]emente cuatro veces a ace]era*
i c1€h de 0 3 g en terreno f1rme de Acapulco,’}con{ ordenadas espectrales
méximas 'en ocas1ones del orden de] tr1ple dé iéﬁ'de digéﬁo,'Sjn que 1os_

| danos correspondan a Io que se habria esperado ‘ Cualesqu1era 'due ﬁean,‘V

 las . exp11cac1ones, no contamos con métodos que perm1tan tomar en ‘cuenta

a]gunas de 1as pos1b1es causas.

’:.\\’A

Los coef1c1entes de dlseno propuestos para la zona B n, superiores a
:'lfpg v1gentes para el DF. Esto acontece porque los valores aqui presen- :
tados deben cubr1r la tota]1dad de esta zona, 1nc1uyendo puntos con 515-‘
m1c1dad mayor que la del valle de Méxlco En cualqu1er caso un ana]1s1sl
espec1f1co para un 51t1o Justificarfa variaciones en ‘1051 cbeficienteé '

: con respecto a 1os prevalecientes para la zona genera]

CONCLUSIONES

La Tab]a 7 presenta 1os valores que definen los espectros de d1seﬁo pro-- L

puestos en este estud1o para 1as djferen;gs zonas. -s1smjcas de- la



‘Repiblica Mexicana.
‘Se hén presentado tos métbdos usadbs para'liegaf”a los QaTbreS 3propues-

.tos, y se han hecho exp]1c1tas 1as h1p6tes1s emp]eadas y las 51mp11f1ca-

o c10nes aceptadas Se han 1ncorporado en ?] pos1ble, ensenanzas .del..-'

'gran temb]or de 1985 espec1a1mente en 10 que se ref1ere a amp]1f1cac1o-
:nes del terreno. S1n embargo se han hecho ver 1as 11m1tac1ones 1mpues-

por ia fa]ta de est1mac1ones de] r1esgo sism1co que 1ncorporen no
so]o 1as 1ecc1ones de 1985 sino tamb1en 1as nuevas herram1entas y nuevos‘
;datos que han surg1d0 en Ios ultlmos 10 0 15 anos. De cua]qu1er manera,'
t]a Tab]a 7 s1ntet1za 10 que a nuestro JU1C10 puede pr0ponerse con 1a 1n:

1formac16n d15pon1ble

I

" TABLA 7 Parémetros -propugstoé para definir.ll'oé"espectros de disefio

:  Terreno I . | . © Terreno II v | . Terreno III
Zona c a, Ta_ T, r c a, T, Ty o« c - a, Too Ty 1
A | 0.08 0.03. 0.3 0.8 1/2 | 0.18 0.06 -0.4 1.7 2/3 [0.24 0.08 0.6 3.9 1
B | 0.16 0.05%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
c 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
p |04 -- 0o 0.6 1/2 0.8 ‘- 0 1.4 2/3|1.08 0.36 0.3 2.4 1
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Caracterlstlcas Slsmlcas de la Ciudad de México:
Amplll'cac:on de’las Ondas Sismicas en el Valle déf\?féuco,
Caracteristicas del Movimiento del Terreno y

Microzonificacion de la Cludadr._-

- . o Eduardo Reiroso L
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R ) X Carretcr:x al A;uaco 203 M-..\u.oDF _' ’ .

"En AMeéxico a !a verdad tiembla la tierrty casi lodos Io.s anas una o dos veces vy

hgeramenle Ello acontece en cualquiera de las estacianes del aflo sin que en ésta

ni en otra circunsiancia se observen ningunos indicios en el suelo ni el cielo |,
- capaces dg., Jundar un prudente pronostico de estos fatales accidentes.” (Joaquin T
* Veldzquez de Leon, Descripcion historica v topogrifica del vatle, siglo \111})

Resumen

Se presentan las principalés aspectos de las caracteristicas dinamicas de amplificacion en el Valle de
México ante temblores originados en ta zona de subduccién. Primero. en forma general. se describe la -
cuenca de Mexico v las propiedades de los depositos lacustres. tocandose con mas detalle el problema

del hundimiento y sus repercusiones en la mecanica’de suelos. Se mencionan las principales fuentes
sismicas que afectan a a ciudad y se incluye una breve historia sobre: los principales sismos que la

han afectado durante 1os iltimos 600 afios, poniendo énfasis en la imporancia que tienen 10s sismos
recienles para la ingenieria sismica. Se incluven estudios y resultados que hacen uso de los datos
captados pog, 1a red acelérografica de la ciudad. Los estudios abarcan temas como efectos de sitio en
terreno firme, duracién de! movimiento. amplificiacién del movimicnto en ef ‘tago tanto en ¢l dominio -
del tiempo como en la frecuencia, y mapas de periodos dominantes. En combinacién con los datos de -
la red de Guerrero se presentan figuras, comentarios v resultados relativos.a la trayectoria de las -~ -
ondas hacia ¢l valie de México y al efecto de amplificacion regional obsenvado en los sitios de terreno
firme. Se incluyen diversas figuras ilustrativas que ponen en evidencia la magnitud de todos estos
fenomenos sismicos. Finalmente. las conclusiones conticnen las pOSIblcs implicaciones de estos
esludlos enla practlca de la mgemerm sismica y en el reglamenio d¢ consmnccuoncs '

“Introduccion

3

. Desde la caida de Tenochtittan en manos de los espafioles v sus aliados indigenas. una de las guetras iavales mds

. importantes en ia historia de la humanidad. la ciudad de México ha crecido en una necia ¢ infinita lucha sobre el
lago que la vi¢ nacer. La ciudad y sus habitantes han tenido que sortear casi todo tipo de dlﬁcultades para

- aprovechar el agua y deshacerse de ella. La lucha ha sido en forma desordenada. Las estrategias v soluciones -
' planteadas han tenido poco respeto al entorno ¥y han atentado continuamenie conlra el equilibrio ecoldgico. Por

. razones histdricas. politicas. sociales, religiosas v econémicas. la ciudad convirtié ‘un Ia{,o en un suclo blando v
compresible. poco aplo para sostener eficazmente los palacios que ha creado. _ .

" En su carrera vertiginosa por crecer, la Muy \ob!e v Muy Leal Ciudad e \Icncu ha conoCIdo sismos de muchos
- tipos y diversas intensidades. Su memoria sismica abarca varios siglos atris. Como testigos. quedan las
--cuarteaduras y grietas de las obras que se conservan en pié. 1as cronicas v relatos hechos por proplos y c\uaﬁos v

los parqucs donde hubo hogares v oficinas de muchos mexicanos. o . . o



Son muchos v grandes los rctos que nueslra cnudad ex:gc Ei reto snsmlco es solo uno mas de ellos Es necesano
conocer mejor las caracteristicas de los sismos que la. alectan. de sus suclos v dc sus estructuras. asn como haccr
edificios mas SCEUIOS ¥ prcpararnos para afrentar ordenada ¥ eﬁcncnlcmenle Ios $ismos. -

Co I. Lacuenca de México

. y | .
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 y 80 km de ancho en el este-oeste. Ticne una almud de 22 ‘6 msnm en su pane mas baJa v
alcanza hasta 5230 m Snm en la més alla !a punta del lztaccahuall g RIS

La historia lacustre % : : :
Mi cmdad es chinampa en un lago escondido”. {Guada!upe Tnga cancron) ‘

Desde prmc1p|os del cuaternario hasta hace apenas S00 afios.” la cuenca habla recogido, dentro del pancaguas que

la define, abundante lluvia de verano para formar los lagos de Zumpango Xaltocan, Texcoce. Xochimilco y Chalco

(del Castillo, 1978). Desde entonces, hemos usado y abusado de sus aguas. vaciandola con majestuosas obras.

hidrdulicas como el Tajo de Nochistongo en la epoca colonial. ¢l Gran Canal ¥ los lineles de Tequisquiac en el
siglo pasado v el drenaje profundo a partir de 1975. Si bien estas obras han cumplido su objetivo al aminorar v en
" algunas zonas eliminar el problema de las inundaciones. han contribuido a la déscgacién'casi total de los lagos. En
la figura | sc aprecia este proceso. Actualmente. sélo pequedtas zonas de lago subsisicn en Xochimilco y Texcoco.

. Et hundimicnto S o T _ T 5
‘En 1925 Roberto Gavol comunicéd a la Asociacion de lngcmeros v Arqu!lcctos que la cnudad de Mexico se estaba
hundiendo. Atribuyd las causas de este hundiniento al abatimiento del nivel fredtico. A pesar de que el sisiema de

agua potable habilitado en 1910 tenia como fuente principal los manantiales de Xochlmalco un gran numero de
predlos extraian el agua del subsuelo mediante pozos. : .

Para la década de los cuaremas. el incremento de la poblacion exige mayor dcmandn de agua v por lo tanto mas -
bombeo. Por consiguiente. se acelera el hundimienito reflcjandose en ascntamientos difcrenciales de edificios. Las
“gbservaciones de Nabor Carrillo basadas en la teoria de consolidacion dc Terzaghi. confirman que este hundimicnto
“es debido al abatimiento de la presion hidraulica en los acuifcros del subsuclo ocasionados por ¢l bombeo.
Consecuentemente, a partir de 1934, las auteridades capitalinas deciden cesar la explotacion de nuevos pozos v ¢l
hundimiento disminuye. En [a figura 2 (Marzal ¥ Mazari. 1990) sc muestran los asentamientos lotales quc algunos
edificos y zonas de la ciudad han experimentado desde finales del siglo pasado. Estos sitios son la Alameda Central.
el Palacio de Mineria y la. Catedral Metropolitana. Se aprecia que. con basc en los datos de niv elac;on de 18%0.
tedos ellos han sufrido hundlmlenlos mayores a los si¢te metros. '

-Reciememenle. la demanda de agua polable ha tlevado a las autoridades a explotar otros pozos en zonas menos -
céntricas, lo que ha ocasionado hundimientos en estos sitios similares a los observados en la figura 2. Como
ejemplo mencionamos la €squina de Plutarco Elias Calles ¥ Ermita Ixtapalapa en donde la velocidad media de-
hundimiento durante 1a década de los setentas fue de 11.3 ¢m al afo. Actualmente. cerca del 70% del agua que '
utiliza la ciudad se extrae del subsuelo. sin que sur_m alguna allernnu\n razonablc para disminuir csta crecwme'

aemanda

independientemente del problema economico. ecoldgico v de Iousuca que esta sobrccxptolacnon de acuiferos
significa. provoca dailos “en las cimeniaciones v asentamientos difercnciales en estructuras, Esto agrava-
enormeriiente ¢l problema sismico al hacer las estructuras mas vulnerables ante temblores. Ademis los efectos son
apreciables a simple vista. causando un desagradable aspecto por el deterioro visual de h ciudad vy en algunos casos
criticos hasta msegundad en los transeiintes. ‘

Periil Geoldgico e

Las zonas mds jovenes del valle son los depositos aluviales. la serie volcanica del cerro de la Estrella v la sierra de

Chichinautzin, siendo esta ultima la responsable de haber cerrado la cuenca en su parte sur. Mas antiguas son las
iohas de la formacion Tarango v las lavas andesiticas de! lztaccihuail v el Ajusco. Una base de calizas que afloran
en diversas partes de la cusnes fosman §u propio fond -, En In figura 3 (Mooser, 1990} se muesira un cone .




“1esquemdtico de la parte superficial de la cuenca-donde se aprecian las prlnmpnles formac:oncs g,co!og,lcas asi-como- - .
algunas fallas que pueden dar origen a temblores locales.

‘Desde el punto de vista de lngcmcna Sismica. los 150 m mis supcrﬁcmlcs son Ios mas rele\amcs ya que
‘determinan los efectos mas importantes de ampllﬁcacxon Los primeros trabajos dc exploracion y laboratorio para
jconocer las propiedades’ del subsuclo en la zona céntrica de la ciudad. y por consiguiente verificar Ia teoria de
hundimiento desarrollada por Nabor Carriilo én 1948, dieron fruto 2 la primer zonificacion de la ciudad. En la
ﬁgura 4 preseniamos esta zonificacién que mclme las modificaciones realizadas hasta 1987, En ella. se distinguen
‘res zonas: zona 1, firme o de [omas, localizada en las partes mas altas de la cuenca v formada por suelos poco

o comprcsnblcs iy de alta resistencia, zona Il o.de lago. formada por lo que fueron los lagos hace 500 afos y que.

" /consiste en depositos lacustres muy blandos-y compresibles con contenidos dé:agua de enire 50 v 500% y con

‘profundidades de hasta 60 m en Texcoco y mayores de 100 m en Tlahuac ﬁnalmcme lazonall o de :rans:cmn que
presenta caracteristicas intermedias entre las zonas amenorcs : .

‘La figura 5 muestra una seccién tipo de la zona lacustrc en donde se muestra la variacion con la profundldad del
-contenido de agua de las arcillas. Ademds, se presentan dos perfiles esquematicos en donde se aprecia la variacion,
'quc a causa del hundimiento, han tenido este tipo de sitios en los ultimos 40 afos. Esto se refleja en la disminucion
del espesor de las dos formaciones arcillosas. La figura 6 muestra otra seccion tipo con la variacion de 1a velocidad
.de corte con la profundxdad Velocidades tan bajas como las mostradas en los 40 m mas superficiales son, en gran
‘medida. las responsables de la amplificacién dindmica del mov imicnto en ¢l valle dc MC\ICO Ambas ﬁguras fueron

tomadas de Cvando y Romo (1991).

[

11 Sismicidad en la ciudad de México
Tipos de tcmblores

Las principales fuentes sismicas que afectan a la ciudad de México (Rosenblucth v otros. 1987) pueden clasmcarse
€ cualro grupos cuya locahmcon se mueslra esquemdticamente en la figura 7, Estos. brupos son:

° . Tcmblores docales. ongmados dentro de fa cuenca o cerca de ella. Gcncralmcnlc de pequeiia magnuud-
(menores que 5.5 grados). : .

o - Temblores que se originan en el resto de la placa de Norteamérica. Pueden alcanzar magmludes hasta de 7.0
grados Richter. También conocidos como lipo Acambay por el sismo que alli se generé en 1912,

‘o Temblores de subduccion. Los que mas estragos han causado ¥a quc pucden- lencr magnitudes de hasta 8.2
grados. Pese a la relativa lejania de la ciudad de México al epicentro de cstos tcmblores (entre 280 y 600 km),

la ciudad es particularmente vulnerable porque ¢! tipo de ondas que llepan son ricas ¢n contenido de periodos. -
largos v provocan grandes duraciones. sobre todo en la zona de lago. Es por esto por lo que praciicamente
cualquier sismo ocurrido en la zona de subduccién, desde Jalisco hasta 01\ac1 representa un pellgro para, la"

ciudad capital.

o  Temblores de profundidad intermedia, lambién con_ocidos como de falla normal. Causados por rompimientos -
de Ia placa de Cocos ya subducida. Los que se originan cerca de la zona de subduccion pueden \tener
magnitudes de hasta ocho grados pero a medida que ¢l epicentro se aleja de esta zona la magnitud disminuye.
tlegando hasta 6.5 grados debajo del valle de México. ;

En la ﬁgura 8 se muestra la sismicidad en la chubhca Mexicana duranie el mes de junio de 1990 (Martinez v
Garciz, 1990). En solo un mes se aprecian. aunque de baja magnitud. los cuatro tipos de temblores que afectan a la

ciudad. Los temblores de subduccufm los locales v los tipo Acambay sc mucstran con cuadros mientras que los de
‘ profundidad intermedia se muestran con tnangulos N

[iI Cronologia de los prmcnpales terremotos sentidos en el valle de México

+

A continuacidn presentamos una brevc recopilacion de los principales sismos que se han sentido en el valle de
México desde la época prehispanica. Sélo se incluven los considerados como severos ya que en promedio se han
weporeto, por cada sitmy ez cingo fvirtus diwx racdercdos v ocincusnta leves (Fundacion ICA. 1992). Se
| , .




inchuven algunos comentarios de las fuentes originales (Rojas v otros. 1986) v la intcrpretacion del tipo de sismo ¥-
o posnble origen (Bra»o v otros. l988) .

Para la época prehispanica las. principales fucntes dc mfornmcuon son los COdlCCS En l.a ﬁbura 9 sc muestran los

glifos con los que se indicaba la ocurrencia de sismos. El glifo constaba de un cuadro doble donde se escribia la

fecha (por ejemplo: afto dos pedernal. doce concjo. dos casa) v otro dibujo que su,mﬁmb'l terremolto, Junto al glifo -
del ario dos cana (ado 1533} mostrado en la ﬁgura Y. se encontrd una nota en caslcliano que decia: "desta manera

Singen el temblor de tierra”.

Para la época colonial el namero de fuentes aumenta con las cronicas ¥ los periddicos. Para la época del Meéxico .
independicnie las referencias a, sismos son muchas y detalladas lo que en ocas:oncs pcrmuc prccnsar Ia zona

eplcenu'al ¥ cl Upo de s:smo

- Siglo XV -

1475 (9 acatl)

1496 (4 tecpal)

Siglo XVI
1542

1589

Siglo XVII
1611

1653 ..

Siglo XVIII

1768

1776 y 1787

1800

Siglo XIX
1343

~ subduccion. con epicentiro en las costas dc Jallsco ¥ Colima,

"Hubo por entonces fortisimos temblores de tierra, tan frecuentes v repetidos que los cerros se.
desgajaron, las.casas quedaron aplastadas™ En Chalco, dos {uentes hablan de |a gran
_ destruccion causada por este sismo. Los deslaves sugicren un fucnc sismo de onf,en Iocal

"hubo terremotos que nmran las casas. La tierra se abric por nmchm parle Posnblemenle un

s:smo de subduccidn.

"Se sintic en \éxico un jucr!e temblor de .rrepu!acmn que mnhmm fos ud j' cios™. Es probable que
se trate de un snsmo profundo con cplCcnu—o cerca de Oa\aca : :

"tembio la tierra.en México Vv en toda aquella provincia, lo cual causa femar muy gmnde a Ia

© gente”. Probable sismo de subduccion.

v

"pasaron a ser horrores por ¢f destroso formidahle, que experimentaron los edificios de la
ciudad, con uno de los mavores terresotos, que ha estremecido d la lmmca Sismo de !

A -

“Temblo de Orren{e a Poniente con tan grave v repentina fuerza, que se lemio una grave ruing en

esta ciudad”. Dailos en el centro historico v Atzcapotzalco. Sc ignora su posible origen.

‘

"dejo resentido el mavor ninmero de edificios, cuvo reparo costard algiin dinero; este Palacio (el

‘Nacional) ha manifestado también la necesidad de repararse ¢n varias desuniones de sus

paredes”. Gran sismo de subduccion en Oaxaca.

Sismos de subduccion en las costas dc Guerrero v Oaxaca. ¢l sq,undo pro-dUJo un gran marcmoto
lo que hace pensar que fue de excepcional magmlud {mas dc 8.5 bmdos)

"pasé de cuatro minuvs: sus printeros novimientos de Oriente v Poniente; du\pues con mas
duracion de Norte a Sur, terminandy con movinientos encontrados ¢ modo de circulo...” “pero
las inas de las fabricas v algunas iglesias quedan necesitandao reparo.” ‘Sismo en Oaxaca. No hay

suficientes datos para saber si fue de subduccion o de faila normal.

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

- se veian c.ilar. La coniiocion fue terrible v el espanio de los habitanies grandisinio, que

aumenio nds c:mnda se escucho el estruendo de las cipula def templo de Santa Teresa que se
derrumbd.” Gran sismo de subduccion en las costas de Guerrero. Ademas de fos darios en el
centro causd dafios en Tlalpan. - . :



1858 © - “hizo que se da%nara el acueducto de ngua gorda; por lv que al b ueuwmc ﬁn: pruh:bu!o el

trdnsito de carrugjes por la calzada de Tacubayva”. Al parcccr un gran sismo de profundtdqd
tntcrmcdla con epicentro en ¢l estado de Michoacin. - o

. Siglo 20X

-

El surgimiento de los snsmograros permite calcular con mejor exactitud los eplcenlros de los lemblorcs Se adopla
una forma de medir su magnitud: la escala de Richter (Ms). A principios de siglo 1a ciudad se ve alectada por-varios
sismos moderados, algunos de la zona de subduccion como los de 1907 (Ms=1.9) v 1909 (Ms=17.5) que causan
daiios al centro de la ciudad. En 1912 ocurre el temblor de Acambay (Ms=7.0) quc no ¢ausa muchos da%nos a‘la

capital pero deja ¢l precedente de que puede haber sismos grandes a dlslaIICIaS epicentiales pequefias. En 1932 se.© = -

registra ¢l sismo mas grande del siglo en México (Ms=8.2): originindose ¢n. Ias costas de Jalisco sin producir.
grandes dailos al D.F. :

Sismos recientes y su lmpac(o en la ingenieria sIsmlca .

No fue sino hasta el reglamento de 1942 a consecuencia del sismo de 1941, cuando se incluve ¢l diseiio sismico de’
estructuras. La ciudad habia resistido con éxito el gran temblor de 1932 pero cmonces se conlaba con edificos de
menos de cuatro niveles de estructuracion conservadora, L . . '

Por los dafios que causd. el sismo de 1957 es el que impulsa los. esludnos sobre ¢l componamlemo " del \allc antc'
sismos. Las estructuras que ‘la ciudad vid crecer a partir del sismo de 194t requerian mejores discilos v -
conocimienlos sobre las propiedades de los materiales v los suelos. Por cllo. sc incluye en el nucvo reglamento. -
entre otras innovaciones. lafioniﬁcacién de la ciudad atendiendo a las caracicristicas dcl subsuclo. Esta zonificacion
que como s¢ ha mencionado tuvo sus origenes en el estudio del problema dc hundimicntos. se incorpora al
prcblema sismico al observarsc la estrecha correlacién entre dafio estructural.y composicion del subsuclo

En 1979 ocurre un sismo en Ias costas de Guerrcro que produce algunos daﬂos cn la colonia Roma ) demba la
Universidad Il:rcroamcncana . . '

Los sismes de 1985

Dailo y Gestruccion sin precedente. Mueren mis de cinco mil personas v se dafan mas dc dos m|I cdlﬁcms Gran
movilizzcion social, Fluye ayuda internacional de mds de sesenta paises. Grandes lecciones scbre disefio de-
cimentaciones y edificios. El registro de aceleracion en SCT aparece en un siniuncro dc publicaciones en lodo el

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

Desde 1965 se han oblenido datos de acelerometros en Ciudad Universitaria. en un sitid de terreno firme al sur de
la ciudad. Los datos abarcan una gran variedad de terremotos. Durante los sismos de 1985, la red manqada por el
Instituto de Ingenieria contaba ya con 1] estaciones, incluyendo sitios en zonas de transicidn ¥ lago..

A partir de estos sismos la red crece considerablemente, Actualmente se lienen en mas 90 acclerdgrafos digitales
distribuidos a lo largo y ancho del valle. La red es manejada por tres instituciones: el Centro de Instrumentacion ¥
Regisiro Sismico de la Fundacion Javier Barros Sierra. ¢l Instituto de Ingenieria de la UNAM y el Centro Nacional
de Prevencion de Desastres, La red incluye también sisiemas de pozo ¥ estructuras. La densidad de acelerdgrafos es
maxor en izs zonas céntricas ¥ donde ha habido dafios durante sismos. especialmente los de 1983. Esta distribucion
puedﬂ oservarse en la ﬁgura IO jUIlIO con las zonas geolécnicas v algunos silios dc refcrencia de la cuudack :

Una gran cantidad de datos  han obtenido desde 1986 de mas de lrece sismos pcqucﬂos v moderados. A la fecha.,
la red ha registrado mas de «if‘pﬂo segundos de movimiento fucrte del terreno. En la tabla 1. aclualizada hdsla 1992,
s¢ resumen los datos de cada sismo y su aponacion al banco de datos. El sismo mas importante por su inlensidad ha
sido ci ¢el 25 de abril de 1989 v la mayor parte de los datos empleados en este trabajo corresponden a este evenlo.
Curo sismo importante es ¢l del 31 de mayo ya que, aunque de magnitud menor a la del 25 de abril. ocurrié casi con
la red &1 100% de su funcionamicnto. Este sismo fue ¢l primero en aportar dalos de las estaciones de pozo.

Debido 2 que contamos con’ mds datos de temblores de subduccién yquea la vez han sndo los que mds han afcctado
a la civdzd, en adclanlc solo nos referiremos a este lipo de sismos.



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

Para temblores ocurridos en la zona de subduccion, fos daios registrados en el valle de México son una comoinacién"
de las caracteristicas de la fuenie. la trayectoria dc las ondas sismicas. ¢l efecio regional-de- la cuenca v los efectas™

““localés en cada estacion. Los cfectos de la fuente definen las caracteristicas. propias de cada sismo como su

magnitud y contenido de frecuencias, entre otros. El analisis de estos aspeclos escapa del objetivo de esia
prescnlacion. A continuacién se decriben: en forma general. ¢l efecto de la travectoria v la amplificacion regional .
en forma delallada. los efectos de sitio 0 amplificacion local. - .

Ao

T myectona de las ondas y crecto regional de ampln!‘cacmn '

Uultzando los dalos de fa red acelerografica de Guerrero. presentamos en la figura 11 una gréf' ca donde se aprccm a
¢ ilustra el efecto de trayecto de las ondas desde su origen hasta ¢l valle de México. El sismo wilizado es el del 25

- €z 2bsil y ¢l componente . -mostrado es el norte-sur. A lo largo de la costa; ‘el sismo fue captado por la red - -
" zccelerométrica de Guerrero, En‘la estacion las Vigas, ¢ movimiento fue de duracién cona ‘con gran amplitud y -
con pericdos de vibracion cortos. Partiendo del epicentro, ¢l efecto de alenuacion se aprecia en [a.baja amplitud de

los registros ubicados hacia ¢l poniente (estaciones Aloyac. Covuca v Cavaco) v al oriente (eslacion Copala)
inclusive, otras estaciones ubicadas mas al poniente no registraron el sismo. También hacia ¢l nore se aprecia la”

" disrainucién en la ampluud de'los registros (estaciones Filo de Caballo v Teacalco).-incluycndo los de terreno firme . -

en ia Ciudad de México (estaciones Pedregal y Cerro del Tepeyac). Se mucestran ademds dos acclerogramas en zona

* e lago con ¢l objeto de poner ¢n evidencia la gran diferencia del movimiento causada por la brutal amplificacion

en 12 zona lacustre. En ellos se aprecia la existencia de periodos dominantes largos. 1a gran amphﬁcac:on dmamxca

“vel incremento tanto en la duracién de la etapa intensa como en [a del registro.

Utilizando el conceplo de funcion de trasferencia empirica o cociente especlral entendido como el coc:ente entre

.dos espeetros de amplitudes de Fourier, obtuvimos para el sismo del 25 de abril. la amplificacion relativa de todos

los sitios de terreno firme dentro del valle con respecto al sitio Teacalco (Sanchez-Sesma y otros. 1993). La figura - -

12 muestra estos cocientes y ademds, con linea sélida. el promedio de cllos.. Contrariamente a lo que podria * -

esperzree, aln para sitios de terreno firme se observan amplificaciones importantes ¢n [frequencias o pcnodos'
criticos (de dos a cuatro segundos) para cierto tipo de estructuras que han sufrido danos :

Por otro lado. Ordaz v Singh (1992) han cstudmdo el movimiento en sitios de Icrreno firme tanto en la fuenle como
en la trayectoria y en ¢l valle de México. En la figura I3 presentamos dos de sus graficas dc ordenadas espectrales -
calcutadas para estos silios contra su distacia epicentral: con linea continua se mucstra una funcion de atenuacion y -
con p-unteadas los percentiles.16 v 84 de error: los circulos representan las amplitudes espectrales de los registros -
que s¢ usaron en la regresion, los circulos abiertos son de la regién de la costa y los cerrados de ticrra adentro: los
triangulos son los datos no usados en la regresion y los indicados con Ty C ¢orresponden a Teacalco y 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 ¢l valle de México presentan amphludcs espectrales diez veces mayores a las esperadas a distancias.

- cpicentrales semejantes para un gran intervalo de frecuencias particularmentc dadtino para la ciudad (de 0.2 3 0.7
-Hz, 0sca.de 1 4250s). En cambio. los de 5.0 Hz. muestran que para esios valores las amplitudes espectrales son

del orden de las esperadas. Los autores atribuyen’la causa de esla clara evidencia de amplifi cacnon rcglonal ala:
posible existencia de una cucnca sedimentaria anl:gua por dcb:uo tel basamcenlo rocoso. .

[Eﬁ'ecam c&c sitio en terreno fi rme

* En sismos ocurridos recientemente (Italia 1976 v 1980, Chile. l985) se 0bsenaron umporlanlcs amplificaciones del -
movimiento en las cimas de los cerros asi como deamplificacién en la base de los mismos. En gencral.' lanto las .- -

chservaciones durante temblores como los resultados de modelos matemiticos, indican que el movimienlo se.
amplifica en superficies convexas y deamplifica en concavas. Estos efectos de lopograf‘ ia superﬁc:al no, han sido-
correciamente cuantificados por 1o que no se han tomado en cuenta en reglamenios.

Aniss ¢ contar con varios registros de lerreno firme para un mismo temblor. se consideraba que las dnferencnas del
movimiento entre los sitios cn zona | eran despreciables. pero duranie ¢l temblor del 23 de abril de 1989 eslas
gifereicias e hicieron evidentes: En la figura 14 se muestran los once acelerogramas obtenidos en zona [ para este
temblor. La duracidén del registro varia desde 160 s para ¢l sitio 13 hasta 50 s para el sitio 64. La diferencia en
zeelerzeidn maxima es también notoria ¢ importante: 0.053 nv's? para el sitio 64 y 1,163 m/s? para el 74. un factor
mzyar Gue tres. Estas diferencias se pueden atribuir a los efectos de lopografia superficial ¥ a la compleja estructura

[



-~ profunda dcl-valle como se aprecia en la figura lS que s una seccién del valle (Modser. 1990) que’pasa por los
sitios 18 (Cerro de la.estrella) v 78 (Lomas poniente). .

Si bien es poco probable quc,eslAas diferencias incidan a corto plazo en el reglamento de construcciones. si son
importantes al escoger un determinado sitio de terreno firmic como punto de referencia para estudiar Ja -
amplificacién en zonas de transicién y lago. En este sentido v desde el punto de vista geolégico, los silios que .
posiblemente reﬂejan claramente el campo incidente son el 64 v el 28 por eslar desplantados en las partes mas

profundas del vaile.” Desafonunadameme Son pocos ¥ muy cortos los reglslros que se han captado en estas
estaciones. ‘ . oo ‘ E

: Oiro sitio de rcfercnc:a zmporlanlc tomando en cuenta su Iarga h:storm rcglslnndo es Ia csncnén CU. ya que
ademas de contar con registros desde 1964. ¢l Instituto de Geofisica ha instalado alli un sismdgrafo de banda ancha

quz esid aportando informacion valiosa sobre el movimiento en esta parte del valle.

Amplificacion en la 2004 lacustre . : S

" “Hallabame en la calzada de Chapultepec, camino para la capuaf cuando se hiza sentir un fuer!e )
‘sacudimiento trepidatorio; a ese movimiento siguieron fuertes vscilaciones, que violentamente cambiaron
de direccion transformdndose al fin en wovinienio ondulatorio. Los campos de la hacienda de la Condesa
se hundian y levantaban por tramos alternativamente, haciendo chocar’ las aszud\ de las acequias,
obligadas a dirigirse en direcciones encontradas, o a precipitarse en - cascada svbre las aceqma:
" transversales, a causa del repentino desnivel producido por el terrible ¢ irregular movimiento de la tierra®,
(Garc:a Cubas, temblor de junio de 1858} s

En el valle de México sc manifiestan de manera dramdtica los efeclos de amplificacion dmnm:ca en deposnos |
lacustres. Esta amplificaciéon se debe al entrampamicnto de ondas por el contrasic cntre las caracteristicas
dindmicas de los depdsitos superficiales v la roca basal. En el dominio de la frccuchcia. la forma y amplitud de esta
amplificacion estan controladas por el contraste de impedancias eldsticas.” amortiguamicnto del suelo. las
caracteristicas del campo incidente y la geometria del valle. Para conocer la 'ampliﬁcacién en forma tedrica es
" necesario recurrir a modelos de propagacion de ondas. En forma empirica. la técnica mas usada es Ia de cocientes
espectrales o funciones de trasferencia empiricas, de la que hablaremos mas adelante:.

En ¢l dominio del tiempo la respuesta se refleja en movimientos mds armonicos. en el incremenlo de la duracién y
en la mayor amplitud de los registros. Como ejemplo. en la figura 16 se presentan los desplazamientos'‘del
componente norte-sur de todas las estaciones que registraron ¢l sismo del 23 de abril. La distribucion geografica de -
las mismas permite conocer la gran diferencia que hay en el movimiento horizontal entre las diferentes zonas
1 geotécnicas. Estas graficas permiten comparar los registros en forma directa v cualitativa. y subrayar la imponancia
¢ de las caracteristicas topograficas y geoldgicas del valle en la amplificacion v- duracnon del movimiento. Los
. desplazamientos en la zona de lago muestran variaciones espaciales mlpon:mics v una. duracion excepcional.
Tipicamente. después de una porcion con excilacion de banda de frccuencms rclau\ amenic ancha se observa una
coda monocromatica con duracién mayor a cien segundos. :

La figura 17 es ofra grafica llu_slrauva de esla ampliﬁcacién. En ¢lla s¢ muestra un corte norie-sur del valle que -
pasa por el centro de la ciudad y por ¢l lago de Xechimilco, se indican algunos puntos de referencia v se muestran
los zcelerogramas del componenie norig-sur del 25 de abril cuyas estaciones estan cerca de este corte. :

Con el {in de mostrar una imagen gensrzl 2 1a gran complelidad del movimiento del terreno. en la ﬁgura 18 se

describz. para el sismo del 25 de abril. ¢l desplazamienio cn el plano calculado con ambos componentes
horizoutales. Cada diagrama. conocido como odograma. representa el movimiento de c1da acelerdgrafo en el plano -
horizonial. La figura es también ilustrativa sobre el fendmeno de amplificacion v a la.vez mwestra que el
movimiento en la zona de lago es cadtico. con grandes variaciones en la dircccion v grandes diferencias entre
esiaciones cercanas.

~ Con la inlension de ilustrar las diferencias entre diversos sismos. en la figura 19 se presentan todos los registros’
cinenides para el sitio Central de Abastos Oficinas (CA) v Ciudad Universitaria (CU) que han registrado sismos
dezde 1535, Se aprecia la gran diferencia tanto en duracién como en intensidad para cada uno de los registros y la
dgiferzncia entre ammbos componentes. honzonlaies La gran duracmn registrada en CA para el 25 de abnl es debida a



que después de los.sismos de 19835 se disminuyé el umbral de disparo del acclerémetro para caplar registros mas-
largos. T ' ‘

Duracién del movimiento -

*Durd mdas del tiempo del que se¢ puede ocupar en rezar dos credos con dcvncmn Relato del sismo ocurrido el 17

_ de enero de 1633) - '

"(Durd mds de un minuto) sin embargo de que hubo quien lo extendia a 22, otrus may moderados a 13 v otros algo’
menos, a proporc:on del terror de cada uno”, (Diario de México, sismo ocnrmfu el 3 de diciembre de 1803) .

_Un aspecto que no ha sido estudiado y atacado directamente es ¢l de la dumcnon dcl movimiento. E! mlcres por: -
integrar de alguna forma |2 duracién al anilisis de estructuras. sé debe al detcrioro que éstas sufren por carga

ciclica. Como se ilustro en las figs 16y 17, las estructuras estdn sometidas a grandes solicilaciones ante un aimero
elevado de ciclos. Por ahora. la herramicnta mds utilizada en disefio es ef espectro de respuesta que por su
definicion no considera la duracion del movimiento. Es claro.que no basta disefar las estructuras para que resistan
una delerminada fuerza; hay que considerar el deterioro que sufren ante un cierto nimero de ciclos. Resalta la

_ necesidad de desarrollar en el diseflo estructural, una técnica que involucre a la duracién en forma explicita, sobre

todo en la zona de lago donde la gran duracién puede llegar a ser un pardmetro vital en la resistencia estructural.

Los acelerometros estan disefiados para captar el movimiento {uerte del terreno v cucntan ¢on un umbral de disparo
que debe ser rebasado para registrar el movimiento que sc estd presentando. Este umbral sc fija para cada aparato
de acuerdo a las condiciones cn las que se encuentre. En zonas de lago. por cjemplo. los umbrales son bastante altos
en comparacion con los silios en ‘terrcno_ﬁrme va que el ruido ambienial (trifico vehicular v pealonal. aviones

_ ‘aterrizando, explosiones. microsismos. entre otros) ticne gran amplitud. De no scr asi. ¢l acelerémetro estaria
continuamente registrando, con el riesgo de saturar la cinta de grabacion. A pesar de cllo.. la duracién del

movimiento fuerte en la zona de lago es lan grande que se han llegado a caplnr en algunas estaciones registros de
sismos, como ¢l del 25 de abnl de mds de cinco minutos. . .

Como.1a duracidn dcl reg:slro no es un parimetro adecuado para medir la durncnon del lcmblor s¢ ha propucsto
para algunos fines (Ordaz.y Reinoso. 1987). medir la duracion de la ctapa inlensa como el lapso entre el cugl se
presenta el 5 y el 95% de la energia contenida en el acelerograma. De esta mancra se obtiene para cada registro una
duracion correspondiente al tiecmpo bajo el cual se presenta la parie mis rclcmnlc del acelcrograma. eliminandose

las incertidumbres relativas al umbral. A Ia dumc:on asi calculada sc le conoce como duracion de la etapa iniensa.

De esta forma se ha calculado para el sismo del 25 de abril. la duracién de la elnpa intensa de todas los registros.
Los resultados obtenidos son muy similares para ambos componenles horizonlales. En la figura 20 se muesira la
ciudad con curvas de igual duracion, los valores van desde 40 s en terreno firme. hasta 160 s en las zonas mas
profundas de la zona de lago. En la figura 21 sc muestra para ambos componciies de todos los registros, una

‘relacion entre duracion v el penodo dominante’ del sitio donde cada estacion se.encuentra. Se aprecia la clara

dependencia de la duracién’ con respecto al periodo. Los cilculos rcahmdos pan otros temblores dc magmlud

- mayor e igual a seis grados suministran resultados similares.

Por otro lado, para un grupe de acelerogramas de sitios con periodos donunames smnhrcs presemamos en la
figura 22, para sitios con periodo de 2.0 s. la dependencia de la duracion con respecto a la magnitud de cuatro
temblores. La dependencia no es muy notoria. lo que indica que ante temblores de subduccién con magnitud mavor
oiguzala 5.4 y hasta 8.1 grados; la duracidn de 12 etapa intensa cs aproximadamente la misma.

Amplificacion relativa de las 2onas de fago y transicion con respecto a terreno firme

Utilizardo la técnica de 10-: cocientes especlnles o funciones dc trasfercncia empiricas. los datos de la red. ‘
acelerométrica han servido. ‘éntre otras cosas. para medir la amplificacion relativa de los sitios en zonas de lago ¥
transicidn con respecto a los' de terreno firme (Singh ¥ otros, 1988). La figura 23 es una representacion esquematica
donde ¢ muestra cdmo obtex ar un cociente espectral. El cociente representa la amplificacion medida en el dominio
de la [recuencia y refleja fas* caractcnsums dmémlcas del sitio. entre ellas el periodo o frecuencia dominantes..

Dezde los primero cilculos de cocientes para ¢l \'allc se observd que. para un mismo sitio. poco variaban los
cacienies calculados para ambos componentes horizontales. Sin embargo. se encontraron algunas diferencias en los
resullaws de un sismo a otro. Eslo llevé 2 la conc!us'on dequela amphﬁmc:on en cl \alle podna depender de la



magnitud, distancia epicentral v azimut del sismo. Recientemente, con mas datos disponibles (Reinoso. [991), s¢ ha
comprobado que los cocientes calculados son muy similares de un sismo a otro si sc toma como sitio de referencia el
movimiento promedio en terreno firme. De esta forma. las diferencias obscrvadas son minimas v s¢ encontré que no -
“hay evidencia de¢ que Ia magmlud distancia ep:cenlral 0 el azimut. influvan dc mancra importante en la

amplificacién, '

Con ¢l objeto de contar con cocientes que sean representativos de fa amplificacion del valle de México, tomamos en
cuenta la mayor parte de los dalos v procedimos a calcular, para cada componente horizontal v cada sismo, los.
cocienles de cada sitio con respecto al movimiento promedio en tefreno firme. Una vez obtenidos los cocienles para
cada sismo y dada la similitud: observada entre cllos. los promediamos para obtciier cl cocicnte promedio de todos
los sismos. En la figura 24 se niuestran algunos de estos cocientes dibujados cn funcion del periodo. Para zonas de
transicion, los periodos dominantes y 1a amplitud son pequeiios pero para las partes profundas del lago..los periodos’
dominantes v las amplitudes aumentan hasta llegar a 5.0 s v 60 respectivamente. La forma ‘de los cocientes es
menos regular en los bordes v partes profundas de la zona dc lago. Eslo posiblemenic s¢ debe a que efectos de
geomelria de dos y tres dimensiones estin contribuyendo de manera significativa a'la amplificacién. Ello dificulta’
enormemente el estudio detallado de los efectos de sitio en estos lugares. Es. necesario recurrir a modelos
matemaueos para conocer € interpretar los dalos observados v poder predecir el mov imicnto cn esos sitios. ‘

. Con todos los cocicnles promcdlo realizamos curvas de igual amplificacion (ﬁgura 23) para cierlos peno-dos La"

comparacion de estas curvas con el mapa de dafios (figura 26) duranic temblores recicnles resulta reveladora. Se
observa que para la mayoria de los periodos mostrados existe una clara corrclacién. entre los dafios v fa curva de
igual valor correspondientes a dicz o mds. En la misma figura sc obsena que existen otras #onas dentro del \alle
con valores grandes de amplificacidn y donde no habia cstructuras en 1985 ]

1

Penodos dominantes dentro dcl valle

A partir de cocienles espectrales. el periodo dominanie de un sitio scri ¢l asociado a ka mdxima amplitud de aquel
(figura 24). En general. para un mismo sitio. el periodo es muy similar para ambos componcntes ¥ de un sismo a
otro. De esta manera, a partir de datos de sismos. s¢ han calculado mis de Y0 periodos dominantes dentro def valle.

Paralelamente. el uso de la iécnica de microtemblores (Lermo v otros. 1990. Lermo v Becerra. ‘)‘)l) ha dado
buenos resuflados para medir el periodo dominanie ¢n la zona dc lago. Esta técnica consile en registrar
oscilaciones naturales del terreno en campo libre (trafico vehicular. microsisinos v vibracion de maquinaria. entre

“otros) a lo largo de varias horas. El periodo asociade a la mayor ampluud del cspcclro de velocidad sc consudera
,como ¢l periodo dominante del sitio. - ’

Ambas técnicas han sido comparadas v sus resultades combinados (Reinoso v Lermo. 1991) p.m oblcncr mapas de
periodo dominante. En la figura 27 presentamos el mapa con curvas de igual periodo calculadas con datos de
sismos ¥ microlemblores que abarca todo el vallc . En la figura 28 sc presenta un accrcamicnto mas deiallado a la
zona central de la ciudad. Por dltimo. la figura 29 ¢s una represcntracion tridimensional de estos periodos donde la
parte plana corresponde a terreno firme. Estos mapas son similares pero mas confiables al incluido en las normas
técnicas complementarias por haberse obtenido a partir de datos de sismos ¥ mds complctos por abarcar no solo Ia '
parte centro de la ciudad sino gran parte de la zona de lago. -

La imponancia de conocer el periodo dominante del suelo en un sitio dado. esla en que debc evalarse construir alh
estructuras con periodos sumlarcs Ello reducma los posibles cfectos de resonancia. -

En algunas partes de las normas de disedio sismico del rcglamcnlo dc 1987 s¢ rcqulcrc conocer este pcnodo Eslas

son:. k2 _ C S

1. Apéndice Ad: Especlros de disefto. El regl'nnenlo permite una reduccion del cocﬁcncnlc sismico ¢ si se conoce -
el periodo dominante del sitio Ts. Esto se debe a que durante 1985 sc obsenvd en los rcgistros un alto co\memdo
de energia en 2.0 s losque permitia. en otros sitios con dilcrente periode dominante. reducir fla ordenada
espectral. Si bien esto fue consistenie en 1987, pensamos quc ta complejidad de la respuesta del mlle no
permite pensar que sélo para 2.0 s se presentardn grandes amplificaciones.

2. Apéndice AT7: Interaccidn suelo-estructura. donde ¢l pcnodo dominante ¢s un paramclro neccsano para los
calculos.



Conclusiones _ L L

La caudad de Me\:co ha sufrido desde siempre temblores de ntuchos tipos ¢ ‘intensidades: Aqui ha lcmblndo v
seguird temblando. Es 1n1prcsc1d|blc educarse. prepararse v reducir |nccn|dumbrcs :

Los estudios de mecanica de suclos sobrc el valle fucron motivados por c hundnmcnlo dc 1a ciudad que se ha _

acelerado en este siglo.” Estos estudios fucron postcriormente incorporados v utiles al problema sismico. El
hundimiento ha causado daflos a las cimentaciones e provocado ascntamicntos difcrenciales en las estructuras,
problemas que agravan y se suman a.la brutal ampliﬁcacién sismica en la zona de lago. Desgraciadamente, es de

esperarse que el hundimiento continue. ya quc no se \|slumbran alternativas p'lm nbaslcccr a Ia cmdad de agua

potable ¥ susutulr al bombco

El efecto de la duracion del mo\umento no ha s:do tomndo en cuenla en el dlscﬂo cslruclural ¥ puede llcgar a ser
un factor decisivo en el comportamiento de estructuras. sobre todo en la zona dc lago. Es necesario proponer
herramientas de disefio que contemplen la degradacién por efecto de carpa ciclica. Este analisis debe hacerse
extensivo a estudios de dafio’ acumu[ado ocasionado por variostemblores a lo lnrbo de los aiios. S

. Sobre ¢l reglamcnto de consiruccmncs

" De las graficas y resullados aqui presentados. sugerimos que ¢l andlisis paso a pnso pcrnuudo por el reglamento
(inciso 9.2 de las normas de disefo por sismo) se haga con mucho cuidado al cscoger v simular acelerogramas -
realmente representativos. que consideren los altos nivcles de intensidad. duracién.y conienido de frecuencias
-adecuado para el sitio. En esle sentido es claro que ¢l registro de SCT del sismo de 1983 ¢s representativo para una

franja limitada de la ciudad vy no debe usarse en sitios de zona de Ingo con otras caraclcrislicqs dinﬁmicas

onprim—

E! apéndice A4 fue inclyido después de las obsenvaciones sobre os sismos dc I‘)?h Esio s¢ debid a que en aquel'

sismo ¢l movimiento tuvo un alto contenido de energia cn dos scgundos pero con el andlisis de los datos
registrados desde enlonces no parece haber fuertes ev |dcnc1as de que a51 scrian los snyuenlcs terremotos. Por lo
mnto, se sugiere no aplicar cs,tc apéndice. :

Los’ mapas de igual-periodo aqun presentados son mas complclos detallados v confiables que Jos mclutdos en eI-

reglamento. por lo que se sugiere su amphn dnulbacmn v usQ.

Hacia una microzonificacion

Por el momento no es posible proponer una microzonificacién mis detallada va que los (nicos datos con los que

contamos son provenientes de sismos de subduccion v existen cvidencias historicas de daiios ocasionados por otro

lipo de fuentes. Podemos comentar al menos que. en o que a sismos de subduccion se reficre. las curvas de igual

amplificacion pueden ser ltiles ya que.existe una importante correlacion entre los-valorcs méximos de cstas ‘curvas,

estructuras existentes v dafios durame sismos. En principio. estas cunvas pueden scguir como guia para el diseflo v

" evilar que los periodos dominantes de los edificios nucvos coincida con los valorcs altos de las curvas: Asimismo.

toda reparacion estructural debe modificar sustancialmente las proplcdadcs dmmmcas de fa estructura ‘para evilar -
que se presenle resonancia y dano por <arga repetida. '

Para formular una microzonificacion mas detallada de Ia ciudad. sera nccesario recurrir 1 modelos matematicos del

valle. Estos deberan explicar y predecir el movimiento dentro dc las zonas de lago. sobre todo en aquellas zonas = .

donde se ha observado una rcspuesla irregular que podria indicar la cxistencia de Olldls superficiales generadas
dentro del valle. o

lnvesngacsoncs presentes ¥ futuras

Analisis de los datos. Las redzs acclcrogmﬁcas han proporuonado una cantidad j,cncrosa dc mformacnon quc esld .
siendo procesada. Practicamente todos los resultados que se obtienen. algunos dc-los cuales s¢ mostraron aqui, estan -
enfocados a conocer el los diversos mecanismos de amplificacion del valle. Son muchas las personas e instituciones

que en Meéxico ¥ el mundo 2stdn usando esta informacion para catibrar. alimentar o comprobar sus modelos
matematicos, para realizar estudios estadisticos. para elaborar feglamenios dc construcciongs. v en general. para
reducir incertidumbres y poder predecir las caracteristicas del movimiento antc eventos fuluros, Mucho se ha

- avanzado por estandarizar y uniformizar el banco de datos que se alimenta dc tres instituciones pero aun hay mucho

por hacer para que estos datos se puedan dlsponer ¥ procesar en forma rdpida v praciica.



La alcrla snsmlca. Parnlehmcnle a todos los csludlos quc se realizan sobre cl valle. sur;,c cste prO\_cclo qqc cs )
unico para la ciudad de México. Las mismas caracteristicas que hacen a ciudad tan vulncrable ante sismos lejanos.
nos offecen una gran veniaja: “un_minute de aviso. Pero el proveclo esta cargado ‘de incertidumbres v de problemas -
técnicos, y deberd probarse ante diferentes sismos anles de ser usado masivamente. Por supucslo. esic proceso debe
_estar desligado de intereses politicos. de prestigio v poder. El provecto debe ser visto por todos como algo Gnico y
esperanzador, en donde se requerird no sélo profcszonalcs técnicos sino de un ampho sector del drea humanistica .
que s¢ encargue de aspeclos como la organizacion, educacién, participacion y el p:tmco no es suficiente garantizar -
técnicamente su funcionamiento smo que debemos saber qué hacer con esos valiosos segundos antes del sismo. Se
deberd trabajar en todas las dreas en forma simultanea v coordinada. De csta l'orma \ a medaano plazo Ia \cnudad
.contard orgullosamente con una' hcrramlenla estraégica y ol £ SO

- Por Gltimo, es necesario dar mayor informacion v educacion a la gcnlc cn gcncral E\lSlc una gran mcu[lura
sismica gue se ha convertido en panico sismico. Es necesario corregir esto porque no lleva a acciones positivas nj ©
concretas. Es muy probable que los riesgos disminuyan'si -disefiadores. 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 el riesgo pero eventuaimente la socicdad paga las consccucncias. Es
necesario desarmgar creencias populares errdneas como: “si aguanto el de 85, aguania lo que sea”, "cuando te
~ toca, te toca” y tantas por ¢l estilo. Algunos sectores de la sociedad. que pucden llegar a ser muy unponanles '
tienen memona slsmlca de muy corto plazo. es necesario rccordarles lo que ha pasado Y quc no queremos quc se

repita.
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FEcHA | g  ORIGEN M R ~‘No. DE REprSTRos
- - : (Mo} | (km) | S+ E+ P= T | (seg)
19, 1IX,B5"| Subduccién (Mich)| 8.1 [ 380 | 11~ - 11 i 1150
21, 1IX,85" Subduccién (Mich)| 7.6 | 320 | 7°- - 7 680"
30, IV,86:'*Subducc16n (Mich)] 7.0 {410 | 7- =~ 7 400
12, 111,87 . Local 3.0 - 12 - 3 45
7, VI.B?b% . Subducclén (Gro) 4.8 { 270 67 - 13 i 480
.-18, VII,87 '  Normal (Cax) . | 5.9 | 280 | 107 - 17-} 1020
8, 11;33: Subduccién (Gro) | 5.8 [ 290 | 555 =~ .60 | 3910
10, 111,89 ] Subduccién (Gro) [ 5.0 { 240} 13 - - 13 330
25, 1V,89°{ Subduccién (Gro) | 6,8 | 305 | 66:2 - 68 i 12430
2, V.89: Subduccién (Gro) | 5.0 | 305 | 50 3 - 530 3280
|} 12,v111,89/ 7 | 5.5 | 220|143 - 17§ ° 370
J1t, © v,90%| Subduccién (Gro) | 5.3 | 295 | 514 5 60 | 3930
31, V,90°| Subducclién (Gro) | 6.1 [ 295 | 71'7 16 " 95 i 8800

'S - en superficle .
" E - en estructuras
P - en pozo ‘

’

* Tabla1 Sismos registrados por la red acelerométrica de la ciudad de México desde 1985
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‘Site effects on strong ground motion

Institute de Ingenieria, Universidad Nacional Auténoma de México, Cd. Universitaria. Apdo.

70-472, Coyoacan 04310, Mexico. D.F. Mexico

A review of some of the available methods to study the effects of site conditions-on strong ground

motion is presemed The need of unified treatment of source, palh and s;de efTects in the’

assessment of selsmlc risk is pomted out,

Key Words: strong ground motion, site effects

INTRODUCTION

It, has long been recognized that site effects can
significantly affect the nature of strong ground motion. In
some situations, ground motion amplification can
adequately be inferred using simple one-dimensional
modeds. However. due to lateral variations, the problem
must be dealt with as a spatial phenomenon.

Local conditions can generate large amplifications and
important spatial vartations of seismic ground motion.
These effects are of particular significance in the
assessment ol setsmic risk, in studies of microzonation, in
planning and in the seismic design of important facilties
(Esteva, t977; Ruiz, {977). In particular, tlocal
irregularities can be relevant in calculating the seismic
response of long structures (see Fig. 1) like dams, bridges

-or life-line sysiems (e.g., Esquivel and Sanchez-Sesma,

1980: Ruiz and Esteva, 198]).

The effect of so1l conditions in ground motion has been
abserved in well-documented earthquakes (Sozen et al.,
1968: Jennings: 1971) and in regressmn analyses ofslrong
motion data. For instance. there is significant evidence
that subsurface topography, i.e., lateral heterogeneiiies: are
related to localized damage distribution in the Skopje,
Yugoslavia earthquake of July 26, 1963 {Poceski, 1069). 1t
has been suggested that focusing of the wave energy. by
irregular interfaces. generated iarge motion amplification

sin limited zones of the city {Jackson, 1971). The same can

be said of the recent destructive Michoacan earthquake of
September. 19, 1985 In this case the combination of site
effects with a continuous flux of energy from a distant

-source was of disastrous consequences tn Mexico City.

The phenomenon of local amplification in sedimentary
basins has been related 1o the formation of caustics Rial,
1984). Damage statisitics of buried uulity pipes tn the
Mivagiken-Oki, Japan carthquake of June 12, 1978 have
shown spectacular increase in the number of occurred
failures near the cut-and-ill boundary of a newly
developed area (Kubo and Isoyama, 1980). Such damage
has been associated with failures of the ground {Irikura,
personal communication).

Topographical effects have been invoked to explain the
high acceleration recorded at the Pacoima Dam (1:25g)

Accepted‘ February 1986, Discussion closes June 1987.

0267-7261,87:010124-0982.00
© 1987 Computational Mechanics Publicalions

during the San Fernando. Cabfornia earthquake of
February 9, 1971 (Trifunac and Hudson, 1971; Boore,
1973). For the aftershocks of the same earthiquake, Davis
and West (1973) in a series of observations have found
significative local amplifications due to topographical
relief. In a field study in the Appalachian Mountains using
distant mine blasts as sources. average amplitude ratios
between mountain top and valley sites were determined
{Griffiths and Bollinger, 1979). These average ratios
showed that the seismic wave amplitudes at the crests
were amplified by factors from 1.7 to 3.4. [n Fig. 2 three
seismograms {or the same event in the Powell Mountair
area are shown. The posttions of recording sites are alsc
displayed in the [igure. Dealing with destructive
carthquakes evidence shows that damaging effects tend
10 increase where siecp reliel or complicated topography

(a) dam,

Lony smwtures ar irregular sites:

Fig. [

(b} bridge; and {(c) a lift-line system

124 Soil Dynamics and Eurthquake Engineering, (987, Vol. 6, No. 2
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is present. Recent case histories were oflered by the
November 23, 1980 Southern ‘Italy earthquake. where
topography related increments of up to 2 degrees in the
MSK jntensity scale have been observed (Siro. 1982).
As pointed out by, Trifunac (1980}, the sirong
earthquuke shaking of interest in earthquake engineering
falls in the frequency range from about 0.1 Hz to about
20Hz and since, the szismic wave wvezlocities nzar the
earth’s surface lie in the range-from about 2.1 km/s to
about 3 km/s. it can be seen that the corresponding wave
lengths are from tens of meters to tens of kilomxters,
Thus, the topegraphicai snd guatogical irregularities of

. dimensions near to this range will' have considerable

influence on the corresponding waves. It follows that the
extent and detail of local conditions required to study
their effects should be considered in terms of the wave
lengths associated with the periods of motion which are
more mmportant for a particular analysis. For a tall
building, a dam or a bridge, for 2xampie, *hese 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 cffects so that quantitative
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 to predict more accurately the local
effects, given the source parameters. Indeed, it is
encouraging the recenl progress on strong motion

- prediction using mathematical modelling techniques
{Aki, 1982). Much of the research is concentrated on the
understanding of fault mechanics and wave propagation
in the Earth. Tt is generally accepted that high frequency-
radiation. which controls accelerations, comes from very
locaiized parts of the fault. A powerfut asymplotic theory
of high frequency radiatica has been recer:tly developed
(Madariaga. 1983). Appiications of the theciy are coming
(e.g.. Bernard and Madaringa, 1784). Howcver, it shiould -
be noted that the foci of future earthquakes are not
known; their location, mechapism and' amount of
released energy can only be speculated in terms of
regtonal seismicity models (Esteva, 1976). On the other
hand, the knowledge of geological daails is generally
small 1o justily the use of very refined models of wave
propagation. particularly for ths high frequencies. It is
thenclear. in view of the mentioned uncertainties. that the
problem of seismic risk ussessment must be -fealt within a
probabilisiic framework. A promising approach seems to
be the use of integral measures of intensity such as Arias’
(1970) combined with stochastic descripttons of the input
(Boore, 1983b) and simplified models of the local
irregularities (Sanchez-Sesma er al.. 1986).

The aim of this work 15 to review the problem of
calculating the effects of topographical and geological
irregularities on ground motion given some knid of
seismic waves as inpul. For this purpose the current
formulation of the problem. the known analytical
solutions and some of the available numerical methods
are briefly discussed. It is hoped thaythis work could serve
to stimulate discussion and interest on the problem.

FORMULATION OF 'HE PROBLEM.

There is no doubt that tire source mechanisin governs the

Soil D,'.'namics. and Earthquake Engineering, 1‘98'7,‘1/01. 6. No.2 125
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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 arregularities 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 refraciéd forward as
they arrive at a plane interface. The amounts of reflected
and transmitted energy depend on the mechanical
properties of the media involved. Reflection and

_refraction in elastic wave propagation can well be
described by geometrical means. Let us call diffraction to
every change in the waves’ path that can not be described
as reflection or refraction. To study diffraction of elastic
waves it is necéssary to solve a boundary value problem
for the governing equations of linear clasticity {e.g.
Achenbach, 1973; Aki and Richards, 1980}

To fix ideas, consider an elastic, homogeneous and
isotropic half-space with an irregular surface as shown in
Fig. 3. Under incidence of efastic waves the irregularity
will difrract the incident waves (diffraction is frequently
called scattering). Diffracted waves must satisly, together

~with incident waves, the governing equations {Navier
equations) and the boundary conditions. Moreover, the
diffracted felds must satisfy the Sommerfeld (1949)
rudiation 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
1o elastic wave fields by Kupradze (1965).

ANALYTICAL SOLUTIONS

The simplest problems in elastic wave diffraction are the
wo-dimensionat §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 oblained 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-elliptical shapes (Wong
and Trifunac, 1947a,b). Even with these simple models of
local trregularities. complicated intesference 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 amplifications
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than those ohtained from unidimensional calculations.
These analytical selutions have shown the importance of
the problem and they pravide a check fof numerical :
procedures. L L. ' '

A very simple result can also be obtained for two-
dimensional wedges of any anglé undér incidence of plane
or cyiindrical of SH-waves. Using a representation of the
solution 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%). Suprsingly, amplfi-
cations larger than 2/v ware found in other regions of the
surface. la T .

For.the more difficu’i vases ¥ P- or §¥-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 maltched all -the boundary conditions
successfully. However, this approaci limited to small
frequencies. '

Under additional simplifying assumptions other
analytical sclutions have been obtained using
orthongonal wave functions. For an acoustic medium
exact expressions for the scattered . fields generated by
incidence of P-waves dén 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 assumpuion 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 horizontal
displacements are restricted. Results for vertical
disptacement are in reasonable agreement with those
from more reliable computations for a truly. elastic
medium (see e.g. Sanchez-Sesma. 1983). This is ilustrated
1 Fig. 5. S

Under the assumption of small-siope irregularities a
perturbation solution has beex obtained for the lastic
scattered field by two-d'mensional geometries (Cilbert
and Kropofl, 1960). The approximation is based on
replacing the irregularity by an equivalenl stress
distribution. An application of this method by Hudson

5 -

Disptacement amplitude

s ’ walnmf3 )
Fig. 4. Displacement amplitudes ar points in the surface
of a semi-circular canyon. Incidence of harmonic plane SH
wares-(After Trifunac, 1973) ‘
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{1967) deals with small-slope three-dimensional scatters.

~ With this approach reasonable estimates have been
obtained of the scattered Rayvleigh waves as compared
with observations even in cascs in which slope angies are
as large as 25° or 3(° (Hudson and Boore, 1980).

The method of matched asymptotic expansions has no
restrictions on the slope of the irregularity. It is based in
mitching the first terms of an outer expansion of the near
{ield, 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 qualitative
agreement with observations.

NUMERICAL METHODS

A powerful technique has been developed by Aki and
Larner (1970} to treat scattering of S H-waves by irregular
iterfaces. In the Aki-Larner method, it i¢ assumed
incidence of a plane single-frequency, The diffracted field
is represented by superposition of plane waves of
unknown Lomplc‘( amplitudes propagating in many
directions. Inhomogeneous plane waves are allowed. The
method is resiricted to small-slope irregularities for
numerical reason only because it does not include
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explicitly upgoing waves. Then, even if the representation
in terms of plane waves is complete, convergence to the
true’ solltion can be very slow. The total motion is
obtained from. integration over hori/onlal wave
number. Under the assumption of horizohtal periodicity
of the irregularity, the iniegral.is replaced by an infinite
sum, Truncation of this surh and application of the
interface conditions ‘of continuity of stress' and
dsplacement 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 two-dimensional irregular
topographies on ground mouon for incidence of SH, SV
and P waves. Figure 6 shows some results. An extension .
of the method has been advanced by Bouihon dnd Aki
(1977a.b) to represent : .with this discrete;wave-number
technique near source seismic fields in a layered medium
with irregular interfaces. Another extension, now 1o time
domain calculations, has been developed to study the
seismic response of alluvial valleys (Bard and Bouchon,
1980a.b) under incidence.of SH, P and §1" waves. The
Aki-Larner technique has been used by Bard (1982) to
analyze the effects of two-dimensional elevated
topography on ground otion. An ad-itional extension
of the method is due 10 Pouchon (1985}1n which upgoing
waves are explicitly included in the analysis, thus
eliminating the restriction of small-slopes. Calculations’
forirregular lavered mecia show a very zooa 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).1t can be
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_ stress-strain relations {Streeter er «f.,

reemmvmrmanmean

Fig. 7. Generation of surface Rayleigh waves by surface
irregularities. I n both cases the incident field consists of SV
warés. (After Qhisuki, el al., 1984)

used to model ground motion comidermu 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 pawerful tool in
clastic wavé 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
Pand STtwaves upon a sedimentary basin (Harmsen and
Harding, 1981) und u step-like topography (BOOI’L el al..
1981).-Interesting results have been found concerning the
significant generation of Rayleigh surface waves by lateral
|rreguldrme> Recent work by Ohtsuki and coworkers
(Ohtsukiand Harumi, 1983; Ohtsuki et af.. 1984a; 1984b)
_tonfirm 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 Ilan
and Bond (1981) give good agreement with experiments.
[t is found that the amplitude of the scattered Rayvleigh
wave is, as expected, dependent on incidence angle. A
finite difference analvsis of axisymmetric topographical
irregularities has been presented io study the effects of
vertically incident shear waves (Liao et al., 1980). Spectral
ratios were obtained and comparison with observations
gives reasonable agreement. The finite difference method
is theoretically unlimited to model details and nonlinear
behaviour of materials. but the size of the problem can
easily exceed the capacity of major computing facilities.

The finite element method also atlows a detailed
description of site topography and lavering. With this
method it s possible to caleutate the response of two-

v
3

dimensiona!l soil configurations with trulv nonlinear
1974: Joyner and
Chen, 1975: Joyner. 1.973). The major disadvantage of the’
methed is is fow-frequency limit and high cost, Usually,
real time analysis must -be shortened to avoid the
reflections from the artificial boundaries. The use of
different transmitting techniques’can reduce the spuricus
waves to ome extent {e.g., Smith, 1974, 1975; Avala and
Aranda. 1977; Clavton and Engquist, 1977; Castellani ez
al.. 1981 Liao and Wong, 1981). Successful critéria 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
stedied domain_ (Franssens and Langasse, 1984). Finite
elements have been used to treat problems of irregular
layering {Lysmer and ‘Drake, %972; Drake, 1972,-Ayala
and Aranda, 1977) ard two~limensional topogrsphical
irregularities {Castellani er a!., 1982) under idealized
conditions. Neveriheless, a realistic wave analysis can be
very costly.

Ray methods have also been used to study the ground
motion in sediment [illed basins with irregular interfaces
{e.g.. Jackson, 1971; Hong and Helmberger, 19/7; Lee
and Langston, 1983: Rial, 1984\0]'dlp'31ni.7 ayers (ZICEIGI‘
and Pao, 1984).

An extension of r:y theory based '.)n a paraxial
approximatton of the elastic solution has been recently
used to study many problems of wave propagation in
inhomogeneous mediz fe.g., Nowack and Aki, 1984
Madriaga, 1984). These solutions are called Gaussian
beams because of the Gaussian: shape of the wave
amplitude around a central ray. The high [requency
character of Gaussian beams place them as a very
promising tool to study site effects.on strong ground
motion.

-Expenmemal techniques’ can be very useful in
describing topographical or layering site effects. Using
polyurethane foam models King and Brune (198]) were
able 10 obtain results for sedimentary basins. E‘(Cdi]tnl
agreement was found with anatytical solutions,

In recemt years boundary methods have ‘gained
increasing popularity. This fact s mainly due 10 the
availability of high sperd computers. Boundary muthods
are well suited 1o deai with wave propagation problems
because they avoid the iniroduction of fictitious
boundaries and reduce by one the dimensionality of the
problem. These facts vyield numerical advantages.
Moreover, boundary methods can be used together with
the finite element method (Zienkiewics ef al.. 1977). Then.
the region modelled with finite elements zan be smaller
{e.g.. Ayala and Gomez, 1979: Shah o al., 1582).

There are two main spproaches 1o the B):muldllon of
boundary methods: one is based an :lie use of boundary
integral equations (Cruse and Rizzo, 1963a.b: Brebbia,
1978; Cole et al.. 1978; Alaréon er al., 1979), and the other,
on the use of pomplete systems of solutions (Herrera and
Sabina. 1978: Herrera, 1980a). The scattering of incident
SH-waves from two-dimenstonal irregular topographies
has been formulated with integral equations by Wong

.and Jennings (1973} for-arbitrarily shaped canyon-like

profiles and by Stlls (1878) for ridges and mixed shapes.

‘This method has been applied with success to calculate

the effects of a dipping layer of alluvium on the
displacement field due toa SH-wave source on the surface
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general way, with slngle or .nulupolar sources having
_lhf:ll;‘ singularities  Gutside’ -1k Tégion” of interest. -
Coefficients of the linear forms thus constructed are
obtained from a ]Last-squares matching of boundary
conditions. As pointed: gut by ‘Worg (1982), the method
can be considered as % generalized inverse one. He
suggested a procedure which . lmprov;,s the soluticn
numericaliy. A generakframework forthe method is given
by & recent ilgebruic lhuorv of boundary value problems
. (Herrera; 1979, 1980ab:. 1984). Figures 8, 9 and 10
itlustrate typicat results for incidence of SH-waves, Frgure
i1 shows the amplitudes of vertical and horizontal
displacements in the surface of a semicircular canyon for -
incidence of Rayleigh waves. Results are displayed for
” S P— , > three different frequencies n = 2a/4, where 4= wavelength
x/a of the incoming waves,
Fig. 8. Displacement amplitudes on the surfuce of a The approach has b“:ne\canueu 1 th: ee-dtmensuonal
rriangular canyon with 457 slopes for different incidence problems (Sanchez-Sesma, 1983; Sanch:z-Sesma et al,
angles and normalized frequencv n=0.5, incidence of SH 1984). Tte case of invident eiustic P, 51 and Rnyletgh
wares - waves upon axisymmetric irresttlaritios on the surface of
an elastic hall’,space was formulated using an azimuthai
: decomposition. The diffracted fields were constructed
| ’ © with multipolar solutions of the reduced Navier
i : ) : 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 con.pared with the flat
layer problem. In Fius 12 and 13" the .amplitudes of
dlsplauemenls are shown for twe . three-dimensional
problems. In both cases incidence of P waves is assumed
with normalized frequency q,‘=uw’rzﬁ-l Figure 12
present the case of a semi- sphcrlcal canyon. Finally, an
e\amp]e for a ridge appears in'Fig., !,> The ah'ipe of the
ridge is Lnen by = -hil+ 3 . where
"*{\ +l,' ]/a <.
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CONCLUDING REM. \RI\S

The.influence oflopographic and qeo.ogica! 1rregularmes
on seismic ground motion has been briefly discussed and
some of the available methods to deal with the problem

x/a

Fig. 9. Displacement amplitudes at "the jree-surface.
Semi-elliptical altuvial calley. Incidence of SH waves with
angles O and 60 degrees. Normalized frequency y=03

{Wong er al.. 1977). Results compare favourably with |
observations during a fullscale low-amplitude pro- |
pagation test. A powerful approach which combines the e
boundary integral equation method with finite dilferences Lol ferenrs reo
in time has been presented (Cole er af., 51978) for " ™~
elasiodynamic problems. The performance of the method
was found 10 be good in a simple numerical problem. A
boundary method has been developed and applied 1o
solve two-dimensional scattering of harmonic elastic
waves by canyons (Sanchez-Sesma, 1978, 1981; Sabina er
al.. 1979: Sanchez-Sesma and Rosenblueth. 1979: Wong,
1979, 1982; England e wl., 1980: Sanchez-Sesma er al..
1982a; 1983). alluvial deposits (Sanchez-Sesma and
Esquivel, 1979: Ize et af., 1981 : Dravinski, 1982a.b, 1983)
and ridges (Sanchez-Sesma and Esquivel, 1980: Sidnchez-
Sesma et al.. 1982b) for different types of waves and : - i .
shapes, of the scatterers. The method consists of 2 - oy ] -
constructing the scattered fields with linear combinations
of members of a compiete family of wave functions : s S
(Herrera and Sabina. [978; Herrera, 1984). These families Fig. 10. Displacement; amplitudes ar the free-surfuce.
of functions. which are solutions of the .governing Ridges with differens aspece ratio kib, Yertical incidence of
equations of the problem, can be constructed in a very . SH waves with normutized frequency =105

l:rl"
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Figs" 11, Amplitudes of vcertical and  horizontal
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Fig. 12 Surfuce displacement amplitudes. Semi-spherical
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y/a

Fig. 13. Surface displacement amplitudes. Axisvmmetric
ridge with hfa=0.3. Incidence of P wares with incidence
angle of 30° and normah*ed Sfrequency n,=1.0 (Poisson
ratio .23)

were reviewed. They have been used to study various
aspects of local effects. Discrete wave number and finite
differences  allow .the modelling of various types -of
irregularities and previde physical understanding of site
effects as they are aimed to produce time signals of the
respense. With the” udvent of supercomputers their
capabilities are being extended both in the complexity of
the problems and in e pessibilivy of d;.alma with high
frequency signals. Ray ‘methods including’ the use of
Gaussian beams seem Lo be powerful 1o0ls Lo deal with
high frequencies. On 'the other hand, boundary methods.
which allow the study of three-dimensional localfeatures,
are still in the development stage. It is hoped that a
comparative study aracng the various methods will define
inaclear way the aduumce‘ and limitations of each one.

There is no doubt that local corilitions olay an
impertant role in the spatial variation of grourid shaking
and should be explic.-ly considered in 1he 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, a complete
description of the problem is needed.
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_LOCAL SITE EFFECTS ON STRONG GROUND MOTION -
Keiiti Aki*
. Abstract

This is a review of the state-of-the-art in evaluating site effects.
on strong ground motion. We start with examining the effectiveness of
the broad classification of site conditions into soil and rock in
strong motion prediction. After reviewing empirically determined
site-specific amplificatien factors, we conclude that the conventional
broad classification is not effective in characterizing the site effect
especially for higher frequencies. We also review analytical
" approaches to the site effect, and find that we may have an adequate.
state-of-the-art in predicting the site effect for many realistic .
situations.-{except for the full three dimensional case), if we know
input motion, velocity and density distribution, topogrepiy, iediment
thickness and damping of sediment. We review the currer® practice iv
site characterization and conclude that the most realistic apgroach 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

AReons 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 all our engineering structures are
constructed on these complex'near-surface media the understanding of :
“their effect on strong ground motion is essential for eartthLke
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 wxuh rauomnsnda 1ons
on how to define and approach the prob]em. o

*William M. Keck Foundation Professor, Univéﬁsigy of defhérﬁ;:
California, Department of Geological Sciences, Los Angeles, CA
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In order to define the prob1em of site effect on stroac ground
motion, we must define what parameters of ground motien e are. _
concerned, what the input waye field :is and how the site’ ‘conditions are
characterized. These three questions are equally 1nportant 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 fieldy = For exampis,
if the.incident wave-field is a]ways 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 pruperly to
capture the essence of physical processes involved in ths site effect.
For example, the broad classjfication of a site into soii and rock
generally leads to the conclusion that there is no need ¢ crasidar 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 frequenc1es.

Finally, the site effect depends on what parameters of strong qrc-nd
motion we are concerned with. For example, the peak gréund velocity
and displacement correlate with the broad classification. of s5il 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 duratjon. The spatial variation of ground motion
important for long structures such as bridges, on the other hand, woald
" depend strongly on the nature of incident wave field.

pYy

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 tne
art, to classify site effects systematically according to the order1y
_chowce of the three factors.

One of the most useful way of synthes1zwn9 ‘these varvous sate .
effects is to construct a microzonation map. Such a.maf 'to oe useful,
however, the quantity plcttéd must vary from a place to another more:
than the range of its uncertainty at each site. Otherw.se, the .
engineering significance of site effects is quest1onab1e as poxnted out
by Hudson (1372) with regard to the ground motion in Pasadena during
the San Fernando earthquake of 1971. :

Let us start our review with the convent1ona1 broad zass.f1cat1on
of site conditions such as soil and rock sites. _ 4§;

I
4
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- Broad Classification of Site Conditions
When Newmark et al, (1973) presented response spectra. aopronr1ate S
for the design of critical structures such as nuclear power plant the
spectral shape was considered to be site-independent, although’ they 3
noted the need for modification of the shape for the part1cu\ar site
conditions for periods longer than 0,5 sec, : i

. The site-dependent response spectra were published by deashx el a]
(1971) and Kuribayashi et al., (1972) in-Japan, and by Seed et-al.” . ~
(1976), Mohraz (1976) and Trifunac (1976a). among others in _HE'U.‘.

The classifications of geolog1c 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, runcly, (1)
soft to medium clay- and sand, (2) deep cohensionless soi', (3) stiff
soil, and {4) rock. On the other hand, Trifunac (1976a)-f011ows
Trifunac.and Brady (1975) and use three classes, namely, (1) soft
alluvium (2) intermediate and (3) hard basement or cryst:lline rock.

Different methods were used by various authors to estimate the.
site effect. Seed et al. (1976)-grouped observed spectral shapes into
the above four classes, and estimated their average as well as the
standard error. Trifunac (1976a) applied more formal regress1on
analysis to the observed Fourier spectra FS{T) by expres~1ng tha site
effect to the logarithm of FS(T) as

—

109 FS(T) = =d(T)$ + source and path effects - ° 'f . {1

where T is the period, S is O for alluvium, 2 for rock and 1 for the
1ntermed1ate 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. A}l of them show that soil sites have greater
amplification factors than rock sites for long periods, but tie
relation tends to be reversed for short periods. For example, Trifunac
(1976a) found that basement rock sites show greater amplification then
alluvium sites for periods shorter than 0.2 sec as mich. d571.5 times.
This is consistent with the trend of’ per1od dependence of the relative
amplification of granite and al]uv1um sites 'studied by Gt enberg
(1957). A similar cross-over at the period of about 0.7 sec ‘can be
seen in the results of Mohraz {1976) and Seed et al. (1475) between the
response curves for soil and .rock sites. . o :

Recent study of the site effects at about 150 seismic statjons in’
the central California by the coda method (Phillips and Aki, 1986) also
revealed a similar frequency dependent site effect.. Thay classified
the site into granite, Franciscan formation (Mesozoic), fault-zoie
sediment and non-fault zone sediment, and found that granite s1te> 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 gran1te

3 : S ‘Akj'



site, other sites show the cross-over as mentioned above. The -
cross-over occurs at 4 Hz for Franciscan, 8 Hz for fauit zone sediment
.and 20 Hz for non-fault-zone sediment, :

The result from Japan is also similar. The response™ curve; obtained o3

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 aliuvium

"site (type 4T"and Tertiary or older sediment site (type 1) at; about
0.25 sec,

With regard to the magnitude of amplification factor., soiiﬂsif@éfﬁ
show up to a factor 2 to 3 greater amplification than rock sites for
periods -longer than the cross-over period, while the ampiification at

rock sites relative to soil sites for shorter periods i« iess than a-
factor of 2.

The frequency dependence cf -site effect discussed abh\a i's
“reflected in the difference in site effect among peak ground :
acceleration, velocity and displacement. For example, frifunac (1976b)
concluded that the influence of geological conditions -at the recerding
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 ‘equa:
chance for amplification and deampiification, vhile the predcminant
~period in peak velocity and displacement is probabiy ionrer Lhan thn
crpss over period. , .

A similar conclusion about the site effect on peak acceieration, .
velocity and displacement has been reported by Boore et al. (1980) and
Joyner fand Boore (1981} who estimate the peak velocity at soil sites to
be a factor of 1.5 greater thar that at rock sites. According ts
Campbell and Duke (1974), the Arias .intensity, which is the.squacad-
“acceleration spectra integrated over the whoie frequenLJ rangf.-:ho ed
“higher value for alluvium sites than for rock sites, at ieast 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 cf Cross-over.
They found that the peak acceleration js the lowest for ‘the sofiest..

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 3011 Site Sh(iS
higher amplification than the rock Site and’ beiow it tne reiation i3
reversed. ,
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(2) The cross-over per1od is around-0.2° sec for both u.s. and Japan.

(3} The amplification of soil sites relative to rock s1tes for
periods longer than the ‘cross-over period amounts to a factor .of 72 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 sité’éondftinnsf

(5) Peak velocity and displacement as well as the Arias 1nten51ty
show higher values for 5011 sites than rock sites.

The above conclusions seem1ng]y suggest that the var1at1on in tre C-
site effect from a site to another may be at most a factor of 3, and.
the effect may decrease with decreas1ng period, becom1nc 1ns1jr1f cant
for short periods that prevail in the peak acce]eratlon.. We shall
demonstrate, however, in the next section from a review-of recent
results on site- spec1f1c amplification factors determined: by methods
which do not require a site classification that the above suggestion is
unfounded. ‘

Site Specific Amp]1f1cat10n Factor from Regress1on Ana]yses of -
Earthquake Data

A systematic study of site specific amplification factor of 26
strong motion seismograph sites was made by Kamiyama and Yapagisawa
{1986) using 117 strong motion earthquake records in Japan which
registered maximum accelerations greater than 0.02G. They fitied th.
observed velocity response. spectra V,J(T) at the 1th statlon for the
Jth earthquake by the fo]]ow1ng equation

Tog Vi(T) = a(T)M; -b(T)log(Aij +30) -d(T) 0j + AT (25

where T is the period, Mj and D; are reSpect1vely the magn1tuda and
focal depth of the jth earthquaﬂe is the ep1central distance to
the ith station from the jth earthquaﬂe, and Aj (T) is the site
amplification factor at the ith statjon, a(T ), b(T), d(T) and A“T)
are determined by the least squares method’ from’ horizontal componpnt
ve]oc1ty response spectra for the period range 0.1 «T< ¥ sec.

A unique determination of the site amplification factqr requirzas
an additional) constraint. Kamiyama 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 varijation of the amplification factor, which we
are interested at this moment, is not affected by this assumption.

Fig. 1 and 2 show examples of the amp]ificatdon factor 10A7, [t

is clear from these figures that the range of variation yrom & cile %o
another is roughly independent of period in the range f'om 0.1 to 5.
sec. In fact, from their results for all 25 stations, w2 ob’a:n the
-fol]ow1ng range of var1at1on in Ay, .
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Fig. 1 Site amp11f1cat1on factor as a funct1on of frequency for

.~ various stations determined by regression analysis of
observed velocity response spectra. (Repnoducgd from
* Kamiyama and Yanagisawa (1986).) .

Fig. 2. Site amplification factor as a function of frequency for
various stations. determined by regresslon_qna1ys1s of .
observed velocity.response spectra. ({Reproduced from -~
Kamiyama and Yanagisawa (1986).) e

finMz 10 . 5. T2 .o e

T in sec 0.1 0.2 0.5 1.0 SRR

range of Aj 0.92- " - 0.64 = 0.70 1.13 0.58

‘10 (range of Ai). g3 4.4 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 spec1f1c amplification factor by regression analysis of: strong
motion data in the U.S. We have, however, extens1ve results for weak
motion data from the U.S. Geological Survey's seismic network in the
central California. Phiilips and Aki (1986) determined the - .
amplification factor for:coda waves.-at about 150 stations. F1g.33
shows the amplification factor norma11zed to the mean of a11 the



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 varjous directtons of- ‘approach. (Tsujjura, 1978; Tucker and
King, 1984). This is consistent with the coda- model of StoS
backscatter1ng proposed by AR, (1980) e :

L} LY

- .o
The range of var1at1on of amp11f1cat1on factor again show no strong
decrease toward high frequency. In order to show the frequency '
dependence more clearly, we compare the histogram of amp]1f1cat1on
factor for 5 different frequenciés; 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 natura1 logarithm for 1.5 Hz and about 2 for 12 Hz, correspondxng to
the factor of 12 and 7.4 repectively. -This is in good agresment 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 meanwngful 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 variatior is
available from the comparative observations at a surface site and at a
basement rock using a surface and borehole seusmograph

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 boreho]e s1tes, namely,.
IWT (3.5 km deep), SHM (2.3 km) and FCH (2.8 km) in the Xanto region. .
The seismographs at the bottom are all located in the Tertwary bed rock

‘Fig. 3.  Site
amplification =
factor as'a. -
function of,
- . . X | [frequency for .
Foult Zone ' various sites
Lo T . Jdetermined by
regression .
o S : analysis of coda
. : _ /—" wave spectra.
' : : N The naturd)
' "C; Yogarithm of .
amplitude is -
. |shown relative to
- : ;o its mean over al)
. Sediments . |stations used in
, . ) , f . . L the analysis.:
i5 3 & 12 24 :_,15 3 6 rgoezg-;_(Reproduced from
: FREOUENCY(H:) L T PRI VY dps and Ak
L - ' (1986) )
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at the depth of 600 to 700 meter below 1ts upper boundary. The o
velocity response spectra are calculated for the seismographs: 1ocated
at the surface and in the bed rock at each site, and the ‘ratie.” = - -
representing the site amplification was calculated for each earthquake.n
An example for the horizontal transverse component obtained at INT is
shown in Fig. 5, where thé average amplification and the-range-of one
standard error are shown for periods 0.1 to.5 SeC. . The: standard-:error..
is about the same for the whole frequency. range, ‘and’ RT3 factor of a-
little less than 2, Near1y the'same result is ‘bbtatned: for . the

horizontal radial component at IWT, as ‘well”as for both’ components aL‘
SHM and FCH. o ) :

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 amplificatien of several sites at Dodaira:
also support the conclus1on 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
.. less than a factor of 2. '

gy o

.Since the geographical variation of site spec1f1c amplification
. fdctor obtained by regression analysis was 13 for 1 Hz and about 8 for
10 Hz as discussed earlier, we:'may conclude 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 L
range at least from 1 to 10 Hz.

In the preceding section on the
broad classification of site .
effects, it was sugqested that the
geOgraphica1 variation in the site
effect might be at most a factor
of 3, and the effect micht
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-
terjzation of site conditions by a
broad classwf1cat1on, especially
for short periods. As discussed
later in Section 9, parameters
which have not been used in the
broad classification can be useful
to characterize the 51tn-5pec1‘1c

I

FREQUENCY./

ETYVivy S _;amp]1flcat1on.'
' C I
Fig. 4, H1stogram of natura1 1ogar1thm of 51te amp]1f1cat10n factor
at various frequenc1es. (Reproduced from Ph1111ps and Ak1
(1986}).)
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Use of Microtremor for Evaluating Site Effects

As demonstrated by Phillips and Akj (1986) ‘the coda method. is .an
effective way of finding a frequency ~dependent - $ite- spec1f1c
amplification factor for S waves averaged over al] direct1ons of wave
approach. Two issues may be
raised regarding the coda 100
method. One is the problem
of non-linearity of soil at
a high strain leve) which
‘cannot be addressed by the . -
coda method using low strain -
signals. We shall address’
this problem in the next
section,

IWT ,
‘T-component

T 170

(4 8
@) ‘
3
g I (a)
0.l Lo taeaal At igl
gg ol - SR 0
- " TIME (sec)
zg e -
LAY :
! :j' o IWT
a . ‘R-component
2 = . '
,<I .
Fig. 5.  Amplification
factor for the surface site
relative to the borehole
bottom in the basement rock
with the range of one
standard error for station . g - (b)

T IWT. (a) transverse O| ) fl'lllll‘l P 1:11111
component; (b) radial Y e
component., (Reproduced from : " \ '
Kinoshita et al. (1986).) TIME (sec)
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The other issue is the relative complexity in applying.the coda
method as compared to the microtremor'method which has been used for
many years by Kanai and his colleagues in Japan as a means of seismic
zoning. Unlike microtremor, the 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 bé 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
mucrotremors shows gross correlation with the site .conditions..--Fer it
example, the predominant per1od of microtremor is an indicator of site
condition., For Tertiary or older rock, the period tends. to be shgites-
than 0,2 sec, and for soft alluvium or reclaimed land longer than 0.6
sec. For U.S., Alcock (1972) reports greater damage in the town of
Grand Valley, Colorado by the 1969 Rulison underground explosion for
area - with the microtremor. frequency 1ower than 12.5 Hz than for area
w1th h1gher frequenCy

- An extensxve 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 mwcrotremcrs are aJnut tre same -
between the two countries. . -

A major problem with the use of microtremor for the study of site
effect is the impossibiiity 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 obta1ned '
simply by tak1ng 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 ssite
amplification for microtremor observed in Mexico city are different
from those observed during the earthquake of 19 September 1985 by an
order of magnltude (Celebi et al., 1987).

Long per1od microtremor within an area, on the other hand “can be
caused by a common source Such as a distant oceanographic d1sturbonce.
In fact, the usefulness of microtremor with period 1 to 5 sec for
eva]uat1ng site effect was demonstrated by Ohta et al., (1978) for
-Japan, and by Kagami et al. (1982, 1986) ‘for CaL*?brn1a. They found a
general increase in the Teve)l of long- -period amplitude vith thickness
of soil deposit. Long-period microtremors would. Supplement the rethod
using coda waves, because the coda waves from Small 1oca1 earthquakes
'usua11y lack long-period signals.
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Another promising approach using microtremor is the determination
of shear velocity distribution with depth by the’ ana1ysis of - 015pnr510n
. curves extracted from microtremor data. Okada et al. -(1987) -
successful]y 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. ) w -

They suggested that the spatial autocorre]at10n method due to Ak1
_(1957). which gives the same result as the frequency -wave- -number. method
- due’ to-Capon {1969), may be simple enough for.a real- ~time, on- site
determination of shear velocity structure using a m1croprocessor-
controlled microtremor measurement array.

Site Effects on Weak and Strong Motions

A vast amount of literature exists on the non-linearity of soii
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 cqara of, the.cnly strong motion, recoid
demonstrating the striking effect of non- 11nar1ty of soil is the record
of the Nijgata earthquake of June 16, 1964 obtained at site 701 (No. 2
apartment” house, Kawagishi-cho, N11gata) As shown in Fig. 6, about
8-10 sec after the beginning of recording, short-period motions
suddenly become small and are dominated by long-period (5.5 sec)
~motions, The apartment No. 2 which housed the se1smograph suffered a

large tilt, but the nearby No. 4 apartment completely fell on the
ground by the liquefaction of soil consisting of water saturated sand.

Except for the above example, it is usually not easy to c]ear]y
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
propagatxon.

Fig, 6.. N'S'cb&ponent

. 200,
&3 “acceleration record of
€2 | the Niigata earthquake
23 of June 16, 1964,
ge . _obtained at Site 701,
200} "No. 2 apartment, house,

TUAE insec, . "xawagishi-cho; Ni‘igata.
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" was averaged.

As a matter of fact,

seismologists tend to f1nd a good correiet1on

between weak and strong motions at a given site, name]y, 51m11ar

Rogers et al.

"amplification factors for both
important as.the first orde:

1mp]y1ng that non- I}near1t1es are not
e.fect in most cases. = ;{ L -

(1984} Fecorded seismic mot1ons frOm “the under&round'

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 1371

San Fernando earthquake,

They, chose four reference sites on- re]at1ve1y.

harder -rock in Pasadena, Hollywood, Van Nuys and’ Palos Verdes. ~They

"then computed the Fourier amplitude spectra for the NTS signal (aboyt

329 sec duration) and the San Fernando record (41 sec duration), and _

‘obtained the ratio of the spectrum to the correspénding 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

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 } to 3.3 sec, respectively,
signal levels up to 103

for the strong motion data, tha2

In spite of the larg:
sita

rarge in

amplification factor shows a good correlation between the weak and

strong motion data.

"ng.

TOTAL-PERIOD BAND

b=
- 6
15
[+4

-5k
r .
33 -
g 4
o | 1
Se
w 3 L
a < (-
v 41

- 24 1
w g 1™
53 N
zZ ¢ X
w A
z 0 A i A

O 1 2 3 4 35 6

INTERMEDIATE -PERIQD BAND

!l‘l

AVERAGE SPECTRAL RATIO
{NUCLEAR DATA)
[N

0 1 L Ao i
e 1 2 3 a4 5 g
AVERAGE SPECTRAL RATIO
(EARTHQUAKE DATA)

This correlation is remarkable in view of the

SHORT -PERIOD BAND

e
-

[T}

- N
T Y

LONG-PERKOD BAND

5\-‘
4k T B l‘
. ot
LR A RS B E
. ‘;(:"L . N .
.2,.\,‘ ' L. A .-
l‘h!‘} . Lo
[ S !nl
L3 N -
0 J— 1 . L .I
0O + 2 3 a4 558

AVERAGE SPECTRAL RATIO
{EARTHQUAXE DATA).

Relation between the amplification factor for nuciear test
and that for the San Fernando strong motion. The’ .
amplification factor is relative to the reference site of

each group.

12

(Reprodiced from Rogers et al. (1984).)

.{\k i



difference in the incident wave field between the two data sets.a The
signal duration, incident direction, and wave composition.are different
between the two, and one may expect the standard error of.a little less.
than a factor of 2 for each ratio as discussed earlier.  Most of -the
scattered points in Fig. 8 areindeed within a factor of 2 from the
line. corresponding to the equality of two spectral ratios. e also
note for both NTS and earthquake data that the range of. geographlc
variation of amplification factor is about ‘a factor of 10 in agreement
with our earlier conclusion,

[ ’ '

A 51m1]ar agreement of the amplification factor between . -
weak and strong motion was observed by Tucker and King {1984} fOi
sediment-fiiled valley in Garm, USSR. Fig. 8 shows the ,pectral rat 0.
of the middle to the edge of the valley for weak (10-% - 10-%g) and
strong acceleration (.04-0.29). 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 Yinear mode) cau
exp]azn the major features of the amplification effect at various sites
in the NTS for a wide range of ground motion (1073 to lg) caused Ly 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
non11near soil response,

In a more qualitative study, Benites et al, (1987f found a good
correlation between the damage ‘pattern for past large e:rthquakes and
the weak motion amp11f1cat1on for smal} earthquakes in Lima, Peru.

Thus, the compariscén of amp11f1cat1on factor at a g1ven site
between weak and strong motion genera]]y supports a good correlation
between them. We may conclude, then, except for an obv1ous case of
liquefaction, that the amplification factor obtained for 'a given zite
using the weak motion data can be used to predwct the first order
effect on strong ground motion at the site .

Nature of Strong Motion Wave Field

The most direct way of finding the nature of strong motion wave
field is probably to make spatial-temporal correlation analysis or the
frequency-wave number analysis of data collected by a dense network cf
se1smographs such as the SMART-1 array in Taiwan and the differen: 1aa,
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 correlat1on coefficient among all station
pairs, they estimated the.fraction of power carried by thé regular
plane waves coming from the earthquake source fo; consecutive time
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windows (each 2.5 s long) from P waves to the coda.™ The: probability af
finding the plane wave in the P wave part, § wave part, P to §.interval
and post S-arrival was found to be 100%, 78%, 62% and 30% respectively,
- Thus, the 5 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 waveés was found to be the highest; it was
up to 80% 'and about 40% on the’averagé. .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

contaminaticn by scattered waves .
into these parts, In fact, the

~

CHUSAL-LOCALs- MIDOLE study by Spudich and Cranswick

. 0GE (1984) on the data obtained by the
SOr A . Z . ... EY Centro differential array (213 m

W\ Yong linear array) during the 1979
SOF T Ry PG ﬁaglw?gK“gf@N Imperial -Valley earthquake {(M¢=6.9)
6.0 @ U710 revealed much higher degree of

coherency in vertical ‘acceleration

'FOURIER AMPLITUDE RATIO

S0k ASTRONG MOTION- during the . first 9 sec period, ari
‘ (0.04-02¢)  §n horizontal acceleration during -
the 6 to 11 sec period.. They .
6.0 attributed these coherent waves to
y . direct P and S waves from.a smal}
oo WEAK region surrounding the propagating
6.0 ' rupture front. - ~
19 5 STRONG ‘ The SMART-1 array in Taiwan has
' : - produced.valuable data for studying
the weve fieid of strong yround
6.0 " motion for great ranges of .
. . earthquake size, epicentral distance
09 ¢ WEAK and focal depth as described in a
6.0 recent review by.Abrahamscn et al,
(1987), e
0% 1sTRONG S o Lo _
06 Using multi-station reasures.of
, coherency, Abrahamson (1985).found,
, © 0 20 30 40 50 for example, that across .a 2 km
FREQUENCY (Hz) aperture subarray for a M-6.3 event
S at an epicentral distance 20 km and
focal depth 25 km, S-wave” cohereacy
Fig. 8. S-wave amplification factor at midsvalley sites relative to

valley-edge in the Chusal Valley 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 whjle:iﬁe,waave
coherency decays at frequencies above approximately 3 Hz.  Since-the

. aperture is ten times greater than the E) Centro array, the 1055 of
coherency above 2-3 Hz ‘may hot be a strong contradiction to what was
observed during the Imperial Va]]ex earthquake, The results from
Tsukuba are certainly comparable to those from the SMART-1 array .-
cons1der1ng the aperture - size about a quarter of the latter, -

An extreme1y 1ntr1gu1ng result on the magnitude dependence of the
“variability of peak acceleration within the SMART-1 array was reported
by Abrahamson (1987). He found that the standard dev1at1on of the
natural logarithm of the peak ground acceleration within the array
s1gn1f1cant1y 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 magnjtude 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 1mportance for
geotechnical engineers and seismologists.

Causes of Local Variations in Ground Motion

Ear]wer we have conc]uded that the geograph1ca1 var1at1on of s1te
specific amplaficatwon factor amounts to about a factor of 10 for the
frequency.range. from 1 to 10 Hz, and the conventional broad
classification of site cond1t1ons is inadequate for.capturing the real
site effect.

In order to find.a better Characterization of site conditions, it is
essential to.understand what caises loca) variations in“'ground motion.,

Tet us start with the swmpiest name1y, the effect of a.flat free
surface, e - :

Flat Free Surface

As well known, the flat free surface ‘doubles the vertically incident
S waves, For SH waves polarized in the horizontal direction, the '
amplification of factor 2 applies to all incidence directions, and
there will be no local variations caused by the free surface.

For SV waves, however, ‘the flat free surface has an extremely
complex effect, This is not a subject of academic interest but of
practical concern of major 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 SY waves incident -near the cr1t1ca1 angle 8¢, The critical ang1e is

. 8iven by sin B8.=8/a, where a is the P wave ve\dc1ty and B 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,
.1nc1ud1ng the generatjon of SP waves (P waves converted from S waves
and propagating along the surface).

0
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Severa] 5urpr151ng effects are expected for SV waves 1nc1dent near'

the critical angle. First,.the horizontal. component d1splacement at
‘the surface shows a sharp peak for plane SV wavés.incident at: -thes.
¢ritical angle as shown :in F1g. 9 for:the:case: of Po1sson 5 ratio O 25.
The. amp11f1cat10n factor amolnt’s>to: about. 5. for "a. :narrow (=1¢ ) range of
incidence angle. . The peak amp11f1cat10n depends:onkpoisson s‘ratio,l
and increases w1th decreasing Poisson’s;ratio;as: shownzin:Figs 10
together.with the critical ang]e. The range of 1nc1dence ang]e with
high amplification narrows rapwd]y with decreasing Poisson's ratio.
This suggests that the efféct.may -be:smoothed out, for, spher1ca1 waves-
composed of plane waves with;: d1str1buted dlrections..«ln fact, the
calculation by Pekeris’ "and - L1fson (1957) for a. po1nt 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, SY
waves generate surface displacement of step function at a distance
shorter than the critical distance and of a logarithmic singularity
beyond the critical distance. In other words, the displacement 'is
finite inside the critical distance, and becomes infinite outside. The
horizontal radial component displacements at various distances
(cr1v1ca1 distance in this case of Poisson's ratio 0.25 is H//2, where
H is the focal depth) are shown in. Fig. 11. Of course, the infinite
displacement dces 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 shwft across the
critical distance.
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The effect of free surface on SV waves from disliocation sources
was studied by Xawasaki et al., (1973) who found a similar result to -
Pekeris and Lifton {1957}, ‘and was clearly jdentified in the case of
- the Kita-mino earthquake of August 19, 1961 (Kawasaki 197%)..

In addition to the drastic change in wave.form for S waves, SP waves
(S converted to P propagating along -the surface) appear beyond the
critical distance. Chapman (1972) and Bouchon (1978) made an .
1nterest1ng observation that SP waves have sharper wave form for 1ouer
Poisson's ratio. Bouchon further discussed the.effect of finite fault

. size and low velocity, Surface layer on, the se1sm1c motlon near. the
critical distance. - : v

Topography

A natural item to follow the effect of a flat free surface is the
effect of topography on seismic motion. In order to describe the
topography effect, we need to specify the geometry of topography as
well as the incident wave field. Let us start with the simplest case
of a wedge-shaped ridge and valley where plane SH waves polarized in
fhe direction of the axis of .ridge or valley are incident.

SH Waves [ncident on Wedge-Shaped R1dge or Vaﬁ]ey A Ruie of
Thumb,

A surprisingly simple ‘exact solution exnsts for the mot1on at the
vertex of a wedge due to 1nC1dent SH waves polarized in the direction
of vertex. As pointed by Sanchez-Sesma (1985), Macdonald's (1902)
solution gives the dusplacement amplification at.the vertex ta be 2/v .
when the angle of wedge is vr {for 0<w<2), for any incidence ang]e.
For example, the amplification by the flat free surface (v=1), ig 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 pYane .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% mores 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 surfdce case at the ridge crest for normally

incident SH waves with wave: ¥ength about 1.6 t1me ‘the ha1f width ofd
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 ¢f 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 (i)
was chosen to be 5h for all cases. The amp]1f1cat1on at the r1dge
crest amounts to a little greater than 50%.-

y

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.

NORMAuZEo'AMPanDE‘

(Reprodgced _from Bouchon (1973).) = oo g3t a N
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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
amp]1f1ca1on *He considered the mountain model of Sills-(1978) given
by the fo1!ow1ng equation for elevation,

¢ =h () exp (<3 - ()

‘where a = (X/t)2. This topography is completely defined by its.
half-width ¢t and its height h as shown in Fig. 13. SH waves of the
form of a Ricker wavelet, f{t) = {b-0.5) exp (-b} with b={xt/¢ , 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 ty,. He 1gent1f1ed the following two effects operating in the
phenomena; one is”the 1oca1 amp]1f1cat1on 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 stightly shorter than the mountain width, and generally
decreases with increasing incidence angle. O0On the other hand;

- diffracted waves become stronger for the forward scattering and weaker
for the back scattering as the incidence angle increases. ‘Their

1
! 1l
]
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Fig. 13. The shape of ridge used by Sills (1978) and Bard (1982).

CFig. 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 variations 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 51ng1e 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 Bouchon, however, is limited to cases of relatively gentle
slope. 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.’ Trifurac (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 frequenc1es
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 hor1zonta1 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/i) for the range from 0. 25 {wavelength A
equal to 8 times the ganyon depth) to 2.0 (wave length equal to the -
canyon depth}. In the case of incidence angle 30° waves are incident
from the nagative X axis, and Fig. 16 shows clearly the shadowing
effect.of the canyon on its far side (positive X}, and the strong
interference on its near side (negative X) between the incident and .
reflected waves,
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DISPLACEMENT AMPULITUDE

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 smal)
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

4/ 772,00
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W .
Q :
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DISTANCE 1./ = ot :
o] : : n=0.25
-2 - o} 1 2
DISTANCE x/0
Fig. 15. The amplitude of surface motion across a cyiindrical canyon

due to normally incident SH waves as a function of horizon-
tal distance X novmalized to the canyon .depth and .the nor-
malized frequency n{=2a/x) where X . is the wave length of
incident SH waves. (Reproduced from Trifunac- (1973):)

!

Fig. 16. The same as Fig. 17 except that the wa&es are incident fraom
-X at)an incidence angle of 30°. (Reproduced- from Trifunac
(1973).) ’ '
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amplitude variation over the same surface shown in'Figf 15 does not
mean the actual variation in amplitude along the surface, but only.

means an apparent fluctuation in Fouri

er transform amplitude dué to .

contributions from both the direct and refiected waves. The diffracted
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The time domain so}ution-for'the case cperSpbﬁdﬁng to Fig.
The incident waveform is the Ricker pulse with
predominant frequency of n=2.
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waves from the edge of the canyon are d\ff1cu1t to d1st1ngulsh at the
5urfa§e outside the canyon from the wave ref\ected at the canyon.

On the other hand, the effect of shadow it the far-swde)edge of
canyon' (X=1) is clear both in the frequency domain- and time domain,
because the wavelet is isolated at this point. [n 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 {(|Xx/al<l) 'are.the:
main motions observed inside the canyon after the arrival of direct
wave, It 1is clear from Figures 17 and 18 that a larqe differential
motion is expected near both edges of the canyon.

Trifunac's exaét 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, S o -

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 gh1c* simulates that near
the Pacoima dam (the site of strong motion seismograph registering
acceleration greater than lg during the San fernands earthquake of
1971), they found that the effect of canyon was strongest in the.
frequency~domain solution for wavelengths comparable to or shorter than
the canyon width. The time domain solutions showed s1gn1f1cant
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 frequéncies. )

P and SV waves incident on ridges

The effects of a ridge on incident P and SY waves were studied by
Bard (1982) for the same ridge geometry and using the same technique as
- for incident SH waves. He found that the amplification of displacement
at the ridge relative. to the flat case is weak for incident P waves,
only 10% as compared to 38% fcr SH and 30% for SV 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 Ray1e1qh 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 dwfferent 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. - o ' : o

When SV waves are incident at the critical angle e£}=where $ingc =
(s velocity)/(p velocity), the anomalous amplification occurs at the
e ~—Trr—r eyt ey ———F—Y—T T T LRI S S S S e e |

P 52 -3
Lt .\\\

- r N .
Horizontal displacement u,

Nondimensional time t8/0 o
Fig. 19. The time domain solution for horizontal.component
© displacement at the surface of a cylindrical canyon with
depth a due to normally incident™SY waves with the same
wave form as in Fig. 17,. (Reproduced from Kawase {1987a).)
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%ig. 20. The same caption as Fig. 19, except that vertical
displacement is shown.. {Reproduced from Kawase (1987aj.)
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flat surface as mentioned eaclier. Bard (1982) showxs 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.-

Fig. 21.

Fig. 22.
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as Fig, 19, except that the incidence angle
cal angle for Poisson's ratio 1/3. ° '
Kawase (198?;).) ’
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. P and SV Waves lncidenffsﬁaCEnfbde.f‘

P and SV waves 1ncident on canyons of var1ous sbapes have been :
studied by Bouchon (1973). ‘and Wong (1982) AmONng - others. but .50 far the
best demonstration of phys1cs of the _phenomena . is-given by Kawase
(1987a) who used the boundary ‘element method combined with Green's
function calculated by the discrete wave number method. His result for
SH waves in a cy11ndr1ca1 canyon obtained by the same method described
earlier showed that the yave field. cons1sts of incident SH waves,

reflected SH waves at’ the-canyon. surface and dlffracted SH waves
generated at both edges of the Lcanyon, ' S .

In the case of vert1ca11y 1nc1dent SV waves' shown in F1g. 19
(horizontal component) and Fig. 20 (vertical component), we find a-
similar result to the SH case except that diffracted waves now contain
P, SV and Rayleigh waves. The arrival times of SV waves reflected at
the canyon surface and observed on-the surface outside the capyon e
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 ve]oc1ty supports that they are
probably of Rayleigh wave type. .

For the case of SV waves w1th the 1nc1dence angle 3D° shown in Fig.
21 (horizontal component) and Fig, 22 (vertica).comporent), iwe find an
additional c0mp11cat1on by SP waves generated at ‘the critical incidence
angle, which is 30° for. this case* of Poisson's-ratio- (1/3)-dnd
propagating along the surface as P waves. The large! amp11tude P
horizontal motion 1mmed1ate1y f0110w1ng the direct wave observed 1ns1de
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 re]atwve\y longer wave 1ength of P waves for a given
period. -

The conclusion of Bard (1982) after a comparative study'of P, SV
and SH waves incident on a ridge, namely, "incident SV waves possess
the greatest scatter1ng power, and seem to be associated with ‘the most

complicated d1ffract1on scheme 'appears to app]y also to the case of a
canyon,

i, u z . T |
1 R o - L h.- A
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Rayleigh Waves Incident on Irregular Topographjes ] :

The effect of 1rregular topographies on. Ray]e1gh waves in-a
homogeneous half space has been studied by. various ., reseachers.; Here we
shall on]y describe some 'of the results whwch may have s1gnf1cant
engineering applwcat1on.-" . - ST .

P

with wave length c0mparab1e or less than. the cenyo1 depth ENT
example, Wong (1982) showed by a:least-Squares’ approach for matching
boundary condition$ that a semi-cylindrical canyon of depth (radius) a
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will reduce the amplitude of transmitted Rayleigh wave down to 20% of
that of incident Rayleigh-waves: for wave- length less than~l, Sa, and to
50% for wave length betweentli5a and 275a. 7 The correbpondlng T
time-domain solution obta1ned by Kawase (1987a)--by- the dascrete o
wave-number boundary element ‘method showed that the amplitude of
transmitted Rayleigh waves 1<. reduced toiless than:10% of that iof-
incident Rayleigh waves of, the R1cker waveform with the effective
wave-length of about 0. 93a. R o

# Another case of practical importance is the effect of a.cliff on
Rayleigh waves. Fuyuki-and Nakano. (1984) computed the effect of a
step-1ike c1iff on Rayleigh. waves incident from the “Tower surface by a_
finite difference method;. and mea5ured ‘the amp11tude of transm1tted '
Rayleigh waves observed at a horizontal 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, 7%, and then again decreases to
less than 10% for h:greater than 1.2 A. Their numerical resulis are in
a goad agreement with the theoratical prediction by Mal ‘and Knopoff

(1965) who omitted contrwbut1ons of diffracted waves from the. corﬂers‘
of cliff. .

Fuyuki and Nakano (1984) also found s1gn1f1cant S waves d1ffracted
from the lower corner of. c11ff .when Rayleigh.waves are-incident from
the lower surface. The rec1proca1 problem of: Ray1e1gh Wave, generat1on
by a cliff due to incident SV 'waves are studied by ‘Boore et al. 1(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 1nc1dent waves in the absence of ¢Viff, even
for incident wave lengths’ several ‘times the C1iff. he1ght. Since
Rayleigh waves have short horizontal’ wave lengths as compared ‘with

sincident body waves, they p]ay an important role in the d1fferent1a1
motion.:

“~

Three Dxmensioné] TopdgFaphiegf Lol

) The theoretical study of the effect of three dxmen51ona} .
topographies is still a difficult task for the currently available
computer, except for the case.of cylindrical symmetry as investigated
by Sanchez-Sesma (1983)}. An alternative approach is the phys1cal
modelling such as deve]oped by K1ng and Brune (1981) and Brun: (1984)
who used photographic recordxng of ‘particle motion of Toam-rubber
models of realistic topographles.. Brune (1984) modelled the. topegraphy
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 counteract1ng effect, namely the ampltflcation of
ridge and deamplification of. canyon because the " rxdge on which the. .
accelerograph site 1is ]ocated is, 1tse1f at the bottom of a canyon.':{

Flat Soft Surface Layer 1”"‘ 'i ;_:u"'_ - lj;ff;, ;;j'fH,
The effect of soft surface 1ayer on strong ground mot1on has been
well recognized in Japan since early 1930's through pioneering
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observatfona] 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: cond1tfon WA already:carried
" out by Takahashi and Hirano* (1941) dlmost 50 years™ago" who was: ab]e to

obtain the transfer functlon between two sites from observed’
sejsmograms- and, 1nterpreted it in terms of a soft surface 1ayer at one
of the sites as reproduced in Aki and Richards - (1980; p. 588).: They
are also probably the first.to exp11c1te1y give.the. fot]owing we‘l
known formula for the amo]1f1cat10n factor of surface displacement due
to SH waves norma]ly 1nc1dent on a soft surface layer Prom underneath

IU(N)l 2{c0s2{uw H/31) +: (9131/9282)2 S1n2(w H/81)} ‘/2 ', (4)

where the incident wave 1s harmonlc with unit amp!1tude and frennency
w, H, Bj, P}, are the thickness, shear velocity and density of the
surface layer, respectively and 87 -and pp are the shear ve1oc1ty 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 (4 H/8p =0), The amplification is peaked ‘at
incident wave lengths 4H,%4/3 H 4/5 H,...at which the amplification
factor is equal to twice the 1mpedance ratio between the basement and
the layer, namely, 29282/9181. a

The peak amplification decreases w1th the 1ncreas1ng 1nc1dence ang]e
as shown by Burridge et al.’ (1980) " There still. exists,. however., the.
simple rule of peak ampixfxcat1on related to the 1mpedan e ratio if we
extend the concept of impedance to non-vertical 1nc1dence case as P8
cos 8, where 8 is the angle, between the dlrect1on of wave propagatxon
and the vertical. Since cos® approaches Zero, rapwdly as. 8 anprnaches
-'90°, the peak ampliffcatxon decreases rap1d1y as the wave incidance.

approaches grazing for plane SH wave incidence. Burr1dge et al. {1980)
-also calculated the amp11f1cat1on for incident P and SV waves. For the
case of vertical incidence, there is no distinction between SV and SH,
and the amplification factor far P waves is very similar to that for S
waves. For non-vertical- jncjdence cases, the situation becomes:., .
~complicated because of coupling between P and SV waves. ~1In part]cular,

for incident SV waves with incidence angle (in- the basement rock)
greater than the critica). angle ©¢, where sing. = Bz/az, a very sharply
peaked amplification much beyond the impedance ratio occurrs at a °
frequency near the lowest resonant frequency (81/4H). Thus, the effect
of a soft surface layer becomes drastfcally different between "SH and SV
waves as the incidence angle increases.. As an examp]e, Fig. 23 shows
the amplification for vert1ca11y incident S waves for the case in which
pp/p1 = 1.2, By/B] = ap/al-= 2.5, and Poisson's ratio is 0.25. Fig..24
shows the amplification for vertical (broken line) and horizontal
(solid 11ne) component for the same case but with the incidence :angle
45°, which is beyond the critical .angle, for this Poisson's ratlo, and a
str1k1ng peak amp11f1catmon as much ‘85! a factor of about 25 shows up.

An 1nterest1ng and 1mportant effect of a soft surface ]ayer 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. veloc.ty but
not for S wave velocity.. As:suggest d b) Crunsw1tr a:c Muelzer \1965),
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ot U incident at 45°,.. The solid line for horizontal and the", :
: broKen line for vertwca] component. (Recalcu1ated us1ng RN
: flparameters in Burridge et al. (1980) ). a X

" P waves converted by "the incident-SV waves at the free Surface may be’

. trapped in the layer above the water table and may become the cause of

nigh-frequency resonance often observed only in 'the vertical component

‘5: strong mot1on acce\erograms obta1ned at 5011 sites.

7 Sed1mqnt-F1Jled valley . ﬁ

Actual. soft suffécellayers are not f1at'but‘1aterally 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 ga1n some
parspective abour. avaﬂable soluuons,




“ho.

Exact ana\Utical solutions are avai]able for the case of SH waves L
incident on a semi- cy11ndr1ca1 (Trlfunac, 1971) and a semi- e]]iptica]
(Wong and Trifunac, 11974b). sediment-filled valley. They have been
extremely useful for testing Aumerical methods applucable to more
general geometries. Lee (1984}: obtained: solutions: For the -
three-dimensiona) cases of P, SH and SV plane waves. 1nc1dent on &
semi-spherical valley, match1ng boundary cond1t10ns by expand1ng the
spherical wave functions- 1nto a power series. : .

Finite- d1fference (Harmsen and Harding, 1981) and flnite-elenent .
(Ontsuki and Harumi, 1983) have been used to show a strong generation

of Rayleigh waves at the edge of a sed1ment f1lled val]ey when P and SV
waves are incident. . - v .

When the medium is COmposed“of a basin‘imbedded in a“homogeneous
half-space, the problem can be reduced to a set of linear equations
involving Green's function and unknown parameters describing the source
distribution of scattered waves. The set of linear equations can be
obtained starting with the representation theorem in the form of
integral equation and discretizing the boundary surface (Brebbia,
1978), or it can be formed from the . continuity of displacement and
traction across the boundary us1ng the compTete systems of so]ut1on'-
(Perrera, 1981)

A great var1ety of the boundary method exists dependwng on how
Green's function is calculated, how the boundary surface is .
discretized, how the complete. systems of solutions:are. approxwmafed and
how the matchlng of d1splac~ment and t"aotion is acLonpt1sheu ALI0SS
the boundary. For example, Bouchon (1985), Campilio”and. ‘Bouchpr (1985)
and Kawase (1987a) use the d1screte wave number method for ca]cu.at1ng
Green's function. Wong {1982) uses the ge nera‘ize inverse npp.oach
‘toward matching the boundary condition, Sanchez-Sasmé -and Esqu:va]
(1979) and Dravinski (1902, 1983) consdider the' vources yf- scattsred ,
waves distributed near but off the boundary to avoid the 51ngu1ar1ty of
Green's function, while Kawase et al. (1982) eliminates. the singularity
by approxamate 1ntegratlon over the segmented surface.

The Aki-Larner-{1970). method based on the Ray1e1gh ansatz and ‘the
discrete.wave number representation can be .also considered as. a’
particular case of approximation to the complete systems of. so1utlons
(Sanchez-Sesma et al., 1982). In the Aki-Larner method, the.wave field
in each layer is expressed as a superposition of plane harmonlc waves
1nc\ud1ng 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 vert1cal]y inhomogeneous 1ayers by Baird and
Gariel (1986) .

Ray methods (Hong and. He]mbenger, 1977 and the1r extens1o v?; .
Gaussian beam methods (Nowack and Aki, '1984) have also baen userd to;,
study the ground motion in' 5ediment-filled.basins,.. They appear *o g1ve
a surprisingly good resu]t for the case of 1nc1d°nt SH waves._?
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Recent]y. Sanchez Sesma et a]

(198?) presented a: str1kingly s1mp1e
-representation of wave fxeld_as a sum of rays in a triangular basin
with a dip angle »/2N (K=3,5 ,7---} under incident SH waves. Si

attempted (Ihnen ‘and Had1ey} 1987)

Ray methods, however, cannot deal thh the cases in whwch

. 1nhomogeneous plane waves, 'such as Ray1e1gh waves. and beyond- cr1t1ca11y‘§-Hfﬁﬁfw
e reflected waves, play major roles, .as in the case of P and SV waves '

1nc1dent on the sed1ment f111ed bas1n.

In the follow1ng, ‘we sha11 summar1ze maJor resu]ts on the effect of -

_sediment-filled ba51n on 1nc1dent P SV and SH waves obta1ned dn the C

]1terature.ce ,f~

SH Haves lnc1dent on Sed1ment F111ed Val]eys |

The se1sm1c mot1on of a sedlment f111ed va]ley due to 1nc1dent SH
waves has been thoroughly studied by Bard and Bouchon (1980a, b,

- Bard and Gariel (1985) and Bard (1983). -
" investigating solutions in time, frequency and wave number domains was
' particularly useful in clarifying the phy51ca1 processes involved in

_the complex phenomena. -
-~ shown in Fig.iZS,*
. and depth h,
width dy of the bottom part,

Their approach of -

1985);

They considered two types of valley geometry as."
Type 1 is a cosine-shaped valley with half-width D~ ... = ...
Type 2 has a flat bottom bounded by steep edges with half -~

dp of the edge part and depth he

The

“density, shear ve]oc1ty and rigidity of ‘the sediment are pj, By, and My
.and those of the basement rock "and P2, B2s. and pp respectively,

~ Fig. 27, on the other hand

‘j, examp]es reproduced here, p1=2.0 g cm”
", sec‘l, Bo=3.5 km sec-} and the damping is assumed to be 0. (or Q= w) L
_Fig. 26 shows seismic.motions at the surface of type 1 (cosine- shaped) ;AZ""'
a 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, -

shows seismic motions at the surface of’ Do
_type 2 (flat bottom) va]]ey with h=500"m, dj=4 km and dp=1 km whenﬂa SH T

3, 9p=3.3 g em™3, B1=0.7 km'.

pYane waves of Ricker waveform with the effective period.of 1.225

Q.

Dy _1nc1dent vert1ca11y f.rom below

Because of the symmetry, on]y one ha]fcw‘

?iba“

 Fig. 25+

1
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Two types of sediment f\lled va]]ey studued by Bard and K
Bouchon (1980a b).“ : . . -

3Id;f ,;'”

AR

o nce ray .

1" methods are the least time- consuming, the practical app]icatlon to
- ‘three-dimensional earth- model Is possible-for the determ1n15t1c C

pred1ct1on of site effect’ us1ng the present day computer and has been ;

Inthed;T'
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’ﬁ Fig,‘26.  Response of‘a'type‘l‘iélléy with,maximdm'depth ﬁ¥200,m,
L. 770 half-width D=5 km, to a vertically incident SH Ricker
. wavelet of characteristic -period 0.732 sec.

(a) The traces . .

~_ répresent the displacement at surface.receivers, Spaced_frdm;-~-'

0 to 6.2 km from the Valley Center. - The bottom trace would
- be the surface displacement without the valley. (b} Diagram
" showing the spatial (x) and temporal evolution of the v
surface displacement in the valley and in its vicinity.
o . The dots indicate the location of sites where the’ A
Coe L0 T o seismograms in (a) are computed. (Reproduced from Bard and
. " Bouchon (1980a).) =~ . S T

?[;of the va]Tey is-éhowh in these figuﬁes. Iﬁ both cases,litv{s-c]éar-.;"
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 thar type 2 (flat bottom) even though the depth of .
sediment is thicker for the latter. 1t js 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. S

. 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. If, for example, the damping is
. . 10% (corresponding to Q=5}, most of Love waves seen in Fig. 27 will be
.~ .wiped out. . 1In fact, Aki and Larner (1970} studying the identical - -
" problem as in Fig. 27 but assuming 10% damping, concluded that the :
',_-qut-1ayer rgsponse'is,app1icab1e_to this case. Thus, the question of

s
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'h:hhrillwd gtn-

Eo'r'm_i- T

;ﬁ'FiQ.]Z?.' The same as Flg. 26 except that the SH wave with the
T characteristic period 1,22 sec is ‘incident on the type 2

. valley with deeper depth{h= 500 m). (Reprqduced.from Bard'. e

~and Bouchon (1980a) ) -

3Af‘the app11cab111ty of the f1at 1ayer response cr1t1ca1]y depends on the

v-damp1ng of sediment. 1If the damplng is strong, the f1at 1ayer response“f

tr‘w111 g1ve a sat1sfactory result .in th1s case.

The effect of oblique 1nc1dence, 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. Aki and Larner.
.+ .(1970) showed that the surface motion of the type 1 valley is nearly .-
. independent of the incidence angle. Bard and Bouchon (1980a) further -
- observes that the surface motion may be 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 1nc1dence angle of 45° and Havefor*m of perlod 10835,_

. Bard and Bouchon (1985) recogn1zed that the whole sediment-filled
:.va11ey 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 sedlment thickness is more than half its maximum,
This phenomenon was also seen in the semi- cy11ndr1ca1 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 sma11er for theﬂ' B

- greater ve10c1ty contrast as shown in th. 29
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Fig.-29}} The cr1t1ca1 shape ratio for the 2-D resonance‘as a functlon

T . of the .velocity contrast between the sediment and basement
for incident SH waves. (Reproduced from Bard and Bouchon.

(1985).) -' ) :

, The 2-D respnance in general, shows h1gher frequency and h1gher _
. 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 \

f.jcontrast of 1 5 and damp1ng of 2 5% (Q of 20), For each_case, they

¥
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. kige 30, Peak frequency and the corresponding amplification factor at
- . several horizontal locations x within the sediment as a

. function of the shape rat1o (h/4). (Reproduced from Bard
'gand Bouchon {1985).) . ' S -

:"meaéured‘che peak frequency and the cqrrespondfng amplification factor
: at,five'éurface sites equa?ly spaced from X/P=0.0 (center} to X/P=0.64

" - {edge). They are shown in Fig. 30 together with the frequency and

zamp11f1cat10n factor for the flat- 1ayer case with the thickness equal
to the-thickness below each site. It is extremely interesting to see .
that as the shape ratio increases, the resonance frequency converges: to
the single value for the 2-D resonance, while the amplification factor -

f"dIVerges'from the single value for the 1-D resonance {the impedance

ratio diminished. slightly by the damping effect). Fig. 30 shows that.
the 2-0 amp11f1cat1on 15 up to 3 times the 1-D values near the va11ey
center.

Strong amp]f1cat1on of d}fferent1al motlons, such as strain, tilt
and rotation, by a sediment-filled valley is expected as demonstrated{
e.g., by BouchonigE_aT. (1982).. As a rough estimate, the amplification
~ factor for differential motions would be inversely proportional to the -

“square of shear velocity in the sediment, because the peak displacement

C ampl1f1cat1on is proportional to the 1mpedance contrast, and the wave

1ength 15 proport1ona1 to the shear velocity. ;

P and SV Naves Inc1dent on $ediment- F111ed Va??ey

Hard ‘and Bouchon (IQBOb) extended their study of SH waves in

I 1



"7 waves, (Rayleigh waves in this case) which are trapped between the two

- Bul mode, iInGident P woves
: h/! Q6 fO/thel 16

o ‘h Ion-mmdc mcrdomSVwovn o ’ i -
I\/I'OB lO/fh-|4| . L T \

- Anli- plono shaar mode, incident SH woves .
. N1+0.4; 10/thei 3] : oo

: .~ Fig. 31. . Vibration modes of a sediment-filled valley due tdfnohma[1yts7;;,ﬂ,

. incident P waves (top), SV waves (middle) and SH waves
(bottom)' (Reproduced from Bard and Bouchon (1985) )

'ised1ment f111ed val1ey to incident P and SV waves us1ng the same two

F " types of valley geometry.' The behavior of the motion is qualitatively - e

similar to that for.SH waves. The edge of valley generates surface

_.;edges and increases the amplitude of the motion as well as its - :
duration, The seismograms, however, are much more compllcated than in

fﬁn{hthe SH case because of interference among P, SV and Ray1919h waves.

o The tranSItlon to the 2-0D 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 Bouchor (1980b) observed, for the’,

:__type 1 va11ey ‘with h=1 km, D=5 km, and velocity contrast of 5, the ~ . -
. in-phase vibration of the whole va]]ey that 1asted far too 10ng to be .

L ,exp1a1nable by the flat- layer theory.

... The fundamental modes of 2-D resonance excited by P, SV.and SH waves
o are 1]lustrated in F1g 33 reproduced from Bard and Bouchon (1985)

e The se1sm1c mot1on in sediment- £illed val]eys 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.

Canpar1son of Observatlon and Theory _ s
: Recently, Ge11 et al. (1986) made a compréhens1ve review of the"'”
‘1effect of topography on seismic motion, thereby comparing observational

results obtained by Davis and West (1973) Griffith and Bollinger .
_(19?9) and Tucker et a]. (1984) with theoret1ca1 results obtained by

- AkT



" Boore (1972), Smith (1975), Si11s (1978), Zhenpeng 53'31;(1§80), Bard - .
‘- (1982) ‘and- Zahradnik and Urban (1984) T R Co

A They found that theoretica] results are 1n agreement with results
from laboratory model experiments such as done by Rogers gﬁ_al (1974),_

:I‘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 theoretica1 studies, ~ Bard and Tucker (1985) and Geli et al,

e-7j(1986) suggested that c0mb1ned effects of elevated topography, Yow

S velocity layering at higher. e]evation, and 1atera11y repeated ridges . F;xé

ffﬂig;may explaln the observed h1gh amp]ification.

_ A compar150n of theory and observatlon becomes more d1ff1cult for
.:the ef fect of soft surface layer or sediment filled valley because we

-~ 1 need to, have. not only the information on sub-surface ve\ocity and .
L dens1ty distribution, but also a simultaneous observation of seismic.
_’motions at the surface and at a reference point either in the’ basement PR

. rock beneath the surface observation p01nt or at a nearby exposed 51ter' o
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" Fig. 32, Compérison of the observed and calculated amplification

- factor at a borehole station SHM., The observed - )

. .amplification is obtained from a simultaneous recording at -
Q' the surface and borehole bottom. The calculated curve is
" based. on the shear velocity, density, Q 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 slmultaneous observatlon at the surface and depth were

“ given by Kinoshita et al: (1986) using several holes 2 1o 3 km deep

”w;; amplltude ratio was M= 7.0 earthqua

penetrated into the Ti Tertlary 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 varlous borehole se1smlc
observations._r i : :

Fig. 32 shows a compar1son of observed spectral ratlo for surface A
and basement ‘motjon (dotted 1ines) at,station SHM (depth of 2.3 km). and

"the theoretical amplification for SH waves’ with the incidence angle 45°'1;7 '

~in the basement rock, The earthquzke used for calculating the’

. e of- July 23 1982 -at ‘a dlstance
about 200 km from the station,. The. agreement between observatlon and
flat-layer theory is very good both in the absolute level of .

' ampl1f1cat1on and peak frequenc1es.‘; Lo .

. Another example of good agreement comes from the Hexlco earthquake
* of September 19, 1985. ‘As ‘shown in Fig. 33, Romo.and Seed {1985),

using the one- dlmen51onal, vertical wave propagatton analysis’ procedure"”

of Seed and Idriss (1969) and Schnabel et al, (1972), compared the.
~average spectrum of observed motion at station CAQ with the spectrum
computed for proper chaices of shear velocity and damping of- soil
~assuming that the motion observed at station UNAM corresponds to the
. " {ncident wave beneath CAO, It was pointed out, however, by Kawase .~ -
- {1987b). that the duration at statlon CDAO was’ too long to be expla1ned '
‘by the 1 D. resonance._ . . :

A most 1mpress:ve comparlson of observed seismic mot1on in a
“sediment-filled valley and theoretical predlctlon was made by Bard and.
 Tucker (1987) for the Chusal Valley, Garm, USSR, - The thickness and
~-seismic velocity of the sedlments are known from the work of Sedova
(1962) as shown in Fig. 34.. At the top of Fig. .35, -the NS component -
velocity selsmogram band- passed between 1.5 ‘and 4.5 Hz from the S wave.

~of a local event is shown. The valley surface appears to move in phase a'

and the amplitude is greatest at the. valley center and decreaseS‘

-fsmoothly toward the valley edges. S
. Coa U '-D.S

'-—-—AWWbWMGBIS"-DG'w) -
-—fwwmamﬂmw&umh .
Y Motions of UNAM - - .

O [=]

- >
T..
1

SPECTRAL ACCELERATION (q)
o : ..
)

Fig. 33. . Comparison of spectra
for recorded and computed motions
at CAD site in Mexico City. . o E LR T
(Reproduced from Romo and Seed o .. /PERIOD {seconts} -
(1986) ) - S e
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Fig. 34. ~ Chusal Valley sediments
and seismometer sites. Plan view’
sketch of Chusal Valley., The 5 m
< contours of sediment thickness,
together with the P and S wave
velocities as a function of depth
{(inset, upper left) were:
determined in a seismic reflection
study (Sedova, 1962). Also shown
are the seismometers sites 1 o
. .-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).) S
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Fig. 35, Two-dimensional anti-plane shear resonance across Chusal
: Valley. (Top) Observed space-time response of Chusal -
Valley. The 12 NS component seismograms were reconded

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 - T
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Figs 36.

emphas1ze the fundamenta1 resonance mode the motign is
1n-phase across the whole valley, and. 1ts ampiitude® .
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 1ncom1ng wave is a vertical plane-SH wave. These
seismograms are also band-passed between 1.5, _and 4.5 Hz.

(Reproduced from Bard and Tucker (1987), )

GB-3

-20
%8-2 8-3° °°  ®ca.

Plan view (top) and cross-section (bottom) of se1smograph .
sites in the sediment and basement rock. (Reproduced from - .
Ohtsuki et al.. (1984), ) T o
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Fig.. 38). (Reproduced from Ohtsuki et al. (1984) ).
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S Using the Ak1 Larner method extended to the 1ayer with a vertica1
" 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 hetween observed and - ca]culated
motions 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 Ff.”?3t91f5%:51-

 {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 S
-~ method. The agreement is qu1te sat1sfactory both for acce]erat1on and o

L d1sp1acement.

The above examp]es 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 deve10pment for app11cat1on to more
~general 3-D, heterogeneous and anisotropic cases, but the real
difficulty 11es in gaining the information about 1nput motlon and
structura1 parameters mentioned . above. -

The ana]yt1ca1 approach described in the preceed1ng severa] sect1ons
is expensive in terms of computer time, necessary input and structural
information., €Earljer, we described an alternative approach of -
empirically determining 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 single most important parameter affecting the site amplification’ °
is. probably the near-surface shear wave velocity as can be found in our
detailed discussions on the causes of local variations in ground ‘
motion.  For example, the resonant peak amplification of a flat surface
layer is proportion to the impedance contrast, which is inversely -
proportional to the near-surface .shear wave velocity assuming that
basement velocity is constant, If the shear wave velocity varies-
smoothly in both lateral and vertical directions, the resonance
disappears, but the amplitude will be inversely proport1ona1 to the
- square root of impedance as shown in Aki and Richards (1980, p. 116},
and therefore to the square root of near-surface shear wave velocity.
In fact, a comprehensive study of empirical site amplification factor
and various geologic and geotechnical parameters made by Rogers et a].
(1985) for Los Angeles and San Fancisco revealed that the most
significant factor controiling site amplification is mean vo1d ratio”

a . G A ;_‘_3_"



which strongly correiates (inversely) with the mean.shear'wave
velocity. . .

... VYoid ratioes (e) are computed from dry density (GD) data ebtained
- from the foundation engineering data by using the relation e= (6S/GD)~1
where GS is the density of the solid without voids.,  The void ratio

':]data are more readily available than the shear wave velocity data. -

‘They are generally obtained from: :engineering boreholes as the

. depth we1ghted mean for the upper 8 m,

el Fig. 38 from Rogers eE_a] (1985) shows the short period spectra]
ratio smoothed over 0.2 to 0.5 sec at sites in the Los Angeles basin as
-a function of the veid ratio of the site, It is remarkable that the’
range of variation reduced from a factor of 7 to a factor of 2 by '

spec1fy1ng the void ratio. -

Rogers et al. studied 9 other geotechn1ca1 parameters (1) mean:f
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 vetocity, 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 he controlling
“factors., They found, at least for Los Angeles, that the depth to water
‘tab1e is not a reliable predlctor of site ampllficat1on.

A geotechn1ca1 site parameter calculated from blow- count (N va]ue)
profiles from standard penetration test has also been shown to have a
51gn1f1cant re]at1on with the amp11f1cat1on factor by Goto et aI.
(1982)
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Fig. 38. Spectral ratio _ o _
relative to a rock site smoothed . 1+ = . . 3 . -
“over-the period range 0,2 to 0.5 - oy S
sec at sites in the Los Angeles oL~ 1 4 ! 1 | | o
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All the above characterizations are anticipating tﬁat softer the

material higher the amplification. "There {s, however, a definite trehd_er .

that the relation may be reversed for frequencies higher than a few Hz
as discussed in detail-in an earlijer 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 R

“rabsorption in site effects on high frequency seismic motion. They -

found that the acceleration spectrum can be characterized by a trend of “'

- exponential decay e-»kf, and the coefficient k 1is systemat1ca]ly '
: sma]]er for s1tes on rock than for 51tes on alluv1um.

Thus. for hlgher freqUencies. the geotechnical parameters re]ated b T

"the softness of soil will have a relation with the site amplification
factor opposite to the one for lower frequencies. Our future problem’

in this area would be to find an effective geotechnical parameter wh1ch;,,3;‘ff

can characterize this frequency dependent behavior of s1te
amp11f1cat1on deampllf}cat10n effect,

The te§t1ng of-sxte_ampl1f1cat1on predictionslbased on variodsl“
geotechnical measurements being coordinated by the California Division

 of Mines and Geology as a part of the Parkfield Earthquake Prediction

experiment is 3 usefu] start1ng 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 soil and rock and
found there ‘exists a cross-over period above which the soil site shows
higher amplification than the rock site and below which the relation is
reversed., The cross-over 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 perijod 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 501] and
rock sites.’ : :

-The above results do not mean that the site effect decreases with- -
decreasing period, rather means that the broad classification fails to
capture the essential factor controlling the site effect for shorter
periods. This conclusion was obtained from the review of empirical
site specific amplification obtained from regre551on analys1s of strong
mot10n and weak motion data. : .

Observatlons in both'Japan and.U.S. indicate that the geographic -
variation of site specific amplification factor obtained by regression
analysis ranges over a factor of about 10 for frequencies between 1 and
10 Hz. Since the standard error of the observed variation of
amplification factor for different directions of incident waves is

less than a factor of 2, we'may conclude that a very meaningful
microzonation map predicting the amplification factor can be
constructed for the frequency range at least from 1 to 10 Hz.
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There are two alternative‘aoproaches toward the meaningful
microzonation, One is to measure the site-specific amplification
factor empiricat]y using the data from large and small earthquakes.
~ The other is to improve the characterization of site conditions to
capture the frequency dependent amp11f1catlon effect._"

The mlcrotremors are easier to observe than earthquakes. and usefu] o
for a broad classification of site conditions, but cannot give. accurate
estimation of amplification factor because of the .unknown source

'gyleffect.“

Numerous observat1ons are presented to support that the _ L
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 '
possibi]ity 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 mot1on
inciuding 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 I
thickness, and (5} dampling of sediment. The analysis method still
need development for application to more general 3-D, heterogeneous and
- anisotropic cases, but the real difficulty lies in gaining 1nformat1on
about input motion and structural parameters ment joned 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 easjer to measure. Analytical studies on the causes of 51te
effects will give helpfu] 1ns1ght to the search for effect1ve
parameters.
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ABSTRACT

'Sinchez-Sesma, F.J., Pérez-Rocha, L.E. and Reinoso, E., 1993. Ground motion in Mcxieo City during ‘the April 25, 1989,
" - Guerrero canhquakc In: F. Lund (Edllor) New Horlzons in Strong Mouon Selsmlc Studlcs and Engmccnng Pracuce
) Tecronophysacs 218; 127—-140 - : :

‘ [nstrumcnlal observauons of ground motion in Mc:uco Clty during thc Apnl ?5 1989, Gucrl’cro earlhquake were
analyzed. Qur aim was 10 understand various aspects of the seismic response of the valley that had not been completely
resolved. Such understanding of the basic mechanisms that control the seismic behavior of the valley sediments is crucial in
any modeiing attempt. The study of vertical motion for this event, which was shown to be practically unaffected by site
conditions, lead to the identification of a prominent long-period Raylcigh‘wav‘e This, together with the availability of
absolute time for some stations, allowed the establishment of a common time reference for’ all recordings.- Honzomal
motion, ih contrast, was significantly amplified, with large increases in duranon ‘at lake bed §|lcs oo ,

., In order to interpret the observed complexity of ground mouon we studied two mmp[lf’cd models of soft alluv:al valleys.
" One. of these is rwo~d|mcn5|o_na] and it is ‘excited by plane S waves with variablé polarization and incidence angles. This
model allows three-dimensional response. The other is a three-dimensional axi-symmetric flat valley with a rigid base.

Computations were performed in the frequency domain by means of a boundary integral method for the two-dimensional
model and using a collocalion least-squares technique for the three-dimensional one. Selsmograms were obtained through
Fourier synthesis, 1t was found that the irregular soft layer response produces polarization pallerns which are smnlar 19 the .
obscrvanons suggcstmg lhat the laller are a conseguence of three- djmensmnal eHecls

- Introduction

" The great significance of local site effects is

now widely recognized. Being produced by

' geotechmcal conditions and the very surficial ge-
ology, they can produce large varlatlons in seis-

" mic ground motion and concenlrated damagc '_
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 evidence -

into practical rules to mitigate seismic hazard.

7

Correspondence to: FJ. Sé.nchez'-SesmaL Instituto de Inge- -

nieria, Universidad Nacional Auténoma de México, CU, Apdo
"70-472, Coyoacin 04510, México D.F., Mexico.

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 Guerrerg Gap, has a high- seismic
potential in the short term (Singh and Ordaz,.

1991). 1t is uncertain whether the energy that
-accumulates there will be released in a big event

or in many, smaller ones. In either case, it is of

_interest to understand the charactenstlcs of the

response of Mexico City Valley to coastal events.. ,
‘Since 1985 considerable efforts have been dé-

‘voted to a better underslan‘dmg of both the valley .
-+, response (see e.g., Bard et al., 1988; Ordaz et al.,

1988; Sénchez-Sesma et al.,, 1988a,b; 1989a,b;
Singh et a__l.,r"1988; Paolucci .and Eaceioli,'1991;_

0040-1951/93/506.00 @ 1993 - Elsevier Science Publishers B.V. Al rights resewed o
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source and . path (Campillo et al., 1988;
-Singh and Ordaz, 1991). In particular,

now has more than 100 stations, has allowed the
extensive recording of seismic ground motion
from coastal events.

1991; Singh and Ordaz, 1991;.
Ordaz and Singh, 1992) and the effects related to |
1989; -
the re-
cently installed accelerometric network, which by.-

Tl_lis has beqn usefu! for

FJ. SANCHLZ-SESMA ET AL.

‘_d'cfining the 'gchera[ characteristics of ‘the re-
sponse of the val]ey (Sdnchez- Sesma et al., 1988;
;"Smgh et al;, 1988) as well as the reglonal amplifi-
cation (Ordaz and Smgh 1992). Such results have
‘been used to es;abhsh practical parameters and
recomméndations. for seismic design. However,
~ the large variability of amplltudes the long dura-
' tion of recorded selsmograms and lhelr pecullar
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Fig. 1. Thc Mexlco Cll'y accc!crometnc array (MCAA), Lines = main avenues; dottd lines = b-oundary of the transition zone w:th
the hill zone: dnshcd line = boundary of the transition zones with the lake bed zone. Thc actual geotcchmcal zoning, based on
Marsal and Mazarl (1959) is also mdlcated : -
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polarization have not been combiélel'y' under-
stood. These effects cannot be explained in terms-

-~ of one-dimensional shear mode! alone. Two- and -
o three dimensional effects must be invoked in or-

. der to account for observations. _ -

In this work we study mstrumental observa- _

tions of ground motion in Mexico City during the

April 25, 1989 Guerrero earthquake (M, = 69)_ -
" The cpncenler ‘was located at about 300 km south™~ 7
" of Mexico City with a depth of 17 km (i€, pre:

cisely 'in the Guerrero Gap). This event was well
. recorded in the valley at more than 60 sites and is

one of the best recorded earthquakes since 1985 e

Figure 1 displays the location. of nearIy al_l the

stations of the Mexico City accelerometric array-

" Sismico (CIRES),

(MCAA). The stations belong to various institu-
~tions: Centro de Instrumentacién y Registro
Fundacién de Ingenieros

Civiles Asociados (FICA), Instituto de Ingenieria
(I de 1) 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 wavcforms and amplltudcs which were not
51gnlﬁcantly affected by local site conditions’ -
(Campillo- et al,

1989; Sénchez- Sesma et al.,
1989b) The Iong penod wave was 1dcnt1fied as a
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Flg 2. Vemca] dlsplacemcms in Mex:co Cny during the April 25 1989 Guerrcro earthquake
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Raylelgh surface wave, whereas the obscrved (2-3- _
s) ripples were mterpreted as, higher- mode crust- S
guuded Lg waves. The. April 25 1989, event agam g
- showed up similar waveforms Frgure 2 drsplays_’,
',‘vertrcal drsplacements for most stations 'in the -
array. They were computed from the ‘double-inte- °
' :_gratron of recorded accelerauons There is much.
. similarity among the setsmograms This confirms L
4 '-':;-"',_-the fact that vertlcal motmn is little affected e
. any, by the local eondmons '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 assocrated wrth the incident, long--*'

- _:'perlod (10 s) Raylelgh wave ‘but thrs time with an o
" amplitude of. about 1 ¢m (1/8th of that for the .
" Michoacan earthquake but still well recorded) .
' -Absolute time is available for five stations from
the Instituto 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 locatron can be seen in Figure -
1. Figure 3 shows the vertical drsplacemcnts for .
these stations. This'inforrhation'allowed_'the es-
. tablishment, through a least-squares fitting of the
' prominent waveform correlation, a group velocity’
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Flg 4 Vemcal dlSpIacemenls for 60 stations of the MCAA .

wnh a common time basis. -

of 16 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

paths Our result remains to be verified. If it is
_* true, it ‘may imply that the ‘crust beneath the
~valley of Mexico. is thinner and/or has lower

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 | km/s have been measured for

.~ oceanic paths {e.g., Oliver, 1958; . Pomeroy and
- Qliver, 1960; Keilis-Borok, 1989).

~ Although, these effects are Iargely-altributable '
to the water Iéyer, they are also partly due to the
slow velocity sediments as well. Regarding conti-
nental regions, Oliver and Ewing (1958) pointed
out that, in thls frequency range, surface wave

~ velocity “may be strongly affected by sediments
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and sedimentary rocks necar the Earth’s surface™".
For periods less thap about 10 s they reported
velocities as low as 2 km/s. Perhaps’ this can
serve to explain Ordaz and Singh‘s'(1992) obser- -

vatlon 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 veloc:ty of '

1.6 km /s to be correct, a common time reference
for all recordings can be established from.a corre-

i ."

lation analysis. Figure 4 displays the vertical seis-
mograms with a common time basis and a vertical
offset_ given by‘the latitude of the recording sta-* )
tion. For some stations the site effects are spec- '
tacular, with s_ignificam amplifications of late
phases. For instance, station 20 (see Figs. 1 and
2) shows a conspicuous wave train with a period
of4-5s that can be seen wnth an about 30s delay :
_wnth respect to our reference Raylelgh wave L

Ho_rizontal _mq'tion

* The geotechmcal zonmg in Mexxco Clty 1s'
based on the ploneermg work of Marsal and.
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Fig. 5. North-south displacements in Mexico City during the April 25, 1989, Guerrero earthquake.
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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 Flgures 5 and 6.show,

the displacements for the north-south and east~ -
west components,” rcspcctnvely, 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.

F. 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 cx-f _
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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Fig. 6. East-west displécemcnts in Mexico City during the April 25, 1989, Guerrero earthquake.
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Flg 7. Regional view of norlh soulh m:ndmg ground accelerauon dunng the April 2‘5 1989 Guerrcro earlhquake Near source, )

" along- palh and Mexico City records are dnspiayed

Asi_tes reached more than 50 with respect to CU,_é " fication fof‘periodé between 1 _and 5's. A remark-

. 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 Guerrero earthquake, North- soulh and east— west compo-

. hill_zone site (Sinchez-Sesma_ and Singh, 1986; able peak can be seen around 3 s. This is.consis-
. Singh -et al., 1988). This could be produced by ~ tent with Ordaz and Singh’s (1992) observation.

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, '8 NSS < E-W
' Sénchez-Sesma, 1987; Aki, 1988; Bard ef al., 1988; IR :
© Kawase and Aki, 1989) and to small-scale irregu-: = % .| : ,l; i
" larities (e.g., Bard et al., 1988; Campillo et al., E'c[ ’f\ -
©1990). ' : : /\f :

On the other hand, we have computed Fourier A A TR i .
spectral ratios at eleven sites in the hill zone (07, 2| \,-‘uf \'?’\\\_,, * Shae=| .
13, 18, 28, 34, 50, 64, 74, 78, CU and TY, Fig. 1) - ST S 6o v 13 s s

{a} " "+ PERIOD (3) g PERIOD {s) . - b

Fig. 8. Spectral ratios. between eleven Mc:uco City hill-zone
spectra and average external ones for the April 25, 1989,

Figgfc' 8 for north-south and cast-west compo- nents are displayed at the left- and right-hand side, réspec-
nents. Computed- ratios show a significant ampli- " tively. Mean values are indicated with thick lines. |
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: I-:ig. 9. Horizontal pérticlc motion in Mexico City during the April 25, 1989; Gu'e'frero earthquake.

To illustrate thc'cc_)mplcxiry of horizontal mo-
tion in Figure 9 the particie trajectories are given

for each station of the network. These plots are’

known as polarization diagrams or hodograms. At
first look they seem chaotic. In all cases the
horizontal polarization patterns show a conspicu-
ous variation (they rotate with time) which we
interpret as being due to the interference of
locally generated surface waves. For most stations
the north-south component is larger than its
- east-west-counterpart. It is likely that, in addi-
_ tion to the complexity of the incoming wave field,

significant effects of the response are related to

]

the azimuth of incident waves. For instance, Fig¥
ure 10 shows the corresponding polarization dia- -
grams for the May 31, 1990 (M, = 6.1) event. This
earthquake was generated in direction S35°E,.
some 300 km away from 'Mexico City. Of course '
the azimuth is different but so are the size of the

- earthquake and the path of the seismic waves.

An interpolation code based on least-squares

- fitting of polynomial functions” was applied in . '

order to see the continuous spatial variations of
motton across Mexico. City. Use was made of only -

the coherent part of observed Fourier spectfa, -

Therefore, time histories inferred for sites inside
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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 o
band pass filter. Figures 11 and 12 show respec-

tively, the north-south and east-west mterpo-

lated COmponents along the section A- A’ indi-
cated in Figure 1. Note that the motion looks_
- toughly like that produced by the one-dimeén- -
_ sional response. However, there are various mter—,""'
B 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 basm oL

'Simbliﬁed models for 31) éﬂe_cis "

In order to clarify two- and three- dlmensmnal ,

effects in the response. of alluvial “valleys, we
__~'stud1cd two simplified elastic models. One of
~ these is two-dimensional and is excited by plane S
waves with variable polarization and incidence

angles. Computations are performed in the fre- -

‘quency domam by means of a boundary lmegral _

method based upon the formulation of Sanchez-
Sesma and Campillo (1991). The: geometry and
properties -of the: valley and half—space model -

. studied are depicted in Figure 13. .

The  shape assumed- for .the mterfacc i‘s""' .‘ :'_ ’
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SECTION A-A'

TIME (s) '

Fig. 11. ]nlerpolated north-south dlsplaccmcﬁls along lhc'_

section A-A’ obtained from recorded data of the Apnl 25,
1989 Gucrrcro canhquake

B

parabolic with a maximum depth of 0.05a, where
a = half width of the deposit. Material properties
are ﬁE = 48, where B = shear wave velocity and
subscripts E and R correspond to half-space and
valley, respectively. Poisson ratios are veg=1/3

and v = 0.49 (compressional wave velocities are
7.148g), mass densities are

ag=2Bg and ag =
P = 2pg, and quality factors ) = 1000 and Qp
= 500. These properties were set to represent a
soft alluvial valley with a relatively high Poisson
ratio, as it is the case for Mexico City’s sediments.

- Even though this model is two-dimensional, we -

can consider the incidence of a plane S wave with
a given incidence angle y and arbitrary polariza-

1253 . 125a.

SECTION A-A'

F.J. SANCHEZ-SESMA ET AL.

TIME (s) .

Fig. 12. Interpolated east-west displacements along the sec-

tion A-A' ob!amed from recorded data of the April 25, 1989
Gucrrcro earthquakc

tion 6 (Fig. 13) by the simple combination of SH

(6 =0) and SV (8 = 7/2) responses. Each one
will be modulated by sin 6 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-planc 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 perlod‘

o =0.5 ¢, where 1, =2a/B¢. Seismograms are
obtamed through Founer synthesis. For an inci--

-dence angle y'= 30°, Figures 14 and 15 show the

synthetics for SH and SV waves, respecuvely.

4

Fig. 13 Soft alluvial valley with parabclie [nterfaee under Ineidence of plane § waves. !ncldenee nnd polarlzation angle; are
represented by Y and 8, respectively. !
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Stations, v

) t/to

- Fig. 14. Synthetic seismograms for incidence of SH waves in

51 stations (from = 1.25a 1o 1.25a) across the surface of the
two-dimensional model. S

Figure 16 shows the horizonta! particle rﬁétiqn by
means of polarigr_ams (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
7 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-dcvelopcd in a formal way and can bc'-the‘

Stations, u

t/to
Fig. 15. Horizontal synthetic seismograms for incidence of SV
waves in the stations used in Fig. 14.

Stations. -v

_ t/toow - . ..
Fig. 16. Polarigrams and horizontal particle motion for eleven
stations (from - 1.25a to 1.25a} across the two-dimcn_sidnal .

_ model when polarization angle 8 =_45°: .

. departure 'f_or 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 .is
a=3338 and B =shear ‘wave_velocity of the

_valley) with a quality factor Q = 20. The model is -

shown in Figure 17. It is a limited flat layer with

‘thicknéss, A =0.2q, 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. Transf;r'functionswere constructed using a-
superposition of spherical wave functions and a

o B
Fig. 17. Three-dimensional axisymmetric alluvial valley with .
rigid base and unit slope at the edge, Motion is imposed at

¥ " the base in the x direction. :
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collocation least-squares matching of boundary

conditions (Sénchéz;SeSma, 1983; Sanchez-Sesm

“etal, 1989c). - ) o
~ For reasons of symmetry, the- total motion of
the model's surface, under the assumed excita-

tion, can be

_“modulated by cos ¢ for radial and vertical mo-
.+ tion -and by s '
" 'where ‘¢ = azimuthal angle. Therefore, to repre-

described by three radial functions

sin. ¢ for circumferential motion,

" sent the ground motion at any point of the sur-
face it suffices to know the response for two slices

.of the model. Figure 18 displays the horizontal
ground motion along sections A-A’ and B-B’,

- respectively.

Again, due to symmetry, such mo-

tion takes place in the x direction. It is radial at
section A-A' and circumferéntial at B-B'.-

'(:).

oo

l .
(5

-1.0

(a)

Fig. 18. Horizontal synthetic‘seismograms in 101 St_ations alon

Sec_tioﬁ A-A"

Us (tp/to=0.2)

o
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If our model is considered, alternatively, as-

two-dimensional for these two sections, then we

have in-plane (P-SV-Rayleigh) and anti-plane .
(SH-Love) responses, respectively. Here, they are
mixed, due. to the three-dimensional nature of *
our model. Synthetics ‘correspond to a Ricker .-

wavelet input with characteristic period .=A0'._72h e
.t,, where ¢, has the same'meaning as that in the " .~ . -7

two-dimensional model. These resuits allow us to.
establish that the response in flat valleys is clearly
composed by the one-dimensional Tresponse |

- strongly modified by surface waves. This is 'clca_r

" in section P-B’, due to the lower velocity of Love

| ‘modes, even if modified by other wave contribu-

~ tions from the edge. Figure 19 shows the horizon- .
tal particle notion in the surfacc of the valley as o

~ Section B-B'

Uy (tp/to=0.2).
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Fig. 19. Horizomtal 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 amphtude polarlza-:

~ tion and duration of motion. -

. 'Conclusions

The Mexico Cit‘y.accelerorhetric' array (MCAA)

has allowed the observation of peculiar character-

istics of the strong ground motion in.the valley. -
~ The April 25, 1989, Guerrero earth.quakc'was:
" well recorded at-more than 60 sités. 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 lowc;r.thzin‘ the values accepted
for typical crustal regions and, perhaps, is related

to the regional amplification observed. On the .

other hand, spectral ratios of ho'r_iiontal motion
between all sites in the hard zone of Mexico City
‘and sites in the middle of thé path from the coast

show great ampllfica_tlonsj around pe(lods of 38, '

At lake bed sites, honzonlal ground motion |s‘
* greatly amp[lfled both in amplitude and durauon '

In addmon lmponant spatlal vanatlon‘; are ob-
served. - ' C
Mathematical modeling allowed us to under-

~stand features of the response of alluvial valleys
" in terms of locally generated Love and Raylelgh_ ,
‘waves. We interpret these as three dlmenswnal o
‘u_r'effects Despite the simplicity of our ‘models, lt is
" possible to point out the substantial role- played '

by local surface waves in the whole response,

Qualitative comparisons of ‘data with synthencs' ‘

show that the understandmg 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 dc-"' ‘

vxsad ‘These must be calibrated ‘with-both obser-

“vations and rigorous solutions in order to account "

properly for the three- dlmcnsmnal nature of seis-

mic l'CSpOﬂSC
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MODIFICACION DE LOS ESPECTROS DE DISENO CONOCIDO EL
PERIODO DOMINANTE DEL TERRENO:
EL CASO DEL VALLE DE MEXICOQ

I. 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 ¢l dominio T, ~T,. Estos contornos sc 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 formacion geologica del valle de México, constituida por depésitos aluviales y lacustres,
en combinaciéon con el efecto de subduccién en la costa del Pacifico y otras fuentes
tectonicas, propician condiciones de alto riesgo sismico. Los temblores que con mayor
fuerza han azotado al valle de México-se originan en la brecha de Guerrero por la
subduccion de la placa de Cocos en la placa de Norteamérica. Se sabe que a pesar de que la
~ distancia entre el valle y la zona epicentral es de alrededor de 300 km, Jas ondas sismicas que

llegan a la cuenca se amplifican dramaticamente por la presencia de los estratos arcillosos
mas superficiales (fig 1).

Historicamente se han registrado dafios por sismo a muchas construcciones. Los sismos de
septiembre de 1985 causaron dafios y muertes sin precedente en la region. El informe del
Comité Metropolitano para emergencias indica que mas de 5000 edificios fueron dafiados o
destruidos (SGOP, 1988). Las experiencias vividas obligan a profundizar en el estudio del
comportamiento del suelo en el valle de México, asi como en otras zonas de alta
vulnerabilidad. Conociendo la respuesta que presenta el suelo ante condiciones sismicas se
* 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. Amplificacion de las ondas sismicas en el valle de México

IIl. RED ACELEROMETRICA DEL VALLE DE MEXICO Y
MICROTEMBLORES

Después de los sismos de 1985 el valle de México ha sido instrumentado con acelerometros
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 1a UNAM, el Centro Nacional de Prevencién de Desastres (CENAPRED) y 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
lado, la utilizacién 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
periodos dominantes del suelo y que cubriera una superficie mayor a la de los estudios
hechos hasta hoy, Reinoso y Lermo (1991), proponen un mapa de isoperiodos aplicando la
técnica de cocientes espectrales a partir de registros de movimientos fuertes captados por la
red acelerométrica del valle de México y complementada con los registros de
microtemblores (fig. 2). Este mapa puede ser utilizado en sustitucion del 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 modificacién de los
espectros de disefio que permite el Reglamento.



IV. PERIODOS DEL SUELO EN EL DISENO SiSMICO

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

Figura 2. Curvas de isoperiodos con funciones de trasferencia y microtemblores
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Figura 3. Mapa de isoperiodos propuesto por el RCDF

Tabla 1
Zona - Ta Tb r ¢
grupoB | grupo
A .
I 02 0.6 1/2 0.16 0.24
11 03 1.5 2/3 0.32 0.48
H1* 0.6 3.9 1 0.40 0.60

*Aplicable a las regiones que indican las NTC en la zona II

El coeficiente sismico (c) establece la aceleracion que corresponde a una estructura en
funcion de su pericdo 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, la parte del espectro de disefio a la cual se le asignan las maximas aceleraciones. '
Por su parte, r representa el exponente que marca la forma en que decrece la curva después
del la abscisa Tb. Para la obtencion de las ordenadas espectrales de aceleracién (a), se hace
uso de las siguientes relaciones:

1+3T/T,
a=——-—"c

Si T<T, 1
2 . M)



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

a= (—)'c Si T,<T : (3)

En la figura 4 se han construido los espectros de disefio para cada una de las zonas
geotécnicas y para los dos grupos de estructuras.

ESTRUCTURAS TIPO A ESTRUCTURAS TIPO B
7 7
ZONA It
PR 1 3 ry{s
2
© sk ZONA 1 \ K13
8
= IONA It
g 4 a4
w ZONA I \
WAk Ak
&
8 2 LA T
Ll
(=)
8 P \ "/
. -_.____*_______*
o 1 1 1 1 0
0 1 2 3 4 5
PERIODO (:) FERIODO (:)

Figura 4. Espectros de disefio

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

c= ——2 4
4 +T? @)

donde Ts es el periodo del sitio. El valor de ¢ obtenido es aplicable a estructuras del grupo B
y se considera 1.5 veces su valor para aquellas del grupo A. Se excluye su uso para
construcciones ubicadas en las dos regiones que marcan las NTC en la zona de transicion.
Esta ecuacion no considera reducciones del coeficiente sismico para periodo del suelo igual
a dos segundos, debido a que es en esos. sitios donde se han reglstrado las maximas
aceleraciones producidas por un sismo (Septiembre/85).

Considerando el periodo Ts=0.5 s como frontera entre la zona de I (lomas) y la II (de
transicién), y Ts=1.0s como division entre la zona I y la III (de lago), puede trazarse el
comportamiento que sigue el coeficiente ¢ conforme varia el periodo del suelo, como lo
ilustra la figura 5. Con linea discontinua se observan los valores de c para cada zona

-



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

ESTRUCTURAS TIPO A ESTRUCTURAS TIPO B
7 7
ZONA 1 s
— &+
]
o SF
o
e ZONA 11t
= —
A
(7]
s \
g
&
o
]
o
©at
0 L L L 1 0 A X I i
Q 1 2 3 4 3 ] 1 2 3 4 5
PERIODO (s) PERIODO (s)

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

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

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

« Existen pequefias porciones de la zona If donde Ts puede exceder a un segundo, lo qu§
puede ocasionar coeficientes ¢ mayores a 0.32 parael grupoBya0.48 parael A.

La variacion de Ta y Tb al conocer el periodo del sitio se lleva a cabo por las relaciones de
la tabla 2. En la figura 6 se muestra con linea discontinua los valores que adoptan Ta y Tb
sin conocer el periodo del suelo y con linea continua los valores que toman estos
parametros al conocer tal periodo. Debido a que estos valores delimitan el intervalo de
periodos estructurales a los que corresponden aceleraciones mayores en los espectros de
respuesta, la condicidn mas favorable serd aquella donde Ta y Tb presenten valores
cercanos. Se observa también que el valor de Ta siempre serd mayor cuando se tiene
conocimiento del periodo del sitio. Sin embargo, Tb s6lo se reducira cuando Ts es menor a
3.25s.

Tabla 2
Zona | Ta ' Tb




11 0.64 Ts " 12 Ts
11 el mayor de: 0.35 Ts 1.2 Ts
0.64s
2.0 L}
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Figura 6. Variacion de Ta y Tb con el periodo del suelo

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

zonas II y I1I, a un segundo de periodo del suelo.

ESTRUCTURAS TIPQ A

ESTRUCTURAS TIPO B

COEFICIENTE SISMICO ¢ {g)

0 - 1 i A lo — 1 L
"o ' 2 3 4 s o0’ 2 3 4 5
PERIODO {s) : PERIODC (&)

Figura 7. Variacion del espectro de diseiio en la zona I




Figura 8. Variacién del espectro de disefio en la zona III. Estructuras tipo A

INTERVALO DE O A 2=

INTERYALO DE 2s A S»

COEFICIENTE SISMICO ¢ (g)

i 1
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2 3
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COEFICIENTE SISMICO c (g)
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2 -3
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Figura 9. Variacion del espectro de disefio en la zona IIL. Estructuras tipo B

Puede observarse que el conocimiento de Ts conduce, en general, a ordenadas espectrales
menores, conservando la amplitud maxima para los periodos iguales y cercanos al del sitio.
Los espectros modificados indican una reduccién del intervalo de periodos con ordenadas
espectrales maximas. La reduccién del intervalo de periodos para las aceleraciones
espectrales mayores es de aproximadamente 40% . Este hecho puede ocasionar que la
aceleracion a la que estaria sujeta una estructura sin considerar el periodo del sitio, se vea
reducida al tomarlo en cuenta y obtener los valores de ¢, Ta y Tb. La importancia de estas
reducciones sugiere que debe realizarse un estudio mas detallado.

La gama de espectros modificados al conocer el periodo del sitio puede observarse mediante
el uso de contornos espectrales. En la figura 10 aparecen contornos espectrales de disefio
para las estructuras de! grupo A y B. El eje de las abscisas indica el periodo estructural y el



eje de las ordenadas el periodo dominante del sitio. Las curvas unen puntos de igual
aceleracion espectral. La magnitud de estos periodos se ha fijado en 5s, pues se sabe que los
periodos fundamentales para el valle de México alcanza este valor. Similarmente, las
estructuras presentan su modo fundamental en valores del mismo orden.

Estructuros grupe A (g) Estructuras grupo 8 (g)

T (8}

Figura 10. 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 iguales a 0.5 y 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 periodo del suelo comprendida entre 0.0 y 0.5 s presenta solo lineas verticales,
es decir ordenadas espectrales constantes. Este intervalo de periodos se refiere a la zona
geotécnica I o terreno firme, donde no se tienen expresiones que modifiquen al espectro de
disefio conociendo el periodo del sitio. Por ello, cualquier corte realizado en esta region
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, a .
partir de los contornos espectrales. De acuerdo con este esquema se propone la
construccién de contornos espectrales en los que los efectos de sitio se representen mediante

~



el modelo unidimensional de propagacion de ondas, es decir, un depdsito homogéneo de
extension lateral infinita, al cual subyace la roca basal que se caracteriza por un semiespacio.

El mecanismo para obtener espectros en funcion del periodo del suelo, consiste en fijar una
profundidad de depésito (H), que al asociarla con determinado periodo se evalua la
velocidad de propagacion de ondas de corte ( ), mediante la expresion:

4H

[3=—T:‘ (5)

Con estos valores se calcula la funcidn 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 obtencrse diferentes espectros de
respuesta con igual espesor del deposito, para sitios con diferente periodo y sometidos a la
misma excitacidn. Con ellos, se realiza Ia construccidn de los contornos espectrales.

Se obtienen buenos resultados si el movimiento de excitacion se considera como el que
ocurre en la roca basal. Es valido considerar que este 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 disefio calculados para las edificaciones del
grupo B y A, respectivamente. En ellos se observa que las amplitudes mayores se registran
sobre una linea imaginaria de pendiente aproximada a uno en el plano de periodos
estructura-suelo. Las lineas con pendientes tres y cinco, también comprenden zonas de
aceleraciones importantes. En periodos de sitio y estructura mayores a cuatro segundos,
no se presentan grandes aceleraciones, ello se debe al contenido de frecuencias de la
excitacion.



Estructuras grupa A (g) Estruaturos grupa B {g)

T

T, (a)

Figura 11. Contornos espectrales con modelo unidimensional

Al comparar los contornos que contienen los espectros propuestos por el RCDF y los
contornos espéctrales (fig. 12) se observa que la tendencia de maximas amplitudes es muy
semejante. Sin embargo, las mayores aceleraciones espectrales en los contornos de disefio
cubren desde el primer modo hasta el segundo de los contornos espectrales. Se observa
también, que la zona de periodo del sitio comprendida entre 0 y 0.5s no se ve fuertemente
afectada para ninguno de los dos casos. '

Una de las causas por la que los espectros de disefio son robustos y de que sus aceleraciones
espectrales no sean tan grandes como las que se han registrado en sismos como los de 1985,
se debe a la consideracion del comportamiento no lineal de las estructuras. Por este hecho
se han evaluado contornos espectrales utilizando expresiones equivalentes para considerar el
comportamiento no lineal. La figura 13 muestra contornos para ductilidades (Q) de 1.5 y 2.0
junto con los contornos de disefio para estructura del grupo A y B, respectivamente. En
estas figuras se observa que existe una mayor correspondencia entre las zonas de maximas
aceleraciones espectrales. -
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Figura 12. Comparacidn de contornos de diseiio y contornos espectrales
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Figura 13. Comparacion entre contornos de disefio y contornos no lineales

Para comparar espectros obtenidos de cada uno de los contornos, se ha propuesto realizar
cortes en periodos del suelo en 0.8 s y 2.0 s, que corresponden a sitios en la zona de
transicion y lago respectivamente. Estos espectros;se observan en las figuras 14 y 15, que



corresponden a las edificaciones del grupo A y B respectivamente. Con linea discontinua se
ha trazado el espectro de los contornos donde se ha incluido el comportamiento no lineal.

En estos espectros se observa como aun después de escalar los contornos espectrales, las
ordenadas son mayores en comparacion con los dos espectros restantes. En general los
espectros que mas se acercan a los espectros de disefio son los espectros no lineales.
Adicionalmente, se observa.que la caida de los espectros de disefio no es tan fuerte como en
los espectros de respuesta. Esto se explica, por que el espectro de diseiio intenta considerar
en esta parte del espectro a aquellas estructuras, donde los modos superiores de vibracion
contribuyen significativamente en la respuesta estructural.

Calruclwon grupa & Eructuren grupo A

A g
LR

Figura 14. Espectros de disefio y de respuesta en zona Il y zona III. Grupo A

Catructoror grupo B Estiucturos gruns B

& (41
& {q)

3 2
1, ® T,

Figura 15. Espectros de diseiio y de respuesta en zona Il y zona I, Grupo B



V. CONCLUSIONES

La conjuncion de las técnicas de funciones de trasferencia empiricas y los microtemblores
para el célculo de periodos dominantes del suelo han dado como resultado un mapa de
isoperiodos del valle de México confiable y completo que puede ser utilizado en sustitucion
del presentado por el RCDF.

La modlﬁcacmn 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 dc disefic 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 unidimensional, sienta las bases para determinar de forma mas
precisa los periodos estructuraies que pueden ser afvclados fuertemente. Con clio, ¢s posiblc
ajustar optimamente la forma de los espectros de disefio.
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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 su espectro de amplitﬁdes de
Fourier y su d.uracién. no se la estd definiendo por completo, puesto que nada
se dice sobre las fases. De hecho, existe un numero 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 a(t)
una seflal de aceleracién cuyo espectro de amplitudes de Fourier es |A{f )| Yy
que es simétrica respecto al origen, es decir, E[a(t)] = 0, donde E() dencta
al operader esperanza. Sea clt) = a(t)/aml siendo écm la aceleracién
cuadréitica media. Puede cd.inostrarse que,” bajo circunstancias muy general:s,
los maximos de ¢(t), denotados con 7, tienen la siguiente densidad de proba-
bilidades (Rice, 1954; Cartwright y Longuett-Higgins, 1956): '

2 2.1/
pn('n) = g ¢{n/e) + (l-cz)l/z'n e ! /2 @[ng';—el z] , {A.1)
donde
e2=(mm - m)/(mm) (A.2)
0 4 z 0 4 .
¢(x) = (IV2) exp (-x°/2) (A.3)
x
$(x) = J $(t) dt (A.4)
]
o
\\' l k+1 2z
m, = (I/7) | (ef)"" [AD)]" af (A.5)
[+]

A su vez, por el teorema de Parseval (Papoulis, 1965),

Al.l



a = fﬂTo/T 4 _ (A.6)
donde T g s la duracién de la sefial. El parimetro ¢ mide el ancho de banda
del espectro. € = 0 implica banda infinitamente angosta y ¢ =+ 1 conforme la
banda se ensancha. En los casos limite, si ¢ = 0, n tiene distribucién de

Rayleigh y si € = 1, n tiene distribucién gaussiana.

Estamos interesados en conocer la distribucién del miximo de los maximos. De

la teor{a de valores extremos.

pm("max) = %-—— [ Pn("max) ]N (A.T)
max :
donde
n
Pn(n) =l pn(x) dx (A.B)_

Integrando la ec A.l1 y sustituyendo en la ec A.8 se llega a (Cartwright y
Longuett-Higgins, 1956) )

N-1
PL(m =N { $(n/c) - V2r k ¢(n) $lnk/c ) } X

x {% ¢ln/e) + ¥2r k ¢(n) [n ¥(nk/e) - (k/c) ¢ink/c) ] } {A.9)

donde k = (l-li:z)'/2

puede estimar como

¥y N es el niumero esperadc de valores extremos, que se

N '= (Td/u) \/mz/mo (A.10)

A partir de la ecuacifn A.9 es posible calcular los momentos estadisticos de

"max’

Al.2



k k

E(nmax) = nmax pm(nmax) dnmax (A1)

Puede mostrarse (Cartwrigth y Longuett-Higgins, 1956; Davenport, 1964) que,

si In N no es demasiado pequefio, son vdlidas las siguientes aproximaciones

asintéticas:
‘ 172 -1/2
E('nmax) ==.(2 In N)°" + 7 (2 In N} (A.12)
o2
c(nmax) = (m°)/(12 In N) {A.13)
donde 7 es la constante de Euler (y = 0.57...). Evidentsmente, si a(t) =
acmc(t),
E(amamx) = %m l':("'ma:lt) (A.14)
o‘(amax) =a o'(nmax) (A.15)

Estas ecuaciones permiten estimar los dos primeros momentos de la aceleracién

mixima de una sefial definida por su espectro de amplitudes y su duracioén.

Para calcular los espectros esperados de respuesta (seudoaceleraciones) se
sigue el mismo procedimiento (Udwadia y Trifunac, 1973; Reinosc et al, 1990)

después de calcular el espectro de amplitudes de la respuesta Y(t), dado por:
[Y()] = At [H()t 6] (A.16)

donde H(t;t°.€ ) es la  funcién de trasferencia (aceleracién a
seudoaceleracién) del oscilador de un grade de libertad con parametros t°=

periodo natural de vibrar y £ = fraccién del amortiguamiente critico.

Desde luego, la duracién de la respuesta es diferente a la duracién de la
excitacién; Boore y Joyner (1984) proponen la siguiente expresién empirica

para calcular la duracién de la respuesta:

Al3



3
T=T,+ 4 (AT

d 2%f (u’s 1/3)

donde u = Td/to y f‘°= l/’I‘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 teor(a de vibraciones aleatorias es la duracién de
fase intensa de Arias, definida como el lapso que contiene entre el 57 y el
957 de la intensidad de Arias. Singh et al {1989) muestran que, para temblo-
res en la zona epicentral, Tc es adecuadamente estimada coﬁ el inversoc de la

frecuencia de esquina, & definida en el capitule 2.

Este procedimiento puede aplicarse para estirﬁar espectros de respuesta elas-
toplastica, utilizando® la linealizacién equivalente sugerida por Newmark y
Rosenblueth (197!). 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:

1 ‘o [ 1,2 Q ] {A.18)
m Q 3 3 ’
1 2 a4
Ern = é { E[T 3 szz] * ;[Q Tl o Q]} (A19)

donde tm y Em son, respectivamente, el periodo y el amortiguamiento del sis-
tema lineal equivalente, ¥ Q es la demanda de ductilidad deseada, definida
como el cociente entre el desplazamiento maximo y el desplazamiento de fluen-
cia. Pérez-Rocha y Ordaz (1991) calcularon con este procedimiento espectros
inelasticos 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 cémputo una pequefia fraccién del requerido para el calculo riguroso de
los espectros. Independientemente del ahorro enorme en tiempo -que conlleva
pérdida de precisibn- el método es atractivo porque hace posible el calculo
de espectros elastopldsticos, de manera sencilla, partiendo exclusivamente
del espectro de amplitudes de Fourier y la duracién de fase .intensa del movi-

miento.

. Al.4
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RESUMEN -

Se presenta en método de simulacién de acclerogramas usando registros pequeiios como funciones de Green empiricas.
El método es similar al propuesto por Jovner v Boore (1988), excepto que sc usa. para la generacion de los tiempos
aleatorios de¢ ruptura de celdas elementales. una densidad de probabilidades que genera registros sintéticos con un con-
tenido de frecuencias congruenie con el modclo sisiuolégico w?, en toda la banda dc interés. Por tratarse de un modelo
de simulacion con bases fisicas. no es necesaric +Lourrir & funciones de modulacion ad hoc. ni en el ticmpo ni en la
frecuencia. Se presentan £jempios de aplicacion a lu simulacion de movimicitos fucries en ¢l campo cercano, a distan-
cias intermedias, y en el valle de México. Sc muestran algunos acelerogramas siniéticos que resultarian de la ocurrencia
de un temblor hipotético de magnitud 8.2 en la brecha de Guerrero.

ABSTRACT

We present a method to simulate accelerograms using records of small carthquakes as empirical Green's functions.
This method is similar ta that proposed hv Jovner and Boore (1988), except that to generate the random rupture times
of elementary cells, we use a probability density function which generates svathetic ground motions that obey the of
scaling model in the whole frequency band of interest. Since it is a physically based model, there is no need of ad hoc
time or frequency modulation functions. We illustrate the use of the method with simulation of accelerograms in the
near field, at imtermediate distances, and in the Valley of Mexico. We show seathetic strong-motion recordings that
would be recorded during the occurrence of a magnitude R 2 hvpothetical earthquake in the Guerrero gap.

1. INTRODUCCION

El método de simulacion de temblores usando regisiros de cventos pequeios como funciones de Green empiricas fue
propuesto por Hartzell (1978). La idea central del procedimicnio es que un acelcrograma gencrado por un temblor de
pequeiia magnitud estd muy probablemente asociado a una fucnic sismica simple. por lo que las complejidades observa- -
das en el acelerograma son atribuibles exclusivamente 4 las modificaciones que sufren las ondas por efectos de trayecto
y de sitio. El registro del temblor pequeiio pucde considerarse como la funcion de Green del medio. es decir, la acelera-
cién que se produce en el sitio de registro cuando en a fuenle s¢ aplica una dislocacién puntual. Para simular un acele-
rograma asociade a un temblor de diferente magnitud bastaria conocer la historia dc las dislocaciones elementales en ia
fuente correspondiente y efectuar la convolucion de esta funcian de fuente con la funcion de Green. Se han desarrollado
diferentes técnicas para tlevar a cabo simulaciones siguicndo esta idea. Son de especial inlerés las debidas a Irikura
{1983), Boatwright (1988) v Joyner y Boore (1988). En ¢l presente articulo s¢ mugcsira otra técnica que, partiendo de la
propuesta por Joyner y Boore, supera algunas de sus limitaciones v produce acclcrogramas simulados con ¢l contenido
de frecuencias predicho por el modelo de fuente de Brune (1970) y que presentan envolventes realistas en el dominio
del tiempo y evolucion razonable del contenido espectral sin (ener que recurrir a funciones de modulacion ad hoc.

2. EL MODELO SISMOLOGICO o’

En general, y de manera esquematica, el espectro de amplitudes de Fouricr, A{m). del acclcrograma generado por un
sismo, puede expresarse de la siguiente mancra:

A(0)=K S@)T(DL(@) ... e 1))
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donde K es una constante, T(») es un término que incluye las modificaciones que sulre el espectro por efectos de trayec-
to, y L(w) represcnia las amplificaciones por cfectos de sitio; si se supone comportamicnto lincal de los materiales por
los que atravicsan la ondas sismicas, estos dos términos no depcnden de! tamadio de un temblor. S(w) es el espectro de
acelcracion cn la fucnte sismica. De acuerdo con el modelo o’ (Aki. 1967; Brune, 1970). este espectro esté dado por

donde M, es cl momenlto sisinico y w, es la llamada frecuencia de esquina. dada por (Brune, 1970):

@, =4.9x10°(2ABY(Ae/My) 5 e 3)

103 |

10"

A A rtlll I B R Al llili
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w/w,

Figura | Cociente espectral asociade al escalumiento of y el que resulta del método de Joyner y Boore (JB}

donde B es la vclocidqd de propagacion (en kinv/s) de las ondas S y Ao es la caida de esfuerzos (en bar); en la formula
anterior, M, esta en dina-cm. Considérensc dos eventos generados en la misma region y registrados en el mismo sitio.
* Sean M., Ao, y @, los pardmetros del sismo de mayor magnitud y My, Aa, y @, los del de menor magnitud. Ei
cociente entre sus correspondientes espectros. Q(w), sera
+(o/o ) '

Q(m): MOE 1 (m mm)z ....................................................... e (4)

M, 1+(0/0.,) |
Puede observarse que. para =0, Q(w) es ¢l cociente de momentos sismicos, mieniras que, para valores suficientemente
grandes de o,

2

Mo | 9 | _ Mo ) Ao 3y
Q(m)sz m , (Mo,) (A.,_) ......................................................... (5)

La variacion de Q(m) con @ 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 més ripidamente que !a de alta frecuencia al aumentar
la magnitud del temblor. Es entonces claramente incorrecto escalar con una constante un acelerograma para simular el
reglstro de un temblor de mayor magnitud.

3. EL PROCESO DE SUMA DE FUNCIONES DE GREEN EMPIRICAS

Cousidérese una fuentc sismica puntual dividida en N celdas elementales, cada una d¢ las cuales genera, comenzando'
en el instante t. i=1,...N, una sefal cuyo espectro de Fourier es §A,(co) donde £ es un factor de escala arbitranio. El

espestro de la scﬂal resultante, A (o), valdrd

A (w)=E4 ,(co)Ze""”'. ......................................................................................... (6)

Puede probarse que si los tiempos de ruptura (; son aleatorios, independientes e ignalmente distribuidos con densndad de
probabilidad p(t), el valor esperado de |AJ(@), (|A(@)F), estara dado por
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donde P(w) es la transformada de Fourier de p(t). El cociente entre los espectros de amplitudes, R(w), podrd entonces
estimarse con

ROYZENNHNENY | PO 12 oot (8) |

Se observa lo siguiente: por definicién, P(0)=1. Esto implica que R(0)=%N, de donde se desprende que para que el
cociente espectral obtenido del proceso de suma obedezca al modelo de escalamiento o?, debe cumplirse que
N=M,/M,,. Por otra parte, considerando que [P(w)| debe anularse cuando w—»o, las ecuaciones 5 y 8 implican que &
N"=(Myu/M,,)'*(Ac/Ac,)?. De estas dos condiciones resulta que para cumplis con e escalamiento del modelo ©?,

Y A Y

N=($—:) G2 S ©
%A 4

a=(%) (‘2?) ........................................................................................ (10)

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

P(o) = sen(oT /2) _sen(no/w,,)
T, /2 /o,

El correspondiente valor de R(w) para ¢l método de Joyuer y Boore se presenta con linea discontinua en la fig i,
donde se compara con Q(w), ¢l cociente espectral asociado al modelo w?. Nétese que aunque 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 sistematicamente deficientes
en frecuencias miltiplos de .. 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, se obtengan temblores con un contenido espectral congruente con el modelo de escalamiento w’, Esto implica-
ria que Q{w)=R{w) para cualquier valor de @ (¢cs 4 y 8), en vista de lo cual, ademas de las ecs 9 y 10, debe satisfacerse
la siguiente relacién:

1+a(o /0, )’ 2 '
|P(0)|= ‘[ G m“z) con a=—3—c2—“— .............................................. (12)
‘ l+((l)/(l)u) (Du"'mi

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

e { +a(o/o )

1
p(t)—zn_" 1'*‘((0/0)“)2 AW .. e (13)

En sintesis, el procedimiento propuesto para simular temblores consiste en superponer N (ec 9) veces la funcion de
Green empirica escalada por un factor & (ec 10), defasindola cada vez un tiempo t;, i=1,..N, en que los tiempos t, son
aleatorios, independientes, e igualmente distribuidos con una densidad de probabilidades dada por la ec 13. Ea ¢l apén-
dice se presenta un procedimiento prictico 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 artificiales, hemos elegido los temblores del 25 de abril
y 2 de mayo de 1989 (M,=6.92 y 5.52, respectivamente). En la Tabla | se presentan pardmetros sismolégicos relevantes
de estos temblores. Esta pareja de eventos es especialmente adecuada para probar el método de simulacion ya que ambos
se originaron aproximadamente en la misma region (de hecho, el menor es una réplica dei mayor) y ambos fueron
profusamente registrados por los acelerégrafos de la red de Guerrero.
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Se usaron los registros del temblor del 2 de mayo de 89 en las estaciones Cerro de Piedra (CPDR) y Teacalco
(TEAC) como funciones de Green empiricas para reproducir los acelerogramas obtenidos en cada estacién durante el
temblor def 25 de abril de 1989.
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Figura 2. Mapa de del sur de México mostrando la localizacion de los epicentros de los temblores y las estaciones
acelérogdficas usadas en este estudio

Evento M, M, Loug Lat Caidas d- . . juerzo (bar)
(dina-crgl ‘W °N CPDR TEAC SCT 56
25 abr 89 6.92 2.4x10 -99.48 16.58 250 300 300 100
2 may 89 552 1.9x10% -99.48 16.65 100 250 - -
19 sep 85 8.01 1.1x10 -102.71 18.14 - - 300 -
Postulado - 8.20 2.5x10 -99.48 16.58 - - - 100

Tabla 1. Pardmetros sismoldgicos de los temblores usados. 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-
tién. Nuestra intencion es mostrar las capacidades del método de simulacion para reproducir las principales caracteristi-
cas de acelerogramas observados. Por esta razon, en esta etapa. hemos dado por conocidos los momentos sismicos y las
caidas de esfuerzos tanto de ia funcién de Green como del evento objetivo. La determinacion de caida de esfuerzo en un
temblor es un problema complicado y todavia sujeto a grandes incertidumbres; la propia definicion de esta cantidad es
motivo de debate actualmente entre la comunidad sismologica. 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 la caida de esfuerzo, para cada evento y estacion de registro, aquel
que, dado el correspondiente momento sismico, conduce a un mcjor ajuste entre ¢l cociente observado de amplitudes de
Fourier y el predicho por un modclo w?.
En la figura 3 sc presentan los acelerogramas observados en la estacion CPDR (componente NS) y cinco acelerogra-
mas simulados usando ¢! método de Joyner y Boore (JB) y ¢l método que se ha descrito, y las caidas de esfuerzo de la
" Tabla 1. Puede observarse que ios 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 ¢l método de Joyner y Boore,
aunque aproximadamente correctos en amplitud, carecen de la modulacién acampanada tipica de los acelerogramas
reales. Este es el segundo de los inconvenientes que se sefialaron anteriormente: la forma poco realista que presentan los
acelerogramas sintéticos generados asignande a los tiempos de ruptura una distribucién uniforme;, el inconveniente se
supera con ¢l método que se propone. En la parte derecha de la fig 3 se presenta, con linea continua, ¢l cociente espec-
tral entre los temblores del 25 de abril y del 2 de mayo: este se compara con el promedio de los cocientes espectrales

_entre los acelerogramas sintéticos y Ia funcion de Green, es decir, ¢l temblor del 2 de mayo. Notese, por una parte, que
ambos cocientes son muy similares (lo cual Gnicamente prueba que el proceso de suma de funciones de Green fue co-
rrectamente realizado, ya que las caidas de esfuerzo fueron elegidas para que esto sucediera) y. por otra parte, que el
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 s¢ comparan con el espectro calculado a partir del registro.
La comparacion es satisfactoria, aunque s¢ observa que pueden existir variaciones significativas en algunas ordenadas
espectrales de una simulacion a otra.
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Figura 3 Registros observados en CPDR y sintéticos generadas con los métodos de Jayner y Boore (JB) y propuesto
en este estudio. S¢ muestran los cocientes espectrales observada y promedio de los sintéticos, y los espectros de
respuesta observade (puntos} y sintditicos
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Figura 4 Igual que la fig 3, pero para la estacion TEAC

En la fig 4 se presentan los resultados para la estacion TEAC {componente NS): se emplearon en esta simulacion las
caidas de esfuerzo que se seiialan en la Tabla 1. Se observa que, para esic registro.-el métode de Joyner y Boore da
mucho mejores resuitados que para el registro de CPDR. Los acclerogramas simulados con el método propuesto son
también aceptables y presentan caracteristicas similares a las dc tcmbiores reales. En la figura se muesiran los cocientes
espectrales observado y promedio de las cinco simulacioncs. junto con los espectros de respuesta de los acelerogramas
simulados con ¢l método propuesto y e! del temblor real. Si sc observa ¢l tamaiio y Ia duracidn del registro del 2 de
mayo, mismo que fue usado como funcién de Grecn empirica. resulta sorprendente que un registro tan pequeilo conten-
ga informacion suficiente para generar acelecrogramas que ticnen caracteristicas muy similares a las de los temblores
reales. .

4.2 El valic de México

Se llevaron a cabo simulaciones del acelerograma registrado el 19 de scpticmbre de 1985 en la estacion SCT
{componente EW) de [a ciudad de México con 1os momentos ¥ caidas de esfucrze de la Tabla 1. Para ello se empied
como funcién de Green el registro obtenido en la misma estacion el 25 de abril dc 1989. Como puede verse en la Tabla
1, el cociente de momentos sismicos es de alrededor de 40. Conviene notar. sin embargo, que en este caso la funcién de
Green proviene de una regién diferenie a la del temblor que sc desea simular, y que las distancias focales son diferentes
(295 km para la funcién de Green y 400 km para el gran temblor). Para tomar en cuenta esta Gltima situacion, se multi-
plico 1a funcién de Green por un factor de 0.86=(295/499)'_ quc corrige por atenuacion geométrica de las ondas, supo-
niendo que predominen las superficiales. No se hicen correcciones por atenuacidn incldstica, lo cual posiblemente in-
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-

troduce un exceso de alta frecuencia en la funcion de Green. Los resuliados se presentan en la fig 5. Puede notarse que
este caso la concordancia entre lo observado y lo calculado no es tan buena como en los casos anteriores. Sin embargo,
creemos que los acelcrogramas artificiales son simulaciones razonabies. En la figura 5 puede observarse que el espectro
de respuesta promedio subestima al observado en un periodo de alrededor de 2 s, aunque el pico espectral queda cubier-
to por la banda de inceriidumbre. Esto no sucede para periodos de alrededor de 2.5 en que el espectro observado es su-
bestimado aun por ¢l percentil 84 de la simulacidn. Esta discrepancia puede deberse a diferencias entre las fuentes sis-
micas los travectos de los eventos de 198% y 1985, en particular al hecho de que la fuente del temblor de 1985 pudo
haber sido especialmente cnergética en periodos de alrededor de 2 seg. Notese que para la ordenada espectral mixima
se calculan coeficicntes de variacion 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 sintdticos corresponden a la media y la media mds y
menos una desviacion estindar calculados con cien simulaciones

Como ultimo ejemplo de aplicacion del método en discusion. se generaron acelerogramas sintéticos para la estacion 56
de la ciudad de México (localizada en la Colonia Roma) para un temblor hipotético en la brecha de Guerrero, de magni-
tud 8.2, y con el mismo epicentro que el del evento del 25 de abril de 1989, Se usd como funcion de Green el registro
obtenido en la estacion 56, componente NS, durante este temblor. En este caso, la caida de esfuerzo del temblor hipoté-
tico ¢s desconocida y debe asignarse; se eligio un valor de 100 bar. La de 1a funcion de Green, calculada solo a pantir del
registro de la estacion 56. es sumamente dificil de obtencr por la conlaminacion de la seital con efectos de sitio. Se
decidi¢ usar entonces la caida de esfuerzo promedio reportada por Ordaz y Singh (1992) para et evento de 1989 (100
bar). Los resultados de la simuiacion se presentan en la fig 6. junto con la funcién de Green y espectros de respuesta
obtenidos con 100 sitnulaciones. Puede verse que el valor esperado de 1a ordenada espectral miaxima, que ocurre para un
periodo de cerca de 2.5 s, es aproximadamente 1.3g. Se encuentran coeficientes de variacion de hasta 0.4 en periodos
cercanos a 2.5 s, mientras que a otros periodos, este coeficiente es menor.

S. CONCLUSIONES

Se ha presentado un nuevo método para generar acelerogramas sintéticos usando registros de temblores pequefios como
funciones de Green empiricas. El método posee la cualidad de generar movimientos fuertes cuyo espectro de Fourier
esta escalado, respecto al de la funcién de Green. siguiendo ¢l modelo sismolégico w’. Ademas, la forma de la funcién
de fuente resultante (ec 13), proporciona a los registros artificiales modulaciones realistas en ¢l tiempo y la frecuencia,
las cuales se derivan sdlo de consideraciones fisicas. Se ha cjemplificado la aplicacién del métoda con registros de tem-
blores mexicanos de subduccién. Se oblienen acelerogramas cuyo contenido especiral, para una banda de frecuencias
razonable. es indistinguible del de los temblores reales: las formas generales de los sintéticos son también realistas. En
¢l caso de registros del valle de México, pueden reproducirse bien algunas caracteristicas de los acelerogramas reales,
tales como su gran duracién, !a evolucion del contenido espectral con ¢l tiempo y las largas codas monocromaticas con
"golpeteo”. Los espectros de respuesta determinados por simulacion muestran coeficientes de variacién que van desde
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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 vanabilidad en la fuente sismica, son realistas, y deben considerarse en andlisis de riesgo
sismico. En vista de la disponibilidad actual de registros de temblores pequeiios, el método propuesto es una alternativa
poderosa para la estimacion de movimientos fuertes ante temblores futuros. !

=<3~ MEDOC 2 Of AR Sintaticos ssla metidin Capicireg du respmete

[ 0oF
— ey
T o i o‘: - '-'['...u-t!-o "
Towob o -0 TP . i
[ ] 0 [ ] 120 150 [ oy - 120 180 :‘
woof )

0 w W 120 180
DY ()

Figura 6 Resultados para un temblor hipotético de magnitud 8.2 en la brecha de Guerrero en la estacién 56
(Colonia Roma) de la ciudad de México .
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APENDICE

La parte del método presentado que en la practica ofrece mayores dificultades es la generacion de nameros aleatorios
con la densidad de probabilidades de la ec 13. La alternativa mas adecuada parece ser la aplicacion del método inverso,
de acuerdo con el cual un namero aleatorio con funcion de densidad acumulada arbitraria P(t) puede obtenerse con la
siguiente relacién:

T SO (A1)

donde t, es un niimero aleatorios con la densidad de probabilidades deseada, u; es un niumero aleatonio con distribucién
uniforme entre 0 y i, y P'(-) es la funcién inversa de densidad acumulada. Se recuerda que
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o
P(t)= [ PUOFT e S (A2)

D

La aplicacién del método inverso requiere, por tanto, del conocimiento de las funciones P(-} y P"'(:). Los autores no han
encontrado solucion anglitica a la doble integral que se requiere resolver para este fin. Sin embargo, una sugerencia de
F Sanchez Sesma ha permitido llegar a una expresion en que solo se requiere de 1a integracién numérica de un término
rapidamente convergente. La expresion es la siguiente:

P(1) < t(1-e“ )WT-a +2va | S——M(l-e'“’*")dy ................ o (A3)
y(y" -1
1'Ja )
La constante de proporcionalidad faltante es tal que P(«o)=1. La ec A3 contiene un término que debe ser integrado
numéricamente. La funcién inversa debe ser determinada numéricamente. resolviendo por iteraciones la ecuacion
u=P(t) para valores dados de u. Si se construye una tabla de parejas (u.t) en que los valores de u estén equiespaciados y

suficientemente cercanos, la funcidn inversa podra calcularse con suficiente aproximacion por interpolacién para valo-
res arbitrarios de u.
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ESPECTROS DE RESPUESTA Y DE DISENO

L ]
Sonia E Rulz

I. INTRODUCCION

.La manera mas usual de definir el movimiento del terrenoc en un

sitio con fines de disefio 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
prediccidén estadistica sélamente con ESPECTROS DE RESPUESTA
calculados a partir de registros locales. de temblores. Debido a
esto dicha prediccién 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 DISERO implica una formulacioén probabilista ya que
interviene un gran numero de va_iables aleatorias, como magniktud
Yy 1localizacién de los sismos, mecanismo de movimiento en la
fuente, propagacidén de las ondas, naturaleza del terreno local,
etc; mientras que un ESPECTRO DE RESPUESTA se obtiene en forma
determinista a partir del movimiento registrado.

En las siguientes secciones se tratan ambos espectros.

* Inv. Titular, Instituto de Ingenleria, UNax,
Apdo Postal 70-472, 04510 HMéxice, D. F.



II ESPECTROS DE RESPUESTA
1. Bamportamienta ebdatica lineal

El espectro de respuesta eldstica es el valor absoluto mdximo 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 aceleracién absoluta (Sd, S, sa respectivamente). La
. [

expresién para obtener s, a partir de la historia de aceleracién

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

t
' £
Jx(‘c)e-ewn“'t)[ cos v (t-T) = ———

1 - £

Sv=

(1)

ma x

sen wﬂ(t—‘c)]dr

-]

enqueud=wn' 1-&'2



cuando el amortiguamiento es suficientemente pequefo, tal que

/1 - gz =1, los términos de igual orden que ¢ 'y mayores

pueden despreciarse, y el término del coseno puede reemplazarse
por seno. En este caso se encuentran las siguientes relaciones
entre S¢' Sv b Sa

Sd = ?—v = " Sv ' (2)
wd 2n
. 3
_ _2n (
Sa - wd. Sv - -'.I-:'— sv

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 relatives (PS) y pseudoaceleraciones absolutas'(PSn) de la

siguiente manera

SV
PS, = -~ (4)
n -
PSS xw S ' | (5)
a ’n v

De manera similar puede calcularse el pseudoespectro de velocidad
a partir del de aceleracidén o del de desplazamiento. Sin embargb
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 amortiguamiento £ usados
en la practica.

El espectrb correspondiente a amortiguamiento nulo presenta
oscilaciones abruptas, }o que indica que 1la respuesta es mnuy
sensible a cambios pequenfios del periodo. A medida que aumenta el
amortigquamiento 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 aceleracioén para varias fracciones
de amortiguamiento critico en funcidén de la frecuencia natural, de
manera dgue se lean las tres respuestas directamente a partir de
una sola grafica

2. Gampodamienls na Eineal

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 dano sismico
especificado; es decir, todos los puntos de un espectro asociado a
un amortiguamiento viscoso dado, corresponden a un mismos nivel de
deterioro o dafio. 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 deteriorc de rigidez y resistencia. En todos estos
casos la demana de ductilidad u se define como la relacidén entre
el desplazamiento relativo maxj'.mo‘alMx y el de fluencia sy. Este
iltimo lo define, en un modelo bilineal, la interseccién de 1la
rigidez inicial y la fuerza de fluencia Fy

ll 5



5 ~ (6)

Los espectros no lineales inelasticos, correspondientes a un mismo
sismo, tienen caracteristicas distintas sequn 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-deformacién
en cuestidn. Dicha respuesta implica cierto nivel de dafio que

puede afectar 1la capacidad del sistema para resistir sismos
intensos en el futuro. )

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

3. Respuestos elastica y eza,o.topzaat:bcao !

Para acelerogramas con banda ancha registados cerca del epifoco,
la relacidén entre la respuesta maxima dé'un sistema elastico y la
de un sistema con comportamiento elastopldstico es aproximadamente
de la siguiente forma (ref 1).

a) Cuando el periodo del sistema se encuentra dentro del intervalo
de velocidad constante, el desplazamiento mnaximo inelastico’ es
af»roximadamente constante e igual al desplazamiento maximo
elastico 5, (fig 2a). Esto no ocurre para nive;es de fluencia

extremadamente bajos, en donde el desplazamiento se incrementa
grandemente. A partir de lo anterior se llega a
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- Dﬂ!__‘
W==3"°3
y y

[+
e

. ma
ma
y

= (7)
y

en donde F_y a son la fuerza y aceleracién del sistema cuando
este se considera elastico; P; Y ay representan la fuerza y
aceleracidén de fluencia del sistema, y m es la masa del mismo.

b) S8i el‘ periodo del sistema es muy éorto, de modo que 1la
respuesta se encuentre dentro del intervalo de aceleracién
constante, .el desplazamiento maximo ineldstico es tal gque 1la
energia disipada por un sistema con nivel de fluencia Fy es 1igual
a la energia del correspondiente sistema eldstico. Esto es, en la
fig 2b, el area AOCE es igqual a ia comprendida entre los puntos
OBDM. En esta figura la linea punteada CD’ repre-znta los puntos
del verdadero desplazamiehto madximo inelastico y la linea 1llena
CD une los puntos de iguales energias de los sistemas
elastoplastico y eldstico. A partir de esto’ _

"y

. 172
.= (21 - 1) (8)

Las ecs 7 y 8 constituyen las reglas de reduccion de espectros
elasticos para calcular espectros elastoplasticos. Estas reglas
son validas para movimientos de banda. ancha de registros en
terreno duro, cercanos al epifoco. Cuahdo el movimiento es de
banda estrecha, como 1los que se presentan en la zona blanda de la
ciudad de México, estas reglas no son aplicables, segun se explica
enseguida. ,
Rosas, et al (1989, ref 2), Ruiz y Diaz (1991, ref 3) analizaron
las relaciones entre espectros elastoplasticos de aceleracion y
sus respecivos eldsticos para varios conjuntos de movimientos con
ﬁeriodos 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 terrenco blandec con periodo



dominante de 2s. El’ﬁipo de curva de regresion que se ajustd en
dichos estudios es

1
F - u (9)

en donde T representa el periodo de sistema, A, B, C, y D son
parametros que 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 1ineldsticos del lado de la seguridad para periodos
cercanos al dominante del movimiento, perc resultan menos
conservadoras para periodos relativamente cortos. Actualmente se
estan tratando de derivar en el Instituto de 1Ingenieria,
UNAM reglas generales para construir e:gu2ctros ineldsticos a
partir de elasticos en donde se tome en cuenta el ancho de banda
de la densidad espectral del movimiento (ref 4).



III. ESPECTROS DE DISENO

Un espectro de disefio implica una formulacién probabilista. Este
espectro debe cubrir las caracteristicas de 1los ©posibles
movimientos del terreno.en un sitio 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 disefio se deben tener en
cuenta principalmente las caracteristicas de las fuentes sismicas,
las relaciones entre estas y el movimiento del terreno, y la
influencia de las condiciones locales del suelo. ' .

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



1. Reduccidn de eapectnas eldoticaa pan campontamienta na
tineal '

Cuando actia un sismo intenso sobre las estructuras estas pueden
desarrollar un comportamiento no lineal o lineal, segun se prevea
en el diseno. En nuestro medio, comc en mucheos, es usual disenar
edificios de manera que presenten un comportamiento mas alla del
de fluencia. Los métodos de andlisis comunmente empleados se basan
en sistemas lineales excitados por movimientos correspondientes a
espectros elasticos reducidos ‘para tomar en cuenta el
conportanmiento no lineal. Es comin calcular 1los espectros
reducidos asociados a un nivel de excitacion de. forma tal que el
sistema tenga cierta demanda de ductilidag u.

Newmark vy Hall (ref 5) propusieron reglas de reduccién de

espectros 1lineales basados en las ecs 7 y 8, aplicables a

registros de banda ancha, como el de El Centro, Calif. de -1940.

En varios reglamentos de disefio sismico se utlizan dichas leyes de

reduccién de espectro, incluyendo-el Reglamento de Construcciones

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

Code, ref 7).

E1l RCDF-87 especifica tres espectros elasticos, para 5% de

amortiguamiento critico, .que dependen del tipo de terreno (zonas I,
ITI y III}). Dichos espectros cubren los posibles tipos de sismos
que pueden afectar al Valle de México. Estos son (ref 8 ): a)

temblores locales; b) de profundidad intermedia; c) de subduccién,

y d) del resto de la Placa Continental. La envolvente de los

espectros asociados a estos tipos de temblores con cilerta
probabilidad de ocurrencia, es tal que la banda de frecuencias

resulta moderadamente ancha. Cuando ademas se introducen las

incertidumbes asociadas a: condicicnes locales del terreno

(topografia, heterogeneidad, anisotropia, escaces de datos sobre

4 '- 10



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 eh el de
fuerzas laterales equivalentes., En el primero 1las fuerzas
actuantes se determinan con base en los modos de vibracidén que
intervienen en el andlisis estructural, mientras gue en el segundo

dichas fuerzas se calculan a partir del modo natural de la
estructura.
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Iv CALCULO DE ESPECTROS DE DISENO A PARTIR DE FUNCIONES DE
DENSIDAD ESPECTRAL

En esta seccidn 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 informacidon se desea definir el
correspondiente espectro de disefio. Los criterios para lograr esto
son los siguientes:

A) Andlisis Probabilista en la Frecuencia. Primeramente se obtie-
tiene con la funcién de densidad espectral de 1la fespuesta de
un sistema de un grado de libertad (lgdl). Se analizan las
probabilidades de excedencia de valores espectrales y se
determinan espectros de respuesta con probabilidades de
excedencia prefijados. Este criterio utiliza 1los primeros
momentos de la funcidén ce densidad espectral y la duracion de

fase intensa del movimiento. Con ellos se puede encontrar en
forma aproximada la esperanza de la respuesta maxima y estimar
espectros de disefoc. Este criterio se explica mas adelante.

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

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

iy 12



En lo que sique se explica con detalle el inciso A. El1 referente
a Simulacidén de Movimientos Sismicos se trata ampliamente en el
capitulo correspondiente.

-

1. dnéalisia probabdilista en la Precuencia

En este caso la excitacion 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 igual a 1la '_ varianza o°. La siguiente
relacién es basica en la teoria de vibraciones aleatorias
estacionarias de sistemas lineales (Crandall y Mark, 1963; ref 9):

G () = G(w)|H(w) |® » (10)

en donde Gu(w) es la f d e resultante y |H(w)| es la funcidn de
.amplificacién o de trasferencia que representa la amplitud de la
respuesta del sistema ante una excitacion arménica de amplitud
unitaria y frequencia w. Para urr sistema de un grado de libertad
en que la excitacién y la respuesta son la aceleracidén y el
desplazamiento respectivamente, 1la funcién de amplificacién al
cuadrado es

|H(w) |® = (11)

donde w representa la frecuencia natural del sistema y £ el
amortiguamiento. la varianza de la respuesta 0'3 -es igual al &rea
bajo la curva Gu(w). : La desviacién estandar de la
pseudoaceleracién de la respuesta es o, = wﬂcr .

u
“n
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|

| i )
s=u ot meow) [ IE@ % + [ Gwidw (12)
0 ) Q

L
© GG )T/ (4§)1+ I " G(w)dw
Q

- — -

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

La desviacién estandar de la pseu_do-aceleracién, c . es igual a la
de la aceleraciodén del terreno, ¢, cuando w2, YO es igual a 1la
desviacion del desplazamiento del terrenoc cuando w o= 0. Para
sistemas ligeramente amortiguados; con frecuencias naturales
intermedias, predomina el primer término. |

. 2 ‘ ' 2 .
La varianza cra crece desde cero a un valor o*a(s) al final de
la duracién s del temblor. Dicha varianza esta dada por

nw -2fw s

af (s) ='G(w) 45“ (1-e n

" \
) + I G (w)dw (13)
0 .

La esperanza del desplazamiente maximo ﬁmx_ gue define el punto
del espectro de respuesta medio,. es proporcional a la desviacién
estandar cru(s) , es decir

= r g (s) ‘ {14)
u .

max, s, P, 5P

donde r , Se conoce como el factor pico. Los subindices s y p' se
asocian a la duracién del movimiento y a la probabilidad de
excedencia res_pectiiramente. Cuando p =0.5 se obtiene la mediana
del espectro de respuesta. El intervalo usual de variacién de

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

P

evaluar r. equivale al de evaluar la probabilidad de que la

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

4 14



un proceso de Poisson, es

r,, - [21n(2n [1 -exp (=5 V' m1in 2n) 1} 1¥%) (19)

donde

Qu s/ (2m)

Y = Vo ay

ae - (au)Lz

172

Q = (A, /A )

U + 2

= - 2 1/2
5u (l Al,u / Ao.ulz,u)

- 1
Ahu = IO w Gu(u)du

Una expresidn simplificada‘de la anterior es la siguiente:

r = (2 1n N)“Q

5P

+ 7/(2 1n N)“z

en donde

7 = 0.577... {constante de Euler)

(18)

Esta expresién implica un valor p ~ 0.368 de manera que (-1n

-1_

P)
la respuesta por el eje del tiempo.

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



La expresion- 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 comparacién de este

criterio y uno "exacto" paso a paso da lugar a errores relativos

medios del orden de 6-% y a desviaciones estdndar de dichos
errores de 18%.

16
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LA MEDIDA DE LOS TEMBLORES

Shri Krishna Singhl y Mario Ordaz’

! Instituto de Geofisica, UNAM
Instituto de Ingenierfa, UNAM

Introduccioén

Un temblor es el resultado del movimiento repentino de una masa de roca con
respecto a otra. Se  requieren diversos parametros 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 &rea de la zona de ruptura,
desplazamiento en la falla, velocidad y aceleracion de particula del
movimiento de la falla, la duracion de ruptura y las energias sismicas total
e irradiada. Sin embargo, sbélo se dispone de esta cantidad de informacién
para unos cuantos temblores, puesto q;é para obtenerla se requieren comple jos
y extensivos anilisis, as{ como datos de muy alta calidad. Si se fuera a
emplear un solo pardmetro para describir el tamafio de un temblor, este
parametro deberia ser la cantidad de energia sismica liberada, E.. La energia

total liberada, ET, puede escribirse como

donde o, es el esfuerzo cortante inicial -antes de la ruptura-, o*z es el
esfuerzo cortante final -al término de la ruptura-, § es el &rea de la zona
de ruptura y u es el deslizamiento promedic en la superficie de falla. La
energia total es también la suma de la energia sismica liberada mas la

energia disipada por friccion durante la ruptura, Er' esto es,

E =E +E
T [ f

donde '



siendo o, el esfuerzo de friccién. De esta forma, resulta que
c ot _
E = [ _ - o'-r] Su
2
Si se acepta que c.o =0, hipétesis conocida como modele de Orowan, entonces
c -0
E = [ 4t ] se=2_s3i
2 : 2 '

El momento sismico, Mo’ se define de la siguiehte manera:

M =pusS u : (1)
donde i 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 = ' (2&)
2p

Por ejemplo, si Ac = 30 bares (30 x 106 dina/cmzl, como sugieren los datos, y
u =3 x 10'! dina/em®, de suerte que do/p & 10™*, entonces

E =5x10°M (2b)
] 0 . !

Las caracteristicas de la energia irradiada a muy baja frecuencia estan
relacionadas con el momento sismico. Para temblores recientes moderados y

grandes, la calidad de los datos mundiales permite la estimacién rutinaria de

Mo' M0 es una medida del temblor a periodos largos; su estimacion requiere

andlisis extensivo de los registros, y usualmente toma tiempoc 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 1960).



La energia sismica liberada también puede ser calculada integrando la
velocidades del terreno- registradas en diferentes puntos de la tierra,
después de hacer algunas correcciones pertinentes. Sin embargo, esta técnica
de estimacién requiere andlisis 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

relacioén estd dada por:
M=logA+f(A)+c1+s (3)

donde M denota magnitud, A es la amplitud de la onda correspondiente, A es la
distancia epicentral, c, € una constante y s es una correcciéon 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 correccidon 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 estaAndar es generalmente del orden de 0.3, Parte de
la razén de la dispersion de los valores de M determinados para un mismo
temblor en diversas estacione\s radica en el hecho de que la ecuacién 3 no
incluye correcciones por patrén de irradiacién. También, la geologia en las
inmediaciones de la estacién de registro puede amplificar o deamplificar las
ondas sismicas; por esta razén, algunas estaciones producen magnitudes
consistentemente mayores o menores que el promedio. El término s de la
ecuacién 3 toma en cuenta esta situacién.

Las caracteristicas de los sismogramas cambian con la distancia y con el tipo
de instrumento con que se registren. En la fuente sismica se generan ondas
longitudinales (P} y ondas transversales (S). La energia en las ondas S es
del orden de 20 veces mayor que la energia en forma de ondas P. Estas ondas
de cuerpo interactian con la complicada estructura del interior de la tierra,

y con la la superficie libre, para producir complejas formas de onda que



incluyen ondas superficiales. Dependiendo de la distancia, varia el tipo de
las ondas que predominan. Se han desarrollado diversas escalas de magnitud,
cada una de las cuales la define en términos .de la amplitud de cierto tipo de
onda a cierto periodo. A continuacién describiremos brevemente estas escalas.
Posteriormente describiremos una escala de magnitud basada en la duracién del
si‘smograma. y finalmente mencionaremos brevemente las escalas de intensidad,
las cuales estéan basadas en los efectos del te;ﬁblor sobre las personas y las

construcciones.

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

grandes, medianos y pequefios. Richter definié ML como

ML = log A + f{A) (4)
donde A es la maxima amplitud, en milimetros, registrada por un sismografo
torsional 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 funcion de
atenuacion, f(A), fue determinada, para A = 600 km, a partir de temblo‘r‘es 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, (100} = 3.
Esta ‘escala presenta varias limitaciones: (1) Se requiere desarrollar. una
funcién de atenuacion para cada regibﬁ; (2) Quedan muy pocos instrumentos
Wood-Anderson en operacién; (3) La verdadera amplificacién de este
instrumento puede diferir de 2800; (4) ML para A < 100 km puede alcanzar un
valor de saturacién de alrededor de 7; en otras palabras, la energia sismica
podria seguir incrementidndose pero ML nunca excederia de 7. Por tanto, para

_ temblores muy grandes, ML no mediria el tamafio del temblor.

Como se menciond antes, los sismégrafos 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 acelerogramas (componente NS) registrados en la
regién epicentral del temblor de Michoacan del 19 de septiembre de 1985. Este
temblor, y su réplica principal del 21 de septiembre de 1985, fueron
extensivamente registrados con acelerdgrafos. Los registros han sido usados
para sintetizar respuesta Wood~Anderson y para calcular ML. La figura 2
muestra ML en funcién de la distancia para ambos temblores (Singh et al,
1988a). Los resultados se resumen en la Tabla 1. Varios puntos ameritan un

comentario: (1) ML para el temblor del 19 de septiembre en la zona 'epicentral

fTue de sélo 6, mostrande la saturacién de esta escala de magnitud; (2)

Después de 100 km, para sitios firmes en la costa, M fue de 7.4; (3) En los
sitios f ipmes 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 mas grande en la zona del lage en comparacién con la zona firme, se
puede atribuir a {a amplificacién de las ondas sismicas debida a los suelos
blandos. La extrada observacfén 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 adin en la zona firme del DF. Esfas
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 M
aplicable a la costa de Guerrero, con base en velocidades maximas y no en

respuestas Wood-Anderson.

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

magnitud se define de la siguiente forma:

M =log A+ 1.656 log A + 1.818 + s (5)



donde A = (Af:+ A:-)"z

R AE ¥ Au son amplitudes maximas del desplazamiento del
terreno registrados en componentes EW y NS, en micrones, para la fase de
ondas superficiales con periodo de entre 17 y 23 seg. A es la distancia .
epicéntral, en grados. Para temblores superficiales, esta fase ‘de ondas esta
claramente diferenciada, por lo que M. es relativamepte facil de calcular.
Gutenberg 'y Richter (1956) obtuvieron una relacién entre la energfa si{smica

irradiada, E‘ {en ergs) y M :
]
log E, = 1.5 M_+ 1.8 ' (6)

Vafiek et al (1962) propusieron una escala MII basada en amplitudes de ondas

superficiales en componente vertical con periodo de cerca de 20 seg:
M = log (A/T) + 1.66 log A + 3.3 N
. méx )

donde T es el periodo de las ondas; cuando este vale 20 seg, la ecuacién 7T es

parecida a la ecuacién 5.

Por ejemplo, en la figura 3 se muestra el sismograma de periodo largo élel
componente vertical del temblor del 19 de septiembre de 1985 registrado en
Grédfenberg, Alemania (GRFQ), A = 90.8°. Como se puede ver, para T=25 seg,
Am‘x es 500 micrones. De la euacidn 7, se obtiene que M‘i = 7.85. El valor

promedio de M' para este temblor fue de 8.1, el segundo temblor mexicano mas

grande de este siglo.

Las figuras | y 3 sirven para ilustrar la naturaleza del movimiento del

terreno registrado en la zona epicentral y a distancias teles{smicas.

Cabe notar que para grandes terremotos, (con longitudes de ruptura mayores

que unos 100 km), la escala M' comienza a saturarse alrededor de 8.2.

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

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



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

entre 0.5 y 12 seg.

Debe enfatizarse que la magnitud M reportada en el libro cldsico de Gutenberg

y Richter (1954) es un algpin promedio pesado de M.‘ y m. El. significado

"exacto de M sigue siendo motivo de controversia e investigacién (ver, por

ejemplo, Geller y Kanamori, 1977). ‘ .

Escala m : Esta escala es la mas ampliamente usada después de la instalacién

de la red mundial de sismégrafos estdndar (WWSSN por sus siglas en inglés)

Se 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 |
seg, en el componente vertical. Generalmente el periodo de la onda u;sada en
el cdlculo también es 1 seg. Conviene mencionar que para determinar‘ m_ se
usan las mismas férmula y funciéon de atenuacién que para m_, aunque el
periodo de la onda y la manera de medir amplitud maxima son muy diferentes.
Esta escala sufre, entre otras, de las siguientes limitaciones: (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 razon, la
escala mide el tamafio del temblor en su inicio y no el tamafio total. (2) Los
primeros pocos ciclos de onda P estian fuertemente afectados por el patrén de
irradiacion. En general, las ondas directas de temblores originados en fallas
de rumbo dan lugar a amplitudes que son un orden de magnitud mas pequefias que
para un temblor de buzamiento. Esta escala sufre de saturacién cerca de m =
6.5.

A . . .
Escala m Esta escala es una extension de m,. En vez de medir ta amplitud

"maxima en los primeros ciclos de onda P, se mide la amplitud maxima de todo

el grupo de ondas P (Houston y Kanamori, 1986). La formula para calcular r'?]b,

que es la misma que para calcular m, estd dada por:

.

. . :’r‘.h = log (A/T" + Q(4) (9)

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



es la funcién de atenuacién, dada en Richter (1958, Apéndice VIII). Esta
escala es actualmente materia de investigacion, y no se empleé de manera

rutinaria. No parece sufrir del problema de saturacién.

Escala Mw: Esta escala estd basada en el momento sfsmico, Mo’ definido en la
ecuacién 1. Aunque se requieren andlisis complicados, el momento sfsmico de
temblores grandes y pequefios puede obtenerse con bastante exactitud si se
dispone de registros adecuados. Mo mide el comportamiento del temblor a
periodo largo (teéricamente a periodo infinito); por tanto, no es sensible a
los detalles del proceso de ruptura. La ecuacién 2b relaciona M0 con la
energia sismica liberada. Con base en el momento sismico, se ha desarrollado
una escala de magnitud llamada magnitud de momento, Mw (Kanamori, 1977; Hanks

y Kanamori, 1979; Singh y Havskov, 1980), definida por:
M =2/3 (log M_ -16.1) ' (10)
w 0

donde M0 estd en dina-cm. El avance reciente en la instrumentacién sismica
mundial y en las técnicas de andlisis, permiten la estimacidén rutinaria de Mo

de todos los temblores con M mayor que aproximadamente 5.0.
w

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

al, 1972). La relacién entre Mc y la duracién, T, es:
Mc =c log T + czb +c, (11)

Puesto que T depende tanto del instrumente de registro como de las
condiciones locales, las constantes de la ecuacion |1 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 sfsmicas mexicanas,

calibrando M con mb.
[~



Relaciones entre _diversa.ﬁ: escalas de magnitud

Al desarrollar nuevas escalas de magnitud, en general se ha tratado de
ligarlas a escalas ya existentes. Por ejempio, Gutenberg (1945a) calibré la
escala M' con la mas antigua ML. Puesto que los eventos de calibracién tenfan

ML_ cercana a 6, M ¥ ML coinciden aproximadamente para esta magnitud. En
8 , . .

.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
requirié coincidir con M. Nuevamente, los eventos de calibracién tuvieron

N s . .
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 funcién de la magnitud de momento, M . Dada Mw. la figura 4a
. w

"muestra un rango de posibles valores de otros tipes de magnitud. La

dispersién no es solamente debida a errores de observacién, sino que refleja
diferencias esenciales entre las diferentes escalas. Comoc se menciond,
diferentes escalas implican mediciones a diversos periodos; por otro lado, el
espectro de la fuente del temblor no es plano. Por tales razones, no es
posible esperar una correspondencia uno a - uno en una rango amplic de
magnitudes entre las escalas. Esto explica porqué para el mismo tem-blor- se
reportan varias magnitudes. Por ejemplo, el temblor de Michoacdn del 19 de
septiembre de 1985 fue reportado con M' = 8.1, mb =Ty MW = 8.05. Ya hemos

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

En esta breve revision hemos mencionado solamente las escalas mas ampliamente

usadas. Existen muchas mds, que han sido desarrolladas para diferentes

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

escalas y a entender y mejorar las existentes.

Escalas de intensidad

Anies de la existencia de sismégrafos, los temblores podian medirse sélo por

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



de intensidad de Rossi-Forel, Con base en los efectos del temblor sobre las
personas, las construcciones y la superficie de la tierra, se asigna una
intensidad entre I y X, y finalmente se construyen mapas de isosistas, que
son curvas que unen puntos sobre la tierra que experimentaron la misma
intensidad. En 1902, Mercalli propuso una escala mejorada, que se extiende de
I a XII. Una versién abreviada y modificada de la escala de Mercalli estd
dada en Richter ‘(1958, capitulo 11). Las isosistas siguen siendo wuna
herramienta valiosa en la estimacién de la intensidad de un temblor, a escala
descriptiva, ya que en muchas regiones no existen registros instrumentales.
Adem3s, en muchos paises se dispone de una larga historia documental de los
efectos de los temblores. Las intensidades generalmente decrecen con la
distancia a la fuente; sin embargo, las condicicnes 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 relacionado el
area incluida dentro de la isosista de cierta -intensidad con la magnitud

(ver, por ejemplo, Singh et al, 1982, para el caso de México).

La amplitud de las ondas sismicas, al igual que la intensidad, decrece con la
distancia. En las escalas de magnitud, las funciones de atenuacién tratan de
tomar en cuenta este decaimiento, de suerte que uno obteﬁga aproximadamente
la misma magnitud independientemente de la distancia, suponiendo que se use
la misma escala. Culaquier efecto de sitio se toma en cuenta aplicz_mdo_una
correccién por estacién. Por otra parte, el mismo temblor dara lugar a
diferentes intensidades dependiendo de la.l distancia y las condiciones

locales.

Comentarios finales

La cuantificacion completa de un temblor requiere muchos parametros.
Determinar estos parametros es posible s6lo para algunos temblores y después
de laboriosos andlisis. Una idea gruesa del tamafic del temblor . puede
obtenerse con un parametro: la magnitud. Esta es determinada a partir de la

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

10



.como el logaritmo comun de la amplitud, un aumento de diez veces en la
amplitud corresponde a un incremento de una unidad de magnitud. Un aumento de
una unidad de magnitud estd asociado a una energfa sismica liberada del orden
de 31 veces superior, es decir, que la energfa involucrada en un temblor de

magnitud 8 puede equipararse a la de 1000 temblores de magnitud 6.

Se han desarroilado diversas escalas de magnitud. Puesto que los tipos de
onda Yy periodos involucrados son diferentes, las magnitudes de distintas
.escalas no coinciden. - Deben tomarse precauciones para no mezclar magnitudes

de distintas escalas.

11
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Pies de figura

Figura 1. Acelerogramas obtenidos en la zona epicentral del terremoto

Michoacan del 19 de septiembre de 1985 (componente NS).

Figura 2. ML sintetizada a partir de acelerogramas versus distancia para

temblores del 19 y 21 de septiembre de 1985.

Figura 3. Sismograma de periodo largo, componente vertical, del temblor

19 de septiembre de 1985, registrado en Grﬁfenberg, ‘Alemania (A = 90.8°).

escala horizontal, en minutos. La escala vertical mide el desplazamineto

terreno, en micrones, a 25 seg de periodo. -

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

posibles valores de magnitud dado un valor de Mw. (b) Relacién promedio.
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Tabla 1
ML de los temblores de septiembre de 1985

L ]
Regién ML promedio
19 sept 1985 21 sept 1985

Epicentral 6.0 : 6.3
R=100 km, sitlos firmes :
de la costa 7.4
Zona flirme, Méxlco DF 8.2
Zona de lago, México DF 8.7

‘ .
K calculada & partir de respuesta Wood-Anderson slntética usando

acelerogramas y la relaclén de atenuacién para Californla.
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SISMICIDAD Y MOVIMIENTOS FUERTES EN MEXICO: UNA VISION ACTUAL

Shri K. Singh1 y Marlo Ordaz2

RESUMEN

Se  hace uné. resefia de algunos estudios que se “han
-realizado en los ultimos cinco afios sobre caracteristicas
de los temblores mexicanos y la estimacidén de los
movimientos fuertes ©producidos por ellos. Se hace
hincapié¢ en aquellos resultados que han tenido, o
probablemente tendran, mayor impacto en los nuevos

reglamentos de construcciones en nuestro pais.

1. INTRODUCCION

Los temblores de Michoacan del 19 y 21 de septiembre de 1985

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

Investigador, Instituto de Geofisica, UNAM. Asesor, Instituto de
Ingrenjcrria, UNAM y Centro Nacionnl de Prevencién de Desastroes.

Investigador, Tnstituto de ingenieria, UNAM. Jefe del Area de

Rivepon Geolégicos, Centro Nucional de Prevenciéon de Desastres.



México. La importancia de entender los fendmenos de generacidn de
los grandes temblores, la propagacién de las ondas sismicas y el
et'ecto de sitio en el movimiento’ del terreno quedd manifiesta a
causa de los dafios producides por el terremoto del 19 de
septiembre de 1985 (Ms 8.1) especialmente en el Distrito Federal
(DF). Gracias a la la disponibilidad de sismogramas de muy alta
calidad obtenidos 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 usados por los grupos difleren, los

resultados obtenidos son muy consistentes.

Aparte de los estudios relaclionados con el terremoto de Michoacan,
se han hecho avances significativos para entender: (a) ¢l proceso
de ruptura de los grandes temblores mexicanos (Ms =z 7} que han
ocurrido desde 1907; (b) los sismos histérices de México; (c) la
"~ extension y potencial sismico de la brecha de Guerrero; (d) la.s
caracteristicas especiales de los grandes temblores mexicanos; (e)
el espectro sismico en la fuente y su atenuacidn con la distancia;
(f) la prediccion de la aceleracién maxima esperada en la  zona
epicentral; (g) la propagacién de las ondas sismicas hacia el DF;
(hj 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 Paciflico; e (i) la amplificacidn
especlral de Jus ondas sismicas en la zona dura del valle de
México. En el presente articule se hace un breve resumen de los
trabajos que sobre estos temas se han realizade a partir de

septiembre de 1985.



2. TECTONICA DE MEXICO Y LOS GRANDES TEMBLORES

Los grandes temblores (Ms = 7.0) en México a lo largo de la costa
del Pacifico, son causados por la subduccibén 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 cms/afio. la  frontera entre las placas de Rivera y de
Norteamérica es algo incierta , pero se estima que inlersecta 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/afio en Tehuantepec. El1 terremoto de Jalisco del 3 de Jjunio de
1832 (Ms 8.2), el cual ocurrié sobre la interfase de la placa de
Rivera_y la de. Norteamérica (Singh et al, 1985a), muestra que una
placa pequefia, Jjoven y con una velocidad relativamente baja de
subduccién es capaz de generar grandes temblores. Este terremoto

es el mAs grande que ha cocurridc en México en el presente siglo.

Ilos grandes temblores también ocurren en el continente con
profundidades de uncs 60 km. En este caso los temblores presentan
un mecanismo de fallamiento normal que refleja el rompimiento de
litésfera oceanica subducida (Singh et al, 1885b). Si bieh este
Ltipo de eventos es relativamente poco frecuente, se sabe que
pueden causar grandes dafios. Algunos ejemplos de este tipo de
sismos son el de (axaca del 15 de enero de 1931 (Ms 7.8), el de
Orizaba dei 23 de agosto de 1973 {(mB 7.3} y el de Huajuapan de
Leén del 24 de octubre de 1980 (me 7.0).

Adn menos frecuentes son los tembleores que ocurren dentro de la
placa continental (Ms = 7). Dependiendo de su'ubicaciOn, tales
eventos pueden generar dafios considerables en diversos
asentamientos humanos. Dos ejemplos son: el temblor de Jalapa del

2 de onero de 1920 (Ms 6.4) y el de Acambay del 19 de noviembre de



1812 (Ms 7.0).

Existe también lo que podria llamarse -sismicidad de [ondo,
consistente en temblores con M = 5.5, cuyo origen no puede

asociarse a ninguna estructura geolégica en particular.

El Eje Neovolcanico en Meéxico no es paralelo a la trinchera, lo
cual es algo anormal. Es muy probable que esto se deba a la
morfoiogia de la placa subducida; como posteriormente se
demuestra, el contorno de los 80 a 100 km de profundidad de la
zona de Benioff aproximadamente coincide con la linea dc los

volcanes.

2.1 Catalogo de grandes temblores ocurridos en México

Los catalogos basados en sismogramas cubren los temblores que han
ocurrido en este siglo. Alun para estos temblores, la asignacién de
magnitud ha sido problematica debido a cambios en la definicién de
la magnitud (ver, por ejemplo, Singh et al, 1984a) y en las
caracteristicas de los sismégrafos. Algunos cataloges de grandes
temblores mexicanos de este siglo estan dades por Singh et al
(1981), Singh et al {(1984a) y Anderson et al (1989); las
'niagnit.pdu:; y los momentos sismicos reportados en Anderson et al

son tal vez los mas confiables.

Tradicionalmente se ha considerado que el estudio de la sismicidad
proporciona respuestas a dos cuestiones cruciales para la
‘ingenier‘ia sismica: qué tan frecuentemente pueden presentarse en
una regiéon determinada temblores de cierta magnitud y cual es la
maxima magnitud que puede penerarse en una estructura geolégica
duda, En virtud de la naturaleza del fendmeno, su descripeion cn

términos probabilistas es, hasta el momento, la unica posibilidod

racional. Para alcanzar este objetivo, ademas de la Informacién



geolégica pertinete, 'se requiere contar con un catalogo de
temblores confiable que cubra un lapso suficlentemente grande. Un

catadlogo es confiable cuando incluye todos los sismos con magnitud

-superior a cierta magnitud de interés; es requisitce ademas que

otros dates relevantes como magnitud y locallzacién, ‘sean
suficientemente precisos; en particular, la escala de magnitudes
debe ser uniforme y no sufrir del problema de saturacién. En vista
de gque la sismicidad instrumental se inicia a principios de sigleo,
la magnitud y localizacién de los eventos ccurridos en los siglos
anteriores estaAn necesariamente basadas en la interpretacién de
las descripcicnes de dahios. Esto implica, por una parte, que los
catalogos histéricos pueden incluir s6lo eventos de magnitudes
moderadas y grandes, y por otra parté. que las estimaciones de
magnitud y localizacién pueden ser sumamente inciertas. El
problema de catalogos histéricos en México es especialmente agudo
en vista de la escasa poblacién a lo large de la costa del
Pacifico en los siglos pasados. Por ejemplo, para el siglo pasado,
se ha identificado la ocurrencia de cerca de 23 témb]ores 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 catalego del siglo pasado esté
‘incompleto. De estas consideraciones se desprende la necesidad de
dedicar esfuerzos importantes al estudico de los temblores

histéricos como los que han realizado Garcia et al (1988) y RoJjas

et al (1988) para documentar y dar interpretacién sismolégica a

todos los temblores histéricos para los que se dispone de
testimonios. A0n cuando estos esfuerzos no permitieran completar
el catalogo histérico, los resultados, correctamente usados, seran

de gran importancia en la estimacién del riesgo siumico en México.

~
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2.2 Periodos de recurrencia de grandes temblores a lo largo de 1la

zona de subduccidn.

Los catalogos de grandes temblores de este siglo y del siglo
anterior, junto con sus &areas de réplicas (medidas o inferidas),
han permitidoc estimar periodos de recurrencia para algunos
ségmentos de la zona de subduccién. Los resultados se resumen en
la tabla 2.1 (modificada a partir de Singh et al, 1981}, Los
periodos.de recurrencia observados, Tr, varian de 30 a 75 afics.
Sgan V la velocidad relativa de la placa y D el deslizamiento

durante un gran sismo. Resulta entonces que
D = nVTr (2.1)

donde 7 toma en cuenta deslizamientos asismicos. Como D es

aproximadamente proporcicnal a Molfs (Mo = momento sismico) es
posible rescribir la ec 2.1 como
Ta o Mo v (2.2)

Astiz y Kanamori (1984) ajustaron la ec 2.2 a datos de temblores
mexicanos de subduccion (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 afios). Si se toma el temblor de 1911 como el
dltimo evento en Michoacan (tabla 2.1), la ec 2.3 predice Mo =
1.3x 10%® dina-cm para un temblor en 1985, Este valor bara el
momento sismico colincide razonablemente con los valores reportados
por varios autores para el temblor del 19 de scpticmbice de 1985,
Notese que la ec 2.3 predice el momente sismico acumulado, es

decir el momento que podria liberarse en un gran evento o en



varios, mas pequefios, distribuidos en un lapso relativamente

breve.

2.3 Tramos de quietud o brechas sismicas

Los tiempos entre grandes eventos de subduccién muestran
claramente que el broceso que les da origen no puede ser modelado
como uno de Polsson. El proceso se puede visuallzar como
constituido por perlodos de acumulacidén de energia de deformacién
-por efecto de la subduccién de la placa- y su repentina
liberacion durante un temblor. Después del temblor, es necesario
un nuevo periodo de acumulacién de energia hasta que se sobrepase
la resistencia de las rocas dando lugar 5 un nuevo .temblor. Surge
entonces la nocién de brecha sismica para designar a un segmento
del 4rea de contacto entre las placas en el cual no se ha
producido un temblor de importancia en un lapso relatlivamente
grande (en el caso de México, mads de 30 afiogs). Se antoja
intuitivamente aceptable asignar altas probabilidades de
ocurrcncia de un gran temblor en un lapso relativamente breve a
las brechas sismicas. Con base -en estas consideracicnes se
identificaron diversas brechas sismicas en México (e g Kelleher
et al, 1973; Singh et al, 1981). Los grandes temblores recientes
(Colima, 1973; Oaxaca, 1878: Petatlan, 1979; Playa Azul, 1981;
doblete de Ometepec, 1982; Michoacan, 1985) han ocurrido en sitios
considerados brechas sismicas. Destaca‘la de GCuerrero, en cuya
zona noroeste (desde Petatlan hasta cerca de Acapulco) no se han
producido grandes temblores en los ultimos 80 afios y cuya porcién
sureste {desde Acapulco hasta cerca de Ometepec) no ha dado lugar
a eventos de importancia después de los terremotos de 1857 y 1962.
Mas adelante se discute con getalle el potencial sismico de esta

broeche.

Cabe mencionar que se han hecho esfuerzos para modelar procesos de



ocurrencia como el descritoe recurriende tanto a modelos
simplificados del proceso fisico (Hong y Rosenblueth, 1988; Ordaz
y Rosenblueth, 1983; E Reinoso, comunicacién personal, 1990) como
i1 modelos basados en la estadistica bayesiana que hacen uso Optimo
de la informacién disponible (Jara y Rosenblueth, 1988)}. La nocién
de brecha sismica y la naturaleza no poiSSOniana de la ocurrencia
de temblores hace que, en general, el riesgo sismico crezca con el
tiempo que ha transcurrido sin temblar. EI estudio de las
implicaciones de este hecho en la reglamentacién sismica es
actualmente tema de investigacién (Cornel]l y Winterstein, 1988;

Rosenblueth y Jara, 18380)}.

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) rompié la
‘brecha de Michoacan. A este temblor siguié otro el dia siguiente
(21 de septiembre, tiempo de Greenwich) con Ms 7.6. Estos eventos
fueron registrados por una red de acelerdgrafos instalada en la
zona epicentral por un equipo conjunto del Instituto de Ingenieria
de lu UNAM y de la Universidad de California en San Diego. Es la
primera vez que temblores de gran magnitud en. una zona . de
subducciéon ze observan instrumentalmente con equipc digital y
buena. cobertura. Para el temblor del 12 de septiembre la
informacién de esta red y de los acelerogramas en el valle de
‘México presenta peculiaridades sorprendentes. En la zona
epicentral se registraron aceleraciones del terreno que pueden
considerarse pequefias ( 0.15g) para un temblor de grdn magnitud.
Por otra parte, las aceleraciones cobservadas en y cerca del valle
de México varian entre 0.03 y 0.20 g. . Esto también es
sorprendente si se considera que Ja Ciudad de México se encuentra

a casi 350 km de lu zona epicentral.



Inmediatamente después del primer sismo se instalé una red de
sismégrafos en la zona epicentral y con ello se obtuvieron las
areas de réplicas de los dos grandes eventos. Estas se muestran
en la fig 2.2. Las profundidades se estimaron en 16 y 20 Km,
respectivamente, con base en modelado sintéticc de ondas P de
periode largo (LP) (UNAM Seismology Group, 1986). Los mecanismos
focales de ambos eventos son practicamente iguales: buzamiento =

9°, azimut = 288° y dislocacién = 72° (Astiz et al, 1987).

El analisis de ondas P telesismicas, LP, claramente muestra que el
" temblor del 19 dé septiembre estuveo compuesto de dos subeventos,
separados 27 s y que el segundo ocurrié unos 95 km al SE del
primero (UNAM Seismology Group, 1986; Astiz et al 1987). Esto esta
confirmado por los datos de los acelerégrafos en "la zona
epicentral ( Anderson et al, 1986; Singh et al, 198%a). l.Las ondas
P telesismicas del temblor del 21 de septiembre pueden modelarse
con una sola fuente. Los paradmetros de la fuente de los dos
temblores se presentan en la tabla 2.2. En esta tabla los momentos
sismicos son ¢l promedio de los valores reportados por varios

autores.

La fig 2.3 muestra las aceleraciones, velocidades y
desplazamientos.- en la zona epicentral del terremoto del 19 de
septiembre (Anderson et al, 1986)}. Es la primera vez que se ha
obtenido ¢l desplazamiento permanente para un gran temblor a
partir de registros de movimientos fuertes. lLos estudlios de la
mortalidad de organismos marinos sésiles, también muestran un
desplazamiento vertical permanente de la costa ceron de o zonn
epicentral de casi 1 m.

Las replicas del temblor del 21 de septiembre se superponen.
parcialmente con el 4rea estimada de ruptura del temblor de

Petatlan en 1979 (fig 2.2). Se ha mostrado que el evento del 21 de



septiembre rompié una parte de la interfase entre las placas mas
cercana a la costa que el evento de 1979 (UNAM Seismology Croup,
19é6). Esto implica que una brecha sismica al ser ocupada por un
gran temblor no puede considerarse necesariamente lliberada de
pétencial sismice en un futuro inmediato. Sin embargo, no se sabe

qué tan frecuentemente ocurren tales cascs.

2.4.2 Evidencias de irradiacién andémala durante él temblor del 19

de septiembre

Debido a los danos sin precedentes que ocasiond el temblor del 19
de septiembre en la Ciudad de México se sugiridé que la irradiacidn
de este sismo pudo haber sido andtmalamente energética en esa
direccién, por los menos en periodos cercanos a los de resecnancia
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 aceléraoiones
registradas el 19 y 21 de septiembre en varios sities de terreno

firme en y cerca de la Ciudad de México.

Un trabajo reciente (Singh et al, 1980b) muestra que el origen de
esta anomalia proviene de la fuente del terremoto. Los sismogramas
digitales de los grandes temblores mexicanos recientes,
registrados en Grafenberg (GRF, A= 910). se muestran en la fig 2.4.
Notese la oscilacién con periodo de 2.5 seg, aproximadamente 7
seg. despues del comienze de la onda P para el terremoto del 19 de
septiembre. No existe tal oscilacién en el registro de los otros
temblores. Del sismograma de GRF, asi como de los.de muchos otros
observatorios, se puede concluir que el terremoto generé ondas de
cuerpo andomalamente energéticas cerca de 2.5 seg. de pericdo. En
la fig 2.5 se huce una comparacién del cociente de los espectros -
de Fouricr de aceleraciones registradas el 19 y 21 de septicmbre

en y cerca del D OF {(terrcno Tirme) con el cociente oblenido a
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partir de las ondas P registradas a distancias telesismicas en el
cuadrante noreste. Los dos cocientes son similares en la banda de
frécuencias cercanas a las de resonancia en la zona del lage ( 0.7
a 0.25 Hz). Estos cocientes, sin embargo, son de 2 a 3 veces més

grandes que el cociente esperado para un modelo teérico de w ™.

Otras evidencias de la anomalia proviene del registro de
aceleraciones en la zona epicentral (oscilaciones de 2.5 seg en
las trazas de velocidades, fig 2.3) y la éOmparacién del espectro
de Fourier de aceleracién registrado en C U durante el terremoto
dgl 13 de septiembre con lo predicho a partir de registros de
otros temblores (Castro et al, 1988);'

2.4.3 Algunas 6tras_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 (1983), 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
dislocacion 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 El1 proceso de ruptura de grandes temblores mexicanos

El proceso de ruptura de grandes temblores (Ms = 7) que han

11



ocurrido después de ;la instalacién de la red mundial de
sismégrafos estandar (WWSSN) en 1962 ha sido ampliamente estudiado
por varios autores. Singh et al! (1984b} analizaron los eventos
entre 1907 y 1962, En un trabajo mAs reciente (Singh y Mortera,
19890), se ha hecho anallsis de las ondas P de los temblores
mexicanos {1928-1086) usando los registros de sismégrafo Galitzin
(periodo de sismémetro = periodo de galvandémetro = 10 seg;
ganancia maxima = 740) situado en DeBilt (DBN), Holanda. E1 método
de analisis conéiste en determinar la funcién de tiempo en la
fuente (ﬁo(t), donde Mo(t) es el momento sismico como funcién de
tiempo y Mo{t-sw)=Me) y la profundidad a partir de la comparacién
entre el sismograma observado y el calculado teéricamente. Los
sismogramas complejos necesitan mads de wuna fuente para su
modelacion. La fig 2.1 muestra la funciones de tiempé de los
grandes temblores (Ms = 7 ,1928-1986) de la zona de subduccién de
México. Las profundidades {(no incluidas en la flgura) varian
entre 16 y 20 km. Los temblores de Oaxaca, en su mayoria, se
pucden  modelar con una sola fuente y, por lo tanto, son
relativamente simpies 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 (periodc z 40 seg) y Mor = momento sismico a partir
de las ondas P registradas en De Bilt (periodo = 8 seg). El
cociente Mos/Mop, que es una medida de la excitacién de las ondas
de periodo largo en comparacién con las de periodo de 8 seg,
muestra un claroe cambic alrededor de longitud SQON; los valores al
este de 99°W son hés bajos que los valores al oeste. Para el
evento 10 (28 de julio de 1957, Ms 7.5) el valor de Mos/Mor =8 es
anémalamente grande. Discutiremos este temblor posteriormente. La
fig 2.6 sugiere que el desplazamiento sobre el plano de la falla

al oeste de 99°W ocurre mas lentamente que a)l este. De las figs

i2



2.1 Ty P08 se’ puede Tespeculiae qied T MMeTrdde Tenlerd T plracTs Ten’

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 barreras. La
situacién en otras regiones es la contraria: al romperse la
aspereza ocurre un desplazamiento relativamente lento sobre el

area de ruptura y el area alrededor.

iPor qué los 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 contipente, este
contorno estad mas cercano a la costa en las otras regiones. Se
puede postular una segmentacién 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. Noétese 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 ag’v, la
cual puede actuar como una barrera para la extension de una

ruptura.

2.6 La brecha sismica de Guerrero

2.6.1 Potencial sismico

Existe un consenso general en la comunidad cientifica de que

actualmente !a zona de mas alto potencial sismico en ¢l pais es la

de la costa de Guerrero (Singh ¢t al 1981; Singh et al, 1982;



Nishenko y Singh, 1987a, 1987b). En esta regién ocurrieron grandes
temblores en 1839 (Ms 7.3), 1907 (Ms 7.7), 1808 (Ms 7.86: 7.0},
1808 (Ms 6.9) y 1911 {Ms 7.6). Después de esta intensa actividad,
hah ocurrido pocos sismos en la zona {1957, Ms 7.5; 1962, Ms 7.2,
6.9; 1989, Ms 6.9). El momento sismico acumulative, TMe, liberado
en sismos desde 1800 esta graficado en la fig 2.8 (Anderson et al,
1989}. Cabe reiterar que los datos correspondientes al sigle
pasado no son confiables. Se puede interpretar la grafica de la
fig 2.8 de varias maneras. lLa enveolvente dada por las lineas
paralelas es una interpretacién estadistica de datos imperfectos.
Si el momento acumulative permanece dentro de la envolvente
entonces se puede estimar el déficit actual de ¥Mo en 15 a 20 x
10°" dina-cm. También se puede usar la ec 2.3 para estimar IMo.
Despreciando los momentos sismicos liberados durante los sismos de
1957, 1982 y 1989 y tomando TR=80 afios, la ec 2.3 predice IMo = 16
b4 1027 dina-cm. Las dos estimacicnes son bastante consistentes.
Un momento sismico acumulativo de 10 a 20 x 102.7 dinas-cm puede
generar 1 o 2 terremotos de M = 8 (M = 2/3 log Me ~ 10.7), o bien
de 2 a4 de M= 7.8.

2.6.2 La extension de la brecha sismica de Guerrero

El limite noroeste de la brecha esta dado por el &area de ruptura
del sisme de Petatlan de 1979, Mé 7.6 {(fig 2.1). El limite
sureste puede llegar hasta la barrera producida por la
segmentacion de la placa en la regidn, es decir 99°W. los reportes
del terremoto de. 1907 tambieén sugieren este limite para la
propagacién de la ruptura durante este sismo. Con base en estos
limites se puede concluir que la extensién maxima de la brecha es
de 230 km. Tomando el ancho de la falla como 80 km (Singh et al,
1985b), el area maxima que puede romperse en un Lerremoto es de

2
18,000 km~. Usando la relacién empirica entre la magnitud Ms y el
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area de ruptura A en km> (Singh et al, 1880)
Ms = 0.887 log A + 4.532 . S (2.4)

se obtiene un valor de 8.3 para la magnitud méaxima 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 la
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, 1890) y analisis de otros
posibles fenémenos precursores (Ponce et al, . 1980). Estos
esfuerzos bien podrian desembocar en la prediccién oportuna .del
evento esperado. En cualquier caso, la.informacién recabada y los
métodos de analisis seran de gran utilidad para entender Ila

tectdnica y predécir oiros tembleores futuros.

2.6.3 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 los movimientos del terreno esperadoé
en la zona epiceniral y en el DF durante futuros sismos en la
. brecha de Guerrero. Aungue no existen sismogramas de alta’calidad
con buena cobertﬁra mundial para el temblor de 1957, se ha llegado

a ciertas conclusiones preliminares. -

El.momento sismice del temblor fue de 5 x 102? dina-cm (Singh ei
al, 1982; Anderson et al, 1989) el cual es aproximadamente 3 veces
mas grande de lo esperado para un sismo con Ms 7.?. Como se
ocbserva en la fig 2.6 el valor_de Mos/Mop es andomalamente grande.
Esto sugiere que el temblor fue muy energético en pericdos largos

_(T = BO seg) y muy deficiente en periodbs de 8 a 20 seg. El sismo

15



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 sismograhas de algunos temblores mexicanos registrados
por un sismégrafo de banda ancha (Benioff, periodo natural = 1
seg, periodo de galvanémetro = 90 seg) en Pasadena claramente
muestran que el temblor de 1957 fue muy energético a cortos
periodos (fig 2.8B). Estas caracteristicas muy peculiares del sismo
pueden Trepetirse durante futuros temblores en la brecha de

Cuerrero.

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 Méxiceo, reveladas por
los eventos de septiembre de 1985 asi como por otros sismes en la

zona de subduccion.

a) Los témblores de septiembre de 1985, asi como otros grandes
eventos de falla inversa bien estudiados, ocurrieron cerca de la
costa con profuﬁdidudes de 16 a 20 km{ Singh et al, 1884b; Singh y
Mortera, 1990).

b) El ancho de ruptura no excede 80 km (Singh et al, 1985b). Esto
probablemente explica las longitudes de ruptura relativamente

pequefias (= 20 ki) de los temblores ocurridos en México.

el aren de oruptara L1700 x5O kmz) del =ismo del 19 de
septiembre de 1985 ¢s inferior sélo a la correspondiente al
temblor de Jalizco de 1932 (ver fig 2.1) que se ha estimado como

220 x 80 km~ {(Singh et al, 1985a).

d) Los tecmblores on México generan un numero de réplicas

anomalamente pequefo. Esto coincide con el patrén observado en el
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cinturén ciréuﬁpécifico:(Singh y éuafézlAiééé).

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

Group, 1986, Singh et al, 1984b; Singh y Mortera, 18380}.

f} la estudistica de los sismos muestran que ‘la relacién de
Gutenberg y Richter, log N =a - b Ms, donde N = nimerc de eventos
con magnitud = Ms no es valida para la zona de subduccién de
Méxicq; hay una gran deficiencia de eventos en el rango de
magnitudes 6.4 = Ms = 7.4. Esta evidencia de “magnitudes
caracteristicags” 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
(Houspon y ‘Kanamori, 1988). 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 regiones del mundo

{Singh et al, 1930a, 1989).

Los 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.
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3. ESTIMACION DE MOVIMIENTOS FUERTES

A raiz de los sismos de 1985 se hizo evidente que la importancia
de predecir movimientos fuertes en la ciudad de Meéxico
dificilmente podia ser sobrestimada. Las conclusiones que pueden
obtenerse de estudios de riesgo sismico, incluyendo las fuerzas de
diseno 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 atenuacién
a estas relaciones, en las que las caracteristicas relevantes del
movimiento del suelo son descritas en funclén de la magnitud del
temblor, su localizacién y otros parametros generalmente asociados

a la fuente sismica.

Antes de 1885 se habian hecho esfuerzos en esta direccién. Esteva
y Villaverde (1873) produjeron leyes de atenuacién para
aceleracién y velocidad maximas del terrenc (amax y Vo
respectivamente) a partir de una base de datos que incluia
registros de temblores mexicanos. Bufaliza {1984) propuso leyes de
atenuacién para a Y Vo basadas exclusivamente en datos de
tembleores registrados en México. Sin embargo, existen diversas
razones que hicieron indispensables estudios mas profundos al
respecto: en primer lugar, el incremento en nuamero de. las
estaciones de registro sismico digital tanto en la ciudad de
México como en la costa del Pacifico, permitié acrecentar
sustancialmente 1la base de datos sobre movimientos fuertes,
especialmente en lo referente a magnitudes moderadas; en segundo
lugar, el analisis minucioso de registros analogicos de temblores
ocurridos entre mediados de los afos 60 y mediades de los 70,
permitié contar con sehales digitales de aceleracién relativamente
confiables; y finalmente, aunque no menos relevante, la enorme
importancia de la amplificacién de las ondas sismicas por el

subsuelo de la ciudad de México hizo reconocer la necesidad de
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de los movimientos que podrian esperarse en el futuro.

En los incisos 3.1 y 3.2 se resefian los principales resultados de
los estudios orientados a la prediccién de movimientos fuertes en
la cuenca de México y la costa del Pacifico, que son las regiones
mas vulnerable a la accidn de los grandes temblores.

3.1 La cuenca de México

3.1.1 Estimacién de movimientos fuertes

Como se ha sehalado, Bufaliza (1984) propuso leyes de atenuacién

basadas exclusivamente en temblores mexicanos. Podria pensarse

- entonces que sus resultados serian aplicables también a la ciudad

de México. Sin embargo, las regresiones de Bufaliza incluyeron
temblores registrados en sitios diferentes a la ciudad de Mexico,
por lo que la aplicacién de sus resultades podria conducir a
estimaciones poco confiables del movimiento del terreno en la

ciudad de México.

Por estas razones Singh et al (1987) analizaron datos de
movimientos fuertes originados por temblores costeros registrados
en un solo sitio: la estaciéon CUIP, localizada en la Ciudad
Universitaria, en terreno firme de la ciudad de México. Esta
estacion fue seleccionada porque para ella se cuenta con el mayor
numero de temblores registrados en esta ciudad. A partir de estos
datos Singh et al (1987) propusieron las siguientes leyes de

atenuacion:

log a 0.429 Ms - 2.976 log R + 5.396 {(3.1)

xX

log v__ 0.348 Ms - 2.439 log R + 4.052 (3.2)

x
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donde a  esta en ém/sz, v en cn/s, R en km es la minima
max . max .
distancia al 4area de ruptura y Ms denota magnitud de ondas
superficiales. De la regresién se deduce también que las
desviaciones estandar de los logaritmes comunes de a y Vv
max ma X

valen 0.15 y 0.16 respectivamente. Los rangos de magnitud y
distancia para los cuales se consideran aplicables las ecs 3.1 y
3.2 (5.6 =M =8.1: 282 = R = 466 km) son suficientemente amplios

S

come para poder tener estimaciones confiables de a Yy v
maXx max

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

zona mexicana de subduccidn.

Sin embargo, el problema de prediccién de movimientos fuertes no
se restringe a estimar valores maximos de aceleracién y velocidad
del terreno. Se sabe que la correlacién entre estos parametros y
el dafo estructural es relativamente ba ja. Una me jor
‘caracterizacién del movimiente debe incluir, al menos, la
descripcion de su contenido de frecuencias y su duracién. Esto
permitiria calcular mejores estimadores del! dafo estructural como
las ordenadas del espectro de respuesta. Adn esto puedc ser
insuficiente cuando se pretende predecir el comportamiento 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).

Como un primer paso en esta direccién, Castro et al (1988)
analizaron espectros de amplitudes de Tourier de 14 temblores
.costeros registrados en la estaciéon CUIP. Ademas de la razon ya
‘mencionada para elegir esta estacién como base, se tomd en cuenta
el hecho de que se conocen los cocientes espectrales (o funcicnes
de trasferenﬁia] de numerosos sitios de la ciudad de México con
respecto a esta estacién (Singh et al, 1988a) lo que permitiria
estimar ¢l espectro de amplitudes de Fourier en cualesquiera de

estos sitios. los espectros de los temblores mencionados fueron



éjﬁstédbs éf_sgguieﬁté ﬁédélo
log FS(T) = A(T) M_+ 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
coeficientes que dependen del pericdo. Esta forma funcional,
también elegida por McGuire (1978) en su estudio de espectiros
californianos, esta de acuerdo con modelos tedricos de fuente.
Aplicando regresion lineal se cbtuvieron los coeficientes A, By C
para 18 pericdos entre G.2 y 2.5 s. Sus valores se presentan en la
tabla 3.1, Junto con las correspondientes desviaciones estandar de
log FS(T), o. En la tabla 3.1, FS(T) estd en cm/s y R en km. La
fig 3.1 muestra espectros de amplitudes de Fourier predichos para
diferentes magnitudes y wuna distancia fija de 280 km (una
distancia probable para un futuro gran temblor en la brecha de

Guerrero).

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 México (alrededor de
80) en virtud de que es posible, con base en registros de
temblores pequefios, estimar la funcidn de trasferencia de dichos
sifios con respecto a CU (ver, por ejemplo, Singh et al, 1988a).
Esta estimacidén del espectro en el sitio, Jjunto con una estimacién
de la duracion de ia fase intensa del movimiento, conduce, via la
teoria de vibraciones aleatorias, a estimaciones de egpectros de
respuesta  y otros valores de Intensidad como aceleracitén vy
velocidad maximns (ver, por cjemplo, Ordaz y KReinoso, 1987, Oprdaz

ot oal, 1ty Urdaz v Relnoso, 1989),

La técnica anterior, ¢que <cse basa en funciones trasferencia

obtenidas @ partir de temblores moderados, Supone comportamineto
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-l

lineal del suelo. Esta hipétesis pedria no ser valida en algunos
sitios durante excitaciones debidas a temblores mayores. Sin
embargo, la evidencia muestra que aun durante el terremoto de
1985, hubo un efecto no lineal despreciable (Singh et al, 1988Ba).
En estas condiciones, es de esperarse que el procedimiento
descrito funcione -adecuadamente para predecir wovimientos

ocasionados por todos los temblores costeros de interés.

Quiza el avance reciente mas notable en la estimacién de
movimientos fuertes en México sea este uso de espectros de

amplitud de Fourier para caracterizar los movimientos del terreno

¥ para producir, a partir de ellos, leyes de atenuacién para las

ordenadas del espectro de respuesta. Esta técnica fue usada por
primera vez en analisis de riesgo sismico en nuestro pais por
Sanchez-Sesma (1985). El caracterizar movimientos del terreno por
sus espeétros de amplitud de Fourier ha venido a sustituir a la
estimacidén de aceleracidén y velocidad maximas del terrenc 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 gque en la zona de lago de la cuenca de México las
ocndas sismicas sufren una drastica amplificacion. Esta
amplificacién, medida en términos del espectro de amplitudes de
Fourier, puede alcanzar valores de 10 a S0 -dependiendo del sitio
y la frecuencia— con respecto a lo registrado en la zona firme,
por ejemplo la estacién acelerografica de CU. Existen evidencias
claras de que aun en la zona dura las ondas estan amplificadas con
respecto a lo que podria esperarse a partir dg estudios de
atenuacidén empleando registros de sitios fuera del valle de
México. Esta amplificacion es del orden de 10 en el rango de

frecuencias de interés para ingenieria sismica (0.3 a 3 Hz). La

22



'Tig 3.2 ‘muestra la émhlitu& del espectro de Fourier para
frecuencias de 0.3 y 0.5 Hz como funciones de la distancia, para
el temblor del 25 de abril de 1988 (Ms 6.9). Los circulos abiertos
representan sitios de la zona dura del valle de México mientras
que los circulos llenos sefialan sitiﬁs fuera de la cuenca. La
linea continua muestra el ajuste por minimos cuadrados para esta
magnitud y las frecuencias mencionadas, incluyende los datos de 6
temblores ampliamente registrados. Nétese 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 estd muy probablemente
relacionada con particularidades del valle de México, ya que la
anomalia‘no se observa muy claramente en sitios en las afueras del
valle., Tal vez la explicacién sea la existencia de una cuenca
sedimentaria antigua, de materiales poco competenﬁes;
sobreyaciendo. al basamento rocose de mayor rigidez. Algunos

calculos preliminares (Campillo et al, 1988) dan cierta fuerza a

esta conjetura.

3.2 La costa del Pacifico

En los ultimos dos afios se ha realizado un analisis de los
movimientos fuertes registrados en sitios cercanos a la fuente
sismica de eventos de subduccién en la costa mexicana del Pacifico
(Singh‘et al, 1989). Se analizaron B4 registros en el rango de
magnitudes 3 = M = 8.1 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, alf)},
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, 1987b; Quaas et al, 19?7).

Para estudiar la dependencia de la aceleracién maxima con la

magnitud, los datos se normalizaron a una distancia de 16 km (la
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minima distancia focal que puede esperarse si se supone que la
profundidad de. la placa es aproximadadmente 16 km)

multiplicandolos por el factor (R/16) e"(R'ls)f/BQ

que toma en
cuentu la alenuacién geométrica y la atenuacién anelastica. Se usé
para 8, velocidad media de propagacién de las ondas de corte, un
valor de 3.2 km/s y se tomé Q = 100 f, valor reportade por Singh
et al (1990a) como adecuado para la costa mexicana del Pacifico.

2

Se considerdé a = [ (a
max E

+ ai)/2 )72

. donde aEy aN son las
aceleraciones pico de las componentes EW y NS respectivamente. En
la fig 3.3 se presentan los valores de a_ . normalizados a 16 km
en funcién de la magnitud, M. Puede oSservarse que para 3 = M =6
a muestra una clara dependencia con M. Sin embargo, para M = 6
los dates, aunque limitados en numero, no muestran un incremento

Sistematico de a con respecto a la magnitud.
max

Los autores del éstudio analizaron las posibles causas de esta
aparente saturaciéon de la aceleracidén maxima. Concluyen que se
debe al tamano finito de la fuente sismica y proponen un modelo
parametrico relativamente simple del espectro de amplitudes de
Fourier, basadc en las siguientes ideas: supéngase que una fuente
sismica circular de radio r, rompe con intensidad uniforme en toda
el area. El punto de observacién P se 'localiza a una distancia Ro
de la zona de ruptura justo arriba del foco sismico. El &rea de

ruptura se considera dividida en elementos de tamafio diferencial.l
Y se supone que la ruptura dé cada elemento ocurre aleatoriémente
con probabilidad uniforme en el intervalo (O,Td). Con estas

consideraciones, Singh et al (1989) encuentran qﬁe

-znxkf
a’(f) = 2c®Aq(ryMrH2 e [1-: (aR )-E (& R® + r° )] (3.4)
. 0 c l"2 1 0 1 (4] o]

0

donde A{f) es un factor que corrige por amplificacién de las ondas
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S éi"-prbbégarse 'a través de materiales con velocidades
progresivamente menores (Boore, 1986), Mo es el momento sismico, «
= 2r/BQ, k es un parametro de atenuacién que corrige por efectos’
de sitio (Singh et al, 1982) y que, en general, es funci6tn de la
distancia y El(.) es la integral exponencial (Abramowitz y Stegun,
1965). Ademas, :

'

2
R {(2r)" F P
c . 5 _
4dnpB
donde R0¢ es el patrén medio de radiacién, 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 promedic de los 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 (Aa/MO}“3 = 2.34 p/2nr,

(B en km/s, Ac en bares, Mo en ergs, r en km])
donde Ao oo In coidn de esfucrzo.

lLos autores muestran que a medida que el punto de observacidén se
'dleja de la fuente sismica, el modelo descrito por la ec 3.4
tiende a convertirse en el conocido espectro de fuente puntual w?
(Aki, 1967; Brune, 1970). Esto obedece a que conforme R0 crece en
relacién al tamafo de la fuente, ro. el tamaho de esta ultima es
‘caga vez menos relevante, hasta que puede considerarséle uan
punto.‘A partir de la ec 3.4 y empleando teoria de vibraciones
aleatorias Singh et al (1989) encuentran expresiones aproximadas
para la aceleracion maxima esperada del terreno. En la.fig 3.4 se
presentan curvas de I contra mégnitud para una distancia fija

de 16 km y difcrentes valores de los parametros Ac y k. Se
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-comparan con‘las que resultarian de un modelo de fuente puntual y
con los datos de A normalizados a 1la misma distancia. Se
observa que para M =z 6.5 el modelo de fuente finita propuesto
predice aceleraciones mas bajas que el modelo clasico de fuente
puntual. Para M = 7.B el modelo de fuente finita muestra una
saturacién de a o due aproximadamente concuerda con los datoes

registrados en la zona epicentral.

Al tratar de predecir aceleracicnes madximas en sitios localizados
a mayores distancia focales el modelc propuesto, como se ha
sefialado, se convierte en un medelo de fuente puntual. Singh et al
{1990a} observaron que los espectros de este tipo de temblobes no
pueden ser explicédos en terminos del modelo de Brune (1970) sin
hacer importantes modificaciones, lo cual podria deberse a las
siguientes causas: a) efectos de directividad; b} efectos de

sitio; o ¢) inaplicabilidad de la aproximacién de ondas de cuerpo.

Con el fin de contar con relaciones de atenuacién confiables para
la costa del Pacifico a distancias focales mayores a unas cuantas
veces la dimensién del area de ruptura, Ordaz et al (1989)
calcularon relaciones empiricas a partir de los datos registrados
por la red digital de Guerrero. A partir de estos datos ¥y
aplicando la técnica de regresion lineal descrita por Joyner y

Boore (1981) Ordaz et al (1989} encuentran que ‘ -
loga =1.76 + 0.30M - log R - 0.0031R (3.5)
max s

con una desviacién esténdar de log a igual a 0.25.
max

Se considera que para distancias focales intermedias la ec 3.4

describe adecuadamente la forma espectral cuando se hace
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Singh et ai7(1989) cncuentra que, en promedio para diversos sitios
de la costa del Pacifico, Ky = 0.018 y Q1 = 1500 km. Sin embargo,
como se ha mencionado, aunque la forma espectral dada por la ec
3.4 es aproximadamente correcta, su amplitud no lo es. Por esta
razon puede aceptarse'para distancias focales intermedias la forma
de la ec 3.4, pero ajustando su amplitud de modo que se obtenga la

aceleracién maxima calculada con la ec 3.5.

Se considera que las expresiones presentadas en este inciso
constituyen medios razonables para predecir caracteristicas de los
movimientos del terreno originados por temblores de subduccién en

la costa mexicana del Pacifico.

3.3 Uso de teoria de vibraciones aleatorias

En los dos incisos anteriores se han dadd expresiones que permiten
estimar ¢l cspectro de namplitudes de Fourier en funcidn de la
magnitud y localizacién del temblor, tanto para la cuenca de
México como para ia costa del Pacifico. Aunque las amplitudes del
espectrc de Fourier son medidas de la intensidad del temblor,
resulta  mas conveniente expresar la intensidad en términos de
otras cantidades mejor correlacionadas con el posible dafio
estructural, como las ordenadas del espectro de aceleraciocnes de

respuesta para un amortiguamiento dado.

La informacién contenida en el espectro de amplitudes de Fourier,
sin- embargo, 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 producirlo.
El nimero seria infinitc ain si se prescribiera la duracién del

movimiento, puesto que nada se dice sobre las fases.

Cada uno de  los  acelerogramas con cspectro de amplitudes vy
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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 inicios de lo que ahora
se conoce como teoria de vibracliones aleatorias (Rice, 1954;
Cartwright y Longuett-Higgins, 1956). Posteriormente surgieron
expresiones asintéticas y formulas aproximadas que permiten
calcular el valor maximo esperado de respuestas lineales (ver, por

e jemplo, Boore, 1983).

Los resultados teéricos existentes son, en general, validos cuando
se aceptan algunas hipbtesis sobre la naturaleza de las sefiales
sismicas; en particular, usualmente se exige que.el movimiento séa
estacionario y ergédico. Ordaz y Reinoso (1987) analizaron
acelerogramas.registrados en la ciudad de México y compararon los.
espectros de respuesta exactos (seudoaceleraciones, 5% del
amortiguamiento critice) con los que resultan de suponer qﬁe del
movimiento sélo se conocen el espectro.de amplitudes de Fourier y
la duracién de. la fase intensa. Encuentran que no existen
discrepancias EXCésivas entre los espectros de respuesta
calculados con ambos métodos cuando la duracidn de la fase intensa
se define como el lapso en que se concentra entre el 5 y el 95% de
la intensidad de Arias (Arias, 1969). De este trabajo y de otros
estudios posteriores (Reinoso et al, 1989; Singh et al, 1983) se
concluyd que el uso de los resultados de la teoria de vibraciones
aleatorias es satisfactorio para calculér respuestas lineales
maximas, aun en el caso de acelerogramas registrados en sitios
blandos de la ciudad de México en los cuales se viola claramente

la hipétesis de estacionariedad (Grigoriu et al, 1888).
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" 3.4 Espectios de disefo por sismo para el Distrito Federal y el

estado de Guerrero

En esta seccién se menciona brevemente el impacto de algunos de
los resultados mencionados anteriormente en la determinacion de
espectros de disefioc para el Distrito Federal y el estado de

Guerrero.

3.4.1 E1 Distrito Federal

Para estimar los movimientos del terreno que podrian afectar
seriamente al DF, se postularon cuatro temblores representativos y
se supuso que son los mas peligrosos que es razonable esperar
durante los préximos 150 anos. Para cada evento se estimd su
espectro de amplitudes de Fourier en Ciudad Universitaria,
estacién que fue elegida porque en ella se dispone del mayor
namero de acelerogramas. Para estos fines, los temblores que

ocurren en nuecstro pais fueron divididos en cuatro grupos:

a) temblores locales, generados en la placa de Norteamérica bajo
el valle de México y sus inmediaciones. La méaxima magnitud
registrada en este siglo para este tipo de temblores es ML = 5.1,
donde ML denota magnitud local. Aunque es probable que puedan
generarse eventos con magnitudes de hasta 5.5 (Mooser, 1887) se
eligié una magnitud de 4.7 y distancia focal de 11 km para el
analisis determinista. Esto se decididé por el hecho de que cada
evento afectaria una zona reducida, por lo que el periodo de
recurrencia para cuvalquier punto del DF es mucho mayor que para

toda la region.
b) Temblores en la placa continental,.generados en el resto de la

placa de Norteamérica. Los miembros de este grupo que mas

seriamente amenazan a la ciudad de México se producen en las
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intersecciones de fallas principales o en los extremos de aquellas
que han venido creciendo sistematicamente. El sitio que se
considerd mas peligroso es el extremo oriental de las fallas que
definen el graben de Acambay (Mooser, 1987}, En 1912 ocurrié en
este sitio un temblor con magnitud 7.0 y no se han producido
eventos importantes desde entonces. Se asigndé al temblor
represcintativo 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 candidato 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 dafios mas graves a la ciudad de

México. Como se mepciond, lLa maxima magnitud registrada desde 1800
5 Mso = H.Z2 para el Lemblor de Jalisco de 1432, Sin embargo, los
que se producen frente a las costas de Michoacdn y Guerrero son
les que producen los movimientos mas violentos en el DF. Como se
indicé, un anadlisis de las zonas que podrian deslizarse en un solo
gran temblor muestra que el sismo mas violento que seria razonable
esperar cn la brecha sismica de Guerrero tendria Ms = 8.2. Lla
distancia a. la cuenca de México es incierta. Se asignaron
probabilidades de 0.25, 0.5 y 0.25 a R=180, 248 y 280 knm

respect ivamente,

El espectro de amplitudes de Fourier para los tres primeros grupos

"~ de temblores se supuso correctamente descrito por el modelo w-z

(Brune, 1970; Boore, 1983). En la tabla 3.2 se presentan los
parametros usados para cada uno de los tres eventos. En la fig 3.5

se presentan los espectros de amplitudes de Fourier resultantes de
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“Tld7aplicdactién dé éseé modelo.

Para cl evento local y el évento de profundidad intermedia o de
faliamiento normal, los parametros se eligieron de modo que se
describieran adecuadamente las observaciones de espectros de
Lémﬁlores reales del grupo correspondiente. No se disponia de
registros de temblores del grupo de Acémbay por lo que se usaron
parametros que el equipo de geofisicos considerd razonables. Para
el evento de subduccién se emplearon envolventes de los espectros
predichos con las leyes semiempiricas que se describieﬁon en el

inciso 3.1 (ver figs 3.1 y 3.5).

Para fines del reglamentc de construcciocnes del DF se requieren
espectros de respuesta de aceleraciones para S% del
-amortiguamiento c¢ritico. Estos fuercon calculados usando teoria de
. vibraciones aleatorias (Boqre, 1983; Boore y Joyner, 1984). Como
se indicd anteriormente, 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. lLos espectros de amplitudes de Fourier en
los sitios escogidos como representativos 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
funcidén de trasferencia del sitio. Esta ultima fue evaluada a
partir de analisis unidimensionales de propagacién de ondas SH,
con base en la informaciéon geotécnica disponible. Cabe mencionaf
que cuando se realizaron estos estudios no se contaba con
registrbs de temblores que permitieran determinar la funcién de

trasferencia empirica.

Estos resultados, aunados a los espectiros de respuesta calculados
para el gran lemblor de 1985 en los sitieos en que se disponia de
registros, permitieron la construccién de los espectros de disefio

que se propusieron para el reglamento de construcciones. Estos
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espectros de disefio son envolventes simples de los espectros de
respuesta modificados para tomar en cuenta la duracién esperada
del movimiento del terreno 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 subduccién, 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 ahi se indican.

Los grandes temblores de subduccién son generados en unos cuantos
sitios bien délimitados. por lo que no se Jjustifica la hipbétesis
de ocurrencia segun un proceso de Poisson. Se asigné a los tiempos
entre este tipo de eventbs, para Mz7, una distribucién gamma
(analisis posteriores a la elaboracién de este estudic han
mostrado'que resulta mas conveniente asignér a los tiempos entre
grandes temblores una distribucién lognormal; ver Jara y
Rosenblueth, 1888); para M<7, se conservd la hipétesis'de Poisson.
En el caso de M>7 se adopté una densidad de probabilidad
parabdlica para las magnitudes. La zona de subduccién fue dividida
en 13 regiones, de acuerdo con lo sefialado por Nishenko y Singh
(1987b). Se supuso que cada regién poseia un proceso de ocurrencia

independiente de los procesos de las demas regiones,

Como puede apreciarse, el métode adoptade para efectuar los
calcules que guiaron la eleccidn de los espectros de diseﬁq para
el DF descans¢ fuertemente en algunos de los resultados recientes
que se han descrito sobre sismicidad, modelos de la fuente

sismica, movimientos fuertes y su estimacion usando teoria de
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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 estid dominado por la ocurrencia, a
corto plazo, de un gran temblor en la brecha de Guerrero. Resulta

entonces de suma fmportancia la estimacién de la magnitud maxima

que tal temblor podria generar, asi como el céalculo de los’

movimlentos esperados del terrenc en la zona epicentral y el
establecimiento de leyes de atenuacidén de las " aceleraciocnes
espectrales. En virtud del formato probabilista adoptado en el
estudio que condujo a los espectros de disefic para el estado de
Guerrero (Ordaz et al, 1883), la distribucién de probabilidad de
los tiempos entre grandeé eventos en la brecha también resultd ser

decisiva,

Estos problemas fundamentales ~magnitud maxima esperada,
movimientos en la zona epicentral, su atenuacién con Ia distancia

¥y distribucién de los tiempos entre grandes eventos- fueron

atacados con las ideas derivadas de algunos de los estudios que -

aqul se han mencionado.

4. CONCLUSIONES

Se han expuesto algunos de los resultados maAs importantes que se
han producide a partir de los sismos de 18985 en materia de
sismicidad, caracteristicas de los grandes temblores y estimacién
de movimientos fuertes. Se ha hecho especial énfasis en aquellos
que mayor impacto han tenido desde el punto de vista de la

ingenieria sismica en nuestro pais.
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Se han esbozado las ideas y métodos con los cuales es posible
estimar algunas de las caracteristicas de los movimientos fuertes
que pueden esperarse de temblores que ocurran en el futuro. El
énfasis de estas técnicas de estimacién se ha puesto en la
évaluacién de riesgo sismico en el valle de México y en la costa
del Pacifico, regiones que histéricamente han side las mas

afectadas por grandes temblores.

Como el presente trabajo muestra, ha habido un gran avance en la
comprensioéon de los fenémenoé sismicos después de los temblores de
septiembre de 1985. Si tomamos en cuenta el reciente aumentoc en la
instrumentacién sismica en México, es de esperarse que la
investigacién en la materia aumente muy réapidamente en el futuro
proximo y llene las lagunas en el conocimiento actual. Esto ultimo
requerira del concurso de un mayor numero de investigadbres de
alto nivel asi como de la continuidad en el apoye flnanciero para

estos fines.
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Tabla 2.1 : Pericdos de recurrencias observados de grandes temblores
superficiales a o largo de la ona de subduccién de México. Los
datos entre corchetes son menos confiables. -

Region Localizacién aprox. Afio del evento _Periodo

Lat ("N) Long (0} promedio

' (afios)
E+ Daxaca 16.2 - 95.8 1897(7.4); 192B(7.5); 1965¢7.8) %
C. Oaxaca 156.0 96.8 1870¢7.9); 1928(7.8); 1978(7.8) 54 -
0. Osxaca 16.6 97.7 CI854CT.7)1; [1894(T.4)); 192B(7.6); 1968(7.4) 38
Ometepec 16.5 98.5 1950(7.1); 1982(6.9, 7.0) 32
San Harcos 16.7 99.2 11845(¢8.1)3; 1907(7.7); 1957(7.5) 56
Petatlén 17.3 101.4 1943(7.5); 191%(7.8) 36
Michoacén 18.1 102.5 191(7.7); 1985(¢8.1) . T4
Colima 18.4 103.2 1961(7.7); 1973(7.5) 32

Tabla 2.2: Parémetros de fuentes de los temblores del 19 y 21 de septiembre de 1985.

M, = momento sismico, u = desplazamiento promedio sobre la falls,

Ao = cafda de esfuerzo, L = longitud de (a folla y W = ancho de la falla,

Evento Tiempo de Localizacion frofundidad* ll‘,x'ltl‘.!7 LXw, bnz v, en- Ad®,
grigen origen ‘ ‘ dina-cm bares
19 Sept 1985 13:17:49.05  18.141°N, 102.700°0 16 km 12.0 170 x 50 . 284 25
(H‘HS.'I) ‘

21 Sept 1985 01:37:11.75  17.618°N, 101.815°0 20 km 3.8 &5 x 33 384 45

(M =7.6)

’

* profundidad restringida a partir de modeiado sintético de ondas P

M, ) -

+ Férmula ussda Ac =————

IrLw!



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

T A c B o
2.5 0.267 -2.421 5.249 0.220
2.3 0.230 -2.289 5.168 0.224
2.1 0.324 ~-2.087 3. 999 0.214
2.0 0.334 -1.810 3.270 0.186
1.9 0.308°  -2.273 4.667 .  0.189
1.8 0.310 ~2. 456 5.164 0.185
1.7 0.323 -2.765 5. 840 0.209 -
1.6 0.385 -2.701 5.154 0.200
1.5 0.400 -2.936 5. 556 0.189
1.4 0.388 ~3.053 5.856 0. 189
1.3 0.372 -3.421 6. 859 0.172
1.2 0.375 -3.346 6.603 0.141
1.1 0.360 -2.740 5.169 0.130
1.0 0.364 ~2.458 4.439 0.1189
0.8 0.416 ~3.326 6. 155 0.137
0.6 0.304 -3.108 6.211 0.142
0.4 0.312 ~3.220 6.221 0.123
0.2 0 4.994 0.103

.203 -2.458




Tabla 3.2 Parametros de los espectros de
amplitudes de Fourier de los temblores

seleccionados (segun Rosenblueth et al,

Acambay
Mw 7.0
R (km) 80.0
MO {ergs) 3.5x10°°
fc (hz) 0.103
Ao (bar) 100.0
fal (gr/cma] 3.1
_Vs (km/s) 3.2
Ts (s) - 30.0

1988) .

Local Normal
4.7 6.5
11.0 80.0

1.4x10%° 7.0x10%°

0. 800 0.222
50.0 200.0
2.5 3.1

2.3 3.2

7.0 30.0

En todos los casos, Q = 200 £°°%, y factor de

sitioc Fs

= 4.2,




Fig 2.1. El mapa de México y la batimetria. Las areas de ruptura de algunos
temblores estan marcadas con las lineas dlscontinuas. Los circulos negros
‘indlican epicentros de los grandes temblores mexicanos entre 1928 y 1988. En la
parte superlor se incluyen las funcjones de tlempo de estos temblores, donde
- las ordenadas representan Mo(t) (x10°%d1na-cn/seg). ' '
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vertical), localizado en Griifenberg, Alemania Occidental
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SEISMIC WAVES FROM MEXICAN EARTHQUAKES,
AND EVIDENCE OF AMPLIFICATION IN THE HILL
" ZONE OF MEXICO CITY

T T BY MARIO ‘ORDAZ AND SHRI KRISHNA SINGH ~ 77~ 7

ABSTRACT

it is weil known that seismic waves are enormdusly ampiified at lake-bed sites
with respect to hill-zone sites in Mexico City. It has been suggested that even
hill-zone sites suffer amplitication. In this paper, we use eight recent well-re-
corded earthquakes to determine spectra! attenuation of seismic waves and to
quantify the suggested amplification in the hill zone. Results show that indeed
spectral 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
spectra 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, < §,
depends on the reliability of the reported long-period seismic moments. If they
are considered reliable, then these events also 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 with respect to
hill-zone sites. This amplification is the primary cause of damage suffered by

the city from coastal earthquakes, whose epicentral distances exceed 250 km.

Based on limited data obtained during the earthquakes of 19 and 21 September
1985 (M, = 8.1 and 7.8, 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 in 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.

24
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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 possible to Mexico City. Note that the city’s closest distance to
the coast is about 280 km. - .

Recently, Castro et al. (1990) studied source spectra and attenuation of S
waves from nine events (4 = M, = 7) originating along the Guerrero coast of
the Mexican subduction zone. In that study, the hypocentral distance of the
events ranged from 13 to 133 km. Castro et 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
emptiasis 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 stations show anomalous amplification, they are separately identified.
Unmarked triangles are hill-zone sites of Mexico City. For ease in counting the
number of stations that recorded in the city a given event, station distances 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

EA A(f R) = CS(f)G(R)e~"IR/EAD, | - (1)
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TABLE 1

EARTHQUAKES WHOSE STRONG-MoTioN RECORD ARE ANALYZED IN THis STuDY:
! ALl EvenTts Have A THrRUST-FAULTING MECHANISM

Event Date . Latitude Longitude Depth M,

No. td/m/y) ("N) W) (hm) 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 7.6 2.80 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 10% 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 49 1.90 x 102 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 10% 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 networks. M_ is from
PDE of U.S. Geological Survey. For events 1 zrd 2, M, from Astiz et al. (1987), for events 3, 6, and
7, M, from Harvard Moment Tensor Invecsiun, and for events 4, 5, 8, M, from H. Kanamori
(personal comm., 1990}, )
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Fic. 3. Map of Mexico showing locations 'of strong-motion stations and epicenters of the eight
events used in this study.
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where

R, FP(27)*
C= "
47p8

S,(f), the source acceleration spectrum, may also be written as

S{(f) = F*Mo £), | (3)
where Mm( f) is the moment-rate spectrum. For an w? model,
f2FEM,,
, = — 4
S:(f) f2 + fﬁ ( )

In equations (1) to (4), R is the hypocentral distance, § = shear wave velocity
(3.5 km/sec), p = density (2.8 gr/em®), 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, 1970)

o= 4.91 x 10%8(A0/M,;)' 2, | (5)

where Ag is the stress drop in bars and § is in km/sec. G(R) in equation (1) is
the geometrical spreading term, which may be written as
1/R for R=R,

. 6)
(R,R)"'? for R>R, (

G(R) =
b
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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.g.,
Singh et al., 1982; Anderson and Hough, 1984), is ignored here. In this study,
the distance independent part of « 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,( ) - 1.36/R/BQ(f).  (7)

In this equation log S,(f) and (/) 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 ef 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.

REsuLTS

Q

Figure 5 shows Q(f) as a function of frequency. A least:squares fit to the.
results yields Q(f) = 273/%%. 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(/) in this study is similar to that employed by Castro et al.,
who included coastal data up to R = 133 km and estimated Q(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. is
lower by a factor of 2 or less. The discrepancy reflects differences in the data set

-
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Fic. 5. Quality factor @(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( () reported by Castro
et 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 stud:es suggest a less severe
attenuation of seismic waves around 1 Hz.

Source Spectra

The source acceleration spectra, fZM, 0( ), of the elght events obtained from
regression analysis are shown in Figure 6 (solid inverted triangles). To explore
the reliability of these source spectra, we also computed f2My(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 @. The computed spectra with G(R) = 1/R and Q(f) = 273f%% 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 teleseismic P-wave spectra (solid rectangles). For
event 1 and 2 the free-oscillation spectra 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 Kanamori were originally corrected with ¢* = 0.7 sec),
since it brings the SM and P-wave spectra in closer agreement near 1 Hz (Singh

b
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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 Ag = 30 bars (dashed curve) and the value of Ac¢, 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 Ac chosen to fit the high-frequency level; the dashed curve
results from choosing M, and A¢ such that it fits the SM spectra.

Table 2 gives the Ag value when M, is fixed at the reported value, and M,
and Ac¢ 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 Ac 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
Ag = 50 bars and the P-wave spectrum from Grafenberg data does not deviate
much from the »? model. Epicentral SM data, however, is better explained by a
smaller M, of 8.2 x 102° 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 Ao = 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 10** dyne-cm and Ac = 400
bars.

For the remaining smaller events Ac needed to fit the high-frequency level,
along with the reported values of LP M,, vary between 100 and 300 bars. If
these seismic moments are correct then we must conclude that the observed
spectra of the events are deficient at intermediate frequencies (= 0.2 to 2 Hz)
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 fall 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 w? model, showing a sag at intermediate

1
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TABLE 2
M, aND Ag VaLUES

M, M, ac* Aot
Event No._ (dyne-cmn} {dyne-cm) {bars} (bars)

1 1.05 x 1028 150

2 2.90 x 10%7 75
3 1.10 x 10% 4.30 x 109 - 188 300
4 7.40 x 10% 1.10 x 102 300 - 770
5 240 x 102 820 x 10% 50 90
6 1.90 x 10 5.25 x 10% 100 200
7 4.70 x 1022 2.00 x 102 300 450
8 1.10 x 1028 3.14 x 10¢ 217 400

M, : seismic moment from teleseismic long-period data (Table 1).

Ag™: seismic drop required to fit observed high-frequency source
spectral level in conjunction with M, " and an w? model.

M,': 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 Ac 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 :

T(f, R) = G(R)e-*/R/8@D (8)

and is shown as a continuous curve. Dashed lines dencte the 16 and 84
percentiles obtained from the regressional standard error. Circles represent

amplitudes which have been used. in the regression (open: coastal sites; solid:

~
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Fic. 7. Attenuation function, I'(f, R), as a function of hypocentral distance, R, for eight frequencies. Continuous curve corresponds to the median value,
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Fic. 8. Amplification as a function of fre%uencf' for eight selected sites, six in the hill zone of
Mexico City, one in Cuernavaca, and one in Teacalco. The observed amplifications during different
events are clearly marked. Note the differences in amplification from earthquake to earthquake,
and that the amplifications are systematically highest during the 25 April 19%9 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 I'(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 = f = 2 Hz. This is also the case for stations Teacalco
and Cuernavaca, which lie outside the valley of Mexico. At 5 Hz the observed
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F16. 8. (Continued)

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 Gity 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

b
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similar; however, amplifications due to event 4 are significantly lower than

- those due to event 8  Since depths of all éarthquakes, 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, = 7.5), 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 amplification appears real in view of the geological
characteristics of the site; it is located on an andesitic volcano, older than late
Oligocene, with 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 large
amplifications, reaching values of more than 10 at some frequency between 0.3

1
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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 hillzone 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 «? 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 w? model; the resulting séismic 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-SQURCE STRONG-MOTION RECORDNGS

- == - —ALONG-THE- MEXICAN- SUBDUCTION-ZONE~~~ -~ -~~~ ==~

By S. K. SINGH, M. OrDAZ, J. G. ANDERSON, ‘M. RODRIGUEZ, R. Quaas,
E. MENA, M, OTTAVIANI, AND D. ALMORA

ABSTRACT

Near-source strong motions of 54 earthquakes (3 S M S 8.1, 10 S R S 54 km)
recorded above the Mexican subduction zone are analyzed to study the scaling
of peak horizontal acceleration, ..., 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. Cbservation points 16 km above the source

~ are in the far field for earthquakes with M > 6 for the frequencies (>1 Hz) of
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 a,..., is computed
using random vibration theory (RVT). For larger earthquakes, we modify the point-
source model to estimate Fourier ampiitude spectra from finite sources, ignoring
possibie 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 § 3 M 3 8.1 earthquakes in Mexico suggests that the
assumption of stationarity over T, is reasonable. The results from the model show
that beyond M & §, the dependence of a.,, on M decreases; for M > 7.5 2.,
becomes essentially independent of M. The 8., and a{f) observed for M 5 6.5
may be interpreted in terms of this finite-source model with stress drops Ae 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 a.,, from the finite-

‘source model in Acapuico, corresponding to Ac = 100 bars and « = 0.023s, is
roughiy 1 g.

INTRODUCTION

" The scaling of near-source peak horizontal acceleration @me,. 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 1s the scaling
of @, 8nd 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
Gmas 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 McGuire (1981) explored the dependence of rms acceleration, a.,, and, through
random vibration theory (Cartwright and Longuet-Higgins, 1956; Vanmarcke and
Lai, 1980), of an.. on M. Their 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 duration and found that the quantities of
.seismological interest are reproduced by the simulation with stress drop, Ag, 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 6m., 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 Ac and appropriate attenuation filters (see, e.g., Hanks and McGuire,
1981; Boore, 1983; Luco, 1985; Boore, 1986). However, the dependence of a.,, 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 a4, and a,.,.

[n spite of the paucity of data, several authors have anticipated independence of
Gmas 0N 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 5 M = 8.1. We normalize the a,,, values to a distance of 16 km, the typical depth
of the plate interface near the Pacific coast of Mexico. For 3 = M = 6, a,., shows a
clear dependence on M. However, for M > 6 the a,,, data, aiziough 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 weil
predict observed a.,, and a(f) for M > 6. Finally, we attempt to estimate a{ f}, Guans
and response spectra in Acapulco from a possible M = 7.5 to 8 earthquake from the
rupture of the Guerrero gap.

DaTA

The list of the earthquakes, along with S-P times, closest 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



EARTHQUAKE, DISTANCE, PEAK ACCELERATION, AND MAGNITUDE DATA

TABLE 1

Date Time* Seation S f;lo';::‘:)::::: Peak Accelessrion (gala) Magnitude )

(D/M/SY) {H:M.8) {nec) (km) 2 E N . m M, M. Commenta i
19/03/78 01:39:09 ACAP 2.1 17.2 252. 315. 293, 5.7 6.4 6.63 :
19/03/78 01:39:09 ACAS 2.1 17.2 159. 745. 383. 5.1 6.4 6.6 i
25/10/81 03:2215  SICC >2.0 16.01 249. © 266. 61 73 741  Softsite E
22/08/85 19:50:53 PAPN 28 23.0 1.7 18.2 11.5 3.3 |
19/09/85 131742  CALE 35 16.01 88.0 140.7 139.7 785  First subevent !
19/09/85 13:17:42 VILE 16.0t 57.4 121.5 125.4 7.85 First subevent
19/09/85 13:17:42 ZACA 16.01 449 181.9 2711 7.85 First, Soft site
19/09/85 13:19:42 UNIO 16.0t 128.2 148.3 156.6 6.8 8.1 8.05 Entire earthquake
21/09/85 01:37:18 AZIH 23.3t 94.8 134.0 153.3 6.3 7.6 1.67
21/09,85 01:3718 PAPN 29.61 172.3 219.2 243.0 6.3 1.6 7.67
21/09/85 02:07:15 PAPN 31 25.4 12.4 25.8 163 3.1
30/09/85 09:08:11 PAPN 3.0 24.6 9.7 12.4 10.5 3.2 - ‘
03/10/85 06:29:50 PAPN 3.4 27.9 73.7 1349 86.3 44 4.3 ‘
09/10/85 17:08:30 PAPN 39 32.0 10.5 14.4 16.3 3.3
22/12/85 18:43:47 PAPN a 254 18.2 22.0 38.3 36
24/12/85 19:28:17 PAPN a1 25.4 9.6 153 23.0 a3 i
03/01/86 00:17:49 PAPN 2.0 246 12.4 25.8 28.7 34 i
12/01/86 16:51:21 UNIO 1.8 14.8 60.3 73.7 44.0 4.7 5.1 L
15/01/86 06:46:02 PAPN 3.7 30.3 6.7 15.3 20.1 36 |
18/01/86 20:27:00 PAPN 2.8 23.0 / 9.6 18.2 23.0 4.1 ;
26/01/86 00:56:00 PAPN 4.3 353 6.7 124 143 4.0 i
26/01/86 03:03:19 PAPN 4.2 44 6.7 10.5 w3 a8 4.0 :
29/01/86 20:01:32 PAPN 36 29.5 16.3 23.0 36 4.7 46 ;
01/02/86 03:31:36 OCLL 5.1 418 18.2 14.4 8.6 4.0 4.1 j
01/02/86 03:31:36 XALT 6.5 533 17.2 1.5 163 4.0 4.1 |
24/03/86 23:39:24 PAPN 4.1 336 42.1 76.6 84.2 3.6 m, used ;
30/04/86 07:07:18 CALE >4.5 48.27 35 97.6 71.5 6.2 70 69y See text :
03/05/85 16:29:23 XALT 4.3 353 21.1 325 354 34 ;
05/05/86 05:46:35 CALE 3.4 219 21.1 335 50.7 5.6 5.6 55 |
18/05/86 22:07:39 CPDR 2.3 189 23.0 18.2 10.5 31 :
29/05/86 20:31:21 VIGA 59 48.4 27.8 65.2 79.4 5.0 5.2 4.2

11/06/86 21:39:52 COMD 5.6 459 489 48.9 50.7 4.7 6.1

INOZ NOLLONQENS NYIIXIW ONOTY SONIQHOOIY NOI.LOP\"DNOI;.LS
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TABLE 1—Continued

Date Time* ) S.P Closeat Distance Pask Acceleration {gals) Magnitude

(D/M/Y) (H:M:S) Station fmac) ‘o ““r:‘:: Area z " " ” - - " Commanta
16/06/88 - 06:51:05 XALT 4.2 344 69.9 58.4 165.6 43 45
16/06/86 05:51:05 CPDR 5.3 435 23.0 20.1 19.1 4.3 4.5
04/11/88 01:58:08 UNIO 4.5 36.9 26.8 30.6 258 48 48
26/11/86 20:57:48 PAPN 1.2 98 18.2 220 239 3.7
14/12/88 01:28:02 PAPN 2.7 221 17.2 61.2 421 4.3
16/12/86 18:56:46 XALT 5.3 43.5 14.4 11.5 14.4 4.3
12/02/87 06:43:09 XALT >1.7 13.9 21.1 211 373 33
24/02/87 14:55:45 VIGA 2.1 221 48 163 19.1 32
14/03/87 15:08:13 OCLL 1.2 98 287 18.2 21.1 31
20/03/87 23:58:56 PAPN >3.4 279 8.7 8.6 18.2 3.1 34
26/03/81 13:07:08 OCLL 21 17.2 220 21.1 28.7 3.4
26/03/87 18.38:29 coyYcC a0 2¢.6 26.8 30.6 325 48 48° 45
02/04/87 16:01:52 CPDR 2.6 213 489 103.4 65.1 4.0 48
02/04/87 16:01:52  VNTA az 26.2 39.2 65.1 40.2 4.0 48
08/05/87 " 04:49:55 CPDR 2.4 19.7 8.6 12.4 8.6 33
©9/06/87 15:37:07 CPDR 3.7 30.3 24.9 21.1 20.7 4.0 4.2
09/06/87 15:37:07 VNTA >33 - 27.1 30.6 63.2 54.6 4.0 4.2
09/06/87 15:37:07 coYC 34 21.9 249 e 383 4.0 4.2
09/06/87 15:37:07 XALT 4.2 34.4 21.1 354 17.2 4.0 4.2
10/07/87 00:59:44 ATYC 40 328 15.3 24.9 14.4 a5
29/07/87 16:10:16 COMD 6.6 b4.1 18.2 156 11.5 38
25/10/87 04:31:56 LLAV b9 48.4 239 25.1 325 4.7
25/10/87 04:31:56 PAPN >3.5 28.7 80.4 93.4 160.8 4.7
06/11/87 01:35:01 PETA 4.2 4.4 13.4 153 105 3.7
22/11/87 05:11:59 XALT 5.7 46.7 22.0 156 14.4 4.1
22/11/87 12:30:34 PAPN 2.7 22.1 2390 3.5 40.2 i4d
03/12/87 12:06:06 PAPN >39 320 18.2 41.2 249 a9
08/02/88 13:561:30 PETA 3.5 24.1% 104.3 238.3 1474 5.0 5.5 58 5.91
08/02/88 13:51:30 PAPN 4.0 . 29.4¢ 225.0 337.0 435.0 5.0 55 58 591
08/02/88 13:51:30 AZIH 40.43 19.2 28.7 23.0 5.0 5.5 5.8 5.91
08/02/88 13:51:30 LLAV 58 42.5¢ 149.3 221.1 297.6 5.0 55 5.8 6.91
26/02/88 00:156:12 PAPN 29 238 . 14.4 43.1 211 40
20/03/88 17:03:31 CoYcC 2.6 21.3 6.7 15.3 13.4 37
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21/03/88

04/04/88
03/05/88
28,/05/88
01/08/88
16/08/88
16/08/88
16/08/88
16/08/88
16/08/88
27/08/88
07/09/88
07/09/88
14/09/88
26/09/88
26/09/88
26/09/88
25/11/88
06/12/88
25/04/89
25/04/89
25/04/89

05:06:20
18:38:12
11:04:52
21:43:47
08:42:30
04:20:49
04:20:49
04:20:49
04:20:49
04:20:49
15:59:48
20:17:50
20:17:50
20:36:37
20:11:59
20:11:59
21:04:17
06:23:04
14:54:42
14:28:59
14:28:59
14:28:59

PETA
coycC
CoPL
coyYc
PAPN
VNTA
OCLL

ACAD .

XALT
CDDR
LLAY
ATYC
coyc
ARTG
PAPN
LLAV
PAPN
COPL
CcoYcC
SMR2
CPDR
VIGA

53
3.2
2.7
1.6
3.2
33
3.4
3.7
39

4.0
41
4.5
5.4
3.0
419
28
23
28
3.7
4.0
5.0

435
262
22,1
131
26.2
28.0%

- 29.3t

30.3%
34.8¢
41.2¢
328
31.6
36.9

- 44.3

24.4
40.3
230
19.2
2217
20t
25t
20t

10.5
20.1
105
8.6
6.7
18.2
39.2
211
209.4
1.5
86
20.1
9.6
335
64.6
10.6
68.0
48
10.5
1321
66.0
128.2

10.5
29.7
316
23.0
15.3
8.3
28.7

120.6

2358
115.8
19.1

402 -

23.9
33.5
01.9
16.3
133.0
86
16.3
127.3
928

3101 -

96
21.1
23.0
12.4

8.6
31.6
59.3
76.6

146.1

727

39.2
325
18.2
26.8
101.5
19.2
97.6
B6
21.1
175.1

102.4

" 3.2

4.1
3.9
3.5
3.2
5.0

5.0 *

5.0
6.0
50
32
41
41
4.1
47
47
42
38
43

42

4.3
4.3
43
43
4.3

6.3
6.3
6.3

6.9

69

6.9

6.89
6.89
6.89

Soft site

* Time does not correspond to the origin time. It is for reference only.

345.9 ;

1 The distance is from the closest point of the nupture area estimated from aftershock dutnbuuon
§ The distance is with respect to the 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, Z 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 am. 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™R~184/2Q yhere 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 an
adequate approximation for the Pacific coast of Mexico for f S 20 Hz. Often in
literature am,, is taken as the largest of the values on EW or NS component. For
this study, we take a,,, = ((ag® + an®)/2)", where ag and ay are the largest values
of acceleration on EW and NS components, respectively. Thus g,, reduced to a
distance of 16 km is given by ((ag? + an?)/2)"? X (R./16) X e*'A18/2Q Figure 1
shows a plot of reduced an,, 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 an., is clear
for M = 6 (Fig. 1). For M > 6, Figures 1 and 2 suggest no increase of am,, 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 a,,, 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 averag®
greater, hence the a,, values smaller, than at average coastal sites. We discuss this
possibility later. Here we note that the ap,., 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
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Fi1G. 1. Near-source g, data from the Mezican subduction zone, reduced to a distance of 16 km (see
text) as a function of magnitude M. M = M, (coda-wave magnitude) for M, € 5.5 and M = M. (moment-
magnitude) for M, & 5.7. Solid and cpen symbois represent hard and soft sites, respectively. Symbol
with arrow represents minimum estimate of 8n,,. A line joining symbols represents multiple recordings
of the same event. Solid triangles are recordings from the site PAPN. Data from ACAS, ACAP, and
CALE (C) are marked. Estimated a,,, curves for some values of stress drop (Ae) and site attenuation
parameter () {rom both point and finite-source models are shown (see text}). ’

sources invariably appear more tsotropic than one would expect from radiation
patterns (see, e.g., Hanks and McGuire, 1981).

Although the source directivity during the 21 September 1985 earthquake is well
documented (Singh et al, 1989), its effect 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 Z 6.9 events; the actual distance from the patch controlling the high-frequency
radiation may, in fact, be greater. If so, the reduced am,, 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 ap,, 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 earthfquake. the largest event in our data set, the observed
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F1G. 2. Near-source, NS component accelerograms of all M & 5.9 events recorded above the Mexican
subduction zone. & = closest distance to the rupture area. The number in brackets following « value
refers to number of events used in its estimation. Arrows indicate rupture duration, Ty. CALE recording
of 19 September 1985 is of the first subevent. Arrows at VILE and 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 I and 2.

, ' ‘MODELS
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,, assu:nmg w™? source model (Aki, 1967; Brune,
1970), can be written as

= MoF —rRy/ 80, v 1
a(f) CA(f)-l ; (”m,e e""/Ry {1a)
C = R, (2x)*FP/(4xp") . (b
fo= 0.4918(au/MP = 2.348/2xr, (1)
N

co
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- — where- M, is.the _se_ismic,,_moment.. B.=.3.2 km/sec,_and @, = 100.sec. are.defined---
carlier, R8¢ = 0.6 is the average radiation pattern, F = 2 accounts for the free-
surface amplification, 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 8 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

fel 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.
In equation {1¢), 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 « is also a function of distance. For a
site at 16 km from the source, x, of course, is constant. Even when later in this
section we consider extended sources, we will take x as independent of the distance.
The root mean square acceleration, G,m,, is defined by

o (= 12
Orma = [EJ; a’(f) df] (2)

where T, the rupture duration, equals 1/f.. It is straight forward to show that (see
Luco, 1985)

Grms = 2 V2 CMof'e™" %% y(2xxfc) /Ry (3)

where
2 — - i‘__ -5y
[I.n(x)] = j; T+ e~ dy. (4)

_ The expected value of @ . can be written as (Cartwright and Longuet-Higgins,
1956): ' '

E(0nu} = @mu[v2In N + (y/V2In N)} . ()

where y = 0.5772.. . is Euler’s constant and
N = 2L,(2xf.«)/Io{27f.x). 6)

;I‘be integrals appeariﬁg in equations (3) and (6) can be expressed as (Abramowitz
and Stegun, 1964; Luco, 1985)

[fol2))? = 1/x — [3f(x) — xg(x)}/2
(L)) = 2/2°= 2/x + [5f(x) ~ zg(x))/2
where |
f(x) = Ci(x)sin x — si(x)cos x

g(x) = = Ci(x)cos x — si(x)sin z.
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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 difficulty. To
account for the source finiteness let us assume that f > f.. For a point P in the far
field, equation (la) with f > f. becomes: : :

a®(f) = CPA*(f)(Mof*)e e~ F/%Q/ R)? (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 T4 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) = T ak(f) | (8a)
" where a,(f) is the amplitude spectrum from the element ds;. a,.*{ f} is given by

aLi(f) = CIAXf)NMof2)ds/S)e~ e 2 R5% RE (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,,

2f) = CA*(f)(Mof2)’ e f fh L (9)l
a - f 0)c I’roz o A (fz + Roz) )
—2nkf
= 2C°AMHMofD* “—5 [ErlaRo) = Ei(avRe™+ rsh) (10)
; _

FIG. 3. Geometry of the finite-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‘clrcle at distance R,

to
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(x) is the exponential integral (Abramowitz and Stegun, 1964) and
o= 22/3Q. It can be shown that as (ar,)(r./2R,) tends to zero, equation (10)
approaches equation (7), as expected. . ‘
The manner in which the simplified finite-source model. has l?een constructed.
(rupture of elements on the f_ault plane ogcurring randomly with uniform probability
over T implies an approximately stationary accelerogram at a near-source site
.over Lthe rupture duration, T4. 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 Ty since the elements closer to the recording

site would contribute more than the farther elements because of geometrical

© gpreading and anelastic attenuation. Yet, as we show later, the stationarity over T

appears 1o be a reasonable approximation for the available near-source accelero-

ams 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 T,

-can give an estimation of G, via RVT that is in agreement with observed a,,,. In

Table 2 we list M = 5.9 earthquakes along with Ty = f.™' (with A¢ = 100 bars,
equation 1¢) and observed a... on both horizontal components. The table also gives

the estimated gn., values via RVT (equations 2, 5, and 6}, where a(f) is computed

for the entire record duration. (The estimated a.. values are only slightly smaller
if a( /) 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 small accelerations and terminates with a strong burst of energy over a shorter
duration (=5 sec) than the estimated Ty = 8.2 se¢ from equation 1c (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 Z 8) Mexican earthquakes. Hence, once a(f) and T4 are known, then a,,
can be estimated using RVT except in cases where directivity is important. Equation
{10) provides a means of estimating a(f) given M,, Aeg, and the attenuation
parameters @, and «. Inserting a{ f) from equation (10) into equation (2), taking the
limit of the integral from f. to =, and remembering that f, and « are smaller than 1
gives:

Brms = 2Y2 CMofHEilaRe) = E(avRG + 1)} /rov/xsf, (11)

The expected value of a,,, can be obtained from the simplified formula (Luco, 1985)

- .' -?{‘n"!.. C 2 12 e ot
E(amu) = G-.-m[2 In ] (12)
wxfe

I
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TABLE 2

A TEST OF STATIONARITY OF NEAR-SOURCE ACCELEROGRAMS (M = 53) OVER RUPTURE
DuraTioN, T, BY COMPARING ESTIMATED o., via RVT AND OBSERVED a_..

.4 ) Obeerved Estihated}

Event M, () Sudion Comp O O Ratict
Lgais) (gals)

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 1.10
EW - 7450 586.8 0.79
251081 741 15.5 SICC NS 266.0 264.5 0.99
EW 249.0 290.0 1.16
190985° 7.85 24.8 CALE NS 139.7 142.6 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
EwW 1819 183.2 1.01
190985t 8.05 3.2 UNIO ‘NS 156.6 158.6 1.01
e : EW 1483 - 1498 1.01
v 210985 767 20.0 AZIH NS 1533 - 1190 0.76
‘ EW 1340 - 1062 0.79
PAPN NS - 2430 161.2 0.66
EwW 219.2 141.5 0.65
" 300486 . 6.99 92 CALE NS 775 76.2 - 0.98
. . : _ EW 976 . 127 0.76
080288 5.91 2.7 PETA NS 1474 1977 1,33
EW 238.3 © 2138 0.90
PAPN NS " 4350 469.2 .1.08
: : EW 337.0 3821 113
n . 250489 6.89 8.2 SMR2 NS 1751 - . 1062 0.61
aet EW 127.3 86.1 0.68
Tk VIGA NS 345.9 276.9 0.80
EW 310.1 2419 0.78
CPDR NS 1024 - 721 0.70
: EW 92.8 B30 0.89

* First subevent.

t Entire event.

t Computed from equation (1c) with Ty = /"' and Ae¢ = 100 bars.

§ Computed from equations (2) and (12) with a{f) from the entire record.
1 Ratio of estimated to observed Gaa.-

"' PREDICTIONS FROM THE MODELS AND THEIR COMPARISONS WITH THE DATA

.. Figure 5 shows expected an,, 2s & function of M for Aa = 200, 100, and 50 bars
- and x = 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 a 6. At greater M, the point-source mode! shows a log gn..
.a 0.3 M dependence (Hanks and McGuire, 1981: Boore. 1983, 1986), whereas for
the finite-source mode] log 0., dependence on M decreases as M increases, becom-
..;,ing-essentially log Gga; - 0.0 M for M 2 7.5. The figure also shows that for M S 5
i -.i¢the effect of x oD a5, iS stronger than the effect of Ag, an observatxon previously
ey made ‘by: Boore (1986).
We r;ote that our. ﬁmte -source model d:fferc from the one proposed by Joyner
(1984) in a significant way. Joyner (1984) modnﬁed Hanks and McGuire's (1981)
formulation to include earthquakes that may break the entire seismogenic width of

v
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Oues L0 Observed o, is plotted as a function of M. The estimated gu., is obtained from the Fourier
spectrum of the entire record, assuming stationarity over rupture duration, T, and applym( 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, respecuvely

the fauit. In such casés, 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 zone; below M., G, scales with M, as

‘in Hanks and McGuire. In our model, @, 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 appears 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., 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 T, (equation 2). For M > 8, the “effective” duration of strong
_motion at a site above the rupture may become less than Ty In so far as the decrease

""in the computed Gm, 8NG G, is an artifice of increasing Ty beyond M = 8, it is
. -physically reasonable to assume that once a maximum in ay,, is reached it will not

TR

- we requare that o -

. .
t
PR Y

“decrease with increasing M. We note that the finite-circular model may not be valid
‘for M > 8:(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 mode.. mcludmg elements of the one
“* proposed by Joyner (1984), may be requlred e -
As shown'in Figure 5, the predicted values of ag,, for M > 6 dxtfer t‘or the finite-

" source'and the point-source models. We can'search for:-an‘effective radius of fault,

re, 50 that, if R, in equations (1a) and (3) is replaced by Ri="(r2 + R)" the point-
- source- approx:mat:on gwes the same results as the ﬁmt.e -source modelJ To do 30,
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. (see equations 1a and 10). Figure 6 displays Fo Vrsus r, plot_ for B=32km/fsecand ... _

= 100 sec. The value of r, roughly lies between 2r, and 3r.. The figure gives a
simple way to determine the location of an equivalent point source for an extended
circular rupture area.

We now compare the reduced a.., data in Figure 1 with some expected a,..
curves. For small earthquakés (M ='6), the trend of the data can be fitted with the
point-source model with Ao = 150 bars and x = 0,018 sec. The data for earthquakes
with M > 6 is spanned by finite-source curves with A¢ = 100 bars, « = 0.023 sec
and Ag = 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
‘syst,ematxcally 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 posmb:hty 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 A¢ = 150 bars and x = 0.018 sec will overestimate the

observed g, iri 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 Gme:
curve with Ac = 100 bars and « = 0.023 sec provides an upper. bound. For the
:Mlchoacan earthquake of 19 September 1985, the recorded g, is well explained by
% = 0.045 sec (the average value of « at the sites is 0.043 sec, Fig. 2) and Ao = 40 to
’50 bars whether only the first subevent or the entire earthquake is considered. Are
the observed 2., values for M > 6 events relatively low because « values, at the
sites where these events were recorded, are systematically higher than the average
. x7 We note that the average value of « for the entire Guerrero array sites is 0.034
sec (Angmano, 1989) whereas the average « at the sites where M > 6 events were

30— ‘ '
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FiG. 6. Effecuve radius, .. versus {ault radius, r.. For a given 7, the value of r, may be read from t.he
graph. A point source located at a d:st.ance r, from the center will give the same result as the finite-
source model for a fault of radius r.. = r. and r, = 37, lines are shown for comparison.
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FIG 7 Predicted accelerut:on spectra a(/) 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 1c), 'is marked by an

arrow. At M = § the point and finite-source models are indistinguishable except at lower frequencies

" ~'where the finite-source model, valid for f > f,, does not hold. The drfference in the predxctlons of the
Ctwo rnodels is visible at M- > 7 and becornes important at M = 8. .

T BRI O B4

cause for the relatwely low observed Gma: Values for M > 6 eve,r"lts .

"The acceleration spectra a(f) for 3 = M S 8, generated for both the point-source
model (equation 1a) and finite-source modei (equation 10}, are shown in Figure 7.
In the calculations, we have taken A¢ =: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 mcusngu:ahable for fZ 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 > fi. Up to
M = 1, the point-scurce spectra may be used For M > 17, the spectra from:the two
models differ; the point-source spectra, as expected, have higher amphtudes than
the finite-source spectra. For M > 7, the finite- source spectra should be used which
are reliable fer f2 0.2 Hz.

In Fxgurc 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.. = 1.85), Ag = 40 bars,;and. «x = 0.045 sec are shown in the figure. The

.ﬁmte ‘source model fits the data ¢ quite well and suggest.s aAa =40 bars If the point-
| source model 1s used then, 1t wdl requrre Ac 3 20 bars to fit the observed spectra

/¢
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. _Note that a_Aa =40 bars and « = 0.045 sec is also required to explain the. observed.
ae 8t CALE for'the subevent (Fig. I}.

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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) § l_'c';z E.-7 i : Finite source
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]-'M ; 8. Companson of predicted and obaerved accelerntmn spectra, a(f). at CALE for, the first
' ‘subevent (M, = 6 X 10 dyne-cm) of the 19 September 1985 Michoacan. earthquake. Ac '=. 40 bars,
x = 0.045 sec, and R, = 16 km With As = 40 bars, the fit to the obsérved a(/) by the finite-source
model is excellent for 0.4 < f < 40 Hz. With the point-source model, the fit to the data will require

& Ao & 20 bars.
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Fic. 8. Compamon of predicted md obaerved acceleration spectra, a(/), st ACAP and ACAS for the .
19 March 1978 Acapulco earthquake. Ac = 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( /) is good at f & 4 Hz (see text).
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M, = 8.9 X 10® dyne-cm (M, = 6.63), ¢ = 100 bars, x = 0.023 sec_(the value
“reported by Singh et al., 1989), and R, = 17.2 km (Table"1). Both miodels 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
(Flg 8). At.lower frequencies, the w2 model appears inadequate for moderate and
lagge Mexican earthquakes as previously noted by Singh et al. (1989).

DiscussioN aND CONCLUSIONS

The dependence of the observed near-source g.,, data from the Pacific-coast of
Mexico on M, when M = 6, can be explained by Brune's far-field source spectral-
model with Ag = 150 bars and a site attenuation parameter x = 0.018isec. The
available near-source Gm.. data for M > 6 events, aithough limited in number. show
no dependence on M. We find that the average value of x 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 recordmgs of such events are
not representative and that an enlarged- data set, when it:becomes available, would
m*fact reveal- some M dependence of apai. We nol.e however, that (a)" the point-
source scaling, which.predicts log Binaix . i0.3°M may not _be vahd for sltes above
ﬁmtersouzces and {b)-log Oraz & 0.25 M scaling baséd on regressiofi ‘of ¢ Brax 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:% 81- events;-stationarity over the' rupture duxatxon Ta isd" reas;:qable
approximation, except in cases where source dlrectmty is xmportant From the
Fourier spectra, a(f), computed for this finite-source model and, assuming station-
arity, over, Ty, we have estimated s,,,, through the application:of random"Vi'bi-'at:iOn:
theory, (RVT). Because of the:limited. number of M > 6 eventsthat our model’
attempts to explain, and because of several assumptions built in the model:"the*
results. must: be -taken with caution. Qur finite-source model shows a decreesmg
dependence of Oma o0 M for-M 3R 6. 5 with Gme: Decoming.independent. of M-fort
Mz 1.5. Because the wxdth of the strongly coupled part of the plate.interface along -
the MEXICBD subduction zone-is about 30 km, the finite-circular source model ‘may
‘nat.be useful for M > 8 earthquakes. Nevartheless there appears no reason to’expect
larger a.., for M >8 except, perhaps, because such earthquakes will haveincreas-
ingly-low frequency contents. For this reason, the high-frequency peak acceleration
overriding a low-frequency wave may’show some small M dependence. .

The- gbserved near-source d.,, data and aéceleration 'spectra for M:> 6 eévents
can-be explained by -this finite-source: model‘ with’ Ae¢ =740 to 100 bars and ‘an .
approphate value of x-for ‘the’ sxt.e Wlth Aar 7. lf}p bars _we_expect :"w of about
3 g ai'“ha;d Sites (x = 0.023 sec) in; Acapulco from poss:ble future earthquake of-
M=1 5 ] 3 (Fig. 1) in t.he Guerrero gap: The correspond.mg predicted: acceteration’
spectra for M ="7and8 earthquakes by the finite-source model are shown in Figure
7. The computed acceleration responsé spectra with 5 per cent damping at hard-
rock sites'in Acapulco.for M = 6,7 1.5, and:8; which have been gene’mteii fromthe *
acceleration spectra a(f)<(As'= 100 bars) &= 0. 023 sec’ “R, =’ 1% km,‘F:g 7). dSing
RVT (Boore 1983 Boore a d‘Joyner 1984) are shown in F:g'ure 1Q As expected.u

_______ . end ‘the ﬁmne source mode]s are, almost identical
for M 6 For M a 7 the response spectra from.the ] pom'source model are; greater
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