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RESUMEN

Se hace una resefia de algunos estudios que se han realizado en los iiltimos cinco afios sobre caracteristicas de los
temblores mexicanos y la estimacién de los movimientos fuertes producidos por ellos. Se hace hincapié en aquellos
resultados que han tenido, o probablemente tendrin, mayor impacto en los nuevos reglamentos de construcciones
€D nuestro pais.

1. INTRODUCCION

Los temblores de Michoacin del 19 y 21 de septiembre de 1985 dieron un gran impetu a la sismologia y a la
ingenieria sismica en México. La importancia de entender los fendmenos de generacion de los grandes temblores,
la propagacién de las ondas sismicas y el efecto de sitio en el movimiento del terreno quedé manifiesta a causa de
los dafios producidos por ¢l terremoto del 19 de septiembre de 1985 (Ms 8.1) especialmente en el Distrito Federal
{DF). Gracias a la disponibilidad de sismogramas de muy alta calidad obtemidos a distancias telesismicas, asf como
acelerogramas digitales repistrados 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 difteren, los resultados obtenidos son muy
consistentes.

Aparte de los estudios relacionados con el terremoto de Michoacdn, se han hecho avances significativos para
entender: (a) el proceso de ruptura de los grandes temblores mexicanos (Ms > 7) que han ocurrido desde 1907;
(b) los sismos histéricos de México; (c) la extensién y potencial sismico de la brecha de Guerrero; (d) las
caracteristicas especiales de los grandes temblores mexicanos; () el espectro sismico en la fuente y su atenuacion
con la distancia; (f) la prediccidn de la aceleraciéon méxima esperada en la zona epicentral; (g) la propagacion de
las ondas sismicas hacia el DF: (h) la estimacion del movimiento del terreno en el DF (aceleracién méxima, espectro
de Fourier, espectro de respuesta, duracion) debido a sismos de !a costa del Pacifico; e (i) la amplificacién espectral
de las ondas sismicas en la zona dura del valle de México. En el presente articulo se hace un breve resumen de los
trabajos que sobre estos temas se¢ han realizado a partir de septiembre de 1985

! Investigador, Instituto de Geofisica, UNAM, Asesor; Instituto de Ingenieria, UNAM y Centro Nacional
de Prevencién de Desastres.

2 Investigador, Instituto de Ingenierfa, UNAM. Jefe del Area de Riesgos Geoldgicos, Centro Nacional
de Prevencién de Desastres.
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2. TECTONICA DE MEXICO Y LOS GRANDES TEMBLORES

Los grandes temblores (Ms = 7.0) en México a lo largo de la costa del Pacifico, son causados por la subduccién
de las placas ocednicas de Cocos y de Rivera bajo la placa de Norteamérica (fig 2.1). La placa de Rivera, que es
relativamente pequeiia, se desplaza bajo el estado de Jalisco con velocidad relativa de unos 2.5 cm/afio. La frontera
entre las placas de Rivera y de Norteamérica es algo incierta , pero se estima que intersecta la costa de México
cerca de Manzanillo (19.1°N, 104.3° W). Por otra parte, 12 velocidad relativa de la placa de Cocos con respecto
al continente varia desde unos 5 ¢m/afio cerca de Manzanillo hasta 8 ¢m/afio en Tehuantepec. El terremoto de
Jalisco del 3 de junio de 1932 (Ms 8.2), el cual ocurrid sobre la interfase de 1a placa de Rivera y la de Norteamérica
(Singh et al, 1985a), muestra que una placa pequefia, joven y con una velocidad relativamente baja de subduccién
es capaz de generar grandes temblores. Este terremoto es el mas grande que ha ocurrido en México en el presente
siglo.

Los grandes temblores también ocurren en el continente con profundidades de unos 60 km. En este caso los
temblores presentan un mecanismo de fallamiento normal que refleja el rompimiento de litosfera ocednica subducida
(Singh et al, 1985b). Si bien este tipe de eventos es relativamente poco frecuente, se sabe que pueden causar grandes
dafios. Algunos ejemplos de este tipo de sismos son el de Oaxaca del 15 de enero de 1931 (Ms 7.8), el de Orizaba
del 23 de agosto de 1973 (ms 7.3) y el de Huajuapan de Ledn del 24 de octubre de 1980 (ms 7.0).

Ain menos frecuentes son los temblores que ocurren dentro de [a 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 3 de enero de 1920 (Ms 6.4) y el de Acambay del 19 de noviembre de 1912 (Ms 7 Q).

Existe también lo que podria llamarse sismicidad de fondo, consistente en temblores con M < 5.5, cuyo origen no
puede asociarse a ninguna estruchira geoldgica en particular.

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

2.1 Catalogo de grandes temblores ocurridos en México

Los catilogos basados en sismogramas cubren los temblores que han ocurride en este siglo. Afin para estos
temblores, la asignacién de magnitud ha sido problemdtica debido a cambios en la definicion de la magnitud (ver,
por ejemplo, Singh et al, 1984a) y en las caracteristicas de los sismografos. Algunos catilogos de grandes temblores
mexicanos de este siglo estan dados por Singh et al (1981), Singh et al (1984a) v Anderson et al (1989); las
magnitudes y los momentos sismicos reportados en Anderson et al son tal vez los mis confiables.

Tradicionalmente se ha considerado que el estudio de la sismicidad proporciona respuestas a dos cuestiones cruciales
para la ingenieria sismica; qué tan frecuentemente pueden presentarse en una regién determinada ternblores de cierta
magnitud y cuil es la mixima magnitud que puede generarse en una estructura geoldgica dada. En virtud de la
naturaleza del fenémeno, su descripcién en términos probabilistas es, hasta el momento, la tnica posibilidad
racional. Para alcanzar este objetivo, ademds de la informacién geolégica pertinente, se requiere contar con un
catilogo de temblores confiable que cubra un lapso suficientemente grande. Un catilogo es confiable cuando incluye
todos los sismos con magnitud superior a cierta magnitud de interés; es requisito ademis que otros datos relevantes
como magnited y localizacién, scan suficientemente precisos; en particular, la escala de magunitudes debe ser
uniforme y no sufrir del problema de saturacién. En vista de que la sismicidad instrumental se inicia a principios
de siglo, 1a magnitud y localizacién de los eventos ocurridos en los siglos anteriores estin necesariamente basadas
en la interpretacion de las descripciones de dafios. Esto implica, por una parte, que los catilogos histéricos pueden
incluir s6lo eventos de magnitudes moderadas y grandes, y por otra parte, que las estimaciones de magnitud y
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localizacién pueden ser sumamente inciertas. El problema de catdlogos hist6ricos en México es especialmente agudo
en vista de la escasa poblacién a lo largo de la costa del Pacifico en los siglos pasados. Por ejemplo, para ¢l siglo
pasado, se ha identificado la ocurrencia de cerca de 23 temblores con M = 7 (Singh et al, 1981), mientras que en
lo que va de este siglo ya han ocurrido alrededor de 35 eventos de esta magnitud sin que haya razon que justifique
tal diferencia en Ia sismicidad En otras palabras, es muy probable que el catdlogo del siglo pasado esté incompleto.
De estas consideraciones se desprende la necesidad de dedicar esfuerzos importantes al estudio de los temblores
hist6ricos como los que han realizado Garcia et al (1988) y Rojas et al ( 1988) para documentar y dar interpretacion
sismoldgica a todos los temblores histéricos para los que se dispone de testimonios. Aun cuando estos esfuerzos no

permitieran completar el catdlogo histérico, los resultados, correctamente usados. serdn de gran importancia en la
estimacién del riesgo sismico en México.

2.2 Periodos de recurrencia de grandes temblores a lo largo de la zona de subducci6n.

Los catilogos de grandes temblores de este siglo y del siglo anterior, junto con sus 4reas de réplicas (medidas o
inferidas), han permitido estimar periodos de recurrencia para algunos segmentos de la zona de subduccién. Los
resultados se resumen en la tabla 2.1 (modificada a partir de Singh et al, 1981). Los periodos de recurrencia
observados, TR, varian de 30 a 75 afios. Sean V la velocidad relativa de la placa y D el deslizamiento durante un
gran sismo. Resulta entonces que

D = yVIr @.1)

donde y toma en cuenta deslizamientos asismicos. Como D es aproximadamente proporcional a Mo'® (Mo =
momento sismico) es posibie reescribir 1a ec 2.1 como

TR o Mo'?/pV 2.2)

Astiz y Kanamori (1984) ajustaron la ec 2.2 a datos de temblores mexicanos de subduccién (tabla 2 1, excepto por
los dos idltimos eventos) y encontraron que

log TR = /3 log Mo -7.5 23)

(Mo en dina-cm, TR en afios). Si se toma el temblor de 1911 como el 1iltimo evento en Michoacén (tabla 2 1), la
ec 2. 3 predice Mo = 1,3x 10%* dina-cm para un temblor en 1985. Este velor para el momento sismico coincide
razonablemente con los valores reportados por varios autores para el temblor del 19 de septiembre de 1985. Notese
que la ec 2.3 predice el momento sfsmico acumulado, es decir el momenic que podria liberarse en un gran evento
o en varios, mis 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 et proceso que les da origen no puede
ser modelado como une de Poisson. El proceso se puede visualizar como constituido por periodos de acumulacion
de energia de deformacién -por efecto de la subduccion de la placa- y su repentina liberacién durante un temblor.
Después del temblor, es necesario un nuevo periodo de acumulacién de energfa hasta que se sobrepase la resistencia
de las rocas dando lugar a un nuevo temblor. Surge entonces la nocién de brecha sismica para designar a un
segmento del drea de contacto entre las placas en el cual no se ha producido un temblor de importancia en un lapso
relativamente grande (en el caso de México, mas de 30 aftos). Se antoja intuitivamente aceptable asignar altas
probabilidades de ocurrencia de un gran temblor en un lapso relativamente breve a las brechas sismicas. Con base
en estas consideraciones se identificaron diversas brechas sismicas en México (e g Kelleher et al, 1973; Singh et
al, 1981). Los grandes temblores recientes (Colima, 1973; Oaxaca, 1978; Petatlin, 1979; Playa Azul, 1981; doblete
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de Ometepec, 1982; Michoacdin, 1985) han ocurrido en sitios considerados brechas sismuicas. Destaca la de
Guerrero, en cuya zona noroeste (desde Petatlin hasta cerca de Acapulco) no se han producido grandes temblores
en los ultimos 8Q afios y cuya porcidn sureste (desde Acapulco hasta cerca de Ometepec) no ha dado lugar a eventos
de importancia después de los terremotos de 1957 y 1962, Mas adelante se discute con detalle el potencial sismico
de esta brecha.

Cabe mencionar que se han hecho esfuerzos para modelar procesos de ocurrencia come el descrito recurriendo tanto
a modelos smmplificados del proceso fisico (Hong y Rosenblueth, 1988; Ordaz y Rosenblueth, 1989; E Reinoso,
comunicacion personal, 1990) como 2 modelos basados en la estadistica bayesiana que hacen uso éptimo de la
informacién disponible (Jara y Rosenblueth, 1988). La nocidn de brecha sismica y la naturaleza no poissoniana de
la ocurrencia de ternblores hace que, en general, el riesgo sismico crezca con ¢l tiempo que ha transcurrido sin
temblar. El estudio de las implicaciones de este hecho en la reglamentacién sismica es actualmente tema de
investigacion (Cornell y Winterstein, 1988; Rosenblueth y Jara, 1990).

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

El gran temblor del 19 de septiembre de 1985 (Ms 8.1) rompié 1a brecha de Michoacdn. A este temblor signié otro
el dia siguiente (21 de septiembre, tiempo de Greenwich) con Ms 7.6. Estos eventos fueron registrados por una red
de acelerégrafos instalada en la zona epicentral por un equipo conjunto del Instituto de Ingenierfa de la UNAM y
de 1a Universidad de California en San Diego. Es la primera vez que temblores de gran magnitud en una zona de
subduccion se observan instrumentalmente con equipo digital y buena cobertura. Para el tembior del 19 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 gran magnitud. Por otra parte, las aceleraciones observadas en y cerca del valle de
Meéxico varian entre 0.03 y 0.20 g. Esto también es sorprendente si se considera que la Ciudad de México se
encuentra a casi 350 km de la zona epicentral.

Inmediatamente después del primer sismo se instalé una red de sismdgrafos en la zona epicentral y con ello se
obtuvieron las dreas de réplicas de los dos grandes eventos. Estas se muestran en fa fig 2.2. Las profundidades se
estimaron en 16 y 20 km, respectivamente, con base en modelado siniético de ondas P de periodo large (LP)
(UNAM Seismology Group, 1986). Los mecanismos focales de ambos eventos son pricticamente iguales:
buzamiento = 9, azimut = 288 y dislocacién = 72 (Astiz et al, 1987).

El anilisis de ondas P telesismicas, LP, claramente muestra que el temblor del 19 de septiembre estuvo 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 esti confirmado por los datos de los acelerégrafos en la zona epicentral
(Anderson et al, 1986; Singh et al, 1989a). Las ondas P telesismicas del temblor del 21 de septiembre pueden
modelarse con una sola fuente. Los pardmetros de la fuente de los dos temblores se presentan en la tabla 2.2. En
esta tabla los momentos sismicos son el promedio de los valores reportados por varios autores.

La fig 2.3 muestra las aceleraciones, velocidades y desplazamientos en 1a zona epicentral del terremoto del 19 de
septiembre (Anderson et al, 1986). Es la primera vez que se ha obtenido el desplazamiento permanente para un gran
temblor a partir de registros de movimientos fuertes. Los estudios de la mortalidad de organismos marinos sésiles,
también muestran un despiazamiento vertical permanente de la costa cerca de la zona epicentral de casi 1 m.
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Las réplicas del temblor del 21 de septiembre se superponen parcialmente con el irea estimada de ruptura del
temblor de Petatlin en 1979 (fig 2.2). Se ha mostrado que el evento del 21 de septiembre rompi6é una parte de la
interfase entre las placas mis cercana a [a costa que el evento de 1979 (UNAM Seismology Group, 1986). Esto
implica que una brecha sismica al ser ocupada por un gran temblor no puede considerarse necesariamente liberada
de potencial sismico en un futuro inmediato Sin embargo, no se sabe qué tan frecuentemente ocurren tales casos.

2.4.2 Evidencias de irradiacién anémala durante el temblor del 19 de septiembre

Debido a los dafios sin precedentes que ocasioné ¢l temblor del 19 de septiembre en la Ciudad de México se sugirié
que la irradiacién de este sismo pudo haber sido anémalamente energética en esa direccién, por los menos en
periodos cercanos 2 los de resonancia de los sitios con suelos de origen lacustre (1.4 a 4.8 s). Esto fue confirmado
por Singh et al ( 1988b) quienes estudiaron los cocientes de los espectros de Fourier de las aceleraciones registradas
el 19 y 21 de septiembre en varios sitios de terreno firme en y cerca de la Ciudad de México.

Un trabajo reciente (Singh et al, 1990b) muestra que el origen de esta anomalia proviene de la fuente del terremoto.
Los sismogramas digitales de los grandes temblores mexicanos recientes, registrades en Grifenberg (GRF, A=
91°), se muestran en la fig 2.4. Nétese la oscilacion con periodo de 2.5 seg, aproximadamente 7 seg. después del
comienzo de la onda P para el terremoto del 19 de septiembre. No existe tat oscilacion en el registro de los otros
temblores. Del sismograma de GRF, asi como de los de muchos otros observatorios, se puede concluir que el
terremoto generd ondas de cuerpo andmalamente energéticas cerca de 2.5 seg. de periodo. En la fig 2.5 se hace
una comparacién del cociente de los espectros de Fourier de aceleraciones registradas el 19 y 21 de septiembre en
y cerca del D F (terreno firme) con el cociente obtenido a partir de las ondas P registradas a distancias telesismicas
en el cuadrante noreste. Los dos cocientes son similares en la banda de frecuencias cercanas a las de resonancia en

Ia zona del lago ( 0.7 a 0.25 Hz). Estos cocientes, sin embargo, son de 2 a 3 veces mas grandes que el cociente
esperado para un modelo tedrico 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 comparacién del espectro de Fourier de aceleracion registrado en C U

durante el terremoto del 19 de septiembre con lo predicho a partir de registros de otros temblores (Castro et al,
1988).

2.4.3 Algunas otras caracteristicas de la fuente del terremoto del 19 de septiembre

Los desplazamientos obtenidos en la zona epicentral (fig 2.3) han sido modelados por Yomogida (1987) y Campillo
et al (1989), enire otros. Los resultados sugieren que el modelo mis adecuado para explicar las observaciones es

el de una grieta propagindose suavemente. Segiin estos autores el modelo cinemitico de dislocacién no estaria de
acuerdo con los datos.

Por otro lado. algunos autores (por ejempio .Mendoza y Hartzell, 1988) han invertido las ondas P registradas a
distancias telesismicas para estimar la distribucion del desplazamiento sobre el plano de falla. Los resultados
obtenidos son similares a grandes rasgos pero difieren en detalles.

2.5. El proceso de ruptura de grandes temblores mexicanos
El proceso de ruptura de grandes temblores (Ms = 7) que han ocurrido después de la instalacién de la red mundial

de sismdgrafos estdndar (WWSSN) en 1962 ha sido ampliamente estudiado por varios autores. Singh et al {1984b)
analizaron los eventos entre 1907 y 1962. En un trabajo més reciente (Singh y Mortera, 1990), se ha hecho andlisis
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de las ondas P de los temblores mexicanos (1928-1986) usando los registros de sismégrafo Galitzin (periodo de
sismometro = periodo de galvandmetro = 10 seg; ganancia médxima = 740) situado en DeBilt (DBN), Holanda.
El método de anilisis consiste en determinar la funcion de tiempo en 1z fuente (Mo(t), donde Mo(t) es el momento
sismico como funcién de tiempo y Mo(t—+%a)=Mo) y la profundicdad a partir de la comparacién entre el sismograma
observado y el calculado tebricamente. Los sismogramas complejos necesitan mds de una fuente para su modelacion.
La fig 2.1 muestra la funciones de tiempo de los grandes temblores (Ms = 7 ,1928-1986) de la zona de subduccién
de México. Las profundidades (no incluidas en la figura) varian entre 16 y 20 km. Los temblores de Oaxaca, en
su mayorfa, se pueden modelar con una sola fuente y, por lo tanio, son relativamente simples en periodos de =
8 seg (fig 2.1). Se necesita mis 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 (periodo = 40 seg) y MoP = momento s{smico 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 claro cambio alrededor de longitud 99° W; los valores al
este de 99° W son més bajos que los valores al oeste. Para el evento 10 (28 de julio de 1957, Ms 7.5) el valor de
Mos/MoP =8 es antmalamente 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 mis lentamente que al este. De las figs 2.1 y
2.6 se puede especular que la interfase entre las placas en la region 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 4rea alrededor, tal vez porque las asperezas estin separadas por barreras. La situacién en otras regiones

es la contraria: al romperse la aspereza ocurre un desplazamiento relativamente lento sobre el irea de ruptura y el
rea alrededor.

(Por 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 basades en la distribucién de hipocentros. Al oeste de Tehuantepec
ocurren pocos temblores con profundidad mayor a los 100 km. Mientras que en Oaxaca el contorno de 80 km se
extiende casi 350 km dentro de] continente, este contorno estd més 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 1a morfologia de la zona de Benioff alrededor de los 99 W alin no estd clara. Nétese que los volcanes
recientes estdn situados cerca del contorno de los 80 km (fig 2.7). En resumen, existen evidencias de uma
segmentaciSn de la placa subducida cerca de los 99° W, la cual puede actuar como una barrera para la extensioén
de una ruptura.

2.6. La brecha sismica de Guerrero
2.6.1. Potencial sismico

Existe un consenso general en la comunidad cientifica de que actualmente la zona de mis alto potencial sismico en
el pafs es la de la costa de Guerrero (Singh et al 1981; Singh et al, 1982; Nishenko y Singh, 1987a, 1987b). En
esta regién ccurrieron grandes temblores en 1899 (Ms 7.9), 1907 (Ms 7.7), 1908 (Ms 7.6; 7.0}, 1909 (Ms 6.9} y
1911 {Ms 7.6). Después de esta intensa actividad, han ocurrido pocos sismos en la zona (1957, Ms 7. 5; 1962, Ms
7.2, 6.9; 1989, Ms 6.9). El momento sismico acumulative, LMo, 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. La envolvente dada por las lineas paralelas es una
interpretacién estadistica de datos imperfectos. Si el momento acumulativo permanece dentro de la envolvente
entonces se puede estimar el déficit actual de ZMo en 15 a 20 x 107 dina-cm. También se puede usar 1a ec 2.3 para
estimar EMo. Despreciando los momentos sismicos liberados durante los sismos de 1957, 1962 y 1589 y tomando
TR=80 afios, la ec 2.3 predice EMo = 16 x 10?7 dina-cm. Las dos estimaciones son bastante consistentes. Un
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momento sismico acumulativo de 10 a 20 x 107 dinas-cm puede generar 1 o 2 terremotos de M = 8 (M = 2/3 log
Mo -10.7),0obiende2 a4 de M = 7.8,

2.6.2 La extension de la brecha sismica de Guerrero

El limite noroeste de la brecha esti dado por el 4rea de ruptura del sismo de Petatlin de 1979, Ms 7.6 (fig 2.1).
El limite sureste puede llegar hasta la barrera producida por la segmentacién de la placa en la regi6n, es decir
99°W. Los reportes del terremoto de 1907 también sugieren este limite para la propagacién de la ruptura durante
este sismo. Con base en estos limites se puede concluir que la extensién méxima de la brecha es de 230 km.
Tomando el ancho de la falla como B0 km (Singh et al, 1985b), el 4rea mdixima que puede romperse en un
terremoto es de 18.000 km . Usando la relacién empirica entre la magnitud Ms y el drea de ruptura A en kot
(Singh et al, 1980)

Ms = 0.887 log A + 4.532 2.4)
se obtiene un valor de 8.3 para la magnitud madxima 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 (Sudrez et al, 1990) y andlisis de otros posibles fenémenos
precursores (Ponce et al, 1990). Estos esfuerzos bien podrian desembocar en la prediccién oportuna del evento
esperado, En cualquier caso, la informacidn recabada y los métodos de anaiisis serdn de gran utilidad para entender
la tecténica y predecir otros temblores futuros.

2.6.3 EI temblor del 28 de julio de 1987 (Ms 7.5)

Es de gran importancia ¢l estudio del proceso de ruptura del temblor de 1957 para estimar los movimientos del
terreno esperados en la zona epicentral y en el DF durante futuros sismos en la brecha de Guerrero. Aunque no
existen sismogramas de alta calidad con buena cobertura mundiat para el temblor de 1957, se ha llegado a ciertas
conclusiones preliminares.

El momento sismico del temblor fue de 5 x 1027 dina-cm (Singh et al, 1982; Anderson et al, 1989} el cual es
aproximadamente 3 veces mds grande de lo esperado para un sismo con Ms 7.5. Como se observa en la fig 2.6 el
valor de Mos/Mop es andmalamente grande. Esto sugiere que-el temblor fue muy energético en periodos largos
(T = 60 seg) y muy deficiente en periodos de 8 a 20 seg. El sismo seguramente fue energético cerca de 2 seg de
periodo en vista de los dafios causados en la zona de lago del valle de México. De hecho, los sismogramas de
algunos temblores mexicanos registrados 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 2.8). Estas caracterfsticas muy peculiares del sismo pueden repetirse durante futuros temblores
en la brecha de Guerrero.

2.7 Algunas caracteristicas de los grandes temblores en Mexico

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

a) Los tembiores de septiembre de 1985, asi como otros grandes eventos de falla inversa bien estudiados, ocurrieron
cerca de 1a costa con profundidades de 16 a 20 km (Singh et al, 1984b; Singh y Mortera, 1990).
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b) El ancho de ruptura no excede 80 km (Singh et al, 1985b). Esto probablemente explica las longitudes de ruptura
relativamente pequefias (< 220 km) de los temblores ocurridos en México.

c) El 4rea de ruptura (170 x 50 km®) del sismo del 19 de septiembre de 1985 es inferior sélo a la correspondiente
al temblor de Jalisco de 1932 (ver fig 2.1) que s¢ ha estimado como 220 x 80 km? (Singh et al, 1985a).

d) Los temblores en México generan un nimero de réplicas andmalamente pequefio. Esto coincide con el patrén
observado en el cinturén circumpacifico (Singh y Suirez, 1988)

€) La comparacién de sismogramas registrados en De Bilt (Holanda) de todos los grandes temblores de subduccidn
ccurridos en México desde 1928 muestra que los temblores de Oaxaca, con muy pocas excepciones, son simples.
En otras partes de la zona de subduccién ccurren tanto temblores complejos como simples (UNAM Seismology
Group, 1986, Singh et al, 1984b; Singh y Mortera, 1990).

) La estadistica de los sismos muestran que la relacién de Gutenberg y Richter, log N = a- b Ms, donde N =
ntimero de evenros con magnitud = Ms no es vilida para la zora de subduccion de México; hay una gran
deficiencia de eventos en el rango de magnitudes 6.4 < Ms =< 7.4, Esta evidencia de "magnitudes
caracteristicas” es mAs impresionante para Oaxaca (Singh et al, 1983).

g) Los espectros de banda ancha de ondas P telesismicas de algunos temblores ocurridos en México (incluidos los
eventos de septiembre de 1985) son menos energéticos entre periodos de 1 y 10 s que los temblores de subduccién
en otras partes con magnitudes similares (Houston y Kanamori, 1986). Sin embargo, la caida de esfuerzos
requerida para modelar el nivel espectral a altas frecuencias (1 < f < 10Hz), 100 bares, es igual que para otras
regiones del mundo (Singh et al, 1990 a 1989).

Los incisos d) a g) sugieren que a lo largo de la zona de subduccién de México la interfase entre las placas es
relativamente homogénea y sin asperezas en la escala de longitudes de 3 a 30 km.

3. ESTIMACION DE MOVIMIENTOS FUERTES

A raiz de los sismos de 1985 se hizo evidente que la importancia de predecir movimientos fuertes en la ciudad de
México dificilmente podia ser sobreestimada. Las conclusiones que pueden obtenerse de estudios de riesgo sismico,
incluyendo las fuerzas de disefio 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 atenuacion a estas relaciones, en las que las caracteristicas refevantes
del movimiento del suelo son descritas en funcién de la magnitud del temblor, su localizacién y otros pardmetros
generalmente asociados a la fuente sismica.

Antes de 1985 se habfan hecho esfuerzos en esta direccién. Esteva y Villaverde (1973) produjeron leyes de
atenuacidn para aceleracion y velocidad méximas del terreno (a,,, ¥ V., respectivamente) a partir de una base de
datos que incluia registros de temblores mexicanos. Bufaliza (1984) propuso leyes de atenuacion para a,,, ¥ Vi
basadas exclusivamente en datos de temblores registrados en México. Sin embargo, existen diversas razones que
hicieron indispensables estudios mds profundos al respecto: en primer lugar, el incremento en nimero de las
estaciones de registro sismico digital tanto en la ciudad de México como en la costa del Pacifico, permitié acrecentar
sustancialmente ia base de datos sobre movimientos fuertes, especialmente en lo referente a magnitudes moderadas;
en segundo fugar, el anilisis minucioso de registros analégicos de temblores ocurridos entre mediados de los afios
60 y mediados de los 70, permitio contar con seflales digitales de aceleracion relativamente confiables; y finalmente,
aunque no menos relevante, la enorme importancia de la amplificacion de las ondas sismicas por el subsuelo de la
ciudad de México hizo reconocer la necesidad de 18 contar con descripciones detalladas del contenido de frecuencias
de los movimientos que pedrian esperarse en €l futuro.
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¥n los incisos 3.1 y 3.2 se resefian los principales resultados de ios estudios orientados a la prediccién de
movimientos fuertes en la cuenca de México y la costa del Pacifico, que son las regiones mis vulnerable a la accién
de los grandes temblores.

3.1 La cuenca de México

3.1.1 Estimaciéon de movimientos fuertes

Como se ha sefialado, Bufaliza (1984) propuso leyes de atenuacion basadas exclusivamente en temblores mexicanos.
Podria pensarse entonces que sus resuitados serian aplicables también a la ciudad de México. Sin embargo, las
regresiones de Bufaliza incluyeron temblores registrados en sitios diferentes a la ciudad de México, por lo que la

aplicacion de sus resultados podria conducir a estimaciones poco confiables del movimiento del terreno en la ciudad
de México.

Por estas razones Singh et al ( 1987) analizaron datos de movimientos fuertes originados por temblores costeros
registrados en un solo sitio: la estacién 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 niimero de temblores registrados
en esta ciudad. A partir de estos datos Singh et al { 1987) propusieron las siguientes leyes de atenuacion:

loga,, = 0429M, -2.9761og R + 5.396 3.1

10g Vo = 0.348 M, - 2.439 log R 1 4.052 (3.2)

donde a_,, estd en cm/s?, v, en cm/s, R en km es 1a minima distancia al 4rea de ruptura y M, denota magnitud
de ondas superficiales. De la regresion se deduce también que las desviaciones estindar de los logaritmos comunes
de ay,, ¥ Vm valen 0.15 y 0.16 respectivamente. Los rangos de magnitud y distancia para los cuales se consideran
aplicables las ecs 3.1y 3.2 (5.6 < M, < 8.1; 282 < R < 466 km) son suficientemente amplios como para poder

tener estimaciones confiables de a_,, y v, debidas a temblores criticos qfie en el futuro se generen en la zona
mexicana de subduccidn.

Sin embargo, el problema de prediccidn de movimientos fuertes no se restringe a estimar valores miximos de
aceleracion y velocidad del terreno. Se sabe que la correlacion entre estos parimetros y el dafio estructural es
relativamente baja. Una mejor caracterizacién del movimiento debe incluir, al menos, la descripcidn de su contenido
de frecuencias y su duracién. Esto permitiria calcular mejores estimadores del dafio estructural como las ordenadas
del espectro de respuesta, Aun esto puede 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 mis cuidadosa (Grigoriu et al, 1988).

Como un primer paso en esta direccion, Castro et al ( 1988) analizaron espectros de amplitudes de Fourier de 14
temblores costeros registrados en la estaciéon CUIP. Ademds de Ia razén ya mencionada para elegir esta estacién
como base, se tomé en cuenta el hecho de que se conocen los cocientes espectrales (o funciones de trasferencia)
de numerosos sitios de la ciudad de México con respecto a esta estacién (Singh et al, 1988a) lo que permitiria

estimar el espectro de amplitudes de Fourier en cualesquiera de estos sitios. Los espectros de los temblores
mencionados fueron ajustados al siguiente modelo
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log FS(T) = AMM, + C(M log R + B(T) (3.3)

donde FS(T) denota al mayor valor de dos componentes ortogonales dei espectro de amplitudes de Fourier y A(.),
B(.) y C(.) son coeficientes que dependen del periodo. Esta forma funcional, también elegida por McGuire (1978)
en su estudio de espectros californianos, estd de acuerdo con modelos teéricos de fuente, Aplicando regresidn lineal
se obtuvieron los coeficientes A, B'y C para 18 periodos entre 0.2 y 2.5 s. Sus valores se presentan en la tabla 3.
1, junto con las correspondientes desviaciones estindar de log FS(T), 0. En la tabla 3.1, FS(T) estd en cm/s y R
en km. La fig 3.1 muestra espectros de amplitudes de Fourier predichos para diferentes magnitudes y una distancia
fija de 280 km (una distancia probable para un futuro gran temblor en fa 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 1a zona de ruptura, es posible obtener el espectro del mismo temblor en muchos sitios
del valle de México (alrededor de 80) en virtud de que es posible, con base en registros de temblores pequefios.
estimar la funcién de trasferencia de dichos sitios con respecto a CU (ver, por ejemplo, Singh et al, 1988a). Esta
estimacién del espectro en el sitio, junto con una estimacién de la duracién de la fase intensa del movimiento,
conduce, via la teoria de vibraciones aleatorias, a estimaciones de espectros de respuesta y otros valores de
intensidad como aceleracién y velocidad maximas (ver, por ejemplo, Ordaz y Reinoso, 1987; Ordaz et al, 1988;
Ordaz y Reinoso, 1989).

La técnica anterior, que se basa en funciones trasferencia obtenidas a partir de temblores moderados, supone
comportamiento lineal del suelo. Esta hipétesis podria no ser vilida en algunos sitios durante excitaciones debidas
a temblores mayores. Sin embargo, 1a evidencia muestra que atin durante el terremoto de 1985, hubo un efecto no
lineal despreciable (Singh et al, 1988a). En estas condiciones, s de esperarse que ¢] procedimiento descrito funcione
adecuadamente para predecir movimientos ocasionados por todos los temblores costeros de interés.

Quiza el avance reciente mds notable en la estimacién de movimientos fuertes en México sea este uso de espectros
de amplitud de Fourier para caracterizar los movimientos del terreno y para producir, a partir de ellos, leyes de
atenuacidn para las ordenadas del espectro de respuesta, Esta técnica fue usada por primera vez en anélisis de riesgo
sismico en nuestro pafs por Sinchez-Sesma (1985). El caracterizar movimientos del terreno por sus espectros de
amplitud de Fourier ha venido a sustituir a la estimacién de aceleracién y velocidad méximas del terreno que, en
conjunto con reglas simples, permitian definir forma y amplitud de los espectros de respuesta (Esteva. 1970).

3.1.2 Amplificacién en la zona firme de la cuenca

Es bien sabido que en la zona de lago de la cuenca de México las ondas sismicas sufren una drastica amplificacion.
Esta amplificacién, medida en términos del espectro de amplitudes de Fourier, puede alcanzar valores de 10 a 50
-dependiendo del sitio y la frecuencia- con respecto a lo registrado en la zona firme, por eiemplo la estacion
acelerografica de CU. Existen evidencias claras de que ain en la zona dura las ondas estdn amplificadas con
respecto a lo que podria esperarse a partir de estudios de atenuacién empleando registros de sitios fuera del valle
de México. Esta amplificacion es del orden de 10 en el rango de frecuencias de nterés para ingenteria sismica (0.3
a3 Hz). La fig 3.2 muestra la amplitud 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 1989 (Ms 6.9). Los circulos abiertos representan sitios de Ia zona
dura del valle de México mientras que los circulos lenos sefialan sitios fuera de la cuenca. La linea continua
muestra ¢l ajuste por minimos cuadrados para esta magnitud y las frecuencias mencionadas, incluyendo los datos
de 6 temblores ampliamente registrados. Notese 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 explicaci6n sea la existencia de una cuenca sedimentaria antigua, de materiales poco competentes,

sobreyaciendo al basamento rocoso de mayor rigidez. Algunos calculos preliminares (Campillo et al, 1988) dan
cierta fuerza a esta conjetura.
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3.2 La costa del Pacifico

En los tltimos dos afios se ha realizado un anilisis de los movimientos fuertes registrados en sitios cercanos a la
fuente sismica de eventos de subduccidn en la costa mexicana del Pacifico (Singh et ai, 1989). Se analizaron 64
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 méxima del terreno y el espectro de amplitudes de Fourier. a(f). como
funciones de la magnitud. Todos los datos a partir de 1985 fueron registrados por la red de acelerbgrafos digitales
de Guerrero (Anderson et al, 1987a, 1987b; Quaas et al, 1987).

Para estudiar la dependencia de la aceleracién méxima con la magnitud, los datos se normalizaron a una distancia
de 16 km (la minima distancia focal que puede esperarse si se supone que la profundidad de la placa es
aproximadamente 16 km) multiplicindolos por el factor (R/16) e"®!9%Q que toma en cuenta la atenuacion
geométrica y la atenuacion aneldstica. Se usd 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 reportado por Singh et al (1990a) como adecuado para la costa
mexicana del Pacifico.

Se considerd =@z +ay)W2)'* donde a, y ay son las aceleraciones pico de las componentes EW y NS

respectivamente. En la fig 3.3 se presentan los valores de a,,, normalizados 2 16 km en funcién de la magnitud,
M. Puede observarse que para3 < M < 6 a,,, muestra una clara dependencia con M. Sin embargo, para M =
6 los datos, aunque limitados en mimero, no muestran un incremento sistemdtico de a,,, con respecto a la magnitud.

Los autores del estudio analizaron las posibles causas de esta aparente saturacién de la aceleracién méxima.
Concluyen que se debe al tamafio finito de la fuente sismica y proponen un modelo pardmetrico relativamente simple
del espectro de amplitudes de Fourier, basado en las siguientes ideas: supdngase que una fuente sismica circular
de radio r, rompe con intensidad uniforme en toda e! irca. El punto de observacidn P se localiza a una distancia
R, de la zona de ruptura justo arriba del foco sismico. El irea de ruptura se considera dividida en elementos de
tamafio diferencial, y se supone que la ruptura de cada elemento ocurre aleatoriamente con probabilidad uniforme
en el intervalo (O,T,). Con estas consideraciones, Singh et al { 1989) encuentran que

a(£) = 263 ) (M), £2F L (B R, )- E, @fRT 72 (3.4)

To

donde A(f) es un factor que corrige por amplificacién de las ondas
S al propagarse a través de materiales con velocidades progresivamente menores (Boore, 1986), M, es ¢! momento

sismico, o = 2x/$3Q, x es un parimetro de atenuacién que corrige por efectos de sitio (Singh et al, 1982) y que,
en general, es funcion de la distancia y E, (.) es la integral exponencial (Abramowitz y Stegun, 1965). Adems,

(2x)’F P
C=R &2/ °
Re 41:pB’
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donde R, ¢s ¢l patrén medio dec radiacién, F = 2 toma en cuenta {a amplificacién por efecto de la superficie libre,
P = 1//2 toma en cuenta la particién de la encrgia en dos componentes horizontales iguales y g cs la densidad
promedio de los materiales a través de los cuales sc propagan las ondas En la cc 3.4 f_ es la llamada frecuencia
de esquina (Brune, 1970) dada por

f. = 0.491 B (Aa/MY"? = 2.34 3/2x,
[8 en Km/s, Ao en bares, M, en ergs, r, en km]|
donde Ao es la caida de esfuerzo.

Los autores muestran que a medida que el punto de observacién se aleja 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 R, crece en relacién al tamaiio de la fuente, r, , el tamarfio de esta 1ltima es cada vez menos
relevante, hasta que puede considerarséle un punto. A partir de la ec 3.4 y empleando teoria de vibraciones
aleatorias Singh et al ( 1989) encuentran expresiones aproximadas para la aceleracién méxima esperada del terreno.
En la fig 3.4 se presentan curvas de a,,,, contra magnitud para una distancia fija de 16 km y diferentes valores de
los pardmetros Ao y «. Se comparan con las que resultarian de un modelo de fuente puntual y con los datos de a
normalizados a la misma distancia. Se observa que para M = - 6.5 el modelo de fuente finita propuesto predice
aceleraciones mis bajas que el modelo clésico de fuente puntual. Para M 2 - 7.8 el modelo de fuente finita muestra
una saturacién de a_,., que aproximadamente concuerda con los datos registrados en la zona epicentral.

Al tratar de predecir aceleraciones méximas en sitios localizados a mayores distancia focales ¢l modelo propuesto,
como se ha sefialado, se convierte en un modelo de fuente puntual. Singh et al (1990a) observaron que los espectros
de este tipo de temblores no pueden ser explicados en términos de! 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 l1a aproximacién de ondas de cuerpo.

Con el fin de contar con relaciones de atenuacién confiables para 1a costa del Pacifico a distancias focales mayores
a unas cuantas veces la dimensién del drea 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

log a,,, = 1.76 + 0.30M, - log R - 0.003IR 3.5
con una desviacion estdndar de log a,,, igual a 0.25.

Se considera que para distancias focales intermedias la ec 3.4 describe adecuadamente 1a forma espectral cuando
se hace

x = x, + R/Q,

Singh et al (1989) encuentra que, en promedio para diversos sitios de la costa del Pacifico, x, = 0.018y Q, = 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 razdén puede aceptarse para distancias focales intermedias la forma de la
ec 3.4, pero ajustando su amplitud de mode 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.
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3.3 Uso de teoria de vibraciones aleatorias

En los dos incisos anteriores se han dado expresiones que permiten estimar el espectro de amplitudes de Fourier
en funcion de la magnitud y localizacién dei temblor, tanto para la cuenca de México como para la costa del
Pacifico. Aunque las amplitudes del espectro de Founer son medidas de la intensidad del temblor, resulta mis
conveniente expresar la intensidad en términos de otras cantidades mejor correlacionadas con el posibie dafio
estruciural, como las ordenadas del espectro de aceleraciones de respuesta para un amortiguamiento dado.

La informacién contenida en el espectro de amplitudes de Fourier, sin embargo, no ¢s suficiente para calcular el
espectro de respuesta. En efecto. dado en espectro de amplitudes de Fourier. existe un nimero infimto de
acelerogramas que podrian producirlo. El nimero seria infinito ain si se prescribiera la duracién del movimeento,
puesto que nada se dice sobre las fases.

Cada uno de los acelerogramas con espectro de amplitudes y duracion dados produciria un valor diferente de
respuesta mixima en un oscilador con caracteristicas conocidas. La respuesta mixima es, desde este punto de vista,
una variable aleatoria cuya distribucion 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 vibraciones aleatorias (Rice, 1954; Cartwright
y Longuert-Higgins, 1956). Posteriormente surgieron expresiones asintdticas y férmulas aproximadas que permiten
calcular el valor maximo esperado de respuestas lineales (ver, por ¢jemplo, Boore, 1983).

Los resultados tedricos existentes son, en general, validos cuando se aceptan algunas hipétesis sobre la naturaleza
de las sefiales sismicas; en particular, usualmente se exige que ¢l movimiento sea 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 critico) con los que resultan de suponer que del
movimiento s6lo se conocen &l espectro de amplitudes de Fourier y la duracién de la fase intensa. Encuentran que
no existen discrepancias excesivas entre los espectros de respuesta calculados con ambos métodos cuando la duracion
de ia fase intensa se define como el lapso en que se concentra entre el 5y el 95% de la intensidad de Arias (Arias,
1969). De este trabajo y de otros estudios posteriores (Reinoso et al, 1989; Singh et al, 1989) se concluyd que ¢!
uso de los resultados de la teoria de vibraciones aleatorias es satisfactorio para calcular respuestas lineales méiximas,
aiin en el caso de acelerogramas registrados en sitios blandos de la ciudad de México en ios cuales se viola
claramente la hipétesis de estacionariedad (Grigoriu et al, 1988).

3.4 Espectros de disefio por sismo para el Distrito Federal y el estado de Guerrero

En esta seccién se menciona brevemente el impacto de algunos de los resuftados mencionados anteriormente en la
determinacién de espectros de disefio para el Distrito Federal y el estado de Guerrero.

3.4.1 El 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 mds peligrosos que es razonable esperar durante los préximos 150 afios.
Para cada evento se estimd su espectro de amplitudes de Fourier en Ciudad Universitaria, estacién que fue elegida
porque en ella se dispone del mayor nmimerc de acelerogramas. Para estos fines, los temblores que ocurren en
nuestro pais fueron divididos en cuatro grupos:

a) temblores locales, generados en la placa de Norteamérica bajo el valle de México y sus inmediaciones. La
mdxima magnitud registrada en este siglo para este tipo de temblores es M, = 5.1, donde M, denota magnitud
local. Aunque es probable que puedan generarse eventos con maggnitudes de hasta 5.5 (Mooser, 1987) se eligié una
magnitud de 4.7 y distancia focal de 11 km para el anélisis determinista. Esto se decidi6 por el hecho de que cada
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cvento afectaria una zona reducida, por 1o que el periodo de recurrencia para cualquier punto del DF es mucho
mayor que para toda la region

b) Tembiores en la placa continental, generados en cl resto de a placa de Norteaménica. Los miembros de este
grupo que mds seriamente amcnazan a la ciudad de México se producen en las intersecciones de fallas principales
o en los extremos de aquellas quec han venido creciendo sisteméticamente. El sitio que se considené més 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 asigné al temblor
representativo de este grupo una magnitud de 7 O y una distancia focal de 80 km.

¢) 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 1a profundidad de 1a placa de Cocos

bajo el valle de México, se encuentra que el candidato mis peligroso de este grupo ttene una magnitud de 6.5 y
profundidad de 80 km,

d) Temblores de subduccién. Estos eventos son los que histéricamente han causado tos danos mds graves a la ciudad
de México. Como se menciond, La maxima magnitud registrada desde 1800 es Ms = 8.2 para ¢l temblor de Jalisco
de 1932. Sin embargo, los que se producen frente a las costas de Michoacdn y Guerrero son los que producen los
movimientos més violentos en el DF. Como se indicd, un anilisis de las zonas que podrian deslizarse en un soio
gran temblor muestra que el sismo mds violento que seria razonable esperar en la brecha sismica de Guerrero
tendria Ms = 8.2. La distancia a la cuenca de México es incierta, Se asignaron probabilidades de 0.25, 0.5y 0.25
a R=180, 248 y 280 km respectivamente.

El espectro de amplitudes de Fourier para los tres primeros grupos de temblores se supuso correctamente descrito
por el modelo w? (Brune, 1970; Boore, 1983). En la tabla 3.2 se presentan los pardmetros usados para cada uno

de los tres eventos. En la fig 3.5 se presentan los espectros de amplitudes de Fourier resultantes de la aplicacién
de ese modelo.

Para ¢l evento local y el evento de profundidad intermedia o de fallamiento normal, los pardmetros se eligieron de
modo que se describieran adecuadamente las observaciones de espectros de temblores reales del grupo
correspondiente. No se disponia de registros de temblores del grupo de Acambay por lo que se usaron pardmetros
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 describieron en el inciso 3.1 (ver figs 3.1 y 3.5).

Para fines del reglamento de construcciones de! DF se requieren espectros de respuesta de aceleraciones para 5%
del amortiguamiento critico. Estos fueron calculados usando teorfa de vibraciones aleatorias (Boore, 1983; Boore
y Joyner, 1984). Como se indicd anteriormente, esio requiere el espectro de amplitudes de Fourier y la duracion
del movimiento del terreno. Esta dluma cantidad fue estimada con base en valores observados para temblores
registrados. Los 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 funcion de trasferencia del sitio.

Esta dltima fue evaluada a partir de anilisis unidimensionales de propagacién de ondas SH, con base en la
informacidén geotécnica disponible. Cabe mencionar que cuando se realizaron estos ¢studios no se contaba con
registros de temblores que permitieran determinar la funcién de trasferencia empirica.

Estos resultados, aunados a los espectros de respuesta calculados para el gran temblor de 1985 en los sitios en que
se disponia de registros, permitieron la construccion de los espectros de disefio que se propusieron para el
reglamento de construcciones. Estos 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 ineldstico
de las estructuras.
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Para calcular las tasas de excedencia de intensidades cn ¢l DF, asf como las péndidas esperados por sismo, los
procesos de ocurrencia de 1odos los grupos de temblores que s¢ mencionan, a ¢xcepeidn de los de subduccion, se
supusieron poissomianos en virtud de que pucden originarse cventos en un gran nimere de fallas sensiblemente
indepcndientes. La forma adoptada para l1a relaciones magnitud-frecuencia, asi como los métodos bayesianos para
1a estimaci6n de sus pardmetros. pueden consultarse en Rosenblueth et al {1989) y las referencias que ahi se indican.

Los grandes temblores de subduccién son generados en unos cuantos sitios bien delimitados, por lo que no se
justifica la hipdtesis de ocurrencia segiin un proceso de Poisson. Se asignd a los tiempos entre este tipo de eventos.
para M =7, una distribucién gamma (anélisis posteriores a la elaboracion de este estudio han mostrado que resulta
mds conveniente asignar a los tiempos entre grandes temblores una distribucton tognormal, ver Jara y Rosenblueth,
1988); para M <7, se conservé la hipotesis de Poisson. En el caso de M > 7 se adopté una densidad de probabitidad
parabdlica para las magnitudes. La zona de subduccion fue dividida en 13 regiones, de acuerdo con lo sefalado por

Nishenko y Singh (1987b). Se supuso que cada regidn poseia un proceso de ocurrencia independiente de los procesos
de las demds regiones.

Como puede apreciarse, el método adoptado para efectuar 10s cdlculos que guiaron la eleccion de los espectros de
diseflo para el DF descans¢ fuertemente en algunos de los resultados recicntes que se han descrito sobre sismicidad,
modelos de la fuente sismica, movimientos fuertes y su estimacién usando teoria de vibraciones aleatorias.

3.4.2 El Estado de Guerrero

De acuerdo con lo expresado en el inciso 2, el riesgo sismico en la costa del estado de Guerrero estd dominado por
1a ocurrencia, a corte plazo, de un gran temblor en la brecha de Guerrero. Resulta entonces de suma importancia
la estimacién de la magnitud mixima que tal temblor podria generar, asi como el célculo de los movimientos
esperados del terreno en la zona epicentral y €l establecimiento de leyes de atenuacion de las aceleraciones
espectrales. En virtud del formato probabilista adoptado en el estudio que condujo a los espectros de disefio para
el estado de Guerrero (Ordaz et al, 1989), la distribucidén de probabilidad de los tiempos entre grandes eventos en
1z brecha también resulié ser decisiva.

Estos problemas fundamentales -magnitud mAxima esperada, movimientos en la zona epicentral, su atenuacion con
la distancia y distribucién de los tiempos entre grandes eventos- fueron atacados con las ideas derivadas de algunos
de los estudios que aqui se han mencionado.

4. CONCLUSIONES

Se han expuesto algunos de los resultados més importantes que s¢ han producido a partir de los sismos de 1985 en
materia de sismicidad, caracteristicas de los grandes temblores y estimacton de movimientos fuertes. Se ha hecho
especial énfasis en aquellos que mayor impacto han tenido desde el punto de vista de 1a ingenieria sismica en nuestro
pais.

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. E! énfasis de estas técnicas de
estimacién se ha puesto en 12 evaluacién de riesgo sismico en el valle de México y en la costa de} Pacifico, regiones
que histéricamente han sido las mis afectadas por grandes temblores.

Como el presente trabajo muestra, ha habido un gran avance en la comprensién de los fenémenos sismicos después
de los temblores de septiembre de 1985. Si tomamos en cuenta el reciente aumento en la Instrumentacion sismica
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en México, cs de esperarse que la investigacién en la materta aumente mus rdpidamente en el fuluro proximo y llenc
las lagunas ¢n ¢l conocimiento actual. Esto ultimo requerird del concurso de un mayor nimero de investigadores
de alto nrvel asi como de la continuidad en ¢l apoyo financiero para estos fines.
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