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RESUMEN

El terremoto de Michoacdn del 19 de septiembre de 1985 produjo enormes pér-
didas humanas y materiales en la Ciudad de México. Las ondas sismicas emitidas
por la fuente a casi 400 km de distancia fueron amplificadas de manera excepcio-
nal en periodos en torno a 3 seg. Para explicar este fendmeno se analizan de ma-
nera unificada efectos de fuente, trayecto y sitio.

Los registros de ondas P a distancias telesismicas sugieren que el temblor de
Michoacédn emiti6 energia anormalmente grande en la banda de frecuencias de 0.3
a 0.7 Hz. Por otra parte, los registros instrumentales en la cercania de [a zona epi-
central muestran la ruptura como el crecimiento de una grieta suave. Los registros
de campo cercano muestran también notorias oscilaciones con un periodo de 0.3
seg. Usando simulacién numérica se ha mastrado que esas oscilaciones pueden ex-
plicarse mediante cambios en la velacidad del frente de ruptura.

Los desplazamientos verticales en la Ciudad de México son muy similares en-
tre s{ independientemente del sitio de registro. A frecuencias bajas, los compo-
nentes horizontales son también similares entre todas las estaciones. Estos regis-
tros se interpretan como la superposicidén de ondas de Rayleigh de periodo largo
vy ondas Lg en los periodos cortos. Se ha demostrado que las ondas que se propa-
gan desde la costa hacia la Ciudad de México sufren considerablemente menos ate-
nuacidn que las que se propagan en otras direcciones.

L.os dafios observados en el valle de México ocurrieron tinicamente en sitios de
origen lacustre en los que los espesores de la arcillas son de 20 a 40 m. Ello y los
valores tipicos de la velocidad de propagacién de las ondas de cortante sugieren
que buena parte de las amplificaciones puede explicarse en términos del modelo
unidimensional usual. No obstante, los movimientos registrados muestran una gran
duracion que no admite explicacidn con este modelo. A la luz de los datos regis-
trados en 1985 y en terremotos posteriores se examinan las diferentes propuestas
que se han hecho para explicar estas observaciones.
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ABSTRACT

The September 19, 1985, Michoacén earthquake produced unprecedented
human and material losses in Mexico City. The seismic waves generated by the
source at almost 400 km of distance were greatly amplified at periods around 3 sec.
In order to explain this phenomenon, simultaneous consideration is made of source.
path, and site effects.

Analysis of teleseismic P wave records suggests that Michoacan earthquake was
exceptionally energetic in the frequency band 0.3 to 0.7 Hz. Instrumental recordings
in the epicentral zone show that the rupture process consisted of the growth of a
smooth crack. Near source recordings also show conspicuous ripples with a period
of about 3 sec. Numerical simulation shows that these ripples can be explained by
a series of changes of the rupture front velocity.

Vertical displacement scismograms in Mexico City are almost identical
independently of whether the recording site is on soft clay sediments or on hard
ground. The same is true in the low frequency range for horizontal motions. These
records are interpreted as the superposition of long period Rayleigh wave and short
period Lg. It has been shown that waves propagating inland undergo significant
less attenuation than waves propagating along the coast.

Damage in Mexico City was confined to the ancient lake bed zone, where the
thickness of clay ranges between 20 and 40 m. This and the typical values of shear
wave propagation velocities suggest that a good deal of the observations can be
explained in terms of the usual 1D shear model. Nevertheless, the recorded ground
motion shows a large duration that cannot be explained with this model. Under the
light shed by recorded strong motion data since 1985, different proposals to explain
these observations are examined.

1. INTRODUCCION

El 19 dc septiembre de 1985 una porcién de la placa de Cocos se des-
plazo bajo la placa de Norteamérica en la region de Michoacin, en la zona
de subduccion que se encuentra paralela a la costa mexicana del océano
Pacifico. Las consecuencias de este terremoto en las construcciones sobre
suelo blando en la Ciudad de México, a casi 400 km de distancia epicentral,
fucron enormes y constituyen ¢l peor desastre sismico en la historia de Mé-
xico. Mas de 10,000 personas perdieron la vida, al menos 50,000 quedaron
sin techo y las pérdidas materiales fucron de cerca de 4,000 millones de d6-
lares (Esteva, 1988).

El terremoto de Michoacdn (Mg = 8.1) no fué un sismo de magnitud ex-
cepcional en México. Entre 1900 y 1981 ocurrieron 22 eventos en la zona
de subduccion del Pacifico de magnitud Mg 2 7.5 (Singh et al., 1981). La im-
portancia de este terremoto y de sus consecuencias en una cinudad moder-
na, en la cual estaba en vigor un reglamento de construccién que se en-
contraba a la vanguardia en la ingenierfa sismica mundial, dio un fuerte
impulso a la investigacion en las drcas de sismologia, ingenieria sismica y
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dindmica de estructuras. Gran parte del conocimiento generado se incor-
pord en la nueva version del Reglamento de Construcciones para el Dis-
trito Federal en 1987.

El evento principal consistié de dos subeventos, separados unos 26 seg
en el tiempo. La aceleracion mdxima observada en la zona epicentral fue
anormalmente baja, 0.2 g a 20 km de distancia epicentral (Anderson et al.,
1986). Para fines de comparacion, la ley de atenuacién de Campbell (1981)
predice 0.8 g a 20 km de la falla de un sismo de magnitud 8.1. A casi 400 km
de distancia epicentral en la Ciudad de México, 11 acelerdgrafos digitales
se dispararon con el movimiento de las ondas sismicas propagadas desde
la fuente. Uno de ellos, SC, registré una aceleracién maxima de 0.2 g, si-
milar a la observada diréctamente sobre la falla. En las publicaciones que
han aparecido en los Gltimos ocho afies se ha mostrado que para com-
prender los registros de aceleracion obtenidos en la Ciudad de México de-
bemos tomar ¢n cuenta las contribuciones al movimiento de la fuente, del
trayecto entre la costa y la Ciudad de México y de los efectos de sitioen la
zona de suelo blando de la ciudad.

El propésito de este trabajo es abordar de manera unificada las contri-
buciones de la fuente, del trayecto y del sitio. Ello nos permitird compren-
der las altas intensidades del movimiento sismico observado en la Ciudad
de México. En cada seccién seflalaremos las inferencias que podemos ha-
cer a partir de las observaciones y su interpretacidon en términos de mode-
los. Asimismo, haremos notar que subsisten observaciones para las que no
contamos con una explicacién, es decir, observaciones que no hemos lo-
grado reproducir con un modelo. Para ello, hemos tomado libremente al-
gunos resultados de la gran cantidad de publicaciones sobre el tema y re-
sumimos los mds sobresalientes o los mds debatibles. En este trabajo
buscamos evaluar nuestra comprension de las diferentes observaciones y
sefialar problemas no resueltos. La importancia de estos problemas es ca-
pital, pues de la comprensién del fenémeno depende nuestra capacidad de
predecir las repercusiones que tendria un sismo de magnitud similar al de
Michoacdn en la brecha sismica de Guerrero.

2. EFECTOS DE FUENTE

El evento principal del sismo de Michoacan se produjo el 19 de sep-
tiembre de 1985 a las 7:17 (hora local) en la costa Oeste de México, en el
limite entre las placas de Cocos y de Norteamérica. Las caracteristicas de
la fuente fueron determinadas a partir de registros telesismicos (Eissler et
al., 1986; Houston y Kanamori, 1986) y del andlisis de ondas superficiales
(Ekstrom y Dziewonski, 1986; Riedsel et al., 1986). Los resultados indican
que la superficie de ruptura tuvo una forma alargada de dimensiones apro-
ximadas 170 por 50 km, dispuesta paralelamente a la costa (Figura 1). El
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Figura 1. Mapa de 1a cosia mexicana del Pacifico con ¢l drea de réplicas del sismo de
Michoacdn, asi como de algunos otlros terremotos importantes. Se indica con circulos llenos
la localizacion de las estaciones acelerogrdficas que registraron cl evento del 19 de septiecmbre
de LUB5 y, entre paréntesis, los valores de aceleracion méxima {en cm/s®) registrados en cada
componente en el orden NS, EW y vertical. [Adaptada de Anderson et al., 1986].

desplazamiento fué de tipo falla inversa con una pequefia componente de
rumbo en un plano con buzamiento estimado entre 10° y 15° La funcién
fuente puede descomponerse en dos pulsos principales, que ocurrieron con
un intervalo de aproximadamente 26 seg y estdn asociados a momentos sis-
micos iguales representando cada uno el 45% del momento sismico total
(M, =1.1x10*' N-m). La profundidad del hipocentro fué de 17 km.

En los siguientes pdrrafos presentaremos los resultados m4s sobresa-
lientes concernientes al andlisis del mecanismo de ruptura. Este anilisis se
ha basado en sismogramas obtenidos a distancias telesismicas y en los ace-
terogramas registrados directamente sobre el plano de falla en la zona epi-
central. Los resultados nos permitirdn caracterizar el movimiento sismico
irradiado hacia la Ciudad de México.

2.1. Ondas P telesismicas

El andlisis de ondas P registradas a distancias telesismicas es comun-
mente utilizado para estudiar las caracteristicas de la fuente. Ejemplo dc
eilo son los estudios de Eissler et al. (1986) y Mendoza y Hartzell (1988).
En esta seccion nos referiremos en cambio a la utilizacién de los registros
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telesismicos para estudiar el campo irradiado desde la fuente a la Ciudad
de México. Este enfoque ha sido utilizado en los trabajos de Campillo et
al. (1989) y Singh et al. (1990). Resumiremos a continuacion sus resultados
méas importantes.

Campillo et al. (1989) sefialaron la presencia de oscilaciones de ampli-
tud importante en la banda de 2 a 4 seg en registros telesismicos de las re-
des DWWSSEN, SRO, RSTN, GEOSCOPE y NARS. Estas oscilaciones, emi-
tidas desde el inicio del proceso de ruptura, aparecen superpuestas a un
pulso de periodo largo en la mayoria de los registros catalogados por Zir-
bes et al. (1985), con excepcidén de algunas estaciones en el rango de 0 a 90°
de azimuth desde el epicentro. El dngulo de salida de las ondas P para las
estaciones en las que no aparecen dichas oscilaciones esta comprendido en-
tre 24° y 30°. Campillo et al. (1989) conjeturaron que la asusencia de las os-
cilaciones de periodo corto en esas estaciones podria deberse a efectos de
sitio en las estaciones, o bien, a esparcimiento y atenuacidn de estas osci-
laciones al viajar debajo del Eje Volcanico Transmexicano.

Con objeto de establecer si la energia emitida alrededor de 3 seg de pe-
riodo es anormal comparada con otros eventos mexicanos de la zona de
subduccién, Singh et al. (1990) calcularon cocientes espectrales de ondas
P telesismicas entre registros para el sismo de Michoacdn y otros cinco gran-
des terremotos mexicanos (7.0 £ M, £7.7). Los resultados indican que el
evento de Michoacdn, registrado en estaciones en ¢l cuadrante NE, es anor-
malmente energético en la banda de frecuencias 0.3 a 0.7 Hz relativamen-
te al espectro que predice el modelo w?. El mismo resultado se obtiene al
comparar los espectros de Fourier observados para el sismo de Michoacin
en terreno firme en la Ciudad de México con una regresion para temblo-
res de la zona de subduccidn. Singh et al. {1990) concluyen que diversas li-
neas de evidencia indican consistentemente que el sismo de Michoacan emi-
ti6é ondas de cuerpo de amplitudes anormalmente grandes en la banda de
frecuencias de 0.3 a 0.7 Hz. Adicionalmente, existen indicaciones de que
esta irradiacion podria tener una direccion preferencial hacia el NE, en di-
reccion de la Ciudad de México.

La irradiacidon anormai del sismo de Michoacdn aparece claramente en
registros de ondas P telesismicas pero, si es caracteristica de la fuente, de-
be observarse en todo el campo de ondas generado por el temblor. Veamos
ahora los registros de la zona epicentral, que permiten estudiar con mas de-
talle el proceso de ruptura en la fuente.

2.2, Proceso de ruptura a partir de registros epicentrales

El sismo de Michoacén fue bien registrado en la zona epicentral. Ello
se debib a que, en 1985, se tenfa instalada una red de acelerdgrafos digita-
les para monitoreo de la brecha sismica de Guerrero (ver Figura 1), a tra-
vés de un proyecto conjunto de la UNAM y la Universidad de California
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Figura 2. Desplazamientos (obtenidos de la doble integracion de los registros de aceleracion)
observados en la estacidn Caleta de Campos, directamente sobre la falla y a 20 km del
epicentro. [Adaptada de Sdnchez-Sesma et al., 1989].

en San Diego (los responsables y el provecto se han transferido a la Uni-
versidad de Nevada en Reno).

Los registros de la zona epicentral fueron presentados por Anderson
et al. (1986). De particular interés fueron los registros obtenidos en la es-
tacion Caleta de Campos (Figura 1), localizada directamente sobre el pla-
no de falla y cercana al epicentro. La Figura 2 muestra los desplazamien-
tos obtenidos de 1a doble integracidn de los registros de aceleracidn en esta
estacién. El componente vertical representa aproximadamente el despla-
zamiento en la direccién perpendicular a la superficie de ruptura del pri-
mer subevento. Observamos un crecimiento suave del desplazamiento has-
ta alcanzar el nivel final en forma de rampa. El nivel de la costa en Caleta
de Campos se elevo un metro con respecto al nivel del mar (Anderson ct
al., 1986).

El desplazamiento en la direccién transversal al plano de {alla depen-
de fuertemente del tipo de discontinuidad que ocurra en ese plano (Akiy
Richards, 1980). En particular, permite discriminar entre rupturas tipo grie-
ta con caida de esfuerzos constante y modelos de fuente cinematicos de ti-
po dislocacidén uniforme. Campillo et al. (1989) calcularon sismogramas sin-
téticos para estos dos tipos de ruptura. Para ello, consideraron que ¢l
registro de Caleta de Campos corresponde al primer subevento, pues el se-
gundo subevento se localiza a 60 km de la estaciéon. La ruptura del primer
subevento se inicié a 17 km de profundidad y 20 km al Noreste de la esta-
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cion de acuerdo con fa localizacion del hipocentro. El primer modelo con-
siderado fué el de dislocacidn en un plano. La geometria del modelo se
muestra en la Figura 3. La ruptura se inicia en el borde Norte del plano de
falla y se propaga isotrépicamente en direccidén opuesta al buzamiento has-
ta que alcanza los limites del plano de ruptura. La funcién de deslizamien-
to es la misma para todos los puntos del drea de ruptura y es una funcién
escaldn suavizada con “rise time” de 8 seg.

El segundo modelo estudiado por Campillo et al. (1989) es un modelo
de grieta con propagacién unilateral de la ruptura, como se muestra en la
Figura 4. Campillo et al. (1989) construyeron un modelo basado directa-
mente en la solucién auto similar propuesta por Kostrov (1964). Resulta-
dos numéricos de Madariaga (1976} demostraron que la solucién de Kos-
trov es una aproximacitén adecuada de la funcién deslizamiento, al menos
hasta antes de la aparicion de las fases de frenado. En cada instante de tiem-
po, el deslizamiento corresponde a la forma eliptica de la solucion estatica
para una grieta de cortante. La Figura 4c muestra la funcidén deslizamien-
to para diferentes instantes de tiempo a lo largo de una seccién perpendi-
cular al rumbo del plano de ruptura.

La Figura 5 muestra los desplazamientos obtenidos para los modelos
de grieta y de dislocacién en los receptores indicados en las Figuras 3 y 4.
Observamos que la diferencia fundamental entre ambos modelos es la pre-
sencia o ausencia de un maximo local en los desplazamientos verticales. El
modelo de dislocacién predice un maximo local significativo, que decrece
antes de que el desplazamiento adquiera el valor estdtico final. Por el con-
trario, el modelo de grieta predice un desplazamiento vertical que aumen-
ta suavemente hasta alcanzar el valor final, muy similar al observado. Es-
te resultado estd en acuerdo con el estudio de Yomogida (1988), pero parece
contradictorio con la observacién de que los registros a distancias telesis-
micas del evento de Michoacdn estdn caracterizados por la presencia de os-
cilaciones de periodo corto, casi simultdneos al inicio de la sefial. Los re-
gistros de velocidad de Caleta de Campos muestran que estas oscilaciones
también estdn presentes en el campo cercano (Figura 6a).

La propuesta de Campillo et al. (1989) para explicar simultdneamente
la complejidad de los registros de velocidad y la sencillez de los registros
de desplazamiento fué un modelo de grieta auto-similar con cambios en la
velocidad de ruptura, En efecto, Ida (1973) mostré numéricamente que,
aun en el caso de un medio homogéneo, el proceso de aceleracidon-desace-
leracidén de la ruptura esta caracterizado por una escala de tiempo cons-
tante, lo que sugiere una periodicidad aparente. En el modelo final de Cam-
pillo et al. (1989), la complejidad del movimiento observado se debe
exclusivamente a la cinemdética del frente de ruptura, mientras que la dis-
tribucion de deslizamiento sobre el plano de falla permanece globalmente
similar al de una grieta suave. De existir heterogeneidades en ¢l plano de
falla, el movimiento en el campo cercano estaria caracterizada por un con-
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Figura 3. {a) Proyeccién en cl plano del drea de ruptura supuesta para el primer subevento.
Las lincas indican ia pesicién del frente de ruptura a intervalos de tiempo regulares para el
modelo de dislocacion. Las flechas marcadas N y g indican, respectivamente, el norte y la
direccion del deslizamiento. Las cruces mucstran la posicién de los receptores, (b)
Localizacion aproximada del primer subevento, debajo de la estacion Caleta de Campos. (c)
Funcién deslizamiento utilizada por Campillo et al. {1989} para el modclo de dislocacion.
|[Adaptada de Sdnchez-Sesma et al., 1989].
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Figura 4. (a) Geometria supuesta para el modelo de grieta. Las flechas marcadas N y g indican,
respectivamente, el norte y la direccién del deslizamiento. Los circulos indican el crecimiento
de una grieta asimétrica. Las cruces muestran la posicién de los receptores. (b) Localizacién
aproximada del primer subevento, debajo de la estacién Caleta de Campos. (c) Seccion
transversal de la funcion deslizamiento a diferentes instantes de tiempo a lo largo dc la linea
1-1" marcada en (b). Vg es la velocidad de ruptura mdxima. [Adaptada de Sdnchez-Sesma et

al., 1989].
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Figura 5. Desplazamientos verticales sintéticos simulados con el modelo de dislocacién (a)

y el de grieta (b). Las geometrias correspondientes y localizacién de los receptores se
mucstran en las Figuras 4 y 5 respectivamente. [Adaptada de Sdnchez-Sesma et al., 1989].

tenido importante de altas frecuencias, en contradiceidon con las bajas ace-
leraciones observadas en la zona epicentral. Ejemplos de los resultados se
presentan en la Figura 6 junto con los correspondientes modelos de la ci-
nematica del frente de ruptura. Estos modelos no alteran el desplazamiento
vertical generado, por lo que no invalidan el buen acuerdo observado en-
tre las Figuras 2 y 5. En conclusién, Campillo et al. (1989) mostraron que
tanto las observaciones a distancias telesismicas as{ como las obtenidas en
campo cercano pueden explicarse al suponer que ¢l evento de Michoacian
se debid al crecimiento irregular de una grieta simple y suave,

3. EFECTOS DE TRAYECTO

Una vez generadas por la fuente, las ondas sismicas se propagaron en
todas direcciones. Sin embargo, la atenuacion que sufrieron en esta pro-
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Figura 6. (a) Registro vertical de la velocidad (integrado de la aceleracion) obtenido en la
estacién Caleta de Campos. (b) a (d) Sismogramas sintéticos obtenidos con el modelo de
grieta propuesto por Campillo et al. (1989) para diferentes cinemdticas del frente de ruptura.
A la derecha de cada sintético se muestra la cinemadtica de la ruptura correspondiente.
[Adaptada de Sdnchez-Sesma et al., 1989].

pagacion no fué independiente de la direccion de propagacion. Se ha de-
mostrado que la atenuacién a lo largo de la costa del Pacifico es mucho ma-
yor que la que se observa perpendicularmente a la costa. En los siguientes
parrafos examinaremos la evidencia de este fen6meno. Ademds, presenta-
remos un analisis reciente de los registros de aceleracién obtenidos para el
sismo de Michoacdn en la Ciudad de México.

3.1. Atenuacion perpendicularmente a la costa

Gutiérrez y Singh (1988) analizaron sismogramas de papel ahumado
obtenidos para sismos pequefios (2 < M. <4, M. = magnitud de coda) fren-
te a las costas de Guerrero y Michoacdn. Ellos observaron diferencias de
hasta un factor 4 en la amplitud de ondas S entre trayectorias hacia aden-
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tro del continente, relativamente a trayectorias a lo largo de la costa. Es-
tas observaciones se limitaron a distancias pequenas, no mayores de 30 km
de la costa.

El andlisis de la atenuacion comparada de los registros para el sismo de
Michoacan fué presentado en Singh et al. (1988), basado en cocientes es-
pectrales entrc acelerogramas registrados a lo largo de la costa del Pacifi-
coy en terreno firme en el valle de México. Estos autores determinaron un
factor de amplificacién espectral de 7.5 para 0.5 Hz entre registros en te-
rreno firme en la Ciudad de México, relativamente a una ¢stacion en te-
rreno firme a lo largo de la costa para este temblor. Singh et al. (1988) sin
embargo no avanzan ninguna explicacion a esta observacidn.

Un estudio sistematico de la atenuacidn del movimiento sismico entre
la costa del Pacifico y el Valle de México {VM) fué presentado por Ordaz
y Singh (1992). En este trabajo se realizé una doble regresion con los da-
tos de 8 temblores bien registrados en México. La primera regresion per-
mitio determinar el espectro de fuente para § valores de frecuencia entre
0.2 y 5 Hz. La segunda regresidn permitié obtener leyes de atenuacién de
la aceleracién maxima observada en bandas estrechas de frecuencia. Un
ejemplo de los resultados se presenta en la Figura 7. Las lineas muestran
las leyes de atenuacion obtenidas de la regresion con todos los datos, mien-
tras que los simbolos indican los valores medidos en diversas estaciones so-
bre terreno firme en el VM. Podemos observar claramente que el movi-
miento en los sitios en terreno firme en el VM es mucho mayor que el que
predice el promedio de todas las observaciones. Ordaz y Singh (1992) de-
terminan diferencias de un factor de 10 entre 0.2 y 0.7 Hz para sitios en te-
rreno firme en el VM relativamente a sitios a la misma distancia epicentral
localizados a lo largo de la costa. Estos autores sugieren que las diferen-
cias en la atenuacién seglin la trayectoria aparecen solamente a distancias
mayores de 200 km.

En el marco de un proyecto de refraccion a gran escala para determi-
nar la estructura de la corteza, se realizaron tiros de explosivo en el mar,
frente a las costas de Guerrero. Cardenas et al. (1994) analizaron algunos
de los registros obtenidos, para los cuales se contaba con una calibracion
relativa de los sismografos digitales utilizados. El objetivo fué estudiar las
diferencias entre la atenuacion de la energia sismica siguiendo trayectorias
a lo largo vy perpendicularmente a la costa. El método de analisis fué simi-
lar al utilizado por Ordaz y Singh (1992), con la diferencia de que Carde-
nas ¢t al. (1994) obtuvieron las curvas de atenuacion para los regisiros a lo
largo de la costa independientemente de las correspondientes para los re-
gistros obtenidos perpendicularmente a la misma. El resultado obtenido se
muestra en la Figura 8 para cuatro bandas de frecuencia (0.5,1.0, 2.0y
5.0 Hz). Basados en sus observaciones, Cardenas et al. {1994) sugieren que
la atenuacion se diferencia seglin la trayectoria a distancias de 100 km de
la costa.
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(Cudles son las posibles explicaciones de la atenuacidn diferencial de
la energfa sfsmica en funcidn de la trayectoria? La primera, sugerida por
Ordaz y Singh (1992), considera que se trata de la amplificacion produci-
da por rocas sedimentarias del Cretdcico que sobreyacen a rocas igneas mas
competentes, en un valle de gran extensién. Sin embargo, las observacio-
nes de Cdrdenas et al. (1994) (en acuerdo con las de Gutiérrez y Singh,
1988) indican que las dimensiones que deberia tener ese gran valle son enor-
mes, y hacen dudosa esta propuesta. Otra posibilidad més realista podria
estar relacionada con la estructura profunda de la corteza entre la costa y
el VM. En efecto, la estructura cortical del Sur de México se ve complica-
da por la presencia de la zona de subduccién. Detrds de esta zona, existe la
cldsica cadena de volcanes (el Eje Volcanico Transmexicano) pero dispuesta
oblicuamente a la zona de subduccidn. Parde y Sudrez (1994) han mostra-
do que la forma de lainterfaz entre la piaca subducida y la placa continental
es considerablemente irregular y que el dngulo de buzamiento de la placa
cambia a lo largo de la trinchera {Figura 9). Podemos suponer que las di-
ferencias en la atenuacién de la energia sismica en funcidn de la direccién

. de propagacidn estdn relacionadas con las grandes heterogeneidades late-
rales en la corteza. Actualmente no contamos con datos que nos permitan
eliminar o confirmar esta hipétesis.

En cuanto a las implicaciones, parece razonable lo siguiente. El maovi-
miento sismico generado por el temblor de Michoacdn en terreno firme en
el VM fué diez veces mayor que la ley de atenuacidn promedio, y ello en
una banda de frecuencias critica para el VM. Por otra parte, esta amplifi-
cacion regional ha sido observada para trayectorias de las costas de Gue-
rrero hacia el VM. Es seguro que esta amplificacion afectara los movi-
mientos generados por el sismo que se produzca en la brecha sismica de
Guerrero y que se propaguen hacia el VM.

3.2. CAMPO DE ONDAS INCIDENTE EN 1985

El trayecto de las ondas sismicas desde la fuente hasta la Ciudad de Mé-
xico condiciond el campo de ondas incidente. En los siguientes parrafos
analizaremos la informacién acelerogréafica del valle de México en un in-
tento por determinar las caracteristicas del movimiento que seria poste-
riormente amplificado por los sedimentos superficiales.

El primer estudio sobre el campo incidente fué presentado por Campi-
llo et al. (1988). En ese trabajo, los autores mostraron la sorprendente si-
militud que guardan los desplazamientos verticales de cinco estaciones re-
gistrados en el VM durante el sismo de Michoacdn, independientemente
del tipo de terreno sobre el cual estaba ubicada la estacién. Estas estacio-
nes son: TY y CU (zona de terreno firme), VI (zona de transicién) y CF y
SC (zona de suelo blando). La distribucion de las estaciones acelerografi-
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Figura 10. Localizacion de estaciones de la red acelerogréfica de la Ciudad de México. Los
tridngulos indican las estaciones del Instituto de Ingenieria, UNAM, las tinicas en operacion
en 1985. Los circulos negros muestran las estaciones que pertenecen al Centro de
Instrumentacién y Registro Sismico, FIBS. Los circulos blancos corresponden a las estaciones
de Fundacién ICA. Los asteriscos indican las estaciones pertenecientes al Centro Nacional
para la Prevencién de Desastres, Las lfneas continuas muestran calles importantes, mientras
que las punteadas indican la zonificacién geotécnica del valle (I zona de lomas; IT zona de
transicion; [Tl zona de lago). [Adaptada de Lermo y Chédvez-Garcia, 1994].

cas junto con la zonificacion geotéenica de la ciudad se muestra en la Fi-
gura 10. La Figura 11 muestra los desplazamientos analizados por Campi-
llo et al. (1988). Ellos mostraron que la energia estd concentrada alrede-
dor de 12 v 3 seg v, con base en un anélisis de fase miiltiple, determinaron
que ambos grupos provenian de la fuente. Estos autores sugirieron que el
grupo de 12 seg podria estar relacionado con el modo fundamental de on-
das de Rayleigh, mientras que el de 3 seg estaria asociado al paquete Lg,
Recientemente se ha realizado un anilisis detallado del campo inciden-
te en 1985 (Chéavez-Garcia et al.,, 1994). En este trabajo se demostrd que, en
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Figura 11. Desplazamicatos verticales (obtenidos de la doble integracidn de los registros de
aceleracién) observados en cinco estaciones del Valie de México durante ¢l sismo de
Michoacan. [Adaptada de Campillo et al., 1988].

la banda de periodos de 6 a 10 seg, todos los registros de aceleracion obte-
nidos en ¢l VM son similares por componente. Se logré identificar el modo
fundamental de ondas de Love en ¢l componente transversal y el funda-
mental y los primeros superiores de ondas de Rayleigh ¢n los componentes
radial y vertical. Como ejemplo de cllo, la Figura 12 muestra los resultados
del andlisis de dispersion de los componentes vertical y radial del registro
de TY. Hemos superpuesto las curvas tedricas predichas por el modelo cor-
tical de Campillo et al. (1989). Campillo et al. (1993) mostraron cvidencia
adicional de que este modelo es adecuado para represenlar la propagacion
promedio entre la costa del Pacifico y el VM. Basados en analisis adiciona-
les para otro evento registrado en un sismdgrafo de banda muy ancha ubi-
cado en la zona de lomas del VM, en la Figura 12 hemos hecho coincidir ob-
scrvaciones y teoria a 7.5 seg. Observamos un buen acuerdo ¢n la banda 5
a 10 seg. Estos resultados se utilizaron para asignar un tiempo comun a to-
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Figura 12. Resultados del analisis de dispersién para los componentes vertical {circulos
abiertos) y radial {tridngulos) del registro de aceleracidn obtenido en TY. Las lineas continuas
muestran las curvas de velocidad de grupo para los modos fundamental y primer superior de
ondas de Rayleigh calculadas para el modelo propuesto por Campillo et al, (1989).
Arbitrariamente hemos hecho coincidir observaciones y teoria a 7.5 seg de periodo.

[Adaptada de Chdvez-Garcia et al., 1994].

dos los registros de aceleracién. Para ello, calculamos el retraso del pulso
correspondiente al modo fundamental de Rayleigh a 7.5 seg de periodo en
funcién de la distancia epicentral para cada estacién, dado que disponemos
de una estimacion confiable de la velocidad correspondiente. Al disponer
de tiempo absoluto podemos trazar secciones espacio-temporales de los re-
gistros. Este tipo de andlisis permitié identificar dos pulsos adicionales de
ondas de Love, comunes a todas las estaciones, propagédndose en direccio-
nes distintas a la direccién epicentral con velocidades de 400 y 800 m/s en la
banda de frecuencias de 3 a 5 Hz. La amplitud de estos pulsos de Love es si-
milar a la del registro completo obtenido en la estacion TY.



176 F. J. Chavez-Garcia, F. J. Sdanchez-Sesma, M. Campillo v P.-Y. Burd

Las conclusiones de Chdvez-Garcia et al. (1994) son las siguicentes. El
modelo de Campillo et al. (1989) representa adecuadamente la propaga-
cién promedio del modo fundamental de ondas Rayleigh cntre la costa del
Pacifico y el Valle de México. El campo incidente al Valle de México du-
rante ¢l temblor de Michoacdn consistié en los modos fundamentales de
ondas Love y Rayleigh entre 7 v 10 seg de periodo y en modos superiores
entre 3 y 6 seg. Heterogeneidades en el medio en la escala de km genera-
ron ondas superficiales adicionales, guiadas por estratos profundos (1 a 4
km}) a frecuencias cercanas a la frecuencia de resonancia de los estratos mas
superficiales. Este campo de ondas complejo constituye la excitacién de las
capas blandas de suelo que afectan el movimiento de la superficie con lo
que conocemos como efectos de sitio.

4. EFECTOS DE SITIO

Hemos presentado factores de fuente y de trayecto quc contribuyeron
a la intensidad observada del movimiento sismico en la Ciudad de México
para el gran sismo de Michoacan. Sin embargo, quizas el factor mds im-
portante fué el efecto de amplificacion debido a las capas de suclo mas su-
perficial. Todas las estructuras dafiadas se encontraban sobre la capa de ar-
cilla muy blanda que cubre la zona de lage en la Ciudad de México. En los
sigulentes parrafos describiremos las observaciones que nos permiten ca-
racterizar los efectos de sitio. Posteriormente, discutiremos los diversos mo-
delos que se han propuesto para explicar estas observaciones y buscaremos
aclarar qué tanto (qué aspecto de las observaciones) nos permite explicar
cada modelo.

4.1. Observaciones

Las observaciones instrumentales disponibles de los efectos de sitio pro-
vienen de dos fuentes principales: 1) los registros de aceleracién obtenidos
en ¢l Valle de México tanto para los sismos de 1985 como para otros terre-
motos mds recientes, y 2) las mediciones de microtremores en el valle.

Antes de discutir en detalle las aportaciones de estos datos para la ca-
racterizacion de los efectos de sitio, veamos brevemente un panorama dc
la geologia del valle. Estudios mds detallados se encuentran en Zavala et
al. (1988), DeCserna et al. (1988) y Bravo-Chdvez et al. (1988). El Valle de
México estd situado en el Eje Volcénico Transmexicano. Se trata de un va-
lle alargado en direccion NNE-SSW dc 100 km de longitud y 30 km de an-
cho. Antiguamente, estaba abierto hacia cl sur pero, con el inicio de un pe-
riodo de actividad volcanica hace 700,000 afios comenzd su transformacion
en un valle cerrado. Este periodo de vulcanismo duro hasta hace unos 2,000
anos, periodo en el cual ef antiguo valle se fué llenando con mezela de ma-
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teriales eruptivos (de composicién andesitica a basdltica) v sedimentos te-
rrigenocs acarreados de las montafias que lo rodean. Al cerrarse el drenaje
del valle, se formé un lago poco profundo en el cual se depositaron sedi-
mentos en ambiente lacustre durante los periodos de poca actividad erup-
tiva. La estratigrafia de la zona de lago actual presenta, abajo de una capa
de alrededor de 5 m de relleno, una formacién arcillosa de espesor entre 0
y 40 m. Debajo se encuentra una delgada capa de arenas, que desaparece
en algunas zona de la ciudad y que sobreyace a una nueva capa de arcilla,
generalmente mas delgada. Subyacen a estas formaciones, intercalaciones
de depdsitos volcdnicos con sedimentos [acustres con espesores que alcan-
zan los 800 m. La Figura 13 muestra cortes esquemadticos del VM en las di-
recciones NS y EW. En ellos podemos apreciar la complejidad producida
una historia geolégica accidentada. La zonificacion geotécnica (mostrada
en la Figura 10) refleja dnicamente la geologia superficial del valle. En la
zona de lago afloran las arcillas lacustres. La zona de lomas esta constitui-
da por rocas volcanicas, o en ocasiones por capas de lava que cubren los se-
dimentos. Finalmente, la zona de transicién, refleja ¢l cambio progresivo
entre ambas zonas.

En pérrafos anteriores hemos hablado de la gran semejanza de todos
los acelerogramas registrados durante el sismo de Michoacdn en la Ciudad
de México, filtrados en bajas frecuencias. Sin embargo, a frecuencias mas
altas, las diferencias entre el movimiento del terreno en zona de lomas y el
observado en zona de lago fueron enormes. La amplificacidon del movi-
miento alcanzé un factor 40 en 0.5 Hz (Singh ct al., 1988). Adicionalmen-
te a la amplificacién del movimiento, se observaron en los registros de la
zona de lago arribos tardios de energia. Estos arribos ocasionaron que la
duracién del movimiento fuerte en zona de lago fuera 3 veces mayor que
el de la zona de lomas. La Figura 14 muestra los 11 componentes de acele-
racién en la direccién EW registradas en el valle en 1985. Observamos cla-
ramente las diferencias de amplitud y de duracidén mencionadas. Podemos
resaltar también las diferencias significativas entre los registros en CF y
CO. Estas dos estaciones se encontraban a menos de 2 km una de la otra.
Sin embargo, el registro en CO es mucho mas largo que en CF debido a tre-
nes de onda energéticos, de amplitud comparable a las fases m4s intensas
y de apariencia monocromdtica.

Posteriormente a los eventos de 1985 se realizé un esfuerzo importan-
te para mejorar la instrumentacién acelerografica en la Ciudad de México.
En 1985 se obtuvieron registros en 11 acelerdgrafos, de los cuales 8 eran
instrumentos digitales. Actualmente se cuenta con mas de 100 acelerdgra-
fos digitales en operacién, algunos de ellos a diversas profundidades en la
zona del lago (Figura 10). Esta red ha registrado ya un buen niimero de
eventos (por ej. Lermo y Chévez-Garcia, 1994). Hasta ahora los analisis de
estos datos se han centrado en el dominio de la frecuencia mediante el cal-
culo de Funciones de Transferencia Empiricas (FTE), es decir, cocientes
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Figura 15. Funciones de transferencia empiricas obtenidas para la cstaciéon CF para séis
eventos ocurridos en la zona de subduccion. Observamos diferencias enormes de un evento
(por ej. eventos 25/04/89 y 31/05/90) a otro, o entre ambos compencntes horizontales para
el mismo evento (por ej. evento 142/05/89). [Adaptada de Lermo y Chéavez-Garcfa, 1994].

espectrales entre registros obtenidos en zonas de suelo blando relativamente
aregistros obtenidos en terreno firme. EHo se debe a la importancia que las
FTE tienen para la prediccion de espectros de respuesta en todos los sitios
(por ej. Ordaz et al., 1988). Un ejemplo de las FTE obtenidas se muestra en
la Figura 15, que presenta los cocientes espectrales para la estacion CO. Se
presentan por separado los resultados para cada temblor y cada componente
horizontal. La dltima figura presenta ¢l promedio para todos los temblores
registrados. Observamos que, en promedio, las FTE se asemejan conside-
rablemente a la respuesta tedrica de un estrato blando sobre un semicspa-
cio para incidencia vertical de ondas 8. Aparece un pico de resonancia, asf
COmo armonicos superiores a las frecuencias predichas por la teoria. Estas
observaciones sugicren fuertemente que un modelo 1D es adecuado para
explicar las FTE observadas. Sin embargo, también en la Figura 15 notamos
contradicciones con ese modelo. La amplificacion no es la misma para am-
bos componentes horizontales de movimiento ni se conserva para todos los
eventos registrados en csa estacion. Para algunos temblores, no se presen-
ta un pico de resonancia Unico, sino que el mdximo estd dividido en varios
picos muy angostos y cercanos entre si. En otras estaciones, el pico de re-
sonarcia para algunos eventos aparece truncado.

Al promediar las observaciones para diferentes temblores, suaviza-
mos las diferencias entre las FTE y nos aproximamos al modelo 1D. Ello
permite, por ejemplo, elaborar mapas de amplificacién maxima. La Figu-
ra 16 muestra, junto al simbolo correspondiente a cada estacion, la am-
plificacion méxima observada para el promedio de todos los eventos re-
gistrados en esa estacidén y de ambos componentes horizontakes. La
amplificacion maxima en un modelo 1D de una sola capa dependc direc-
tamente del contraste de impedancias en la base de la capa, mientras que
¢t periodo dominante depende de la velocidad de propagacion de ondas
Senlacapay de suespesor. Supongamos que la variacién de periodo do-
minante se debe inicamente a cambios en la velocidad de propagacién en
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Figura 16. Mapa de amplificacién méxima obtenida con registros de aceleracién. Junto al
simbolo correspondiente a cada una de las estaciones acelerograficas de la Ciudad de México
se indica el valor miximo de la amplificacién relativa promedio para la estacidn
correspondiente. [Adaptado de Lermo y Chévez-Garcia, 1994].

una capa de espesor constante. Si esto es cierto, deberiamos observar una
relacion lineal entre amplificacidén méaxima y periocdo dominante. En la
Figura 17 se muestran esta relacién para los datos tomados de las FTE
promedio para todas las estaciones acelerogrificas. Podemos observar
que el periodo dominante guarda una relacidon cercana a la lineal con la
amplificacién maxima para periodos menores a 2.5 seg. Para periodos mas
fargos, la amplificacién maxima se vuelve independiente del periodo do-
minante y presenta una gran dispersion. Podemos concluir que, para pe-
riodos dominantes menores a 2.5 seg, las variaciones en la velocidad de
propagacion de ondas S en la capa de arcilla tienen un mayor impacto que
las variaciones en el espesor de la capa, y que la respuesta sismica tiene
una fuerte componente 1D.
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Figura 17. Relacién entre amplificacién relativa méxima (A,) v periodo dominante {To)
obtenidas de la funcién de transferencia empirica promedio para cada sitio en ¢l valle. La
Iinea continua mostrada en la figura corresponde a una relacién lineal entre A, y Ty, para
periodos dominantes menores a 2.5 seg. [Adaptada de Lermo y Chdvez-Garcia, 1994].

Hemos mencionado que las diferencias de amplificacién cntre compo-
nentes, y que han sido suavizadas en la Figura 16, contradicen al modelo
1D. Podria argliirse que tales diferencias son aleatorias. Para evaluar este
punto, examinamos todas las FTE obtenidas en el valle y buscamos dife-
rencias de amplificacion sistemdticas entre ambos componentes horizon-
tales para todos los eventos registrados. Los resultados se muestran en la
Figura 18. Esta figura muestra claramente que hay diferencias sistematicas
en la amplificacion relativa entre los componentes horizontales para un
gran ndmero de estaciones, y que ademas es posible agrupar en zonas aque-
llas en las que predomina uno u otro componente. Estas diferencias siste-
maticas contradicen la vaiidez del modelo 1D.

En resumen, las observaciones en el dominio de la frecuencia sugieren
que los efectos unidimensionales en la respuesta son muy importantes. Sin
embargo, este modelo no permite explicar todas las observaciones, La du-
racion del movimiento fuerte en el valle fué estudiada estadisticamente por
Arciniega et al. (1993). En este estudio se demuestra claramente que la du-
racion del movimiento fuerte en la zona de lago, imposible de reproducir
con modelos 1D, no depende de la orientacién del sensor, ni tampoco en ¢l
azimut entre ¢l epicentro y la estacion de registro. En cambio, si depende
ligeramente de la magnitud del evento, y de forma mads significativa, dcl pe-
riodo dominante en la estacion de registro. También se observé que la re-
lacion entre duracién del movimiento [uerte en la zona de lago relativa-
mente a la duracion observada en zona de lomas practicamente no depende
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Figura 18. Mapa de diferencias sistemiticas en la amplificacién relativa maxima (A,) entre
componentes horizontales para la red acelerogriéfica de la Ciudad de México. Junto a cada
estacién se indica la direccidn en la que A, es mixima para todos los temblores registrados
a la fecha. L.as cstaciones con flechas en dos direcciones presentan diferencias significativas
en A, entre componentes, pero ¢l componente prepouderante no es cl mismo de evento a
evento. La Zona azzurada indica aquellas estaciones en las que no hay difercncias significativas
entre componentes horizontales.

de la magnitud del evento. Ello indica que el fenémeno que produce las
grandes duraciones es un fendémeno lineal.

Una fuente adicional de informacién para fines de evaluacion de efec-
tos de sitio la constituyen las mediciones de la vibracion ambiental. A pe-
sar de que subsisten discusiones sobre su aplicabilidad a cualquier sitio, si
hay consenso en que pueden ser de utilidad cuando el efecto de sitio es muy
marcado y en la banda de frecuencias bajas. Ello sucede en la Ciudad de
México. A partir del sismo de Michoacdn, se han realizado numerosos ¢s-
tudios de vibracién ambiental en México (por ej. Kobayashi, 1986; Kawa-
se et al., 1992). Una recopilacién de datos y revaluacién de los andlisis per-
tinentes al VM ha sido presentada en Lermo y Chavez-Garcia (1994a y b).
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En estos trabajos, se compararon los resultados de mediciones de micro-
tremores con los obtenidos de la red acelerografica del VM. Ello permitié
establecer que las estimaciones de periodo dominante obtlenidas de mi-
crotremores son confiables y que es posible configurar un mapa de isope-
riodos mezclando informacion de registros de aceleracion y de microtre-
mores. Este mapa se muestra en la Figura 19, e incluye datos de 409 puntos
de medicién de microtremores y 81 de registros acelerograficos. Observa-
mos un buen acuerdo con la zonificacion geotécnica; periodos bajos co-
rresponden con las zonas de terreno firme, mientras que la zona de lago es-
ta caracterizada por periodos mayores a 1 seg. Este mapa sugiere la forma
en que los efectos 1D estdn presentes en la respuesta sismica del Valle de
México.

4.2, Modelos

Hemos presentado las observaciones que nos permiten caracterizar los
efectos de sitio que se observan en ¢l VM. Hasta ahora no ha sido posible
proponer un modelo dnico que nos permita explicar todas las observacio-
nes. En efecto, la formulacién de un modelo completo para el VM enfren-
ta obstaculos considerables. Este valle es evidentemente una estructura ge-
oldgica tridimensional, los sedimentos que lo rellenan presentan tanto
transiciones graduales como abruptas entre materiales muy diversos, exis-
ten intercalaciones de lentes arenosos saturados y por ende materiales bi-
fasicos, etc. Adicionalmente, los datos disponibles muestran claramente la
existencia de todos estos tipos de heterogencidades pero no son suficien-
tes para permitir construir un modelo detallado del subsuelo. Otro obsta-
culo considerable es la presencia en la superficie de una capa de arcilla muy
blanda, muy delgada relativamente a su extensién horizontal. pero de gran
importancia en la respuesta sismica del valle. El contraste de velocidades
de propagacién en la base de esta capa, junto con su geometria, introduce
grandes dificultades numéricas en cualquiera de los métodos disponibles
actualmente para modelado de respuesta sismica. Dadas cstas dificultadcs,
la simulacion numérica de la respuesta sismica del VM ha utilizado mode-
los simplificados que buscan estudiar la influencia de los diferentes facto-
res y evaluar su importancia relativa. En los siguientes parrafos analizare-
mos los diferentes modelos que se han propuesto en la literatura.

4.2.1. Modelos 1D

Hemos sefialado algunas observaciones que sugieren la importancia de
los efectos 1D. Se ha presentado en la literatura un cierto nimero de estu-
dios basados en este modelo. De entre ellos, el mas completo es el de Seed
ct al. (1988), quienes utilizaron un modelo 1D lineal equivalente (SHA-
KE). Estos autores compararon espectros de respuestia promedio obser-
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Figura 19. Contornos de periodo dominante (en seg) para la Ciudad de México. Cada punto
indica un lugar de medici6én, ya sea estacién acelerogréfica o punto de registro de
microtremores. [Adaptada de Lermo y Chdvez-Garcia, 1994].

vados con los calculados en cada sitio (para 5% de amortiguamiento). La
excitacion estaba dada por un promedio de los espectro de respuesta ob-
servados en terreno firme. Con este procedimiento, Seed et al. (1988} ob-
tienen un buen acuerdo entre teoria y observaciones.

El buen acuerdo obtenido por Seed ct al. (1988) fué cuestionado por
Kawase y Aki (1989). Estos autores utilizaron los mismos modelos geo-
técnicos propuestos por Seed et al. (1988) pero, en lugar de comparar es-
pectros de respuesta, compararon funciones de transferencia en el domi-
nio de la frecuencia. Los resultados de Kawase y Aki (1989) muestran que
no es posible obtener un buen ajuste para el espectro de respuesta y para
la funcién de transferencia en forma simultdnea. Un andlisis similar fué
presentado por Chévez-Garcia y Bard (1994) para un temblor mas peque-
fio (Mg = 6.9) con los mismos resultados; si se obtiene un buen acuerdo en-
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tre observaciones y el modelo 1D en la funcidn de transferencia, la simu-
lacion de sefales en el tiempo arroja resultades muy diferentes de las ob-
servaciones. El buen acuerdo encontrado por Seed et al. (1988) al estudiar
espectros de respuesta se debe a que esta medida de la respuesta es relati-
vamente insensible a la duracién de!l movimiento (ver por ¢j. Sanchez-Ses-
ma ¢t al., 1988). Un problema sefialado repetidamente es la incapacidad
del modelo 1D para incrementar de forma significativa la duracion del mo-
vimiento fuerte simulado en zona de lago. Dos articulos recientes han pro-
puesto dos posibles soluciones: un modelo basado en comportamiento no
lineal (Hadley et al., 1991), y otro basado en observaciones recientes en un
sismografo de banda ancha (Singh v Ordaz, 1993).

Hadley et al. (1991) propusieron que et movimiento fuerte en la zona
de lago resulta de la interaccidn de efectos a grande y pequeiia escala. Ellos
sugieren gue la estructura a gran escala del valle filtra y enfoca la energia
que constituye la entrada a un modelo 1D no lineal de las capas mds su-
perficiales. La parte bidimensional de este modelo sera discutida en la si-
guiente seccidn. En lo que concierne al comportamiento no lineal de las ca-
pas de suelo blando, ya hemos sefialado que la gran amplificacidn y duracion
del movimiento fuerte han sido observadas para temblores de magnitud
muy diferente. Un modelo similar (incluyendo la estructura a gran cscala
y un modelo 1D local, no lineal) fué presentado por Pérez-Rocha y Sdn-
chez-Sesma (1992). Este tipo de modelos simplificados en los que se hace
la superposicién de respuestas a grande y pequeiia escala, calculadas inde-
pendientemente, puede conducir a resuftados erréneos, como fué mostra-
do por Bard y Chavez-Garcia (1993).

En un articulo reciente, Singh y Ordaz (1993) sugicren que la diferen-
cia en la duracién de movimiento fuerte observada entre zona dc lomas y
zona de lago es aparente y se debe tinicamente a la falta de sensibilidad de
los equipos de registro. Ellos proponen que fa larga duracidn del movi-
miento ya estaba presente en la zona de lomas pero que, debido a la baja
resolucion de los acelerdgrafos, los registros se detuvieron antes de que ter-
minara el movimiento. Este movimiento que no registraron los acelerd-
grafos de zona de lomas luego de apagarse, seria amplificado por las capas
de suelo blando dando por resultado los largos registros que observamos
en zona de lago. Esta explicacién es plausible. Sin embargo, no es suficiente
para explicar la complejidad del movimiento en sitios de la zona de lago.
Por ejemplo, el acelerograma registrado en TY el 19 de septiembre de 1985
(Figura 14) tiene una duracién de casi tres minutos y €s en esta ventana
temporal de observacién que se encuentran enormes amplificaciones en
CA (Figura 14). Los modelos 1D no explican estas amplificaciones (ver por
ej. Sdnchez-Sesma et al., 1988) por lo que tenemos que atribuirlas a algin
tipo de efecto lateral.

Nos encontramos entonces ante una paradoja. Las condiciones geotéc-
nicas de la Ciudad de México sugieren modelos 1D para modelar la res-



6. Elterremoto de Michoacdn de septiembre de 1985 187

puesta sismica del valle. Algunas de las observaciones, sugieren también
que una buena parte de la respuesta sismica del valle esta condicionada por
efectos 1D. Sin embargo, los modelos 1D se han mostrado inadecuados pa-
ra explicar las sefiales observadas en el dominio del tiempo. Por ello con-
sideramos que es necesario recurrir a modelos mas completos para expli-
car adecuadamente los efectos de sitio en el Valle de México.

4.2.2. Modelos 2D, 3D

Dado que los modelos 1D son insuficientes para explicar en su totali-
dad los efectos de sitio observados en zona de lago, se ha propuesto que es
necesario considerar la presencia de heterogeneidades laterales. En este
trabajo hemos discutido los efectos de sitio en términos de amplificacién e
incremento en la duracién del movimiento sismico. Sin embargo, ello no
refleja cabalmente la complejidad del movimiento del valle, 1a cual co-
mienza a ser estudiada con mayor detalle gracias a los registros de la nue-
va red acelerogrifica del valle (ver por ej. Sdnchez-Sesma et al., 1993). Un
ejemplo de esto se presenta en la Figura 20, para un temblor de magnitud
M;s = 6.9. Las variaciones espaciales del movimiento son enormes y sugie-
ren que el papel de las heterogeneidades laterales es sumamente impor-
tante. Ya hemos mencionado las dificultades que involucra la simulacion
numérica completa de la respuesta sismica del VM. Sin embargo, se han
empleado distintos modelos simplificados para estimar la influencia de he-
terogeneidades a grande o pequena escala. Nos referiremos por “gran es-
cala” a las heterogeneidades laterales con dimensiones del orden de la
decena de km. El término “pequeiia escala” lo aplicamos a las heteroge-
neidades del orden de magnitud de la longitud de onda dominante en la ca-
pa de arcilla (del orden de la centena de metros).

A gran escala, el Valle de México es una cuenca cerrada, con espesores
de sedimentos que alcanzan los 4 km. Dada la gran incertidumbre en la ge-
ometria y propiedades de los materiales del subsuelo, se han propuesto di-
ferentes configuraciones 2D para modelar la respuesta sismica del valle.
Podemos destacar los trabajos de Campillo et al. (1988), Bard et al. (1988),
Sdnchez-Sesma et al. (1988), Kawase y Aki (1989) y Chdvez-Garcia y Bard
{1994). Los modelos estudiados por cada uno de estos autores abordan as-
pectos distintos del problema, con diferentes geometrias y propiedades me-
cénicas. A pesar de ello, los diferentes experimentos numéricos coinciden
en sefialar que la estructura 2D de la cuenca, e€n ausencia de los sedimen-
tos lacustres de la zona de lago, induce amplificaciones significativas del
movimiento alrededor de 0.5 Hz. Este resultado coincide con las observa-
ciones de Singh et al. (1988), quienes determinaron un factor de amplifi-
cacién entre 3 y 4 a una frecuencia alrededor de 0.5 Hz entre estaciones en
zona de lomas en el VM y una estacidn situada afuera del valle. Ello indi-
ca que las estaciones ubicadas en la zona de lomas no son adecuadas como
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Figura 20. Componenie EW de los acelerogramas registrados en el VM para el sismo del 25
de abril de 1989 (Mg =6.9). Cada acelerograma estd graficado en el sitio de registro. La escala
de tiempo y aceleracién cs comin a todos los registros. [Pérez-Rocha, comunicacién personal].

estaciones de referencia para estudios de microzonificacién. Por otra par-
te, las heterogeneidades laterales generan ondas superficiales que afectan
de manera muy importante el movimiento cerca de los bordes del valle. Sin
embargo, dado el enorme contraste de impedancias en la base de la capa
de arcilla, estas ondas sufren una fuerte dispersién y atenuacion y su efec-
to desaparece a distancias del orden de 2 km del borde de 1a cuenca (véa-
se por ejemplo la Figura 21}. Esto implica que las ondas superficiales ge-
neradas en los bordes de la cuenca no permiten explicar el movimiento
observado en el valle,

Pasemos ahora a analizar el efecto de irregularidades a pequefia escala.
La frecuencia dominante del movimiento en zona de lago en 1985 estuvo
comprendida entre 0.3 vy 0.5 Hz. Dadas las bajas velocidades de propaga-
cion en la capa de arcilla blanda, las longitudes de onda correspondientes
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Figura 21. Sismogramas sintéticos que resultan de una simulacién de la estructura a gran
escala del Valle de México. La excitacién estd dada por la incidencia vertical de ondas planas
5V, con variacién temporal dada por un pulso de Ricker con frecuencia dominante de 0.2 Hz.
[Adaptada de Chivez-Garcia et al,, 1994, en donde se encuentran los detalles dcl cdleulo}.
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son del orden de la centena de metros, Las heterogeneidades laterales de
dimensiones comparables pueden afectar significativamente el movimien-
to sismico. Bard et al. (1988), Chdavez-Garcia y Bard (1989} y Campillo et
al. (1990) consideraron variaciones locales del espesor de la capa de arcilla,
mientras que Faccioli et al. (1989) y Chavez-Garcia y Bard (1994) estudia-
ron ademas los efectos de una capa de arcilla completamente heterogénea.
Todos estos estudios permitieron establecer que las heterogeneidades lo-
cales afectan de manera muy significativa el movimiento en zona de lago.
Los modelos considerados permiten entender las importantes diferencias
en el movimiento sismico en puntos muy cercanos entre si, asi como la ra-
pida pérdidad de coherencia del movimiento del terreno (véase por ejem-
plo la Figura 22). Sin embargo, los modelos propuestos no permiten simu-
lar de manera adecuada los acelerogramas observados.

Los resultados discutidos aqui presentan la limitacién de considerar por
separado los efectos a grande y pequefia escala. Subsiste la posibilidad de
que la superposicion constructiva de varios efectos permita explicar esas du-
raciones, pero parece poco probable que ello pudiera ocurrir en un drea gran-
de. Por otra parte, no hemos considerado modelos 3D en esta discusién. San-
chez-Sesma et al. (1993) plantean la hipétesis de que los efectos 3D pueden
ser importantes en el VM. Modelos sencillos de este tipo explican la com-
plejidad pero no la gran duracién. Naturalmente, las dificultades inherentes
a la construccion de un modelo 3D y a la simulacién numérica en dicho mo-
delo, son mucho mayores que las que involucran los modelos 2D. Es por ello,
que hasta ahora no s¢ ha presentado un modelo realista 3D del valle en la li-
teratura. Creemos que un modelo 3D afectard cuantitativamente los resul-
tados obtenidos hasta ahora. Estamos convencidos, sin embargo, que los re-
sultados cualitativos obtenidos de modelos 2D no cambiardn de forma
significativa y que los resultados de modelos 31D no dardn origen a fendme-
nos diferentes de los discutidos aqui, a menos que el factor de atenuacion de
ondas S sea tan grande que permita interferencias 3D significativas.

L.a gran duracién de los registros en el VM subsiste como un problema
que demanda explicacion. Los modelos que se han propuesto no lo resuel-
ven. Las observaciones de Singh y Ordaz (1993) y las de Chédvez-Garcia et
al. (1994) sugieren que la gran duracion estd ya presente en la zona de lo-
mas. Chévez-Garcia et al. (1994) explican la gran duracién del movimicn-
to sismico a través de la interaccion de ondas guiadas por capas profundas
{1 a 4 km} en ¢l valle, propagdndose lentamente a frecuencias muy cerca-
nas a las frecuencias de resonancia de las capas blandas superficiales. Sin
embargo, las observaciones actuales no son suficientes para confirmar es-
ta hipdtesis. En particular, no contamos con informacién adecuada de la
estructura y propiedades del subsuelo a esa escala. La solucién de este pro-
blema requerird de esfuerzos adicionales, tanto teéricos como experimen-
tales. Es probable que la escasa atenuacidon de las ondas sismicas en Lra-
yectos perpendiculares a la costa tenga que ver con estos efectos.
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dominante de 2 Hz. [Adaptada de Chévez-Garcia y Bard, 1994, en donde se encuentran los detalles del cilculo].
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4.2.3.  Otras propuestas para modelar el Valle de México

Los devastadores efectos del temblor de Michoacdn estimularon también
el desarrollo de modelos diferentes, poco ortodoxos. Entre ¢stas propuestas
destacan: 1) la existencia de ondas de gravedad en la capa de arcilla; 2) 1a re-
sonancia de ondas P propagdndose lateralmente; y 3) la resonancia de mo-
dos locales. A continuacién discutiremos brevemente estas propuestas.

En una serie de articulos, Lomnitz (1989, 1990, 1991) propuso que, debi-
do a fendmenos no lineales, la arcilla de 1a zona de lago sufre “licuacidn™ al
estilo de las arenas saturadas y se comporta mds como un fluido gue como
un solido. En estas condiciones, Lomnit{z sugiere que se propagarian ondas
de gravedad, las cuales explicarian las llegadas tardias de energia en los re-
gistros. Esta posibilidad fué examinada en detalle por Chdvez-Garcia y Bard
(1993a y b). En Chévez-Garcia y Bard (1993a) se demuestra que, al incluir
la gravedad en un sdlido con coeficiente de Poisson extremadamente alto,
las ondas de Rayleigh ven afectadas sus propiedades a frecuencias bajas, pe-
ro en ningdn momento se observa una transicion entre ondas Rayleigh y on-
das de gravedad. Por otra parte, al analizar la propagacién de ondas en un
fluido, Chdvez-Garcia y Bard (1993b) mostraron que valores de viscosidad
relativamente pequefios eran suficientes para atenuar considerablemente las
ondas de gravedad. Finalmente, ya hemos mencionado que la gran duracion
de los registros en zona de lago se presenta también para temblores peque-
fios, para los cuales no es posible invocar efectos altamente no lineales.

Una gran duracién del movimiento sugiere efectos de resonancia. Ya he-
mos discutido que la resonancia 11 no ¢s suficiente para explicar este fené-
meno si se ignora la coda de las ondas incidentes, Otra posibilidad es la re-
sonancia bidimensional de ondas P evanescentes propagdndose lateralmente
propuesta por Flores et al. (1987), Seligman et al. (1989) y Mateos et al.
(1993). Estos autores invocaron resultados de Bard y Bouchon (1985) para
sugerir gue las heterogeneidades a gran escala del valle convierten una par-
te importante de la energia en ondas P evanescentes propagidndose lateral-
mente en la capa de arcilla. Estas ondas serfan reflejadas completamente en
los bordes de la zona de lago v su interaccién proporcionaria la explicacion
del movimiento observado. Esta posibilidad [ué analizada por Chavez-Gar-
cia y Bard (1994), quienes mostraron que la resonancia bidimensional en la
cuenca de México ocurre a frecuencias demasiado bajas para ser de interés
en ingenieria sismica. Para frecuencias mayores de 0.1 Hz, la energia difrac-
tada por las heterogeneidades laterales consiste en ondas superficiales para
cualguier modelo realista del valle. Adicionalmente, ¢l modelo de Flores et
al. (1987), Seligman et al. (1989) y Mateos et al. (1993) rcquiere de un me-
canismo vilido para la excitacion estable de las ondas P en los depdsitos. Es-
tas ondas sélo pueden generarse en combinacién con ondas SV con inciden-
cia supercritica, por lo que su reflexion implicaria la existencia de ondas SV
“portadoras”. Por todo ello este modelo parece poco plausible.
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En diversos trabajos Rial (1989), Rial et al. (1991) v Stephenson (1991)
proponen la existencia de modos locales en los que la resonancia darfa lugar
a grandes amplificaciones y duracién del movimiento sismico. Mediante el
empleo de técnicas asintdticas, Rial ha estudiado las frecuencias resonantes
de diferentes configuraciones y ha mostrado la existencia de modos locales
que dependen de la geometria del basamento. Stephenson (1991), por su par-
te, ha mostrado experimentalmente la existencia de modos locales, que Jla-
ma celulares, y ha estudiado algunas de sus caracteristicas. Estas propuestas
permiten describir cualitativamente varios aspectos del movimiento en de-
positos de aluvidn y son valiosas. No obstante, ¢l andlisis cuantitativo deta-
llado de estas propuestas para el Valle de México atin no existe.

5. DISCUSION

Hemos presentado los diferentes aspectos que influyeron en las dramati-
cas consecuencias del sismo de Michoacén en la Ciudad de México. Ello nos
ha permitido presentar de manera coherente la influencia de la fuente, del
trayecto y de los efectos de sitio en el movimiento observado. La discusién
presentada ha permitido explicar una gran cantidad de observaciones hechas
con respecto a este sismo, A continuacién resumiremos las mas importantes.

Enlo que concierne a la fuente, los registros a distancias telesismicas in-
dican que el sismo de Michoacdn emitid energia anormalmente alta en la
banda de frecuencias de 0.3 a 0.7 Hz. Aunque la evidencia no es concluyente,
Singh et al. (1990) sugieren que esta radiacién andmala puede ocurrir pre-
ferentemente en el cuadrante NE. El anadlisis de los registros epicentrales
sugiere que la ruptura corresponde al crecimiento de una grieta suave. Ello
requiere entonces explicar las energéticas oscilaciones alrededor de 3 seg
de periodo observadas tanto a distancias telesismicas como en el campo cer-
cano a través de la cinemadtica de la ruptura. Sdnchez-Sesma et al. (1989) y
Campillo et al. (1989) mostraron que es posible explicar simultdneamente
la suavidad de la ruptura y las oscilaciones de 3 seg de periodo al suponer
cambios en la velocidad de ruptura en la falla, Estas variaciones en la velo-
cidad de ruptura generan radiacion de alta frecuencia (y por ende acelera-
ciones importantes) pero con una directividad muy importante. Si la pri-
mera parte de la ruptura se desarrolld hacia ¢l océano, la radiacion de alta
frecuencia tendria su mdximo en esa direccién, lo que concuerda bien con
las bajas aceleraciones observadas sobre la costa en la zona epicentral.

La evidencia de la radiacion anémala alrededor de 0.3 Hz es clara en los
registros telesismicos y en los registros de campo cercano. Sin embargo el
Valle de México se encuentra a cerca de 350 km de distancia epicentral. En
este rango de distancias, la forma mds eficiente de propagacion son las on-
das Lg. Esto se confirma con el andlisis cuidadoso de los registros en el Va-
lle de México, el cual indica que el campo incidente en el rango de frecuen-
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cias de 3 a 10 seg consisti6 de los modos fundamentales de Love y Rayleigh
y de los primeros armdnicos de ondas de Rayleigh. Durante el trayecto de la
costa al VM, estas ondas sufrieron muy poca atenuacion. Se ha demostrado
que la escasa atenuacion de la energia entre la costa y ¢l VM no depende del
tipo de fuente ni de su localizacién precisa. Ello implica que se trata de un
fendmeno que afecta a todos los temblores de la zona de subduccién, pero
que s6lamente ha sido puesto en evidencia recientemente gracias a la multi-
plicacion de registros. Los efectos del trayecto resultan en una amplificacion
aparente con respecto a curvas de atenuacién promedio, independientes de
la direccion, de hasta un factor 10 en la banda de frecuencias 0.2 a 2 Hz.

Adicionalmente a los efectos de trayecto, el movimiento del VM fué afec-
tado por los efectos de sitio debidos a la geometria del valle. Los modelos
2D de esta estructura predicen una amplificacién del movimiento por facto-
res entre 3y 7 en la zona de lomas. Es probable que la estructura 3D del va-
lle implique factores de amplificacién mayores. A pesar de ello, la amplitud
del movimiento en terreno firme no fué suficiente para causar dafios. Todos
los dafios observados para este sismo ocurrieron en la superficie de una del-
gada capa de arcilla que cubre la llamada zona de lage. La amplificacién del
movimiento en esta zona con respecto a la zona de lomas fué de hasta un fac-
tor 40 (Singh et al., 1988) en bandas estrechas de frecuencia. Es por ello que
las estructuras con periodo propio cercano al periodo de la excitacion se vie-
ron sujetas a vibraciones de una gran amplitud y duracién. La gran duracién
del movimiento sismico seria consecuencia del lento paso de ondas guiadas
por capas blandas profundas en el Valle de México y cuya frecuencia propia
estaria cercana a la de las capas més superficiales. Finalmente, las heteroge-
neidades locales (variaciones del espesor de la capa de arcilla, presencia de
una capa de relleno resistente en la superficie con espesor variable, o inclu-
0, variaciones continuas de la velocidad de propagacién en la capa de arci-
la) explican adecuadamente la pérdida de coherencia del movimiento en dis-
tancias cortas y la presencia de movimientos diferenciales importantes. De
esta manera, ¢l movimiento destructivo en el Valle de México resultd de la
conjuncion de efectos de fuente, trayecto y sitio.

6. CONCLUSIONES

En este trabajo hemos abordado las causas de los catastroficos efectos
del tembior de Michoacdn en la Ciudad de México, a casi 400 km de dis-
tancia epicentral. El objetivo ha sido presentar de manera unificada las con-
tribuciones de la fuente, del trayecto y del sitio al movimiento observado,
y comprender de esta forma el por qué de la intensidad tan elevada obser-
vada para este temblor en las zonas de suelo blando del Valle de México.

Hemos mostrado que el temblor de Michoacan emitid energia anor-
malmente alia en la banda de frecuencias de 0.3 a (.7 Hz de periodo hacia
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la Ciudad de México. Por otra parte, fué posible modelar el primer sube-
vento como una grieta auto similar, simple y suave, con velocidad de rup-
tura irregular. De esta forma, es posible relacionar la irradiacién energéti-
ca alrededor de 3 seg de periodo con la periodicidad asociada al proceso
de aceleracién-desaceleracién del frente de ruptura.

Una vez emitidas, las ondas sismicas se propagaron hacia la Ciudad de
México. A lo largo de ese trayecto, la energia sismica sufrié muy poca ate-
nuacion. Ello resulté en un movimiento en el centro del pais cerca de 10
veces superior al que predicen curvas de atenuacién promedio en la banda
de frecuencias de 0.2 a 2 Hz. El anélisis de los acelerogramas registrados
en el Valle de México en 1985 permitio establecer la estructura del campo
de ondas incidente. Este estuvo compuesto de una parte inicial y una tar-
dia claramente diferenciadas. En la primera se trata de ondas superficiales
provenientes de la fuente que corresponden a la etapa mds intensa del mo-
vimiento. En la banda de periodos de 6 a 10 seg se observan los modos fun-
damentales de ondas de Love vy de Rayleigh y en los periodos més cortos
s¢ ha identificado el paquete Lg. En la parte tardia y a periodos cortos, apa-
recen en los registros ondas de Love propagdndose en direcciones dife-
rentes y probablemente guiadas por capas blandas sepultadas a profundi-
dades del orden de 1 a 4 km.

Finalmente, el movimiento generado por ¢l temblor de Michoacédn fué
afectado por las capas de suelo blando que cubren la zona de lago en la Ciu-
dad de México. De la complejidad del movimiento resultante hemos aisla-
do dos factores que contribuyeron significativamente al dafio observado:
amplificacidon e incremento de la duracién. Hemos mostrado que la ampli-
ficacidn puede explicarse adecuadamente como efectos 1D, mas no asi la
duracién. Para explicarla se han sugerido distintas posibilidades, creemos
que la méas promisoria es la que considera la interaccion de ondas guiadas
por capas profundas con las capas superficiales de suelo blando. Esta inte-
raccién seria posible por la cercania en las frecuencias propias de capas pro-
fundas y capas superficiales. Sin embargo, los datos actuales no son sufi-
cientes para confirmar o rechazar esta hipdtesis.

Los resultados presentados nos permiten plantear posibles escenarios
para la ocurrencia de un gran terremoto en la brecha sismica de Guerrero
(Figura 1). La prediccion del movimiento para tal evento ha sido intenta-
da utilizando registros de temblores pequeifios como funciones de Green
empiricas por Irikura y Aguirre (1992) y Kanamori et al. (1993). Sus re-
sultados sugieren que, si la brecha sismica de Guerrero se rompe en un so-
lo evento, las aceleraciones maximas esperadas podrian ser entre 1.5y 2 ve-
ces mayores a las del temblor de Michoacan. Otra posibilidad es que la
brecha se rompa en una serie de eventos con magnitudes entre 7.5y 7.8 (co-
mo sucediod en la secuencia sismica anterior en esta zona a principios de si-
glo). En este caso, la amplitud del movimiento en la zona de lago seria cer-
ca de la mitad de la del temblor de Michoacédn a periodos mayores a 2 seg,.
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En cualquiera de los posibles escenarios para la ruptura de la brecha sis-
mica de Guerrero, o bien, en caso de que ocurra otro gran terremoto en al-
guna otra parte de la zona de subduccién, el movimiento sismico estara afec-
tado por los efectos de trayecto asi como por la amplificacién debida a las
heterogeneidades locales a grande y pequeiia escala. El movimientoe que es-
peramos en la zona de lago presentara nuevamente grandes amplitudes y du-
raciones. Las investigaciones actuales estdn dirigidas hacia la mejor com-
prension de los efectos de trayecto y de sitio, con objeto de explicar las
observaciones que alin no somos capaces de modelar correctamente. En es-
te trabajo se avanza con estudios tedricos y con el andlisis de nuevas obser-
vaciones. Estas son posibles gracias tanto al desarrollo importante que ha te-
nido la instrumentacion acelerografica en México en anos recientes, como
mediante experimentos puntuales, activos o pasivos. El reto que enfrenta-
mos es el de mejorar nuestra comprension de las causas de todos los efectos
observados. Sdlo asi mejoraremos nuestra capacidad de prediccién para dis-
minuir el riesgo sismico que enfrenta la enorme urbe de Ciudad de México.
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