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RESUMEN 

La Faja Volcánica Transmexicana (FVTM) es una zona ubicada en el centro de 
México para la cual generalmente se considera un riesgo sísmico bajo a moderado. 
Esto se debe a que en la memoria colectiva no se tienen recuerdos sobre daños 
significativos asociados a eventos sísmicos, principalmente por la baja frecuencia 
de ocurrencia en comparación con la costa del océano Pacífico. No obstante, es 
posible encontrar en la literatura reportes históricos de sismos que han provocado 
efectos devastadores en esta región. Debido al notable desarrollo industrial y 
demográfico que han tenido las ciudades ubicadas en la FVTM, es importante la 
evaluación precisa y confiable del riesgo en las áreas pobladas considerando la 
posible ocurrencia de un sismo de gran magnitud. Para realizar tal evaluación se 
requiere contar con un gran número de mediciones instrumentales, lo cual en este 
caso representa un problema en vista de que los registros disponibles se limitan a 
las últimas tres décadas. Como una alternativa para superar ese inconveniente, en 
este trabajo se llevaron a cabo simulaciones de sismos regionales con base en un 
modelo estocástico que incluye información analítica e instrumental disponible 
asociada a las características de la fuente, la atenuación y la respuesta de sitio. 
Asimismo, se analizó la influencia de las variables de entrada en los resultados 
obtenidos de las simulaciones, identificando como estadísticamente significativas la 
caída de esfuerzos, la atenuación sísmica, la ubicación y los efectos de sitio. Para 
la calibración del modelo se hicieron comparaciones con registros instrumentales 
locales e información recabada sobre los efectos producidos por sismos de gran 
magnitud antes de la instalación de las redes sismológicas en México. Los 
resultados obtenidos en esta investigación podrán ser utilizados para la deducción 
de relaciones de atenuación y como parte de estudios de riesgo para las 
poblaciones en la FVTM. 

 

 

(Palabras clave: Simulación estocástica, Atenuación sísmica, Efectos de sitio, 
Fuente sísmica, Faja Volcánica Transmexicana) 
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SUMMARY 

The Trans-Mexican Volcanic Belt (TMVB) is an area located in central Mexico for 
which a low to moderate seismic risk is generally considered. This is because in the 
collective memory there are no memories of significant damage associated with 
seismic events, mainly due to the low frequency of occurrence compared to the 
Pacific Ocean coast. However, it is possible to find in the literature historical reports 
of earthquakes that have caused devastating effects in this region. Due to the 
notable industrial and demographic growth that the cities located in the TMVB have 
had, it is important to accurately and reliably assess the risk in populated areas 
considering the possible occurrence of a large earthquake. To carry out such an 
evaluation it is necessary to have a large number of instrumental measurements, 
which in this case represents a problem since the available records are limited to the 
last three decades. As an alternative to overcome this drawback, in this work 
regional earthquake simulations were performed based on a stochastic model that 
includes available analytical and instrumental information associated with the 
characteristics of the source, attenuation, and site response. Likewise, the influence 
of the input variables on the results obtained from the simulations was analyzed, 
identifying the stress drop, seismic attenuation, location, and site effects as 
statistically significant. For the calibration of the model, comparisons were made with 
local instrumental records and information collected on the effects produced by large 
earthquakes before the installation of seismological networks in Mexico. The results 
obtained in this research may be used for the deduction of attenuation equations 
and as part of risk studies for the populations in the TMVB. 
 

 

 

(Keywords: Stochastic simulation, Seismic attenuation, Site effects, Seismic 
Source, Trans-Mexican Volcanic Belt) 
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1. INTRODUCCIÓN 

La simulación de movimientos fuertes es uno de los procesos utilizados para 

el estudio del riesgo sísmico en sitios específicos, particularmente útil cuando se 

carece de registros instrumentales locales utilizados en el análisis dinámico de 

estructuras. En este contexto, se puede definir la simulación como el procedimiento 

mediante el cual se generan registros sísmicos, teóricos o sintéticos, a partir de 

variables de carácter físico, como son: la caída de esfuerzos, la magnitud, el 

mecanismo focal, la velocidad de onda, la atenuación sísmica y la respuesta del 

terreno (Radu y Grigoriu, 2018; Sharbati et al., 2018). 

El movimiento fuerte del terreno es un término utilizado en el campo de la 

sismología que engloba la medición e interpretación de variables como amplitud, 

duración y frecuencia en un sitio determinado en relación con la ocurrencia de un 

sismo, con el objetivo de inferir el comportamiento del terreno ante eventos futuros 

(García, 2007).  

Se sabe que la mayoría de los eventos sísmicos ocurridos en el mundo se 

producen en las zonas de interacción entre placas tectónicas. El resto tienen su 

origen, con una menor frecuencia de ocurrencia, en regiones intracontinentales en 

las cuales generalmente se considera un riesgo sísmico bajo a moderado. 

En el caso de México, estadísticamente la mayor parte de los sismos son de 

naturaleza interplaca y tienen origen en la costa del océano Pacífico, debido a la 

subducción de la placa tectónica de Cocos por debajo de la placa Norteamericana 

(Figura 1). Por ejemplo, durante 2020 se registraron 30 110 sismos en el país, de 

los cuales, aproximadamente el 84% ocurrieron en los estados de Michoacán, 

Guerrero, Oaxaca y Chiapas (SSN, 2021a) (Figura 2). No obstante, hay otras zonas 

del país que no están exentas de sufrir daños por sismos de naturaleza distinta, 

como es el caso de los inslab y los corticales, los primeros en segmentos al interior 

de la placa subducida y los últimos en bloques de corteza continental u oceánica. 
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Figura 1. Ubicación de placas tectónicas en México. 

 

 
Figura 2. Sismicidad en México durante 2020 (SSN, 2021a). 

Dire
cc

ión
 G

en
era

l d
e B

ibl
iot

ec
as

 U
AQ



3 
 

Los sismos inslab son producidos por esfuerzos de tensión y compresión en 

la placa oceánica subducida y han tomado mayor importancia durante los últimos 

años, debido a su notable potencial destructivo. Generalmente, el término 

“intraplaca” se asocia con sismos cuya fuente se encuentra fuera de las zonas 

activas de interacción entre placas tectónicas. Siguiendo lo mencionado por García 

(2007), en este trabajo se usa el término “inslab” para indicar que la fuente se ubica 

en el slab, es decir, en la porción subducida de la placa oceánica. 

Por otra parte, los sismos corticales se originan por mecanismos de ruptura 

de la corteza terrestre al interior de una placa tectónica. Su profundidad focal no 

excede el espesor de ésta, ubicándose en una región conocida como zona 

sismogénica y suelen asociarse a la activación de fallas geológicas. 

La Faja Volcánica Transmexicana (FVTM), también conocida como Eje 

Neovolcánico o Cinturón Volcánico Mexicano, es un arco volcánico que se 

encuentra ubicado en el centro de México, con un ancho variable entre 90 y 230 km, 

cruzando desde la costa del océano Pacífico hasta el Golfo de México con una 

longitud aproximada de 1000 km (Ferrari et al., 2012) (Figura 1). Se caracteriza por 

una sismicidad de baja frecuencia, aunque con un alto potencial de daño debido a 

la proximidad de fuentes potenciales a sitios urbanos. Una parte de esta sismicidad 

está asociada a fallas normales de profundidad intermedia dentro de la porción 

subducida de la placa de Cocos (Quintanar et al., 2004). Otra parte se encuentra 

ligada con la actividad volcánica propia de la región. 

Esta zona abarca ciudades densamente pobladas, que han tenido un 

importante crecimiento poblacional e industrial en años recientes (Lacan et al., 

2018). Asimismo, es atravesada por un gran número de fallas geológicas que 

pertenecen a diferentes sistemas regionales. Algunos de estos sistemas se 

encuentran activos y existen evidencias de su relación con reportes históricos de 

sismos corticales destructivos (Suárez, 1992; Suárez et al., 1994; Suter et al., 1996; 
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Suter, 2002; Zúñiga, 2010; Ferrari et al., 2012; Ortuño et al., 2015; Rodríguez-Pérez 

y Zúñiga, 2017; Ferrari et al., 2018).  

A pesar de lo mencionado anteriormente, la instrumentación sísmica en 

México se ha concentrado principalmente en la costa del océano Pacífico, por la 

alta frecuencia de ocurrencia de sismos, y en la capital del país, por sus 

características geotécnicas tan particulares. Ya que la instrumentación desplegada 

en la FVTM es relativamente reciente y tiene una gran dispersión, resulta 

complicada la realización de un estudio de riesgo sísmico para la zona, 

considerando que la escasa información disponible corresponde a las últimas tres 

décadas (Bayona et al., 2017). 

Debido a la escasez de mediciones de intensidad sísmica realizadas en la 

FVTM asociadas a sismos regionales, la simulación de movimientos fuertes 

representa una alternativa viable para complementar la información instrumental 

disponible. Por lo anterior, una de las finalidades de esta investigación fue la 

calibración de modelos de simulación con base en información obtenida de análisis 

enfocados en características de la fuente sísmica, del medio de propagación y la 

respuesta de sitio. Lo anterior permitió generar registros sintéticos aproximados a 

los esperados en la zona de estudio, con lo que será posible realizar la evaluación 

del comportamiento de las estructuras ante las acciones correspondientes. 

En las siguientes secciones se discute la justificación del presente trabajo y 

se presenta la descripción del problema dentro del contexto del estudio de 

movimientos fuertes y su aplicación en el análisis y diseño sísmico de estructuras 

civiles. 

En el capítulo 2 se detallan algunos conceptos teóricos abordados durante la 

realización de esta investigación y se contrastan trabajos previos que se han 

desarrollado en la zona de estudio y en el mundo. Dire
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Después, en el capítulo 3 se presenta la hipótesis formulada con base en las 

variables de estudio consideradas y la fundamentación científica correspondiente. 

Asimismo, se incluye el objetivo general de este trabajo y se enumeran los objetivos 

particulares asociados. 

Posteriormente, en el capítulo 4 se detalla la metodología desglosada en 

cuatro etapas ligadas a cada uno de los objetivos particulares. De igual manera, se 

presentan las actividades realizadas en cada etapa. 

En el capítulo 5 se discuten los resultados obtenidos y se hacen 

comparaciones con estudios previos e información instrumental disponible. 

Finalmente, en el capítulo 6 se presentan las conclusiones del presente 

trabajo y algunas recomendaciones para considerar en investigaciones futuras.   

1.1. Justificación 

Con base en la información analítica e instrumental disponible, en esta 

investigación se definieron datos de entrada para realizar simulaciones estocásticas 

de movimientos fuertes en la FVTM. La información analítica abarca algunos 

modelos teóricos que se han propuesto en la literatura para representar el fenómeno 

sísmico, en tanto que la instrumental se refiere a aquellos datos que han sido 

medidos con equipo especializado. 

La importancia de este estudio radica en que en esta región hay ciudades 

que en los últimos años han tenido un notable crecimiento industrial y demográfico, 

albergando a casi el 50% de la población mexicana. Cabe mencionar que el Estado 

de México, la Ciudad de México, Jalisco, Veracruz, Puebla, Guanajuato y 

Michoacán se ubican entre las diez entidades federativas más pobladas del país, 

con un total de 60 112 150 habitantes (INEGI, 2021). Asimismo, como se discutirá 

detalladamente en el capítulo 2, existe información histórica documentada de 

eventos sísmicos locales destructivos en zonas cercanas a ciudades densamente 

pobladas. Evidentemente, esto implica un riesgo considerable que frecuentemente 
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no es tomado en cuenta, debido a que en la memoria colectiva no se tienen 

recuerdos sobre daños significativos generados por sismos, con excepción de lo 

sucedido durante 2017. 

Por lo tanto, aunque se trata de una zona en la que no se tiene la misma 

frecuencia de ocurrencia de eventos que en la costa del océano Pacífico, no debe 

descartarse la posibilidad de que puedan presentarse daños importantes por algún 

sismo de gran magnitud. Debido a esto, es necesario considerar de manera 

confiable y precisa los riesgos a los que las ciudades del área pudieran estar 

sometidas, con el fin de prevenir daños, humanos y materiales. 

1.2. Descripción del problema 

Actualmente, en la FVTM, con excepción de la Ciudad de México, no existe 

normatividad técnica actualizada para diseño sísmico de estructuras. Por este 

motivo, los criterios empleados usualmente se basan en las disposiciones de las 

Normas Técnicas Complementarias del Reglamento de Construcción de la Ciudad 

de México (NTC-2020) (Gobierno de la Ciudad de México, 2020) y en el Manual de 

Diseño de Obras Civiles de la Comisión Federal de Electricidad (MDOC-2015) 

(Comisión Federal de Electricidad, 2015). 

Las NTC-2020 incluyen criterios para el diseño sísmico de estructuras 

urbanas, desarrollados a partir de registros sísmicos locales y considerando las 

condiciones geotécnicas particulares de la Ciudad de México, que evidentemente 

no son las mismas en todo el país.  

En el caso del manual de la Comisión Federal de Electricidad (CFE), la 

versión presentada en 2015 determina la tasa de actividad sísmica en la República 

Mexicana dividiéndola en 48 fuentes sismogénicas con base en sus características 

tectónicas y en registros instrumentales. Asimismo, en función de la ubicación de 

cada fuente, estima la intensidad sísmica que podría esperarse en un sitio de interés 

a partir de tres leyes de atenuación, que son relaciones matemáticas con las que se 
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expresa una variable representativa del movimiento del terreno en términos de una 

o más asociadas al fenómeno sísmico. 

Para sismos costeros interplaca se utiliza la relación de atenuación propuesta 

por Arroyo et al. (2010) a partir de registros obtenidos por la red acelerográfica de 

Guerrero. En el caso de sismos de profundidad intermedia se emplea el modelo 

desarrollado por Zhao et al. (2006) a partir de datos registrados principalmente en 

Japón.  

Sin embargo, para los sismos que ocurren en la FVTM, en el noroeste del 

país y en el sistema de fallas Polochic-Motagua, ubicado en el sureste en la frontera 

México-Guatemala, el mismo documento considera los modelos de atenuación 

presentados por Abrahamson y Silva (1997), basados en mediciones realizadas en 

California y considerando, entre otras variables, suelo firme. Esto se debe a que, a 

la fecha, los datos instrumentales asociados a sismos regionales en la FVTM son 

escasos y no ha sido posible llevar a cabo un estudio de riesgo sísmico particular 

para la zona. 

Por lo anterior, con base en una simulación que incluya información asociada 

a la fuente sísmica, las características del medio de propagación y la respuesta del 

terreno, se espera una estimación precisa y confiable de las intensidades sísmicas 

esperadas en la FVTM asociadas a sismos regionales. 
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2. ANTECEDENTES 

2.1. Sismicidad en la Faja Volcánica Transmexicana 

En la Faja Volcánica Transmexicana (FVTM) se tiene evidencia histórica de 

sismos destructivos para los que, en su mayoría, no se dispone de mediciones 

instrumentales. La información documentada más antigua puede encontrarse en 

códices prehispánicos traducidos por académicos y miembros de la iglesia 

española. Con el paso del tiempo y debido al incremento poblacional durante los 

siglos XVIII y XIX, se tuvo una mejora en las descripciones de los efectos producidos 

por los eventos sísmicos ocurridos (Suárez et al., 2019). A continuación, se presenta 

una síntesis de los sismos relevantes que han tenido lugar en esta región agrupados 

según la zona de ocurrencia. 

Ubicados en la parte occidental de la FVTM pueden mencionarse tres 

sistemas de fallas geológicas: Tepic-Zacoalco, Colima y Chapala, que forman una 

triple unión al sur de Guadalajara (Figura 3). 

El sismo cortical histórico más grande reportado en la FVTM ocurrió en esta 

zona durante el siglo XVI en el sistema de fallas Ameca – San Marcos, en Jalisco. 

Además de los daños a iglesias y conventos construidos por la Orden Franciscana, 

se produjeron fenómenos como licuefacción del suelo, deslizamiento de tierras y 

agrietamiento del terreno (Suárez et al., 2019).  

Para este evento, Suárez et al. (1994) estimaron una magnitud Mw entre 7.5 

y 7.8, con base en la extensión del daño observado. No obstante, en estudios 

posteriores (Suter, 2017; Suter, 2019), se presentó una magnitud MW de 7.2 ± 0.3 

como la estimación más confiable, obtenida por medio de una relación empírica 

propuesta por Wells y Coppersmith (1994), que expresa la magnitud de momento 

en función de la longitud de ruptura. Respecto a la fecha, en la literatura se 

menciona que el sismo pudo haber ocurrido en diciembre de 1567 o 1568. Suárez 

et al. (1994) reporta el 27 de diciembre de 1568 como la fecha correcta, sin 
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embargo, con base en dos fuentes históricas independientes, Suter (2019) indica 

que el sismo debió tener lugar el 28 de diciembre de 1567 al amanecer. 

Dada la época en que se presentó, no se cuenta con mediciones 

instrumentales de este evento. No obstante, su ocurrencia puede encontrarse 

documentada en diversas fuentes históricas, algunas de las cuales fueron 

discutidas por Suter (2015) y Suter (2019).  

 
Figura 3. Sistemas de fallas geológicas y epicentros de sismos históricos relevantes en el 

occidente de la FVTM. 

Posteriormente, el 14 y el 15 de abril de 1611 tuvieron lugar dos sismos 

importantes en esta región. Según la información presentada por Suárez et al. 

(2019), el evento del 14 de abril destruyó el templo en la ciudad de Sayula, Jalisco, 

que había sido reconstruido después del sismo de 1567, así como el convento 
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franciscano de Zapotiltic y una iglesia en Zapotlán que también había sido 

reconstruida. Con base en la extensión de los daños documentados, para este 

sismo se ha estimado una magnitud MI de 6.4 ± 0.2. 

Más adelante, se tiene evidencia de un evento ocurrido el 23 de octubre de 

1749 que destruyó las iglesias y conventos de Amacueca y Sayula. De acuerdo con 

Suárez et al. (2019), la extensión de los daños fue similar a los producidos durante 

los sismos de 1611 y se estima una magnitud MI de 6.4 ± 0.2. 

Por otra parte, existen reportes históricos de un sismo de magnitud 

aproximada MI de 5.5 ± 0.3 que fue sentido fuertemente en la ciudad de Guadalajara 

durante la noche del 12 de diciembre de 1771 (Suárez et al., 2019). Asimismo, se 

tiene evidencia de un evento ocurrido el 2 de octubre de 1847, con magnitud 

estimada de 5.7 ± 0.4 en el graben de Chapala. Como consecuencia, se vieron 

arrasadas las poblaciones de Poncitlán y Ocotlán, con el fallecimiento de al menos 

58 personas. Para este sismo se ha estimado una intensidad máxima de IX (Suter, 

2017).  

Más tarde, el 11 de febrero de 1875, un sismo cerca de la ciudad de 

Guadalajara causó una gran destrucción en las zonas aledañas y decenas de 

muertes (Ortuño et al., 2015; Bayona et al., 2017). Según la información presentada 

por Suárez et al. (2019), se ha estimado una magnitud MI de 7.0 ± 0.2. Asimismo, 

se menciona que el pueblo de San Cristobal de la Barranca prácticamente 

desapareció, reportándose deslizamientos, agrietamientos del terreno y variaciones 

en el nivel freático de pozos existentes. Por otra parte, se tienen documentados 

algunos daños en iglesias y viviendas en zonas vecinas. 

Respecto a la parte central de la FVTM (Figura 4) se tiene el sistema Morelia-

Acambay, distribuido a lo largo de 30 km, siendo consideradas como activas las 

fallas de Acambay y Venta de Bravo (Rodríguez-Pérez y Zúñiga, 2017). En la misma 

área se ubican los sistemas Taxco – San Miguel de Allende y Chapala – Tula (Ferrari 

et al., 2012), de los cuales hay evidencia de actividad en años recientes. 
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Figura 4. Sistemas de fallas geológicas y epicentros de sismos históricos relevantes en el 

centro de la FVTM. 

El primer sismo del cual se tiene registro en esta zona tuvo lugar en 1455 y 

fue sentido fuertemente en lo que hoy es la Ciudad de México. Dada la escasa 

información disponible, no es posible determinar con precisión los aspectos 

referentes al origen de este evento. No obstante, se tienen documentados 

agrietamientos en el suelo y la destrucción de chinampas utilizadas en la época. 

Posteriormente, el 19 de febrero de 1575 se produjo un sismo aproximadamente a 

45 km de la ciudad de Puebla. Para este evento se ha estimado una magnitud MW 

5.7 y debido a su ocurrencia se vieron afectadas algunas estructuras en las 

poblaciones de Nopalucan, Acatzingo y Tecamachalco (Suárez et al., 2019). 

Durante el siglo XVIII, se tiene información de algunos sismos corticales 

asociados a la falla de Venta de Bravo. El primero ocurrió en noviembre de 1734, 
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seguido por más de treinta sismos pequeños y grandes entre el mismo mes y marzo 

de 1735. Otro evento ocurrió el 13 de enero de 1854 en la misma zona, para el cual 

se estima que su magnitud pudo haber sido similar a la del sismo del 22 de febrero 

de 1979 (MW 5.3), asociado a la misma falla (Suter et al., 1992; Lacan et al., 2018). 

Más adelante, durante la mañana del 19 de junio de 1858, un sismo de gran 

magnitud fue percibido en varias partes del centro de México. Este evento se conoce 

como el sismo de Santa Juliana y provocó daños severos principalmente en el 

estado de Michoacán y en la Ciudad de México. Para este sismo se reporta una 

magnitud aproximada MI 7.6 ± 0.3, siendo el más grande que se ha documentado 

en la FVTM (Suárez et al., 2019). 

 Poco después, Zúñiga et al. (2003) mencionan un sismo en Jalpan de Serra, 

Querétaro, el 8 de mayo de 1887, que causó daños en casas y en una iglesia. 

Durante el mismo año, ocurrió otro evento el 26 de noviembre en Pinal de Amoles, 

donde se presentaron fracturas en todas las casas y daños en la iglesia local (Suter 

et al., 1996; Zúñiga et al., 2003). Para este sismo Suter et al. (1996) estimaron una 

magnitud mb de 5.3 y en un estudio más reciente, Suárez et al. (2019) reporta un 

valor MI de 6.0 ± 0.2. 

El sismo cortical más grande que ocurrió durante el siglo XX en la FVTM tuvo 

lugar el 19 de noviembre de 1912 en Acambay, Estado de México. A este evento se 

le ha estimado una magnitud MW de 6.9 con intensidades máximas de XI en el área 

epicentral, reportándose 161 personas fallecidas. Este sismo fue uno de los 

primeros en ser medidos instrumentalmente, al ser registrado en sismógrafos 

Wiechert en 6 estaciones del Servicio Sismológico Nacional (Suter et al., 1996; 

Bayona et al., 2017). 

Más adelante, se pueden mencionar los sismos ocurridos en Ixmiquilpan el 

10 de marzo de 1950 (mb 4.9), en Cardonal el 25 de marzo de 1976 (MW 5.0) y el 4 

de octubre de 1976 (MW 5.1) (Suter et al., 1996; Quintanar et al., 2004). 
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Entre febrero y junio de 1979 se registró una serie de 90 sismos ocurridos en 

una región que abarca Maravatío y el Estado de México (Suter et al., 1996), siendo 

el más grande registrado el 22 de febrero con magnitud MW 5.3 (Astiz Delgado, 

1980; Rodríguez-Pérez y Zúñiga, 2017; Lacan et al., 2018) e intensidad máxima de 

VIII.  

Posteriormente, están documentados algunos eventos de menor magnitud 

en Actopan el 27 de enero de 1987 (mb 4.1), en Landa de Matamoros el 10 de 

septiembre de 1989 (mb 4.6) y la secuencia que tuvo lugar en Sanfandila con 

magnitudes MW entre 2.2 y 3.0 durante los primeros meses de 1998 (Suter et al., 

1996; Zúñiga et al., 2003). 

En cuanto a la información disponible sobre sismos históricos importantes en 

la zona oriental de la FVTM (Figura 5), se puede mencionar el ocurrido en 1546, 

que causó un daño importante en la ciudad de Jalapa y sus alrededores. No hay 

una fecha específica reportada para este evento ni descripciones históricas amplias, 

pero es sabido que destruyó la primera iglesia católica construida en América 

(Suárez y Novelo-Casanova, 2018). 

Años más tarde, en la ciudad de Jalapa, un sismo de magnitud MW 6.4 tuvo 

lugar el 4 de enero de 1920, causando daños estructurales en las poblaciones 

cercanas (Suárez y Novelo-Casanova, 2018). Después del ocurrido el 19 de 

septiembre de 1985 en las costas de Michoacán, este sismo es el que ha cobrado 

más vidas humanas en México, debido a deslizamientos de tierra cerca de las zonas 

pobladas (Suárez et al., 2019). 
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Figura 5. Epicentros de sismos históricos relevantes en el oriente de la FVTM. 

Además de los sismos corticales mencionados anteriormente, es importante 

considerar en la estimación del riesgo sísmico las intensidades esperadas 

asociadas a sismos inslab, que han mostrado tener consecuencias severas en las 

áreas pobladas (Figura 6). 

En este grupo, se puede mencionar al sureste de la FVTM, el evento del 19 

de julio de 1882 (Ms 7.5, H > 60 km) con una intensidad máxima estimada de IX en 

la vecindad del área epicentral. Fue sentido fuertemente en el Valle de México, 

Veracruz, Puebla y Oaxaca, y destruyó varias casas y templos (Singh et al., 1981; 

González-Ruiz y McNally, 1988; Núñez-Cornú y Ponce, 1989).  
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Figura 6. Ubicación de sismos inslab de gran magnitud ocurridos en la Faja Volcánica 

Transmexicana. 

En torno a la misma zona, están los reportes asociados a los sismos 

ocurridos el 26 de julio de 1937 (MW 7.3, H = 85 km) (Duda, 1965; Singh et al., 1981; 

SSN, 2021b), el 11 de octubre de 1945 (MW 6.5, H = 95 km) (González-Ruiz y 

McNally, 1988; SSN, 2021b), el 28 de agosto de 1973 (MW 7.3, H = 82 km) (Singh 

et al., 1981; González-Ruiz y McNally, 1988; Núñez-Cornú y Ponce, 1989; Singh 

et al., 1999; Suárez y Novelo-Casanova, 2018; SSN, 2021b), y el 15 de junio de 

1999 (MW 7.0, H = 63 km), que fue sentido en ocho estados en el centro y el sur de 

México, causando daños considerables en un radio de 50 km del epicentro, con al 

menos 25 personas muertas y 250 heridas (Singh et al., 1999; Montalvo-Arrieta 

et al., 2002; Yamamoto et al., 2002; SSN, 2021b). 

En el área de la FVTM, está el sismo del 10 de febrero de 1928 (MW 6.5, H = 

84 km), para el cual se han estimado intensidades entre IX y X. Fue sentido en 

Puebla, Veracruz, Oaxaca y Guerrero y se ha determinado una magnitud Ms 7.7 
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con una profundidad de 10 km (Figueroa, 1975; Núñez-Cornú y Ponce, 1989) y 

MGR, MW 6.5 (González-Ruiz y McNally, 1988; SSN, 2021b).  

Más tarde, el evento ocurrido en Puebla el 24 de octubre de 1980 (MW 7.1, H 

= 65 km), con una intensidad máxima estimada de IX, afectó a 300 ciudades 

causando daños en el 90% de las edificaciones (Lesage, 1984; Nava et al., 1985; 

González-Ruiz y McNally, 1988; Singh et al., 1999; Yamamoto et al., 2002).  

Finalmente, se tiene el sismo del 19 de septiembre de 2017 (MW 7.1, H = 51.1 

km) que ocurrió en el límite entre los estados de Puebla y Morelos, produciendo 

pérdidas humanas y materiales en torno al área epicentral y en la Ciudad de México 

(Çelebi et al., 2018; Pinzón et al., 2018; Sahakian et al., 2018).  

2.2. Parametrización de movimientos fuertes 

Por simplicidad, se considera que el movimiento fuerte del terreno asociado 

a la ocurrencia de un sismo puede descomponerse en efectos atribuibles a la fuente, 

la trayectoria y el sitio. A su vez, la contribución conjunta de estos efectos puede 

asumirse como una combinación no lineal de diversos factores. No obstante, estas 

consideraciones tienen algunas limitaciones que es importante conocer. 

Aunque bajo un enfoque teórico tenga cierta validez la separación de las 

contribuciones asociadas a la fuente, la trayectoria y el sitio, en la realidad los límites 

entre cada una de ellas no son completamente definibles. Esto se debe a que la 

fuente sísmica tiene influencia sobre las características de la energía que se 

propaga a través del medio. De igual manera, ambas tienen efectos sobre los datos 

observables en el sitio. 

Por otra parte, hay modelos que pueden ser más aplicables que otros según 

el rango de frecuencias analizado. En el caso de las frecuencias bajas y medias, el 

comportamiento puede ser modelado en forma determinista aplicando principios 

como la teoría de rayos, en tanto que la energía radiada en frecuencias altas se rige 

por las heterogeneidades existentes en el plano de falla. Al tener un comportamiento 

Dire
cc

ión
 G

en
era

l d
e B

ibl
iot

ec
as

 U
AQ



17 
 

aleatorio, para frecuencias mayores a 1 Hz se recurre a modelos probabilistas para 

su descripción (García, 2007). 

En las secciones siguientes se expondrán brevemente algunos aspectos 

asociados a la fuente, la trayectoria y el sitio que fueron considerados en la presente 

investigación. Asimismo, se discutirán los resultados obtenidos en estudios previos 

realizados en la FVTM y en el mundo, haciendo énfasis en las limitaciones que se 

tienen al trabajar con información que no es representativa de la zona de estudio. 

2.3. Fuente sísmica 

De acuerdo con los conceptos de la física clásica, las ondas se definen como 

perturbaciones que se propagan, llevando energía y cantidad de movimiento. Por 

otra parte, y contrario a lo que sucede con las ondas electromagnéticas, las ondas 

mecánicas requieren de un medio elástico, en el cual, la perturbación se propaga 

entre dos puntos vecinos. Así, cada parte del medio se deforma y posteriormente 

vuelve a su forma original, permaneciendo las partículas oscilando alrededor de un 

punto fijo. De esta manera, la deformación viaja a través del medio sin que exista 

un transporte de materia. 

Prácticamente cualquier deformación o movimiento repentino del medio 

produce un desequilibrio de esfuerzos en su superficie. Esto a su vez, implica la 

generación de ondas elásticas. Si el medio a través del cual se propaga la 

deformación es la Tierra, reciben el nombre de ondas sísmicas. 

Existe una gran variedad de fenómenos en la Tierra que pueden ser 

considerados como fuentes de estas deformaciones. No obstante, las de principal 

interés son las fallas, que son superficies de la Tierra en donde un lado se desplaza 

con respecto de otro. 

Para describir la geometría de ese tipo de fuente, se asume que las fallas son 

superficies planas a lo largo de las cuales se produce movimiento relativo de dos 

bloques de material durante un sismo. 
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La teoría del rebote elástico, propuesta por Harry Fielding Reid, es una forma 

de idealizar este fenómeno. En este modelo, se considera que la fricción existente 

en la falla bloquea el deslizamiento relativo del material en lados opuestos. Después 

de cierto tiempo, el esfuerzo acumulado en la vecindad de la falla sobrepasa al 

esfuerzo estático de fricción y se produce un deslizamiento que inicia en un punto, 

conocido como hipocentro, y se expande sobre la falla (Figura 7). Por ende, la 

energía elástica de deformación almacenada es liberada y se propaga como ondas 

sísmicas. 

 
Figura 7. Expansión de la ruptura sobre el plano de falla desde el hipocentro. 

Como se mencionó anteriormente, el movimiento del terreno durante un 

evento sísmico puede considerarse como el efecto conjunto de la fuente, las 

características del medio en que se propagan las ondas y la respuesta del sitio. En 

el caso particular de la fuente, su contribución puede expresarse en términos de la 

función temporal de fuente sísmica 𝑥𝑥(𝑡𝑡) que representa a “la señal que el sismo 

pone en el terreno” (Stein y Wysession, 2003). 
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Asimismo, se define la función de momento sísmico (Kanamori, 1977; Hanks 

y Kanamori, 1979) como: 

𝑀𝑀(𝑡𝑡) = 𝜇𝜇𝜇𝜇(𝑡𝑡)𝑆𝑆(𝑡𝑡) ( 1 ) 
 
donde 𝜇𝜇 es la rigidez del material, 𝜇𝜇(𝑡𝑡) el deslizamiento en la falla y 𝑆𝑆(𝑡𝑡) el área de 

esta. Los últimos términos se expresan como función del tiempo debido a su 

variación durante un sismo. En consecuencia, el momento sísmico estático, que es 

la medida más exacta del tamaño de un sismo y de la cantidad de energía liberada, 

se define como: 

𝑀𝑀0 = 𝜇𝜇𝜇𝜇�𝑆𝑆 ( 2 ) 
 
donde 𝜇𝜇� es el deslizamiento promedio en la falla de área 𝑆𝑆. 

 Tomando en cuenta lo anterior, se puede relacionar la función temporal de 

fuente sísmica con la derivada de la función de momento sísmico usando la 

ecuación ( 2 ) como factor de escala: 

𝑑𝑑𝑀𝑀(𝑡𝑡)
𝑑𝑑𝑡𝑡

= �̇�𝑀(𝑡𝑡) = 𝑀𝑀0𝑥𝑥(𝑡𝑡) ( 3 ) 

 
 En el caso de una falla pequeña con deslizamiento instantáneo, 𝑀𝑀(𝑡𝑡) puede 

expresarse de manera simple como una función escalón, cuya derivada es una 

función delta. No obstante, en la realidad las características de las fallas son más 

complejas y requieren del empleo de otro tipo de funciones.  

En una falla de geometría rectangular el deslizamiento no es instantáneo, ya 

que la ruptura en cada uno de sus puntos irradia un impulso en diferentes tiempos. 

Si la ruptura se propaga a una velocidad 𝑣𝑣𝑅𝑅 en una falla de longitud 𝐿𝐿 y además se 

considera un receptor a una distancia 𝑟𝑟0 con azimut 𝜃𝜃 desde el punto inicial (Figura 

8), se tiene que: 

por ley de cosenos: 𝑟𝑟2 = 𝑟𝑟02 + 𝐿𝐿2 − 2𝑟𝑟0𝐿𝐿𝐿𝐿𝐿𝐿𝐿𝐿𝜃𝜃, 

y para puntos alejados de la fuente: 𝑟𝑟 ≈ 𝐿𝐿0 − 𝐿𝐿𝐿𝐿𝐿𝐿𝐿𝐿𝜃𝜃. 
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Las expresiones anteriores varían en función de la geometría de la falla y la 

dirección de propagación. Para el caso considerado en la Figura 8, se puede 

obtener el tiempo de ruptura 𝑇𝑇𝑅𝑅 como: 

𝑇𝑇𝑅𝑅 = 𝑡𝑡2 − 𝑡𝑡1 =
𝐿𝐿
𝑣𝑣𝑅𝑅

+
𝑟𝑟
𝑣𝑣
−
𝑟𝑟0
𝑣𝑣

=
𝐿𝐿
𝑣𝑣𝑅𝑅

+
𝑟𝑟
𝑣𝑣
−

(𝑟𝑟 + 𝐿𝐿𝐿𝐿𝐿𝐿𝐿𝐿𝜃𝜃)
𝑣𝑣

=
𝐿𝐿
𝑣𝑣𝑅𝑅

−
𝐿𝐿𝐿𝐿𝐿𝐿𝐿𝐿𝜃𝜃
𝑣𝑣

 

𝑇𝑇𝑅𝑅 = 𝐿𝐿 �
1
𝑣𝑣𝑅𝑅

−
𝐿𝐿𝐿𝐿𝐿𝐿𝜃𝜃
𝑣𝑣

� ( 4 ) 

 
Figura 8. Variación del tiempo de arribo al receptor en función de la longitud de la falla y la 

velocidad de ruptura. 

2.3.1. Caída de esfuerzos 

 De acuerdo con lo discutido previamente, el deslizamiento en una falla no 

ocurre de manera súbita. Esto también puede observarse incluso si se considera 

cada uno de sus puntos por separado. El proceso de ruptura durante un sismo se 

puede visualizar en dos etapas: 1) formación o inicio y 2) propagación o crecimiento. 

En el punto inicial de la ruptura se genera una concentración de esfuerzos. Cuando 

se excede un valor crítico en este punto, la ruptura crece y se produce el 

deslizamiento. 

Para un punto cualquiera localizado sobre la falla, este proceso se puede 

analizar considerando las mismas etapas (Figura 9). Durante la extensión de la 

ruptura y antes de que esta alcance al punto en cuestión, el esfuerzo presente es 

𝑡𝑡1: Tiempo de arribo desde el punto inicial de ruptura. 

𝑡𝑡2: Tiempo de arribo desde el punto final de ruptura. 

𝑣𝑣: Velocidad de propagación de onda. 
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𝜏𝜏0. Conforme la ruptura se extiende, el esfuerzo en la vecindad de este punto 

aumenta hasta exceder el valor crítico 𝜏𝜏𝑠𝑠 en el tiempo 𝑡𝑡0 y se produce el 

deslizamiento. 

 
Figura 9. Variación del esfuerzo en función del tiempo en cualquier punto de la falla durante 

la extensión de la ruptura. 

Durante el deslizamiento, el esfuerzo en el punto bajo consideración 

disminuye a un valor 𝜏𝜏𝑓𝑓. Después de que el deslizamiento se detiene en el tiempo 

𝑡𝑡1, el nivel de esfuerzo se ajusta hacia arriba o hacia abajo a 𝜏𝜏1, que es el esfuerzo 

final. Bajo estas consideraciones, la caída de esfuerzos ∆𝜎𝜎 se determina como:  

∆𝜎𝜎 = 𝜏𝜏0 − 𝜏𝜏1 ( 5 ) 
 
 La caída de esfuerzos permite relacionar el deslizamiento en la falla durante 

un sismo, sus dimensiones y el momento sísmico. Por ejemplo, para una falla 

circular de radio 𝑅𝑅 se tiene (Eshelby, 1957; Vladimir Keylis-Borok, 1959): 

∆𝜎𝜎 =
7

16
𝑀𝑀0

𝑅𝑅3
 ( 6 ) 
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análogamente, para un deslizamiento lateral en una falla rectangular con longitud 𝐿𝐿 

y ancho 𝑤𝑤 (Knopoff, 1958): 

∆𝜎𝜎 =
2
𝜋𝜋
𝑀𝑀0

𝑤𝑤2𝐿𝐿
 ( 7 ) 

 
por otra parte, en un deslizamiento vertical, se tiene (Starr, 1928): 

∆𝜎𝜎 =
8

3𝜋𝜋
𝑀𝑀0

𝑤𝑤2𝐿𝐿
 ( 8 ) 

 
 Las expresiones anteriores permiten estimar la caída de esfuerzos a partir de 

un momento sísmico observado y de las dimensiones de la falla. 

Durante la extensión de la ruptura en la falla, el deslizamiento en el punto 

analizado varía desde cero a un valor final en el instante 𝑡𝑡1, durante un periodo de 

tiempo finito. Esto se puede representar con una función rampa que inicia en cero y 

termina en el tiempo de subida 𝑇𝑇𝐷𝐷 (Figura 10). 

 
Figura 10. Función de deslizamiento en la falla. 

Haciendo una convolución para considerar el efecto conjunto del tiempo de 

ruptura y la derivada de la función de deslizamiento, se obtiene una función 

trapezoidal, que usualmente se utiliza para representar a la función temporal de 

fuente sísmica (Figura 11). 
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Figura 11. Obtención de función trapezoidal de fuente. 

2.3.2. Espectro de fuente 

Siguiendo con lo mencionado en la sección anterior, la función temporal de 

fuente sísmica puede considerarse como la convolución de dos funciones asociadas 

a la longitud finita de la falla y al tiempo de subida en cualquier punto de esta (Figura 

11). En el dominio de la frecuencia, esto se puede ver como el producto de las 

transformadas de Fourier de dichas funciones (Brune, 1970). Para una función caja 

de altura 1
𝑇𝑇
 y longitud 𝑇𝑇 se tiene: 

𝐹𝐹(𝜔𝜔) = �
1
𝑇𝑇
𝑒𝑒𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖𝑑𝑑𝑡𝑡

𝑇𝑇
2

−𝑇𝑇2

=
1
𝑇𝑇𝑇𝑇𝜔𝜔

�𝑒𝑒𝑖𝑖𝑖𝑖
𝑇𝑇
2 − 𝑒𝑒−𝑖𝑖𝑖𝑖

𝑇𝑇
2� =

𝐿𝐿𝑒𝑒𝑠𝑠 �𝜔𝜔𝑇𝑇2 �
𝜔𝜔𝑇𝑇
2

 ( 9 ) 

 
por lo tanto, considerando la ecuación ( 3 ) en el dominio de la frecuencia, la amplitud 

espectral de la función de fuente es: 

|𝐴𝐴(𝜔𝜔)| = 𝑀𝑀0 �
𝐿𝐿𝑒𝑒𝑠𝑠 �𝜔𝜔𝑇𝑇𝑅𝑅2 �

𝜔𝜔𝑇𝑇𝑅𝑅
2

� �
𝐿𝐿𝑒𝑒𝑠𝑠 �𝜔𝜔𝑇𝑇𝐷𝐷2 �

𝜔𝜔𝑇𝑇𝐷𝐷
2

� ( 10 ) 

 
tomando logaritmos en la ecuación ( 10 ): 

𝑙𝑙𝐿𝐿𝑙𝑙 𝐴𝐴(𝜔𝜔) = 𝑙𝑙𝐿𝐿𝑙𝑙𝑀𝑀0 + 𝑙𝑙𝐿𝐿𝑙𝑙 �
𝐿𝐿𝑒𝑒𝑠𝑠 �𝜔𝜔𝑇𝑇𝑅𝑅2 �

𝜔𝜔𝑇𝑇𝑅𝑅
2

� + 𝑙𝑙𝐿𝐿𝑙𝑙 �
𝐿𝐿𝑒𝑒𝑠𝑠 �𝜔𝜔𝑇𝑇𝐷𝐷2 �

𝜔𝜔𝑇𝑇𝐷𝐷
2

� ( 11 ) 
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 Por otra parte, para simplificar el problema la función 𝑠𝑠𝑠𝑠𝑠𝑠(𝑥𝑥)
𝑥𝑥

 cuyas raíces 

pueden ser encontradas en 𝑥𝑥 = 𝜋𝜋𝑠𝑠, se puede aproximar considerando un valor de 

1 cuando 𝑥𝑥 < 1 y 1
𝑥𝑥
 cuando 𝑥𝑥 > 1 (Figura 12). 

 
Figura 12. Aproximación del espectro de fuente. 

 

Con esta aproximación, es posible visualizar la ecuación ( 11 ) en escala 

logarítmica como 3 segmentos correspondientes a diferentes intervalos de 

frecuencia divididos por las frecuencias de esquina. Como se ve en la Figura 13, la 

forma del espectro es plana antes de la primera frecuencia de esquina, después su 

valor cambia en función de 𝜔𝜔−1 y decae como 𝜔𝜔−2 a partir de la segunda frecuencia 

de esquina. En suma, la forma del espectro depende de tres factores: el momento 

sísmico, el tiempo de subida y el tiempo de ruptura. Dire
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Figura 13. Espectro de fuente teórico. 

  

Por otra parte, es importante considerar que existen otros modelos de 

espectros de fuente utilizados en la literatura, incluyendo o combinando los efectos 

de otros factores. De manera general, la caída de esfuerzos es independiente del 

momento sísmico, lo cual implica que el deslizamiento es proporcional a la longitud 

de la falla. Por lo tanto, si se asume un valor para la caída de esfuerzos se puede 

calcular el espectro teórico para varios momentos y longitudes de falla. En la medida 

que la longitud de la falla incrementa, el momento sísmico, el tiempo de ruptura y el 

tiempo de subida aumentan. Entonces, las frecuencias de esquina se mueven hacia 

la izquierda. 
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2.4. Trayectoria 

2.4.1. Ecuación del movimiento 

Para obtener la ecuación que describe la propagación de las ondas sísmicas 

en un medio continuo, se considera un bloque constituido por un material con 

densidad 𝜌𝜌 y volumen 𝑑𝑑𝑥𝑥1𝑑𝑑𝑥𝑥2𝑑𝑑𝑥𝑥3, cuyas caras son perpendiculares a los ejes 

coordenados de un espacio tridimensional como se muestra en la Figura 14. 

 
Figura 14. Componentes del esfuerzo que contribuyen a la fuerza total de superficie en 

dirección 1. 

La fuerza de cuerpo neta es 𝑓𝑓𝑗𝑗𝑑𝑑𝑥𝑥1𝑑𝑑𝑥𝑥2𝑑𝑑𝑥𝑥3, donde 𝑓𝑓𝑗𝑗 es una fuerza por unidad 

de volumen en el centro del bloque. Al hacer la suma de la fuerza de cuerpo neta y 

las fuerzas de superficie en cada una de las caras del bloque, se obtiene la fuerza 

total. Por ejemplo, para la dirección 1 se tiene: 

�𝑆𝑆11 +
𝜕𝜕𝑆𝑆11
𝜕𝜕𝑥𝑥1

𝑑𝑑𝑥𝑥1 − 𝑆𝑆11� 𝑑𝑑𝑥𝑥2𝑑𝑑𝑥𝑥3 + �𝑆𝑆21 +
𝜕𝜕𝑆𝑆21
𝜕𝜕𝑥𝑥2

𝑑𝑑𝑥𝑥2 − 𝑆𝑆21� 𝑑𝑑𝑥𝑥1𝑑𝑑𝑥𝑥3

+ �𝑆𝑆31 +
𝜕𝜕𝑆𝑆31
𝜕𝜕𝑥𝑥3

𝑑𝑑𝑥𝑥3 − 𝑆𝑆31� 𝑑𝑑𝑥𝑥2𝑑𝑑𝑥𝑥3 + 𝑓𝑓1𝑑𝑑𝑥𝑥1𝑑𝑑𝑥𝑥2𝑑𝑑𝑥𝑥3 

 

( 12 ) 
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y simplificando: 

�
𝜕𝜕𝑆𝑆11
𝜕𝜕𝑥𝑥1

+
𝜕𝜕𝑆𝑆21
𝜕𝜕𝑥𝑥2

+
𝜕𝜕𝑆𝑆31
𝜕𝜕𝑥𝑥3

� 𝑑𝑑𝑥𝑥1𝑑𝑑𝑥𝑥2𝑑𝑑𝑥𝑥3 + 𝑓𝑓1𝑑𝑑𝑥𝑥1𝑑𝑑𝑥𝑥2𝑑𝑑𝑥𝑥3 

 
( 13 ) 

 
De manera análoga, para las direcciones 2 y 3, se tiene: 

�
𝜕𝜕𝑆𝑆12
𝜕𝜕𝑥𝑥1

+
𝜕𝜕𝑆𝑆22
𝜕𝜕𝑥𝑥2

+
𝜕𝜕𝑆𝑆32
𝜕𝜕𝑥𝑥3

� 𝑑𝑑𝑥𝑥1𝑑𝑑𝑥𝑥2𝑑𝑑𝑥𝑥3 + 𝑓𝑓2𝑑𝑑𝑥𝑥1𝑑𝑑𝑥𝑥2𝑑𝑑𝑥𝑥3 

 
( 14 ) 

 

�
𝜕𝜕𝑆𝑆13
𝜕𝜕𝑥𝑥1

+
𝜕𝜕𝑆𝑆23
𝜕𝜕𝑥𝑥2

+
𝜕𝜕𝑆𝑆33
𝜕𝜕𝑥𝑥3

� 𝑑𝑑𝑥𝑥1𝑑𝑑𝑥𝑥2𝑑𝑑𝑥𝑥3 + 𝑓𝑓3𝑑𝑑𝑥𝑥1𝑑𝑑𝑥𝑥2𝑑𝑑𝑥𝑥3 

 
( 15 ) 

 
Como puede observarse, no es el campo de esfuerzos por sí mismo lo que 

produce una fuerza neta, sino su variación espacial. Con base en las ecuaciones      

( 13 ) - ( 15 ) puede expresarse la segunda ley de Newton en términos de fuerzas 

de cuerpo y de superficie. A su vez, esta ecuación puede escribirse en términos de 

desplazamientos y de las propiedades elásticas del material. 

Dividiendo entre el volumen, puede considerarse la siguiente relación para 

las fuerzas de superficie en cada dirección: 

�
𝜕𝜕𝑆𝑆𝑖𝑖𝑗𝑗
𝜕𝜕𝑥𝑥𝑗𝑗

= �𝑑𝑑𝑇𝑇𝑣𝑣 �̃�𝑆�
𝑗𝑗

𝑗𝑗

 ( 16 ) 

 
donde �̃�𝑆 es el tensor esfuerzo.  

Tomando en cuenta que: 

𝑑𝑑𝑇𝑇𝑣𝑣 𝑢𝑢� = 𝑡𝑡𝑟𝑟 𝛻𝛻𝑢𝑢� ( 17 ) 
 
donde 𝑢𝑢� es el vector de desplazamiento, y considerando la ecuación de campo que 

relaciona las deformaciones con los desplazamientos: 

𝐸𝐸� =
1
2

(𝛻𝛻𝑢𝑢� + 𝛻𝛻𝑢𝑢�𝑇𝑇) ( 18 ) 
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se tiene: 

𝑡𝑡𝑟𝑟 𝐸𝐸� =
1
2

(𝑡𝑡𝑟𝑟 𝛻𝛻𝑢𝑢� + 𝑡𝑡𝑟𝑟 𝛻𝛻𝑢𝑢�𝑇𝑇) =
1
2

(𝑑𝑑𝑇𝑇𝑣𝑣 𝑢𝑢� +  𝑑𝑑𝑇𝑇𝑣𝑣 𝑢𝑢�𝑇𝑇) = 𝑑𝑑𝑇𝑇𝑣𝑣 𝑢𝑢� 
 

( 19 ) 

donde 𝐸𝐸� es el tensor de deformaciones infinitesimales. 

Asimismo, considerando la relación anterior en la ecuación de campo que 

relaciona los esfuerzos con las deformaciones: 

�̃�𝑆 = 2𝜇𝜇𝐸𝐸� + 𝜆𝜆�𝑡𝑡𝑟𝑟 𝐸𝐸��𝐼𝐼 ( 20 ) 
 
donde 𝜇𝜇 y 𝜆𝜆 son las constantes de Lamé y 𝐼𝐼 es el tensor identidad, se obtiene: 

�̃�𝑆 = 2𝜇𝜇 �
1
2

(𝛻𝛻𝑢𝑢� + 𝛻𝛻𝑢𝑢�𝑇𝑇)� + 𝜆𝜆(𝑑𝑑𝑇𝑇𝑣𝑣 𝑢𝑢�)𝐼𝐼 
 

�̃�𝑆 = 𝜇𝜇𝛻𝛻𝑢𝑢� + 𝜇𝜇𝛻𝛻𝑢𝑢�𝑇𝑇 + 𝜆𝜆(𝑑𝑑𝑇𝑇𝑣𝑣 𝑢𝑢�)𝐼𝐼 ( 21 ) 
 

Por otra parte, se tiene la ecuación constitutiva de equilibrio: 

𝑑𝑑𝑇𝑇𝑣𝑣 �̃�𝑆 + 𝑓𝑓̅ = 𝜌𝜌
𝜕𝜕2𝑢𝑢�
𝜕𝜕𝑡𝑡2

 ( 22 ) 

donde 𝑓𝑓 ̅es el vector de fuerzas de cuerpo. 

Sustituyendo la ecuación ( 21 ) en la relación anterior: 

𝑑𝑑𝑇𝑇𝑣𝑣 [𝜇𝜇𝛻𝛻𝑢𝑢� + 𝜇𝜇𝛻𝛻𝑢𝑢�𝑇𝑇 + 𝜆𝜆(𝑑𝑑𝑇𝑇𝑣𝑣 𝑢𝑢�)𝐼𝐼] + 𝑓𝑓̅ = 𝜌𝜌
𝜕𝜕2𝑢𝑢�
𝜕𝜕𝑡𝑡2

 

𝜇𝜇 𝑑𝑑𝑇𝑇𝑣𝑣 𝛻𝛻𝑢𝑢� + 𝜇𝜇 𝑑𝑑𝑇𝑇𝑣𝑣 𝛻𝛻𝑢𝑢�𝑇𝑇 + 𝜆𝜆 𝑑𝑑𝑇𝑇𝑣𝑣 (𝑑𝑑𝑇𝑇𝑣𝑣 𝑢𝑢�)𝐼𝐼 + 𝑓𝑓̅ = 𝜌𝜌
𝜕𝜕2𝑢𝑢�
𝜕𝜕𝑡𝑡2

 

Considerando que: 

𝑑𝑑𝑇𝑇𝑣𝑣 𝛻𝛻𝑢𝑢�𝑇𝑇 = 𝛻𝛻𝑑𝑑𝑇𝑇𝑣𝑣 𝑢𝑢� ( 23 ) 
 
y definiendo el laplaciano de 𝑢𝑢� como: 

∆𝑢𝑢� = 𝑑𝑑𝑇𝑇𝑣𝑣 𝛻𝛻𝑢𝑢� ( 24 ) 
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se obtiene: 

𝜇𝜇 ∆𝑢𝑢� + 𝜇𝜇𝛻𝛻𝑑𝑑𝑇𝑇𝑣𝑣 𝑢𝑢� + 𝜆𝜆𝛻𝛻𝑑𝑑𝑇𝑇𝑣𝑣 𝑢𝑢� + 𝑓𝑓̅ = 𝜌𝜌
𝜕𝜕2𝑢𝑢�
𝜕𝜕𝑡𝑡2

 
 

( 25 ) 

Simplificando: 

𝜇𝜇 ∆𝑢𝑢� + (𝜇𝜇 + 𝜆𝜆)𝛻𝛻𝑑𝑑𝑇𝑇𝑣𝑣 𝑢𝑢� + 𝑓𝑓̅ = 𝜌𝜌
𝜕𝜕2𝑢𝑢�
𝜕𝜕𝑡𝑡2

 ( 26 ) 

 
 La relación anterior se conoce como ecuación del movimiento y se satisface 

en cualquier punto de un medio continuo. 

 Por otra parte, una vez que las ondas se propagan lejos de la fuente, puede 

considerarse una región homogénea sin fuerzas de cuerpo. En este caso, la 

ecuación ( 26 ) se escribe de la siguiente manera: 

𝜇𝜇 ∆𝑢𝑢� + (𝜇𝜇 + 𝜆𝜆)𝛻𝛻𝑑𝑑𝑇𝑇𝑣𝑣 𝑢𝑢� = 𝜌𝜌
𝜕𝜕2𝑢𝑢�
𝜕𝜕𝑡𝑡2

 ( 27 ) 

 
Asimismo, considerando las ecuaciones ( 13 ) - ( 15 ) se tiene: 

�
𝜕𝜕𝑆𝑆𝑖𝑖𝑗𝑗
𝜕𝜕𝑥𝑥𝑗𝑗

=
𝑗𝑗

𝜌𝜌
𝜕𝜕2𝑢𝑢𝑖𝑖
𝜕𝜕𝑡𝑡2

 ( 28 ) 

 
2.4.2. Atenuación sísmica 

Dentro del contexto de la sismología, la atenuación es el fenómeno por el 

cual la amplitud de una onda sísmica disminuye. La naturaleza de este proceso es 

compleja y depende de diversas variables cuya descripción detallada queda fuera 

del alcance del presente documento. A continuación, se describirán de forma 

somera los factores asociados a la expansión geométrica, el esparcimiento y la 

anelasticidad del medio. No obstante, en la literatura especializada es posible 

encontrar una discusión rigurosa sobre estos aspectos (Lay y Wallace, 1995; Stein 

y Wysession, 2003).  
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Dado que el proceso de atenuación sísmica es bastante complejo, los 

principios utilizados para su estudio son empíricos en su mayoría y su sustento 

teórico es relativamente sencillo. Así, con el objetivo de simplificar el análisis del 

fenómeno, se parte de la hipótesis de que la Tierra es un medio que se comporta 

elásticamente durante la propagación de las ondas sísmicas desde la fuente. 

2.4.2.1. Expansión geométrica del frente de onda 

De manera general, puede definirse el concepto de frente de onda como el 

lugar geométrico de aquellos puntos que son alcanzados por la perturbación en un 

instante dado y, por lo tanto, se encuentran en el mismo estado de vibración. 

Si se consideran distancias focales pequeñas 𝑅𝑅 y suponiendo que la Tierra 

es un medio homogéneo, es posible demostrar que las ondas superficiales se 

propagarán desde la fuente como un anillo con circunferencia creciente igual a 2𝜋𝜋𝑅𝑅. 

Bajo la hipótesis de que la energía que se propaga en un medio elástico en forma 

de ondas sísmicas se conserva, se tendrá una variación en su densidad y 

distribución espacial. Conforme la distancia a la fuente sísmica aumenta, la energía 

almacenada por unidad de volumen en el frente de onda disminuye en proporción a 

𝑅𝑅−1, mientras que la amplitud decrecerá en función de 𝑅𝑅−
1
2. 

No obstante, al ser la Tierra una “esfera”, el anillo en cuestión se encuentra 

envolviéndola (Figura 15) y, por lo tanto, la energía almacenada por unidad de 

volumen varía en proporción a: 

1
𝑅𝑅

=
1

𝑎𝑎𝐿𝐿𝑒𝑒𝑠𝑠∆
 ( 29 ) 

 
donde ∆ es la distancia angular. 

 Para distancias focales grandes en comparación con el tamaño de la fuente, 

se supone que las ondas de cuerpo tendrán un frente de onda esférico. En este 

caso, la energía se conserva al propagarse sobre un área igual a 4𝜋𝜋𝑅𝑅2, siendo 𝑅𝑅 el 
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radio de la esfera. Por consiguiente, la energía almacenada por unidad de volumen 

y la amplitud decrecen en función de 𝑅𝑅−2 y 𝑅𝑅−1, respectivamente. 

 
Figura 15. Expansión geométrica del frente de onda para distancias focales pequeñas 

(Pérez-Moreno, 2018). 

2.4.2.2. Esparcimiento (scattering) 

Contrario a las hipótesis consideradas en la sección anterior, la Tierra es un 

medio heterogéneo y anisótropo. Por lo tanto y debido a las heterogeneidades 

presentes durante la propagación de las ondas, se produce una redistribución 

espacial y temporal de la energía. Debido a esto, es posible que se presenten 

amplitudes mayores o menores a las esperadas inicialmente (García, 2001). 

El fenómeno de esparcimiento, también conocido como atenuación 

extrínseca, depende de las irregularidades existentes en el medio y de los estratos 

que conforman la estructura geológica. Cuando se tienen longitudes de onda cortas, 

estos elementos actúan como puntos dispersores o fuentes de Huygens (Stein y 

Wysession, 2003). En consecuencia, se da lugar a la generación de ondas 

secundarias que pueden interferir entre sí durante su propagación. 

El proceso descrito anteriormente se puede visualizar en las fases de los 

sismogramas. La primera parte de estos se constituye por aquellas ondas que viajan 

por el camino más corto y que no fueron dispersadas. La parte final o “coda” del 
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sismograma está conformada por las ondas que si fueron dispersadas por las 

heterogeneidades del medio y cuyo tiempo de arribo es mayor. Por lo tanto, las 

características de las ondas de coda dependerán del esparcimiento asociado con el 

medio de propagación. 

2.4.2.3. Anelasticidad del medio 

Como se mencionó previamente, para simplificar el estudio del fenómeno de 

atenuación sísmica, se parte de la suposición de que la Tierra es un medio elástico 

perfecto. De esta manera, los principios de la mecánica de medios continuos son 

útiles para explicar algunos aspectos inherentes a la propagación de onda en 

función de las propiedades elásticas del medio. 

Sin embargo, en la realidad ningún material es completamente elástico. 

Incluso si las deformaciones inducidas por un esfuerzo son reversibles, se tienen 

otros efectos que disipan energía y que retardan la recuperación de la forma original 

(Betbeder-Matibet, 2008). 

Es importante considerar que la Tierra no es un medio elástico, sino que en 

realidad presenta un comportamiento viscoelástico. Como consecuencia de esto, la 

amplitud de las ondas sísmicas decrecerá debido a procesos no elásticos, en los 

cuales la energía se disipa en forma de calor. Debido a que esta es una propiedad 

intrínseca del medio, al depender de sus características físicas particulares, se 

engloban estos procesos bajo el concepto de atenuación intrínseca. 

2.4.3. Factor de calidad 𝑄𝑄(𝑓𝑓) 

Para visualizar mejor el fenómeno de atenuación intrínseca puede 

considerarse primeramente una analogía con lo que sucede en un oscilador 

constituido por un resorte de constante 𝑘𝑘 y un amortiguador (Figura 16). Dire
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Figura 16. Oscilador armónico amortiguado (Pérez-Moreno, 2018). 

Es posible representar analíticamente este sistema tomando 𝑢𝑢(𝑡𝑡) como el 

desplazamiento experimentado por la masa 𝑚𝑚, sin incluir el efecto del amortiguador, 

de la siguiente manera: 

𝑚𝑚
𝑑𝑑2𝑢𝑢(𝑡𝑡)
𝑑𝑑𝑡𝑡2

+ 𝑘𝑘𝑢𝑢(𝑡𝑡) = 0 ( 30 ) 

 
donde la constante del resorte y la masa se relacionan por medio de la frecuencia 

natural 𝜔𝜔0 en la forma: 

𝜔𝜔0 = �𝑘𝑘
𝑚𝑚

 ( 31 ) 

 
 Para resolver la ecuación diferencial ( 30 ) puede suponerse una solución de 

la forma 𝑢𝑢(𝑡𝑡) = 𝑒𝑒𝑚𝑚𝑖𝑖. Por lo tanto: 

𝑑𝑑𝑢𝑢(𝑡𝑡)
𝑑𝑑𝑡𝑡

= 𝑚𝑚𝑒𝑒𝑚𝑚𝑖𝑖 

𝑑𝑑2𝑢𝑢(𝑡𝑡)
𝑑𝑑𝑡𝑡2

= 𝑚𝑚2𝑒𝑒𝑚𝑚𝑖𝑖 
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Entonces, la ecuación ( 30 ) puede escribirse como: 

𝑚𝑚2𝑒𝑒𝑚𝑚𝑖𝑖 + 𝜔𝜔0
2𝑒𝑒𝑚𝑚𝑖𝑖 = 0 

𝑒𝑒𝑚𝑚𝑖𝑖(𝑚𝑚2 + 𝜔𝜔0
2) = 0 ( 32 ) 

 
 Por otra parte, considerando que el término 𝑒𝑒𝑚𝑚𝑖𝑖 no puede ser igual a cero 

para valores reales de 𝑡𝑡, para que esta función satisfaga la ecuación ( 32 ), debe 

elegirse un valor de 𝑚𝑚 tal que sea una raíz de 𝑚𝑚2 + 𝜔𝜔0
2 = 0. Al aplicar un impulso 

externo al sistema, resulta una respuesta que puede representarse como: 

𝑢𝑢(𝑡𝑡) = 𝐴𝐴𝑒𝑒𝑖𝑖𝑖𝑖0𝑖𝑖 + 𝐵𝐵𝑒𝑒𝑖𝑖𝑖𝑖0𝑖𝑖 ( 33 ) 
 
donde 𝐴𝐴 y 𝐵𝐵 son valores constantes. 

 Después de que el movimiento inicia, teóricamente la oscilación en el sistema 

sería perpetua, al no considerarse el efecto del amortiguamiento y no haber pérdida 

de energía. No obstante, cuando se considera el efecto del amortiguamiento en 

función de la velocidad, se tiene: 

𝑚𝑚
𝑑𝑑2𝑢𝑢(𝑡𝑡)
𝑑𝑑𝑡𝑡2

+ 𝛾𝛾𝑚𝑚
𝑑𝑑𝑢𝑢(𝑡𝑡)
𝑑𝑑𝑡𝑡

+ 𝑘𝑘𝑢𝑢(𝑡𝑡) = 0 ( 34 ) 

 
donde 𝛾𝛾 es un factor de amortiguamiento. 

 En este punto, si se define el factor de calidad como: 

𝑄𝑄 =
𝜔𝜔0

𝛾𝛾
 ( 35 ) 

 
la ecuación ( 34 ) puede escribirse de la siguiente forma: 

𝑑𝑑2𝑢𝑢(𝑡𝑡)
𝑑𝑑𝑡𝑡2

+
𝜔𝜔0

𝑄𝑄
𝑑𝑑𝑢𝑢(𝑡𝑡)
𝑑𝑑𝑡𝑡

+ 𝜔𝜔0
2𝑢𝑢(𝑡𝑡) = 0 ( 36 ) 

 
donde 𝑄𝑄 es inversamente proporcional al amortiguamiento del sistema. Por lo tanto, 

entre menor sea el amortiguamiento, mayor es el valor de 𝑄𝑄. 
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 Es posible resolver la ecuación diferencial ( 36 ), que representa al oscilador 

de la Figura 16, suponiendo el desplazamiento como la parte real de una función 

exponencial compleja: 

𝑢𝑢(𝑡𝑡) = 𝐴𝐴0𝑒𝑒𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖 ( 37 ) 
 
donde 𝑝𝑝 es un número complejo. Sustituyendo la ecuación ( 37 ) en la ( 36 ): 

�−𝑝𝑝2𝐴𝐴0𝑒𝑒𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖� +
𝜔𝜔0

𝑄𝑄
�𝑇𝑇𝑝𝑝𝐴𝐴0𝑒𝑒𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖� + 𝜔𝜔0

2�𝐴𝐴0𝑒𝑒𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖� = 0 ( 38 ) 

 
por lo tanto: 

�−𝑝𝑝2 + 𝑇𝑇𝑝𝑝
𝜔𝜔0

𝑄𝑄
+ 𝜔𝜔0

2�𝐴𝐴0𝑒𝑒𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖 = 0 ( 39 ) 

 
y 

−𝑝𝑝2 + 𝑇𝑇𝑝𝑝
𝜔𝜔0

𝑄𝑄
+ 𝜔𝜔0

2 = 0 ( 40 ) 

 
para que ( 39 ) pueda satisfacerse para cualquier valor de 𝑡𝑡. 

 Considerando que 𝑝𝑝 es un número complejo, puede escribirse en los 

siguientes términos: 

𝑝𝑝 = 𝑎𝑎 + 𝑇𝑇𝑖𝑖 

𝑝𝑝2 = 𝑎𝑎2 + 2𝑇𝑇𝑎𝑎𝑖𝑖 − 𝑖𝑖2 

quedando la ecuación ( 40 ) como: 

−𝑎𝑎2 − 2𝑇𝑇𝑎𝑎𝑖𝑖 + 𝑖𝑖2 + 𝑇𝑇𝑎𝑎
𝜔𝜔0

𝑄𝑄
− 𝑖𝑖

𝜔𝜔0

𝑄𝑄
+ 𝜔𝜔0

2 = 0 ( 41 ) 
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La expresión ( 41 ) puede dividirse en términos de su parte real y su parte 

imaginaria: 

−𝑎𝑎2 + 𝑖𝑖2 − 𝑖𝑖
𝜔𝜔0

𝑄𝑄
+ 𝜔𝜔0

2 = 0 ( 42 ) 

−2𝑎𝑎𝑖𝑖 + 𝑎𝑎
𝜔𝜔0

𝑄𝑄
= 0 ( 43 ) 

 
Resolviendo ( 43 ) para 𝑖𝑖: 

𝑖𝑖 =
𝜔𝜔0

2𝑄𝑄
 ( 44 ) 

 
y sustituyendo en la parte real de ( 41 ): 

𝑎𝑎2 = 𝜔𝜔0
2 −

𝜔𝜔0
2

4𝑄𝑄2 = 𝜔𝜔0
2 �1 −

1
4𝑄𝑄2� ( 45 ) 

 
con lo que puede definirse: 

𝜔𝜔 = 𝑎𝑎 = 𝜔𝜔0 �1 −
1

4𝑄𝑄2�
1
2
 ( 46 ) 

 
para reescribir la ecuación ( 37 ) en la forma: 

𝑢𝑢(𝑡𝑡) = 𝐴𝐴0𝑒𝑒𝑖𝑖(𝑖𝑖𝑖𝑖+𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖) = 𝐴𝐴0𝑒𝑒−𝑖𝑖𝑖𝑖𝑒𝑒𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖 ( 47 ) 
 

La parte real de la expresión anterior es la solución para el desplazamiento 

armónico amortiguado: 

𝑢𝑢(𝑡𝑡) = 𝐴𝐴0𝑒𝑒−𝑖𝑖0𝑖𝑖/2𝑄𝑄𝐿𝐿𝐿𝐿𝐿𝐿(𝜔𝜔𝑡𝑡) ( 48 ) 
 
que representa el comportamiento del oscilador después de que se aplica un 

impulso externo en el tiempo 𝑡𝑡 = 0 (Figura 17). Dire
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Figura 17. Decaimiento de la amplitud del movimiento en el oscilador amortiguado (Pérez-

Moreno, 2018). 

 El factor de calidad 𝑄𝑄 es un parámetro empleado para representar el 

comportamiento de la atenuación sísmica. De forma simple, puede entenderse 

como la pérdida de energía por ciclo en un material que se somete a un esfuerzo 

elástico y se representa como: 

1
𝑄𝑄

= −
1

2𝜋𝜋
∆𝐸𝐸
𝐸𝐸

 ( 49 ) 

 
donde 𝐸𝐸 es el valor máximo de la energía de deformación en un ciclo donde se 

pierde ∆𝐸𝐸. En la ecuación ( 49 ) puede observarse que el factor 𝑄𝑄 tiene un valor 

adimensional y positivo, ya que ∆𝐸𝐸 es una pérdida de energía con valor negativo. 

 Al evaluar el factor de calidad es importante considerar que cada tipo de onda 

se comporta de diferente manera durante su propagación a través del medio. Por lo 

tanto, pueden tenerse valores distintos para ondas superficiales y para ondas de 

cuerpo, que no son equivalentes. Asimismo, es posible analizar el comportamiento 

de 𝑄𝑄 en función de la profundidad. 

 El estudio del factor de calidad 𝑄𝑄 es un aspecto de gran importancia, ya que 

permite caracterizar de manera general el nivel de atenuación del medio de 
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propagación sin analizar a profundidad detalles sobre su naturaleza y aspectos 

geológicos. Asimismo, es posible obtener regionalizaciones de 𝑄𝑄 para zonas 

específicas con el fin de caracterizar los niveles de atenuación de manera más 

detallada. 

El valor de 𝑄𝑄 puede ser determinado con base en el análisis de las primeras 

fases de un sismograma o a partir de la coda, que tiene la ventaja de eliminar 

variables tales como el patrón de radiación, la directividad y los efectos de 

trayectoria (Blanke et al., 2019).  

La evaluación de la atenuación sísmica por medio de el decaimiento de las 

onda de coda se ha realizado en diversos estudios siguiendo distintos enfoques 

(Havskov et al., 2016). No obstante, casi siempre se considera una dependencia de 

la frecuencia de 𝑄𝑄 en la forma: 

𝑄𝑄(𝑓𝑓) = 𝑄𝑄0𝑓𝑓𝛼𝛼 ( 50 ) 
 
donde 𝑄𝑄0 es 𝑄𝑄(𝑓𝑓) en 1 Hz y 𝛼𝛼 es una constante. 

 Uno de los enfoques que es utilizado frecuentemente es el modelo propuesto 

por Aki y Chouet (1975). Asumiendo que las ondas de coda son ondas S 

dispersadas en distancias cortas entre la fuente y el sitio, su amplitud puede ser 

expresada en función de la frecuencia 𝑓𝑓 y del tiempo 𝑡𝑡: 

𝐴𝐴(𝑓𝑓, 𝑡𝑡) = 𝑡𝑡−𝛽𝛽𝐴𝐴0𝑒𝑒
− 𝜋𝜋𝑓𝑓𝑖𝑖
𝑄𝑄(𝑓𝑓) ( 51 ) 

 
donde 𝛽𝛽 es un factor que depende del esparcimiento geométrico y toma valores de 

1.0, 0.75 y 0.5, para ondas de cuerpo, ondas de difusión y ondas de superficie, 

respectivamente. Tomando logaritmos en la ecuación ( 51 ): 

𝑙𝑙𝑠𝑠𝐴𝐴(𝑓𝑓, 𝑡𝑡) + 𝛽𝛽𝑙𝑙𝑠𝑠(𝑡𝑡) = 𝑙𝑙𝑠𝑠(𝐴𝐴0) −
𝜋𝜋𝑓𝑓𝑡𝑡
𝑄𝑄(𝑓𝑓)

 ( 52 ) 
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donde − 𝜋𝜋𝑓𝑓𝑖𝑖
𝑄𝑄(𝑓𝑓)

 es la pendiente de la línea recta obtenida de la envolvente de 

𝑙𝑙𝑠𝑠𝐴𝐴(𝑓𝑓, 𝑡𝑡) + 𝛽𝛽𝑙𝑙𝑠𝑠(𝑡𝑡). 

 En la literatura se han reportado varios factores de calidad 𝑄𝑄(𝑓𝑓) para México 

utilizando diversas metodologías. Casi toda la investigación realizada sobre este 

tema se ha enfocado en la zona de subducción en la costa del océano Pacífico 

(Yamamoto et al., 1997; Ottemöller et al., 2002; Singh et al., 2006; Chen y Clayton, 

2012). Asimismo, se han publicado algunos estudios al respecto en la región de 

Baja California (Domínguez et al., 1997b; Domínguez et al., 1997a), Sonora (Castro 

et al., 2008) y la Faja Volcánica Transmexicana (Canas, 1986; García et al., 2004; 

Ortega y Quintanar, 2005; Singh et al., 2007; Escudero et al., 2016; Lermo et al., 

2016). 

 Los estudios sobre 𝑄𝑄(𝑓𝑓) que se han realizado en el centro de México tienen 

gran variabilidad en sus resultados. Esto se debe a las diferencias en las 

características de la fuente de los eventos considerados y las metodologías 

empleadas. Respecto a esto, la mayoría de estas investigaciones se han llevado a 

cabo a partir del análisis de sismos con epicentro en la zona de subducción del 

océano Pacífico. Por otra parte, únicamente en los artículos publicados por Canas 

(1986), Lermo et al. (2016) y Escudero et al. (2016) se presentan factores de calidad 

para la FVTM con base en sismicidad local. No obstante, estos estudios analizaron 

eventos de mecanismos focales variados y distintas fases de los registros. 

 Considerando lo anterior, una parte de esta investigación consistió en la 

determinación de valores de 𝑄𝑄(𝑓𝑓) para distintas regiones en la FVTM considerando 

el modelo de Aki y Chouet (1975) para sismos corticales e inslab regionales (Pérez-

Moreno et al., 2021a).  

2.5. Respuesta de sitio 

Un aspecto fundamental en el diseño estructural de una obra civil es 

garantizar el cumplimiento de la función para la cual fue proyectada. Esto depende 
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de su capacidad para soportar las acciones que estarán presentes a lo largo de su 

vida útil, entre las que destacan por su aleatoriedad, las producidas por eventos 

sísmicos. Por lo anterior, es importante estimar en forma confiable y precisa la 

intensidad máxima esperada en el sitio de interés. 

No obstante, en función de las condiciones del sitio pueden producirse 

modificaciones en variables asociadas a la intensidad sísmica, tales como amplitud, 

duración y contenido de frecuencias. Estos cambios, usualmente referidos como 

respuesta de sitio o efectos de sitio, tienen un papel importante en la distribución de 

daños observados y son atribuibles principalmente a la variabilidad en las 

propiedades geotécnicas del emplazamiento, así como en las características de su 

topografía superficial y subterránea. Por otro lado, estos efectos pueden asociarse 

cuantitativamente a variables como el espesor de los sedimentos sobre el 

basamento rocoso, la velocidad de onda de corte y la frecuencia fundamental de 

vibración, que es baja para depósitos anchos o materiales blandos y alta para capas 

muy delgadas (Stanko et al., 2017).  

Dentro de los aspectos concernientes a la respuesta de sitio, la amplificación 

del movimiento del terreno es un fenómeno en el cual se incrementa la amplitud de 

las ondas sísmicas durante su propagación a través de la estructura geológica. Este 

es uno de los objetos de estudio más importantes a considerar en proyectos de 

ingeniería civil, ya que los niveles de amplificación producidos pueden alcanzar 

hasta dos órdenes de magnitud (Kawase, 2003). La amplificación observable está 

relacionada con el contraste de impedancia entre las capas superficiales y la roca 

subyacente, heterogeneidades laterales y las características del campo de ondas 

incidentes. 

En México, uno de los ejemplos más recordados es el sismo del 19 de 

septiembre de 1985 (MW 8.1) en la costa de Michoacán. A pesar de que la distancia 

epicentral a la Ciudad de México era de aproximadamente 400 km, debido a la 
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amplificación del movimiento del suelo, se tuvieron 5 728 edificios colapsados o 

severamente dañados y la muerte de 4 287 personas (Çelebi et al., 2018). 

Más recientemente, se pueden mencionar los eventos del 8 y 19 de 

septiembre de 2017. El sismo del 8 de septiembre (MW 8.2) se originó en la costa 

de Oaxaca, siendo el de mayor magnitud registrado en el país. Para este evento se 

han reportado daños en edificaciones cercanas y lejanas al epicentro producidos 

por efectos de sitio (González Herrera et al., 2020; Guzmán Ventura et al., 2020).  

En el caso del sismo del 19 de septiembre (MW 7.1), ocurrido en el límite entre 

Puebla y Morelos, hubo pérdidas humanas y materiales en varios estados del país, 

destacando los valores altos de aceleración registrados en la zona del lago de la 

Ciudad de México (Sahakian et al., 2018; Buendía Sánchez y Reinoso Angulo, 

2019). De igual manera, hay casos reportados de intensidades altas asociadas a 

eventos de magnitud baja, producidas por amplificaciones del terreno (Singh et al., 

2020).  

Por otra parte, se pueden mencionar otros casos en el mundo en los cuales 

se observaron modificaciones en la intensidad sísmica atribuibles a la respuesta del 

sitio. Entre estos ejemplos están los eventos ocurridos en Chile, el 3 de marzo de 

1985 (Ms 7.8) (Çelebi, 1987; Çelebi, 1991), en Loma Prieta, el 18 de octubre de 

1989 (Ms 7.1) (Hartzell et al., 1994), en Atenas, el 7 de septiembre de 1999 (Ms 5.9) 

(Assimaki et al., 2005) y en Bhuj, el 26 de enero de 2001 (MW 7.7) (Singh, 2015; 

Singh et al., 2017; Sairam et al., 2018). 

En la literatura puede encontrarse una gran variedad de metodologías para 

evaluar los efectos de sitio. El método más simple es la clasificación en términos del 

tipo de suelo, que fue implementada en la primera versión del código de 

construcción japonés. Sin embargo, la amplificación del movimiento del terreno 

tiene una fuerte dependencia de la frecuencia y de las características particulares 

de cada sitio. Debido a esto, el usar valores promedio para diferentes sitios con la 
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misma categoría de suelo se aleja de la realidad y tiene una efectividad baja 

(Kawase, 2003). 

Además del mencionado anteriormente, existen otros métodos que se han 

utilizado frecuentemente para evaluar los efectos de sitio que, de manera general, 

se pueden clasificar como empíricos y analíticos (Mittal et al., 2013). 

2.5.1. Métodos empíricos 

Según el tipo y la cantidad de información disponible, pueden usarse los 

métodos empíricos a partir de registros sísmicos o de ruido ambiental medidos en 

el sitio de interés. La efectividad de estas técnicas radica en que se basan en 

mediciones reales del movimiento del terreno. 

Como puede observarse en la ecuación ( 53 ), el movimiento medido en un 

sitio particular 𝑈𝑈 puede considerarse como una convolución en el dominio del tiempo 

o una multiplicación en el dominio de la frecuencia de términos asociados a la fuente 

𝑆𝑆, la trayectoria 𝑃𝑃 y el sitio 𝐻𝐻: 

𝑈𝑈(𝑓𝑓) = 𝑆𝑆(𝑓𝑓) × 𝑃𝑃(𝑓𝑓) × 𝐻𝐻(𝑓𝑓) ( 53 ) 
 
donde 𝑓𝑓 es la frecuencia. 

Con base en el término 𝐻𝐻(𝑓𝑓), también conocido como función de 

transferencia del sitio (Perron et al., 2018), es posible obtener factores de 

amplificación asociados a una posición de referencia en función de la frecuencia. 

Para realizar esto, el método SSR (Standard Spectral Ratio) (Borcherdt, 1970) es el 

más confiable y frecuentemente utilizado. 

Este enfoque se basa en el registro simultáneo de un mismo evento en al 

menos dos estaciones relativamente cercanas en comparación con la distancia 

hipocentral (Figura 18). 
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Figura 18. Esquema de la técnica SSR (Standard Spectral Ratio). 

La estación localizada en las mejores condiciones geológicas posibles se usa 

como referencia para estimar los niveles de amplificación existentes en la otra 

estación. En la ecuación ( 54 ), las funciones de transferencia se obtienen 

normalizando el espectro de amplitud de Fourier obtenido en el sitio de interés con 

respecto del correspondiente en el sitio de referencia. Dada la cercanía entre los 

dos sitios considerados, en este enfoque se asume que los términos de fuente y de 

trayectoria asociados a las señales medidas en ambas estaciones son iguales, por 

lo tanto: 

𝑆𝑆𝑆𝑆𝑅𝑅1/2(𝑓𝑓) =
𝑈𝑈1(𝑓𝑓)
𝑈𝑈2(𝑓𝑓)

=
𝑆𝑆1(𝑓𝑓) × 𝑃𝑃1(𝑓𝑓) × 𝐻𝐻1(𝑓𝑓)
𝑆𝑆2(𝑓𝑓) × 𝑃𝑃2(𝑓𝑓) × 𝐻𝐻2(𝑓𝑓)

=
𝐻𝐻1(𝑓𝑓)
𝐻𝐻2(𝑓𝑓)

 ( 54 ) 

 
No obstante, la aplicación de esta técnica requiere una gran cantidad de 

registros sísmicos en las dos estaciones, con una buena relación señal/ruido y que 

la estación de referencia se encuentre “libre” de efectos de sitio. El cumplimiento de 

estas condiciones no siempre es posible en la práctica, por lo que el uso de registros 

de ruido ambiental es una alternativa que se utiliza frecuentemente. 

Las ventajas del uso de ruido ambiental radican principalmente en que no se 

requieren registros sísmicos que cumplan con las condiciones mencionadas 

anteriormente y que los datos pueden obtenerse fácilmente de fuentes naturales o 

antropogénicas. Sin embargo, debe considerarse que la energía asociada al ruido 

ambiental no puede compararse con la liberada durante un evento sísmico. 

U1 U2 
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Asimismo, la respuesta de sitio producida es diferente en ambos casos, ya 

que el ruido ambiental se compone principalmente de ondas superficiales, al estar 

localizadas la mayoría de las fuentes asociadas sobre la superficie terrestre. Por el 

contrario, las señales producidas por un sismo se componen mayormente de ondas 

de cuerpo en su porción más energética (Perron et al., 2018).  

Otra limitante para considerar es que, a diferencia del movimiento del terreno 

producido por un evento sísmico, en el ruido ambiental es complicado separar las 

contribuciones asociadas a la fuente, la trayectoria y el sitio, ya que su naturaleza 

es aleatoria y proviene de diversas fuentes. 

La técnica HVSR (Horizontal-to-Vertical Spectral Ratio) (Nakamura, 1989) es 

el método más utilizado para estimar la frecuencia fundamental de sitio (𝑓𝑓0) a partir 

de registros de ruido ambiental, con la desventaja de que no permite una 

determinación precisa de la función de transferencia. 

Este método consiste en calcular la relación espectral entre la media de las 

componentes horizontales y la componente vertical de los registros de ruido 

medidos en una sola estación: 

𝐻𝐻𝐻𝐻𝑆𝑆𝑅𝑅(𝑓𝑓) =
𝑢𝑢1𝐻𝐻(𝑓𝑓)
𝑢𝑢1𝑉𝑉(𝑓𝑓)

 ( 55 ) 

 
Por otra parte, a partir del trabajo publicado por Lermo y Chávez-García 

(1993), se ha aplicado esta técnica con base en registros sísmicos de una sola 

estación. Para este fin, se utiliza la parte más energética de los registros, 

generalmente iniciando a partir de la llegada de la onda S. 

Debido a su facilidad y rapidez de aplicación, el método HVSR se ha utilizado 

frecuentemente en estudios de microzonificación sísmica, existiendo algunos que 

reportan factores de amplificación basados en su uso. No obstante, la suposición 

de que los picos obtenidos con este análisis corresponden a la amplificación del sitio 

nunca ha sido demostrada sistemáticamente. Pero, dado que es una metodología 
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simple y en algunas circunstancias proporciona una primera idea, aproximada e 

imprecisa, de posibles efectos de amplificación, con el tiempo se ha transformado 

una declaración muy general “HVSR proporciona una idea aproximada sobre algo”, 

en una erróneamente aceptada por algunos investigadores “la gráfica obtenida de 

HVSR es la curva de amplificación”. 

 En el caso de la FVTM, es complicado encontrar una zona libre de efectos 

de sitio, debido a la gran variabilidad en la geología y en la distribución espacial y 

temporal de depósitos volcánicos (Ferrari et al., 2012). A la fecha, se han realizado 

varias investigaciones sobre este tema en México, enfocadas principalmente en el 

comportamiento de los efectos de sitio en la Ciudad de México. 

 Ordaz y Singh (1992) analizaron algunos registros de sismos costeros y 

observaron que las estaciones ubicadas en la zona de la loma en el valle de México 

presentan amplificaciones 10 veces mayores que las calculadas con relaciones de 

atenuación. Más adelante, García et al. (2004) compararon las funciones de 

amplificación en algunas de las estaciones analizadas por Ordaz y Singh (1992). 

Los registros considerados correspondían a sismos inslab con epicentro fuera de la 

FVTM y se observaron similitudes en los resultados a pesar de las diferencias en el 

tipo y ubicación de la fuente. 

 Por otra parte, Singh et al. (2007) discuten brevemente dos curvas HVSR 

obtenidas para dos estaciones cuyas ubicaciones cruzan la FVTM, a partir de los 

registros de 9 sismos someros con epicentro en la costa del océano Pacífico. 

 Lozano et al. (2009) estudiaron la influencia de las características de la fuente 

en los efectos de sitio en el valle de México, a partir de 36 sismos interplaca e inslab 

con epicentro en México y 12 eventos telesísmicos originados en Sudamérica. Sus 

resultados concuerdan con los obtenidos por García et al. (2004) y concluyeron que 

los efectos de sitio observados son independientes de las características y de la 

ubicación de la fuente. 
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 Clemente-Chávez et al. (2014) presentaron el primer estudio de efectos de 

sitio en la FVTM con base en sismicidad local superficial. En su artículo, se 

analizaron las curvas HVSR obtenidas de 22 sismos registrados por 25 estaciones 

sismológicas ubicadas en la zona de estudio. Los eventos considerados tenían una 

profundidad menor a 10 km y magnitudes entre 3.6 y 4.3. A partir de las gráficas 

obtenidas, se calcularon valores promedio para la frecuencia fundamental 𝑓𝑓0 y se 

reportaron los picos observados como factores de amplificación. 

Sus resultados son comparados con estudios previos y atribuyen las 

diferencias encontradas a la ubicación de la fuente. Sin embargo, debido a la 

limitada cantidad de información utilizada, parte de sus conclusiones se basan en el 

análisis de algunas estaciones en las que se promedian los resultados obtenidos 

con uno o dos registros. Adicionalmente, debe considerarse que las curvas 

obtenidas con la técnica HVSR no son adecuadas para representar la amplificación 

real en el sitio. Debido a esto, las comparaciones que presentan con respecto a 

estudios previos no pueden presentarse como absolutas y las conclusiones 

derivadas de ellas no tienen sustento teórico. 

2.5.2. Métodos analíticos 

Estos métodos se basan en el estudio de la respuesta dinámica del sitio a 

partir de modelos numéricos unidimensionales, bidimensionales y tridimensionales. 

Frecuentemente, los problemas pueden reducirse a modelos unidimensionales 

usando análisis lineales, lineales equivalentes y no lineales. Entre estos, las 

metodologías basadas en análisis lineales equivalentes son ampliamente utilizadas 

debido a su simplicidad y grado de aproximación (Kumar y Mondal, 2017).  

Debido al alcance de esta investigación, la descripción que se muestra a 

continuación se enfoca únicamente en los análisis lineales equivalentes basados en 

modelos numéricos unidimensionales. Para una revisión detallada de las bases 

teóricas de los otros tipos de modelos, se recomienda el libro de Kramer (2011). 
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2.5.2.1. Propiedades lineales equivalentes 

Cuando el suelo es sometido a carga cíclica, como es el caso durante un 

evento sísmico, sus propiedades pueden estudiarse desde el punto de vista de su 

comportamiento esfuerzo – deformación, que se caracteriza por ciclos de histéresis 

como el que se muestra en la Figura 19. 

 
Figura 19. Curva esfuerzo – deformación del suelo bajo carga cíclica. 

La representación del comportamiento no lineal del suelo puede realizarse 

en dos formas: mediante la trayectoria real del ciclo de histéresis y por medio de 

parámetros que describen su forma general. Las dos características más 

importantes del ciclo de histéresis son su inclinación y su amplitud. 

La inclinación depende de la rigidez del suelo, que puede ser descrita en 

cualquier punto durante la aplicación de la carga en términos del módulo de corte 

tangente 𝐺𝐺𝑖𝑖𝑡𝑡𝑠𝑠. Evidentemente, este parámetro varía durante el ciclo de carga, pero 

puede aproximarse un valor promedio con el módulo de corte secante: 

𝐺𝐺𝑠𝑠𝑠𝑠𝑠𝑠 =
𝜏𝜏𝑠𝑠
𝛾𝛾𝑠𝑠

 ( 56 ) 

𝐺𝐺𝑖𝑖𝑡𝑡𝑠𝑠 

𝐺𝐺𝑠𝑠𝑠𝑠𝑠𝑠 
𝐺𝐺𝑚𝑚á𝑥𝑥 

𝜏𝜏 

𝛾𝛾 

𝜏𝜏𝑠𝑠 

𝛾𝛾𝑠𝑠 
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donde 𝜏𝜏𝑠𝑠 y 𝛾𝛾𝑠𝑠 son las amplitudes del esfuerzo cortante y la deformación 

correspondiente. Así, el módulo 𝐺𝐺𝑠𝑠𝑠𝑠𝑠𝑠 describe la inclinación general del ciclo de 

histéresis. 

 La amplitud del ciclo está relacionada con su área, que es una medida de 

disipación de energía, y puede representarse con la relación de amortiguamiento: 

𝜉𝜉 =
𝑊𝑊𝐷𝐷

4𝜋𝜋𝑊𝑊𝑆𝑆
=

1
2𝜋𝜋

𝐴𝐴𝑠𝑠𝑖𝑖𝑠𝑠𝑐𝑐𝑐𝑐
𝐺𝐺𝑠𝑠𝑠𝑠𝑠𝑠𝛾𝛾𝑠𝑠2

 ( 57 ) 

 
donde 𝑊𝑊𝐷𝐷 es la energía disipada, 𝑊𝑊𝑆𝑆 es la máxima energía de deformación y 𝐴𝐴𝑠𝑠𝑖𝑖𝑠𝑠𝑐𝑐𝑐𝑐 

es el área del ciclo de histéresis. Bajo estas consideraciones, usando el parámetro 

𝜉𝜉 se produce la misma pérdida de energía que en un ciclo de histéresis real. 

Usualmente, los parámetros 𝐺𝐺𝑠𝑠𝑠𝑠𝑠𝑠 y 𝜉𝜉 son referenciados como propiedades 

lineales equivalentes del material. No obstante, es importante considerar que esto 

es solo un medio para aproximar el comportamiento no lineal real del suelo. Por lo 

tanto, estos principios no pueden ser aplicados en problemas que involucran 

deformación permanente o falla, debido a que los modelos lineales equivalentes 

implican que la deformación siempre volverá a cero después de los ciclos de carga. 

Asimismo, ya que un material que se rige por un comportamiento lineal no tiene 

límite de resistencia, la falla no puede ocurrir.  

2.5.2.2. Módulo de corte 

A partir de pruebas experimentales se ha observado que la rigidez del suelo 

es influenciada por la amplitud de la deformación cíclica, la relación de vacíos, los 

esfuerzos efectivos, el índice de plasticidad, el grado de sobreconsolidación y el 

número de ciclos de carga. De igual manera, el módulo de corte secante varía con 

la amplitud de la deformación cíclica por corte. A deformaciones pequeñas, el 

módulo de corte secante es alto y corresponde a 𝐺𝐺𝑚𝑚á𝑥𝑥, pero disminuye cuando la 

amplitud de la deformación aumenta.  
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El lugar geométrico de los puntos correspondientes a los extremos de los 

ciclos de histéresis de varias amplitudes de deformación cíclica se conoce como 

columna vertebral o curva backbone (Figura 19). Su pendiente en el origen, 

correspondiente a una amplitud nula de la amplitud de la deformación, representa 

el máximo valor del módulo de corte 𝐺𝐺𝑚𝑚á𝑥𝑥.  

Para deformaciones mayores, la relación 𝐺𝐺𝑠𝑠𝑠𝑠𝑠𝑠/𝐺𝐺𝑚𝑚á𝑥𝑥 disminuye a valores 

menores que la unidad. Esta disminución se representa gráficamente mediante una 

curva de reducción de módulo (Figura 20). 

 

Figura 20. Curva de reducción de módulo. 

 

En consecuencia, la caracterización de la rigidez del suelo requiere de la 

consideración de 𝐺𝐺𝑚𝑚á𝑥𝑥, así como de conocer la forma en que la relación 𝐺𝐺𝑠𝑠𝑠𝑠𝑠𝑠/𝐺𝐺𝑚𝑚á𝑥𝑥 

varía con la amplitud de la deformación cíclica y variables como el índice de 

plasticidad (Figura 21).  

1.0 

𝑙𝑙𝐿𝐿𝑙𝑙 𝛾𝛾 

𝐺𝐺
𝐺𝐺𝑚𝑚á𝑥𝑥
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Figura 21. Curvas de reducción de módulo para distintos índices de plasticidad, modificado 
de Vucetic y Dobry (1991). 

2.5.2.3. Relación de amortiguamiento 

Contrario a las suposiciones teóricas, se ha observado experimentalmente 

que a niveles de deformación bajos también hay disipación de energía, de manera 

que la relación de amortiguamiento nunca es igual a cero. Más allá del umbral de 

deformaciones cíclicas lineales, la amplitud de los ciclos de histéresis aumenta con 

la deformación, por lo que la relación de amortiguamiento también incrementa. Por 

ende, de manera análoga a la reducción de módulo, el amortiguamiento se ve 

influenciado por características como el índice de plasticidad del suelo (Figura 22). 

 

Figura 22. Variación de la relación de amortiguamiento con la deformación para distintos 
índices de plasticidad, modificado de Vucetic y Dobry (1991). 

𝐺𝐺
𝐺𝐺𝑚𝑚á𝑥𝑥

 

𝛾𝛾 (%) 

𝛾𝛾 (%) 

𝜉𝜉 (%) 
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2.5.2.4. Modelo lineal equivalente 

Cuando se genera un sismo, las ondas de cuerpo se propagan desde la 

fuente en todas direcciones y a medida que hacen contacto con distintos materiales 

son reflejadas y refractadas. Dado que la velocidad de propagación es menor en los 

materiales más cercanos a la superficie, estas ondas se reflejan en los límites de 

las capas del perfil estratigráfico tendiendo a una dirección vertical. De modo que, 

al llegar a la superficie del terreno, la trayectoria de propagación se vuelve 

aproximadamente vertical debido a las múltiples refracciones a través del perfil 

estratigráfico en el sitio (Figura 23). 

 
Figura 23. Cambio en la dirección de propagación cerca de la superficie del terreno. 

El análisis unidimensional de respuesta de sitio se basa en las hipótesis de 

que los límites entre los diferentes materiales del perfil son horizontales y que dicha 

respuesta se debe principalmente a ondas SH que se propagan verticalmente desde 

la roca subyacente (Kramer, 2011). 

En este enfoque, el objetivo principal es la evaluación de funciones de 

transferencia. De tal forma que, aplicando una transformada de Fourier a las series 

de tiempo en la roca subyacente y multiplicando por la función de transferencia es 

posible conocer el movimiento esperado en la superficie del terreno. Por lo tanto, la 

función de transferencia permite observar las modificaciones en la amplitud del 

movimiento del terreno debido a las características del sitio. 

Considerando un medio semi-infinito, sin confinamiento lateral y estratificado 

horizontalmente en las distintas capas que componen el perfil de suelo (Figura 24), 

Dire
cc

ión
 G

en
era

l d
e B

ibl
iot

ec
as

 U
AQ



52 
 

la ecuación de movimiento unidimensional para una onda que se propaga 

verticalmente es: 

𝜌𝜌
𝜕𝜕2𝑢𝑢
𝜕𝜕𝑥𝑥2

=
𝜕𝜕𝜏𝜏
𝜕𝜕𝜕𝜕

 ( 58 ) 

 
donde 𝜌𝜌 es la densidad de masa, 𝜕𝜕 es el espesor del medio y 𝑢𝑢 es el desplazamiento 

horizontal. Bajo estas consideraciones, la capa 𝑠𝑠 del medio corresponde al macizo 

rocoso subyacente al perfil estratigráfico. 

 

 
Figura 24. Sistema estratificado horizontalmente. 
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El modelo lineal equivalente representa la respuesta esfuerzo – deformación 

del suelo con base en un modelo viscoelástico de Kelvin – Voigt, conformado por 

un resorte y un amortiguador dispuestos en paralelo (Figura 25). 

 
Figura 25. Modelo Kelvin – Voigt. 

Para la parte correspondiente al resorte, la relación esfuerzo – deformación 

puede representarse por medio de la ecuación constitutiva conocida como ley de 

Hooke: 

𝜏𝜏1 = 𝐺𝐺𝛾𝛾1 ( 59 ) 
 
 Por otro lado, el comportamiento del amortiguador puede analizarse a través 

de la ley de viscosidad de Newton: 

𝜏𝜏2 = 𝜂𝜂
𝜕𝜕𝛾𝛾2
𝜕𝜕𝑡𝑡

 ( 60 ) 

  
 Al estar colocados en paralelo, las deformaciones 𝛾𝛾1 y 𝛾𝛾2 deben ser iguales 

y, por tanto, se tienen las siguientes relaciones: 

𝛾𝛾 = 𝛾𝛾1 = 𝛾𝛾2 
 

𝜏𝜏 = 𝜏𝜏1 + 𝜏𝜏2 
( 61 ) 

 

𝜏𝜏 = 𝐺𝐺𝛾𝛾1 + 𝜂𝜂
𝜕𝜕𝛾𝛾2
𝜕𝜕𝑡𝑡

 ( 62 ) 

 

G    𝝉𝝉𝟏𝟏    𝜸𝜸𝟏𝟏 

𝜼𝜼    𝝉𝝉𝟐𝟐    𝜸𝜸𝟐𝟐 
𝝉𝝉 

𝜸𝜸 

Dire
cc

ión
 G

en
era

l d
e B

ibl
iot

ec
as

 U
AQ



54 
 

En este sentido, el esfuerzo cortante 𝜏𝜏 depende de la deformación 𝛾𝛾 y de su 

derivada parcial con respecto al tiempo: 

𝜏𝜏 = 𝐺𝐺𝛾𝛾 + 𝜂𝜂
𝜕𝜕𝛾𝛾
𝜕𝜕𝑡𝑡

 ( 63 ) 

 
donde 𝐺𝐺 es el módulo de corte y 𝜂𝜂 es el parámetro de amortiguamiento viscoso.  

Sustituyendo la relación anterior en la ecuación ( 58 ) y asumiendo que todas 

las capas de suelo pueden representarse mediante un modelo Kelvin – Voigt: 

𝜌𝜌
𝜕𝜕2𝑢𝑢
𝜕𝜕𝑥𝑥2

=
𝜕𝜕
𝜕𝜕𝜕𝜕
�𝐺𝐺𝛾𝛾 + 𝜂𝜂

𝜕𝜕𝛾𝛾
𝜕𝜕𝑡𝑡
� 

𝜌𝜌
𝜕𝜕2𝑢𝑢
𝜕𝜕𝑥𝑥2

=
𝜕𝜕
𝜕𝜕𝜕𝜕
�𝐺𝐺
𝜕𝜕𝑢𝑢
𝜕𝜕𝜕𝜕

+ 𝜂𝜂
𝜕𝜕
𝜕𝜕𝑡𝑡
�
𝜕𝜕𝑢𝑢
𝜕𝜕𝜕𝜕
�� 

𝜌𝜌
𝜕𝜕2𝑢𝑢
𝜕𝜕𝑥𝑥2

= 𝐺𝐺
𝜕𝜕2𝑢𝑢
𝜕𝜕𝜕𝜕2

+ 𝜂𝜂
𝜕𝜕3𝑢𝑢
𝜕𝜕𝜕𝜕2𝜕𝜕𝑡𝑡

 ( 64 ) 

 
Para ondas armónicas, el desplazamiento se puede representar como: 

𝑢𝑢(𝜕𝜕, 𝑡𝑡) = 𝑈𝑈(𝜕𝜕)𝑒𝑒𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖 ( 65 ) 
 
por lo tanto: 

𝜌𝜌
𝜕𝜕2

𝜕𝜕𝑥𝑥2
�𝑈𝑈(𝜕𝜕)𝑒𝑒𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖� = 𝐺𝐺

𝜕𝜕2

𝜕𝜕𝜕𝜕2
�𝑈𝑈(𝜕𝜕)𝑒𝑒𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖� + 𝜂𝜂

𝜕𝜕3

𝜕𝜕𝜕𝜕2𝜕𝜕𝑡𝑡
�𝑈𝑈(𝜕𝜕)𝑒𝑒𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖� 

𝜌𝜌𝑈𝑈(𝜕𝜕)𝑒𝑒𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖(𝑇𝑇𝜔𝜔)2 = 𝐺𝐺
𝑑𝑑2

𝑑𝑑𝜕𝜕2
𝑈𝑈(𝜕𝜕)𝑒𝑒𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖 + 𝜂𝜂

𝑑𝑑2

𝑑𝑑𝜕𝜕2
𝑈𝑈(𝜕𝜕)𝑒𝑒𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖(𝑇𝑇𝜔𝜔) 

−𝜌𝜌𝑈𝑈(𝜕𝜕)𝜔𝜔2 = (𝐺𝐺 + 𝑇𝑇𝜔𝜔𝜂𝜂) 
𝑑𝑑2

𝑑𝑑𝜕𝜕2
𝑈𝑈(𝜕𝜕) ( 66 ) 

 

−𝜌𝜌𝑈𝑈(𝜕𝜕)𝜔𝜔2 = 𝐺𝐺∗  
𝑑𝑑2

𝑑𝑑𝜕𝜕2
𝑈𝑈(𝜕𝜕) ( 67 ) 

 

donde 𝐺𝐺∗ es el módulo complejo de corte y se define como: 

𝐺𝐺∗ = 𝐺𝐺 + 𝑇𝑇𝜔𝜔𝜂𝜂 ( 68 ) 
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Expresando la relación de amortiguamiento como: 

𝜉𝜉 =
𝜔𝜔𝜂𝜂
2𝐺𝐺

 ( 69 ) 
 
puede eliminarse la dependencia con la frecuencia, al sustituir en el módulo 

complejo de corte de la siguiente manera: 

𝐺𝐺∗ = 𝐺𝐺 + 𝑇𝑇(𝜔𝜔𝜂𝜂) 

𝐺𝐺∗ = 𝐺𝐺 + 𝑇𝑇(2𝜉𝜉𝐺𝐺) 
 

𝐺𝐺∗ = 𝐺𝐺(1 + 2𝑇𝑇𝜉𝜉) ( 70 ) 
 
 Por otro lado, la solución general de la ecuación ( 67 ) es: 

𝑈𝑈(𝜕𝜕) = 𝐴𝐴𝑒𝑒𝑖𝑖𝑘𝑘∗𝑧𝑧 + 𝐵𝐵𝑒𝑒−𝑖𝑖𝑘𝑘∗𝑧𝑧 ( 71 ) 
 
y considerando la ecuación ( 65 ): 

𝑢𝑢(𝜕𝜕, 𝑡𝑡) = (𝐴𝐴𝑒𝑒𝑖𝑖𝑘𝑘∗𝑧𝑧 + 𝐵𝐵𝑒𝑒−𝑖𝑖𝑘𝑘∗𝑧𝑧) 𝑒𝑒𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖 ( 72 ) 
 
donde 𝐴𝐴 y 𝐵𝐵 son la amplitud de la onda SH que viaja en las direcciones 𝜕𝜕 negativa 

y positiva, respectivamente. Asimismo, 𝑘𝑘∗ se conoce como número de onda 

complejo (Kumar y Mondal, 2017): 

𝑘𝑘∗ = 𝜔𝜔�
𝜌𝜌
𝐺𝐺∗

 ( 73 ) 

 
Tomando en cuenta todo lo anterior, puede obtenerse el esfuerzo 𝜏𝜏 en los 

siguientes términos: 

𝜏𝜏 = 𝐺𝐺𝛾𝛾 + 𝜂𝜂
𝜕𝜕𝛾𝛾
𝜕𝜕𝑡𝑡

 

𝜏𝜏 = 𝐺𝐺 �
𝜕𝜕𝑢𝑢
𝜕𝜕𝜕𝜕
� + 𝜂𝜂

𝜕𝜕
𝜕𝜕𝑡𝑡
�
𝜕𝜕𝑢𝑢
𝜕𝜕𝜕𝜕
� 

𝜏𝜏 = 𝐺𝐺
𝜕𝜕
𝜕𝜕𝜕𝜕
�(𝐴𝐴𝑒𝑒𝑖𝑖𝑘𝑘∗𝑧𝑧 + 𝐵𝐵𝑒𝑒−𝑖𝑖𝑘𝑘∗𝑧𝑧) 𝑒𝑒𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖� + 𝜂𝜂

𝜕𝜕
𝜕𝜕𝑡𝑡
�
𝜕𝜕
𝜕𝜕𝜕𝜕
�(𝐴𝐴𝑒𝑒𝑖𝑖𝑘𝑘∗𝑧𝑧 + 𝐵𝐵𝑒𝑒−𝑖𝑖𝑘𝑘∗𝑧𝑧) 𝑒𝑒𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖�� 

Dire
cc

ión
 G

en
era

l d
e B

ibl
iot

ec
as

 U
AQ



56 
 

𝜏𝜏 = 𝐺𝐺��𝑇𝑇𝑘𝑘∗𝐴𝐴𝑒𝑒𝑖𝑖𝑘𝑘∗𝑧𝑧 − 𝑇𝑇𝑘𝑘∗𝐵𝐵𝑒𝑒−𝑖𝑖𝑘𝑘∗𝑧𝑧�𝑒𝑒𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖� + 𝜂𝜂
𝜕𝜕
𝜕𝜕𝑡𝑡
��𝑇𝑇𝑘𝑘∗𝐴𝐴𝑒𝑒𝑖𝑖𝑘𝑘∗𝑧𝑧 − 𝑇𝑇𝑘𝑘∗𝐵𝐵𝑒𝑒−𝑖𝑖𝑘𝑘∗𝑧𝑧�𝑒𝑒𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖� 

𝜏𝜏 = 𝐺𝐺(𝑇𝑇𝑘𝑘∗)��𝐴𝐴𝑒𝑒𝑖𝑖𝑘𝑘∗𝑧𝑧 − 𝐵𝐵𝑒𝑒−𝑖𝑖𝑘𝑘∗𝑧𝑧�𝑒𝑒𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖� + 𝜂𝜂(𝑇𝑇𝜔𝜔)(𝑇𝑇𝑘𝑘∗)�𝐴𝐴𝑒𝑒𝑖𝑖𝑘𝑘∗𝑧𝑧 − 𝐵𝐵𝑒𝑒−𝑖𝑖𝑘𝑘∗𝑧𝑧�𝑒𝑒𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖 

𝜏𝜏 = (𝐺𝐺 + 𝑇𝑇𝜔𝜔𝜂𝜂)(𝑇𝑇𝑘𝑘∗)�𝐴𝐴𝑒𝑒𝑖𝑖𝑘𝑘∗𝑧𝑧 − 𝐵𝐵𝑒𝑒−𝑖𝑖𝑘𝑘∗𝑧𝑧�𝑒𝑒𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖 
 

𝜏𝜏 = 𝑇𝑇𝑘𝑘∗𝐺𝐺∗�𝐴𝐴𝑒𝑒𝑖𝑖𝑘𝑘∗𝑧𝑧 − 𝐵𝐵𝑒𝑒−𝑖𝑖𝑘𝑘∗𝑧𝑧�𝑒𝑒𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖 ( 74 ) 
 
 Considerando la ecuación ( 72 ) en el estrato 𝑚𝑚, el valor de los 

desplazamientos en 𝜕𝜕 = 0 y 𝜕𝜕 = ℎ𝑚𝑚 son: 

𝑢𝑢𝑚𝑚(0, 𝑡𝑡) = (𝐴𝐴𝑚𝑚 + 𝐵𝐵𝑚𝑚) 𝑒𝑒𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖 
 

𝑢𝑢𝑚𝑚(ℎ𝑚𝑚, 𝑡𝑡) = (𝐴𝐴𝑚𝑚𝑒𝑒𝑖𝑖𝑘𝑘𝑚𝑚
∗ ℎ𝑚𝑚 + 𝐵𝐵𝑚𝑚𝑒𝑒−𝑖𝑖𝑘𝑘𝑚𝑚

∗ ℎ𝑚𝑚) 𝑒𝑒𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖 
( 75 ) 

 
y con base en la ecuación ( 74 ) se obtienen los esfuerzos cortantes 

correspondientes: 

𝜏𝜏𝑚𝑚(0, 𝑡𝑡) = 𝑇𝑇𝑘𝑘𝑚𝑚∗ 𝐺𝐺𝑚𝑚∗ (𝐴𝐴𝑚𝑚 − 𝐵𝐵𝑚𝑚)𝑒𝑒𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖 
 

𝜏𝜏𝑚𝑚(ℎ𝑚𝑚, 𝑡𝑡) = 𝑇𝑇𝑘𝑘𝑚𝑚∗ 𝐺𝐺𝑚𝑚∗ �𝐴𝐴𝑚𝑚𝑒𝑒𝑖𝑖𝑘𝑘𝑚𝑚
∗ ℎ𝑚𝑚 − 𝐵𝐵𝑚𝑚𝑒𝑒−𝑖𝑖𝑘𝑘𝑚𝑚

∗ ℎ𝑚𝑚�𝑒𝑒𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖 
( 76 ) 

 
 Por otra parte, entre las capas 𝑚𝑚 y 𝑚𝑚 + 1, los desplazamientos y los 

esfuerzos deben ser continuos, lo que implica que: 

𝑢𝑢𝑚𝑚(ℎ𝑚𝑚, 𝑡𝑡) = 𝑢𝑢𝑚𝑚+1(0, 𝑡𝑡) 
 

𝜏𝜏𝑚𝑚(ℎ𝑚𝑚, 𝑡𝑡) = 𝜏𝜏𝑚𝑚+1(0, 𝑡𝑡) 
( 77 ) 

 
 A partir de las ecuaciones ( 75 ) a ( 77 ), los coeficientes 𝐴𝐴𝑚𝑚 y 𝐵𝐵𝑚𝑚 están 

relacionados de la siguiente manera: 

  
(𝐴𝐴𝑚𝑚𝑒𝑒𝑖𝑖𝑘𝑘𝑚𝑚

∗ ℎ𝑚𝑚 + 𝐵𝐵𝑚𝑚𝑒𝑒−𝑖𝑖𝑘𝑘𝑚𝑚
∗ ℎ𝑚𝑚) 𝑒𝑒𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖 = (𝐴𝐴𝑚𝑚+1 + 𝐵𝐵𝑚𝑚+1) 𝑒𝑒𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖 

 
𝐴𝐴𝑚𝑚𝑒𝑒𝑖𝑖𝑘𝑘𝑚𝑚

∗ ℎ𝑚𝑚 + 𝐵𝐵𝑚𝑚𝑒𝑒−𝑖𝑖𝑘𝑘𝑚𝑚
∗ ℎ𝑚𝑚 = 𝐴𝐴𝑚𝑚+1 + 𝐵𝐵𝑚𝑚+1  ( 78 ) 
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𝑇𝑇𝑘𝑘𝑚𝑚∗ 𝐺𝐺𝑚𝑚∗ �𝐴𝐴𝑚𝑚𝑒𝑒𝑖𝑖𝑘𝑘𝑚𝑚
∗ ℎ𝑚𝑚 − 𝐵𝐵𝑚𝑚𝑒𝑒−𝑖𝑖𝑘𝑘𝑚𝑚

∗ ℎ𝑚𝑚�𝑒𝑒𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖 = 𝑇𝑇𝑘𝑘𝑚𝑚+1
∗ 𝐺𝐺𝑚𝑚+1

∗ (𝐴𝐴𝑚𝑚+1 − 𝐵𝐵𝑚𝑚+1)𝑒𝑒𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖 
 

𝑘𝑘𝑚𝑚∗ 𝐺𝐺𝑚𝑚∗

𝑘𝑘𝑚𝑚+1
∗ 𝐺𝐺𝑚𝑚+1

∗ �𝐴𝐴𝑚𝑚𝑒𝑒𝑖𝑖𝑘𝑘𝑚𝑚
∗ ℎ𝑚𝑚 − 𝐵𝐵𝑚𝑚𝑒𝑒−𝑖𝑖𝑘𝑘𝑚𝑚

∗ ℎ𝑚𝑚� =  𝐴𝐴𝑚𝑚+1 − 𝐵𝐵𝑚𝑚+1 ( 79 ) 
 

Con base en las ecuaciones ( 78 ) y ( 79 ) pueden deducirse fórmulas 

iterativas para las amplitudes 𝐴𝐴𝑚𝑚+1 y 𝐵𝐵𝑚𝑚+1 en términos de 𝐴𝐴𝑚𝑚 y 𝐵𝐵𝑚𝑚: 

                       𝐴𝐴𝑚𝑚𝑒𝑒𝑖𝑖𝑘𝑘𝑚𝑚
∗ ℎ𝑚𝑚 + 𝐵𝐵𝑚𝑚𝑒𝑒−𝑖𝑖𝑘𝑘𝑚𝑚

∗ ℎ𝑚𝑚 = 𝐴𝐴𝑚𝑚+1 + 𝐵𝐵𝑚𝑚+1 

𝑘𝑘𝑚𝑚∗ 𝐺𝐺𝑚𝑚∗

𝑘𝑘𝑚𝑚+1
∗ 𝐺𝐺𝑚𝑚+1

∗ �𝐴𝐴𝑚𝑚𝑒𝑒𝑖𝑖𝑘𝑘𝑚𝑚
∗ ℎ𝑚𝑚 − 𝐵𝐵𝑚𝑚𝑒𝑒−𝑖𝑖𝑘𝑘𝑚𝑚

∗ ℎ𝑚𝑚� =  𝐴𝐴𝑚𝑚+1 − 𝐵𝐵𝑚𝑚+1 

𝐴𝐴𝑚𝑚𝑒𝑒𝑖𝑖𝑘𝑘𝑚𝑚
∗ ℎ𝑚𝑚 + 𝐵𝐵𝑚𝑚𝑒𝑒−𝑖𝑖𝑘𝑘𝑚𝑚

∗ ℎ𝑚𝑚 + 𝐴𝐴𝑚𝑚𝑒𝑒𝑖𝑖𝑘𝑘𝑚𝑚
∗ ℎ𝑚𝑚

𝑘𝑘𝑚𝑚∗ 𝐺𝐺𝑚𝑚∗

𝑘𝑘𝑚𝑚+1
∗ 𝐺𝐺𝑚𝑚+1

∗ − 𝐵𝐵𝑚𝑚𝑒𝑒−𝑖𝑖𝑘𝑘𝑚𝑚
∗ ℎ𝑚𝑚

𝑘𝑘𝑚𝑚∗ 𝐺𝐺𝑚𝑚∗

𝑘𝑘𝑚𝑚+1
∗ 𝐺𝐺𝑚𝑚+1

∗ = 2𝐴𝐴𝑚𝑚+1 

 
∴ 

𝐴𝐴𝑚𝑚+1 =
1
2
𝐴𝐴𝑚𝑚 �1 +

𝑘𝑘𝑚𝑚∗ 𝐺𝐺𝑚𝑚∗

𝑘𝑘𝑚𝑚+1
∗ 𝐺𝐺𝑚𝑚+1

∗ � 𝑒𝑒𝑖𝑖𝑘𝑘𝑚𝑚∗ ℎ𝑚𝑚 +
1
2
𝐵𝐵𝑚𝑚 �1 −

𝑘𝑘𝑚𝑚∗ 𝐺𝐺𝑚𝑚∗

𝑘𝑘𝑚𝑚+1
∗ 𝐺𝐺𝑚𝑚+1

∗ � 𝑒𝑒−𝑖𝑖𝑘𝑘𝑚𝑚∗ ℎ𝑚𝑚 ( 80 ) 

 

            𝐴𝐴𝑚𝑚𝑒𝑒𝑖𝑖𝑘𝑘𝑚𝑚
∗ ℎ𝑚𝑚 + 𝐵𝐵𝑚𝑚𝑒𝑒−𝑖𝑖𝑘𝑘𝑚𝑚

∗ ℎ𝑚𝑚 = 𝐴𝐴𝑚𝑚+1 + 𝐵𝐵𝑚𝑚+1 

�
𝑘𝑘𝑚𝑚∗ 𝐺𝐺𝑚𝑚∗

𝑘𝑘𝑚𝑚+1
∗ 𝐺𝐺𝑚𝑚+1

∗ �𝐴𝐴𝑚𝑚𝑒𝑒𝑖𝑖𝑘𝑘𝑚𝑚
∗ ℎ𝑚𝑚 − 𝐵𝐵𝑚𝑚𝑒𝑒−𝑖𝑖𝑘𝑘𝑚𝑚

∗ ℎ𝑚𝑚� =  𝐴𝐴𝑚𝑚+1 − 𝐵𝐵𝑚𝑚+1� (−1) 

𝐴𝐴𝑚𝑚𝑒𝑒𝑖𝑖𝑘𝑘𝑚𝑚
∗ ℎ𝑚𝑚 + 𝐵𝐵𝑚𝑚𝑒𝑒−𝑖𝑖𝑘𝑘𝑚𝑚

∗ ℎ𝑚𝑚 − 𝐴𝐴𝑚𝑚𝑒𝑒𝑖𝑖𝑘𝑘𝑚𝑚
∗ ℎ𝑚𝑚

𝑘𝑘𝑚𝑚∗ 𝐺𝐺𝑚𝑚∗

𝑘𝑘𝑚𝑚+1
∗ 𝐺𝐺𝑚𝑚+1

∗ + 𝐵𝐵𝑚𝑚𝑒𝑒−𝑖𝑖𝑘𝑘𝑚𝑚
∗ ℎ𝑚𝑚

𝑘𝑘𝑚𝑚∗ 𝐺𝐺𝑚𝑚∗

𝑘𝑘𝑚𝑚+1
∗ 𝐺𝐺𝑚𝑚+1

∗ = 2𝐵𝐵𝑚𝑚+1 

 
∴ 

𝐵𝐵𝑚𝑚+1 =
1
2
𝐴𝐴𝑚𝑚 �1 −

𝑘𝑘𝑚𝑚∗ 𝐺𝐺𝑚𝑚∗

𝑘𝑘𝑚𝑚+1
∗ 𝐺𝐺𝑚𝑚+1

∗ � 𝑒𝑒𝑖𝑖𝑘𝑘𝑚𝑚∗ ℎ𝑚𝑚 +
1
2
𝐵𝐵𝑚𝑚 �1 +

𝑘𝑘𝑚𝑚∗ 𝐺𝐺𝑚𝑚∗

𝑘𝑘𝑚𝑚+1
∗ 𝐺𝐺𝑚𝑚+1

∗ � 𝑒𝑒−𝑖𝑖𝑘𝑘𝑚𝑚∗ ℎ𝑚𝑚 ( 81 ) 

 
El algoritmo iterativo se inicia en la superficie del terreno, donde no hay 

esfuerzo cortante: 

𝜏𝜏1(0, 𝑡𝑡) = 𝑇𝑇𝑘𝑘1∗𝐺𝐺1∗(𝐴𝐴1 − 𝐵𝐵1)𝑒𝑒𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖 = 0 ( 82 ) 
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Desarrollando la expresión ( 82 ): 

𝑇𝑇𝑘𝑘1∗𝐺𝐺1∗(𝐴𝐴1)𝑒𝑒𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖 = 𝑇𝑇𝑘𝑘1∗𝐺𝐺1∗(𝐵𝐵1)𝑒𝑒𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖 
 

∴ 

𝐴𝐴1 = 𝐵𝐵1 ( 83 ) 
 

De esta manera, las ecuaciones ( 80 ) y ( 81 ) se aplican iterativamente en 

las capas 2 a 𝑚𝑚. La función de transferencia que relaciona los desplazamientos en 

las capas 𝑚𝑚 y 𝑠𝑠 es: 

𝐴𝐴𝑚𝑚𝑠𝑠(𝜔𝜔) =
𝑢𝑢𝑚𝑚
𝑢𝑢𝑠𝑠

=
𝐴𝐴𝑚𝑚 + 𝐵𝐵𝑚𝑚
𝐴𝐴𝑠𝑠 + 𝐵𝐵𝑠𝑠

 ( 84 ) 

 
La aplicación de estos principios puede extenderse a movimientos 

transitorios, que deben ser expresados en términos de series de Fourier. 

2.5.3. Factor de decaimiento espectral 𝜅𝜅  

En el ámbito de la ingeniería sísmica, el conocimiento de la forma del 

espectro de aceleración es de gran importancia en aplicaciones como la predicción 

y simulación estocástica del movimiento del terreno (Ktenidou et al., 2013). 

Particularmente, las características del espectro en frecuencias altas y su 

dependencia de los efectos de sitio son cruciales para el diseño sísmico de 

estructuras civiles, destacando dos clases: estructuras rígidas con frecuencias 

naturales mayores a 10 Hz, como presas pequeñas de concreto donde los esfuerzos 

máximos están controlados por frecuencias altas, y estructuras cuyo equipo 

resguardado es sensible al movimiento del terreno en frecuencias mayores a 20 Hz, 

como plantas nucleares (Ktenidou et al., 2017; Palmer y Atkinson, 2020). 

Asimismo, se sabe que a medida que las ondas sísmicas se propagan desde 

la fuente, se modifican en términos de amplitud y frecuencia, atenuándose o 

amplificándose en función del medio de propagación y de las condiciones 
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particulares del sitio (Lai et al., 2016). En el fenómeno de atenuación, la amplitud de 

las ondas disminuye en proporción de la distancia a la fuente. Algunas 

características de este proceso, ligadas a la fuente y a la propagación en la corteza, 

pueden visualizarse a partir de la forma del espectro de aceleraciones del terreno. 

Como se mencionó en secciones anteriores, la atenuación puede idealizarse 

en términos ingenieriles como una pérdida fraccional de la energía por ciclo de 

oscilación, o en términos sismológicos como un decremento exponencial de la 

amplitud con la distancia. Bajo cualquiera de estas dos perspectivas, el proceso 

consiste de dos componentes: uno independiente de la frecuencia, que es la 

atenuación intrínseca, y otra dependiente de la frecuencia, que es el esparcimiento 

asociado a las heterogeneidades en el medio de propagación (Ktenidou et al., 

2013). 

Se ha observado a partir de los acelerogramas registrados durante distintos 

eventos sísmicos que el espectro de las ondas S presenta un decaimiento en 

frecuencias altas (Purvance y Anderson, 2003). Este decaimiento no puede ser 

explicado completamente en términos del medio de propagación, ya que también 

es influenciado por las capas superficiales del sitio. Asimismo, la proporción de la 

energía en frecuencias altas presente en un registro depende también de aspectos 

inherentes a la fuente como la cinemática del deslizamiento y la caída de esfuerzos 

(Edwards y Fäh, 2013; Kumar et al., 2018). 

En la literatura especializada pueden encontrarse diversos estudios que han 

tratado de plantear modelos para representar la forma del espectro. Particularmente 

se ha observado que en frecuencias bajas y en sitios suficientemente lejanos a la 

fuente, el espectro de aceleración incrementa en función de 𝜔𝜔2. Brune (1970) 

relacionó esta tendencia con el momento sísmico y la frecuencia de esquina con la 

caída de esfuerzos. Respecto a las frecuencias altas, en estudios posteriores se 

han presentado diferentes hipótesis, pero se tiene en general un conflicto profundo 

respecto al origen y comportamiento del decaimiento observado. Hanks y McGuire 
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(1981) sugirieron que, después de la frecuencia de esquina, el espectro es plano y 

decae rápidamente después de una segunda frecuencia de esquina debido a 

efectos asociados a la trayectoria de propagación. No obstante, en algunos casos, 

esta tendencia dominante de decaimiento inicia cerca de la primera frecuencia de 

esquina. Por otra parte, Papageorgiou y Aki (1983) propusieron que el decaimiento 

en frecuencias altas es producido por procesos físicos en la fuente. 

Con base en la idea de que en frecuencias altas las amplitudes espectrales 

del desplazamiento decaen en función de 𝜔𝜔−2, Anderson y Hough (1984) 

propusieron que la forma del espectro de aceleración en esos rangos de frecuencias 

puede ser descrita por: 

𝐴𝐴(𝑓𝑓) = 𝐴𝐴0𝑒𝑒−𝜋𝜋𝜋𝜋𝑓𝑓 ( 85 ) 
 
definiendo 𝜅𝜅 como el parámetro de decaimiento espectral (Castro et al., 2000). 

 A pesar de que 𝜅𝜅 es un factor muy importante en la modelación de ondas de 

alta frecuencia, su sustento teórico y su dependencia de varios factores asociados 

a la fuente, la trayectoria y el sitio aún son muy debatibles. Este factor no solo es 

importante en la determinación de relaciones de atenuación, sino que también tiene 

un papel fundamental en la simulación estocástica de movimiento fuertes para 

limitar la atenuación y la forma espectral de los acelerogramas sintéticos (Lai et al., 

2016). En este aspecto, los valores bajos que se han determinado para 𝜅𝜅 en algunos 

estudios, se han citado como una de las razones de por qué el movimiento del 

terreno en frecuencias altas es generalmente mayor en regiones estables que en 

regiones activas para una misma magnitud y distancia epicentral similar (Kumar 

et al., 2018). En contraste, los valores altos de 𝜅𝜅 indican que la mayoría de la 

energía de alta frecuencia será disipada durante sismos de gran magnitud (Kumar 

et al., 2020). 

 En su estudio, Anderson y Hough (1984) observaron una correlación entre 

los valores observados de 𝜅𝜅 y la distancia entre la fuente y la estación donde cada 
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registro fue obtenido. Para su propuesta inicial, plantearon una relación lineal entre 

estas variables, donde la intersección de la línea de tendencia con el eje vertical, 

denotada como 𝜅𝜅0, corresponde a la atenuación de las ondas S cuando viajan 

verticalmente a través de la geología superficial. Por otra parte, la pendiente de la 

línea de tendencia correspondería a la atenuación incremental debido a la 

propagación predominante de las ondas SH a través de la corteza. De manera que, 

si se identifica la pendiente como 𝜅𝜅𝑅𝑅, la relación lineal puede ser escrita como: 

𝜅𝜅 = 𝜅𝜅0 + 𝜅𝜅𝑅𝑅𝑅𝑅(𝐿𝐿) ( 86 ) 
 
donde 𝑅𝑅(𝐿𝐿) es la distancia epicentral. En este punto, es importante mencionar que, 

actualmente, no hay un consenso sobre cual distancia se debe utilizar. La distancia 

hipocentral puede parecer más adecuada, pero conlleva una mayor incertidumbre 

debido a los posibles errores en la estimación de la profundidad. Por lo anterior, 

Ktenidou et al. (2013) recomiendan considerar la distancia epicentral. 

 La expresión ( 86 ) se derivó de la observación de que, para sitios con 

diferentes condiciones de suelo el valor de la intersección difiere sistemáticamente, 

pero la dependencia con la distancia no estaba correlacionada con esto, por lo que 

fue considerada similar y atribuible a efectos regionales. Anderson y Hough (1984) 

no presentan una razón para asumir una dependencia lineal de 𝜅𝜅 con la distancia, 

más que la simplicidad de la formulación. Por otro lado, en un estudio posterior, 

Anderson (1991) sugirió una forma no lineal alternativa para describir esta 

dependencia con base en una función suave. 

 Con el paso de los años, se han sugerido diversas metodologías y formas 

funcionales para el factor 𝜅𝜅. Debido a su naturaleza empírica, su comportamiento 

aún no es bien comprendido y su dependencia con diferentes variables físicas sigue 

siendo un tema de debate. En este sentido, actualmente no existe una metodología 

estándar que permita hacer una comparación absoluta entre los valores obtenidos 

en diferentes estudios, llegando al punto en que la selección de la ventana de 

frecuencias utilizada para los análisis es meramente subjetiva. 
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 Ligado con lo anterior, en la literatura se han presentado y analizado distintos 

resultados que podrían ser utilizados para tratar de homogeneizar el proceso para 

la determinación de los valores de 𝜅𝜅. Perron et al. (2017) mencionan que la 

evaluación de este factor a través de la definición original basada en el espectro de 

aceleración es difícil en zonas de sismicidad baja, debido a la escasez de sismos 

locales con magnitud mayor a 3. De hecho, entre más baja sea la magnitud, más 

bajo el intervalo de frecuencias con buena relación señal/ruido y más alta es la 

frecuencia de esquina.  

Por otra parte, el enfoque presentado por Biasi y Smith (2001) es una 

alternativa adecuada para sismos de magnitud pequeña, menor a 1. No obstante, 

la utilización de sismos con valores de magnitud entre 1 y 3 no es ideal ni para este 

enfoque ni para el clásico de Anderson y Hough (1984). Asímismo, las 

modificaciones en el espectro inducidas por los efectos de sitio pueden alterar la 

pendiente del decaimiento y por lo tanto a las estimaciones de 𝜅𝜅. Entre más pequeño 

es el intervalo de frecuencias utilizado, mayor será la influencia de las 

amplificaciones de sitio (Perron et al., 2017). 

 Respecto a las formas funcionales, en algunos estudios se han presentado 

diferentes hipótesis para tratar de dar un sustento teórico al comportamiento del 

factor 𝜅𝜅 y se ha considerado una modificación de la ecuación ( 86 ) de la siguiente 

manera: 

𝜅𝜅 = 𝜅𝜅0 + 𝜅𝜅𝑠𝑠 + 𝜅𝜅𝑅𝑅𝑅𝑅(𝐿𝐿) ( 87 ) 
 
donde 𝜅𝜅𝑠𝑠 es un término asociado a las características de la fuente sísmica. 

 No obstante, la mayoría de los estudios que pueden encontrarse en la 

literatura, modelan 𝜅𝜅 en términos del sitio y la trayectoria. Ahora bien, las 

investigaciones que se sustentan en la forma funcional de la ecuación ( 87 ), son 

consistentes en dar un papel clave a las condiciones de sitio, en tanto que los 
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términos de fuente y distancia tienen importancia variable dependiendo de la región 

y del estudio en particular (Ktenidou et al., 2014) 

2.6. Simulación de movimientos fuertes 

El peligro sísmico en un sitio específico está asociado a las máximas 

intensidades que pueden presentarse durante un sismo. Los estudios realizados al 

respecto se basan en el análisis estadístico de la información disponible sobre las 

características de los eventos sísmicos ocurridos. De modo que, es posible expresar 

el peligro sísmico estimando la probabilidad de que cierto nivel establecido de 

intensidad sea excedido en un periodo de tiempo comparable a la vida útil de las 

edificaciones en el sitio. Este procedimiento se conoce como análisis probabilístico 

de peligro sísmico (PSHA, Probabilistic Seismic Hazard Analysis) y puede 

encontrarse una discusión rigurosa sobre el tema en la publicación de 

Gerstenberger et al. (2020). 

La realización de un PSHA confiable requiere de una gran cantidad de 

registros sísmicos. Esto representa un problema en aquellas zonas en donde la 

frecuencia de ocurrencia de eventos es baja o las mediciones instrumentales son 

escasas. Un enfoque popular para lidiar con estos casos es la selección de un 

conjunto de registros con características específicas que se escalan para igualar un 

espectro de respuesta objetivo. Este procedimiento tiene la importante limitación de 

que solo cambia la amplitud de los registros seleccionados, pero no su contenido 

frecuencial, que depende de los factores abordados en las secciones previas de 

este documento. 

Por otra parte, la simulación de movimientos fuertes, mencionada en el 

capítulo 1, es una alternativa que puede utilizarse en estudios de peligro sísmico 

para sitios en los que no se tienen suficientes mediciones instrumentales 

disponibles.  

Los métodos de simulación empleados en la actualidad pueden clasificarse 

como estocásticos y sismológicos (Radu y Grigoriu, 2018). Dentro de este contexto, 
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en el presente documento se utilizará la terminología mencionada por Boore (2003), 

refiriendo los medios para simular el movimiento del terreno como “métodos” y 

cualquier aplicación particular de estos como “modelos”. Esta distinción es 

importante, ya que los resultados obtenidos utilizando distintos modelos de un 

método pueden ser diferentes. 

Los modelos planteados desde un enfoque estocástico se basan en la idea 

de considerar a los sismos como ruido gaussiano con duración finita. Estos modelos 

usualmente se definen en forma paramétrica y se calibran utilizando las propiedades 

de registros instrumentales existentes. Generalmente, los resultados se ajustan de 

manera que sean compatibles con espectros de respuesta o con ecuaciones de 

predicción del movimiento del terreno (GMPE, Ground Motion Prediction Equations) 

para regiones específicas. Sin embargo, los modelos que requieren una gran 

cantidad de parámetros pueden ser difíciles de calibrar de manera confiable en 

regiones con pocos registros (Radu y Grigoriu, 2018). 

Por otra parte, los modelos realizados con base en el método sismológico 

involucran en su calibración características de los eventos de naturaleza física. 

Usualmente, estos modelos son conocidos como “estocásticos” en la literatura 

especializada, debido a su descripción parcialmente estocástica de la fuente y la 

trayectoria y se enfocan en sismos específicos (Boore, 2003; Radu y Grigoriu, 

2018). A partir de este punto, en el presente documento todo lo referente a los 

movimientos simulados con base en estos principios será referido como 

“estocástico”. 

Uno de los modelos estocásticos ampliamente utilizados es el SMSIM 

(Stochastic Model Simulation o Strong Motion Simulation) (Boore, 2005). En este 

modelo se considera una fuente puntual sin tomar en cuenta la geometría de la falla, 

lo cual es razonable cuando la distancia fuente-sitio es grande en comparación con 

las dimensiones de la fuente. Asimismo, asume que las series de tiempo de 

aceleración generadas en el sitio están conformadas por aspectos de carácter 
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determinista y aleatorio. La parte determinista se representa por el espectro de 

Fourier, como función de la magnitud y la distancia. La parte estocástica implica la 

modelación del movimiento del terreno como ruido con el espectro subyacente 

especificado (Atkinson et al., 2009). De manera general, los pasos utilizados en este 

modelo son: 

1) Generar una señal aleatoria con distribución normal, media cero y varianza 

unitaria. 

2) Recortar la señal multiplicándola por una función de ventana. 

3) Calcular la transformada de Fourier de la señal obtenida en el paso anterior. 

4) Normalizar el resultado, de manera que la amplitud de la media cuadrática 

del espectro sea igual a la unidad. 

5) Calcular el espectro teórico de fuente puntual, expresando la ecuación ( 53 ) 

de la siguiente manera: 

𝐴𝐴(𝑀𝑀0,𝑅𝑅,𝑓𝑓) = 𝑆𝑆(𝑀𝑀0,𝑓𝑓) × 𝑃𝑃(𝑅𝑅,𝑓𝑓) × 𝐻𝐻(𝑓𝑓) ( 88 ) 
 
donde 𝐴𝐴(𝑀𝑀0,𝑅𝑅,𝑓𝑓) es el espectro observado en el sitio; 𝑆𝑆(𝑀𝑀0,𝑓𝑓) es el espectro de 

fuente a una distancia unitaria; 𝑃𝑃(𝑅𝑅, 𝑓𝑓) representa el efecto de la trayectoria, que 

incluye los efectos de la expansión geométrica y la atenuación inelástica; 𝐻𝐻(𝑓𝑓) es 

el término de sitio; 𝑀𝑀0 es el momento sísmico, 𝑅𝑅 es la distancia de la fuente al sitio 

y 𝑓𝑓 es la frecuencia. 

6) Multiplicar la ecuación ( 88 ) por el espectro de la señal aleatoria normalizado 

para obtener el espectro de Fourier del movimiento en el sitio. 

7) Calcular la transformada inversa de Fourier del espectro de sitio para obtener 

el acelerograma simulado. 

Considerando las hipótesis de este modelo, no resulta claro el hecho de que 

pueda emplearse para realizar simulaciones en sitios cercanos a sismos de gran 

magnitud. Para superar esta limitación, existe otro tipo de modelos, de fuente finita, 

que consideran el movimiento del terreno como la suma de las contribuciones de 
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“subfallas” distribuidas sobre una superficie de falla. En este caso, la contribución al 

movimiento de cada subfalla puede estimarse mediante la modelación de fuente 

puntual. Dentro de los modelos de fuente finita pueden mencionarse el FINSIM 

(Finite-Fault Simulation) (Beresnev y Atkinson, 1998) y EXSIM (Extended Finite-

Fault Simulation) (Motazedian y Atkinson, 2005).  

Durante la ocurrencia de un sismo de gran magnitud, hay factores cuya 

influencia es importante considerar y que no son tomados en cuenta en el modelo 

SMSIM, como la geometría de la falla y la distribución y heterogeneidad de la 

ruptura. Para este modelo, Beresnev y Atkinson (1998) consideraron un espectro 

de fuente 𝜔𝜔2 para cada una de las subfallas con un retardo en el dominio del tiempo 

para generar el movimiento observado en el sitio. Más tarde, Motazedian y Atkinson 

(2005) hicieron modificaciones a este modelo para eliminar la dependencia de los 

resultados con el tamaño de las subfallas introduciendo el concepto de frecuencia 

de esquina dinámica. 

En esta modificación del modelo FINSIM, conocida como EXSIM, cada 

subfalla se activa con un tiempo de retraso ∆𝑡𝑡𝑖𝑖. Para cada activación, se genera una 

onda de fuente puntual con un espectro asociado de la forma 𝜔𝜔2. Cada una de las 

contribuciones se consideran en forma conjunta en el dominio del tiempo como: 

𝐴𝐴𝑇𝑇𝑇𝑇𝑇𝑇𝑇𝑇𝑇𝑇(𝑡𝑡) = �𝐻𝐻𝑖𝑖 × 𝐴𝐴(𝑡𝑡 − ∆𝑡𝑡𝑖𝑖 − 𝑇𝑇𝑖𝑖)
𝑁𝑁

𝑖𝑖=1

 ( 89 ) 

 
donde 𝐴𝐴𝑇𝑇𝑇𝑇𝑇𝑇𝑇𝑇𝑇𝑇(𝑡𝑡) es la señal observada en el sitio, 𝐴𝐴(𝑡𝑡) es la señal correspondiente 

a la activación de la subfalla 𝑇𝑇, obtenida de la transformada inversa de Fourier de 

los efectos combinados del espectro de ruido y la ecuación ( 88 ), 𝑁𝑁 es el número 

total de subfallas, ∆𝑡𝑡𝑖𝑖 es el tempo de retraso en la subfalla, 𝑇𝑇𝑖𝑖 es una fracción del 

tiempo de subida y 𝐻𝐻𝑖𝑖 es un factor de normalización que puede representarse con 

la ecuación ( 90 ) (Atkinson et al., 2009). 
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 ( 90 ) 

 
El tiempo de subida de cada subfalla se basa en su radio dividido entre la 

velocidad de ruptura, mientras que el tiempo total de radiación desde la fuente se 

rige por el tiempo requerido por la propagación de la ruptura a lo largo de la longitud 

de la falla, conforme cada subfalla se activa y se retarda de acuerdo a su arribo al 

punto de observación (Atkinson et al., 2009). 

Los enfoques de SMSIM y EXSIM se basan en la consideración del 

movimiento como una señal de ruido gaussiano superpuesto a un espectro de 

fuente de Brune subyacente, caracterizado por una caída de esfuerzos. No 

obstante, existen diferencias importantes en ambos modelos que pueden conducir 

a diferencias significativas en la predicción de los movimientos. En el artículo 

publicado por Atkinson et al. (2009) se presenta una discusión rigurosa de estas 

diferencias. Asimismo, Boore (2009) presenta modificaciones y mejoras en la 

implementación de ambos modelos, que cierran la brecha y resultan en resultados 

más cercanos. 

Dentro del campo de la simulación, se han llevado a cabo una gran cantidad 

de investigaciones, entre las cuales se pueden mencionar el trabajo realizado por 

Ugurhan y Askan (2010) para un sismo de magnitud 7.1 ocurrido en Turquía en 

1999, el evento teórico de magnitud 7.8 en la falla de San Andrés en California 

(Graves et al., 2011), la simulación para un sismo de magnitud 9.1 en Japón durante 

2011 (Ghofrani et al., 2013), y los modelos para los sismos de Vrancea incorporando 

información previa con un enfoque bayesiano (Radu y Grigoriu, 2018). En el caso 

particular de México, Rodríguez-Pérez et al. (2012) realizaron la simulación de los 
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acelerogramas y espectros de aceleración de Fourier mediante el modelo de fuente 

finita propuesto por Motazedian y Atkinson (2005) para el sismo del 4 de abril de 

2010 (MW 7.2) ocurrido en Baja California Norte, con base en registros de redes 

regionales y locales. 

La mayoría de los antecedentes mencionados se enfocan en eventos 

sísmicos para los cuales se cuenta con mediciones instrumentales, además de que 

los modelos utilizados requieren de ciertas variables de entrada para su calibración 

relacionadas con la fuente sísmica, el medio de propagación y la respuesta del 

terreno en el sitio de interés. Por lo general, estas variables se obtienen a partir de 

las características de la zona de estudio con base en registros instrumentales 

existentes. En el caso de la FVTM, como se mencionó previamente, la información 

disponible data de las últimas tres décadas y la ubicación de los instrumentos de 

medición es muy dispersa, por lo cual, son pocos los estudios realizados de donde 

se puedan obtener las variables de entrada necesarias para realizar una simulación 

con base en datos observados. 
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3. HIPÓTESIS Y OBJETIVOS 

3.1. Hipótesis 

La simulación realizada mediante un modelo estocástico permite obtener los 

espectros de aceleración esperados en el centro y el occidente de la Faja Volcánica 

Transmexicana asociados a sismos regionales, al considerar información analítica 

e instrumental disponible y su relación con la fuente sísmica, las características del 

medio de propagación y la respuesta de sitio. 

3.2. Objetivo general 

 Determinar los valores de las variables de entrada necesarias para realizar 

simulaciones estocásticas de sismos regionales en la Faja Volcánica 

Transmexicana, a partir de la información disponible que permita caracterizar 

cuantitativamente a la fuente sísmica, la atenuación y la respuesta de sitio. 

3.3. Objetivos particulares 

1) Caracterizar el fenómeno de atenuación sísmica en la zona de estudio a partir 

de registros instrumentales locales disponibles. 

2) Analizar la respuesta de sitio mediante métodos empíricos y analíticos. 

3) Determinar las propiedades de la fuente sísmica con base en información 

analítica y paleosismológica. 

4) Evaluar la influencia de las variables de entrada en la precisión de los 

resultados obtenidos en el modelo de simulación. 

 

 

 

 

 

Dire
cc

ión
 G

en
era

l d
e B

ibl
iot

ec
as

 U
AQ



70 
 

4. METODOLOGÍA 

La metodología de este trabajo consistió en cuatro etapas, establecidas a 

partir de los objetivos particulares mencionados en el capítulo 3. A continuación, se 

describen detalladamente las actividades realizadas en estas etapas, así como la 

información considerada en cada una de ellas. 

4.1. Caracterización de la atenuación sísmica 

Para esta etapa de la investigación se obtuvo una base de datos inicial de 

2735 sismos ocurridos en la Faja Volcánica Transmexicana (FVTM) del catálogo de 

sismicidad del Servicio Sismológico Nacional (SSN, 2021b) entre 1912 y 2019, con 

magnitudes entre 1.0 y 7.8 y profundidades entre 1.0 y 191 km.  

En este aspecto, es importante considerar que hay una baja densidad 

instrumental en la zona y que la ubicación de las estaciones permanentes es 

considerablemente dispersa. Asimismo, ha habido variaciones importantes en la 

operación de las redes sismológicas a través del tiempo (Zúñiga et al., 2020). Por 

este motivo, los registros analizados únicamente se limitan a los últimos treinta 

años. 

A partir de la base de datos inicial, se hizo una búsqueda de registros en las 

redes sismológicas ubicadas en la zona de estudio (Tabla 1). Las estaciones 

consideradas cuentan con sensores de velocidad de banda ancha y son parte de 

las redes permanentes del Servicio Sismológico Nacional (SSN) (SSN, 2021c), el 

Centro de Geociencias de la UNAM (CGEO) y GEOSCOPE.  

Adicionalmente, se utilizaron los datos de las redes temporales: 

MesoAmerican Subduction Experiment (MASE) (MASE, 2007; Pérez-Campos, 

2008), Colima Deep Seismic Experiment (CODEX) (West, 2006), Mapping the 

Rivera Subduction Zone (MARS) (Yang et al., 2009) y Geometry of Cocos plate 

(GECO) (Rodríguez-Domínguez et al., 2019).  
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Tabla 1. Redes sismológicas analizadas. La información disponible es variable y depende de 
los tiempos de operación de cada estación. 

Red sismológica Periodo de operación 
SSN 2002 – presente 

CGEO 2003 – presente 
GEOSCOPE 1990 – presente 

MASE 2004 – 2007 
CODEX 2006 – 2008 
MARS 2006 – 2007 
GECO 2013 – 2018 

 
Las estaciones pertenecientes a las redes SSN y CGEO están equipadas con 

sismómetros STS-2 de banda ancha, con frecuencias de muestreo de 80 y 100 Hz. 

Solo la estación ACIG tiene un sismómetro Trillium 120 con frecuencia de muestreo 

de 20 Hz. La red GEOSCOPE tiene una estación ubicada en el territorio mexicano, 

UNM, que cuenta con un sensor de velocidad STS-1 de 20 muestras por segundo. 

Por otra parte, durante su periodo de operación, las estaciones de la red GECO 

estuvieron equipadas con sensores Reftek 151B-60 y Guralp 40T. Las redes 

temporales MASE y CODEX tenían sismómetros CMG 3T y 40T, respectivamente, 

con frecuencia de muestreo de 100 Hz. Asimismo, la red MARS estaba equipada 

con sensores CMG 3T de 40 muestras por segundo.  

Hay otras redes sismológicas con sensores de aceleración en la zona de 

estudio que no fueron analizadas en esa etapa, debido a que en la mayoría de sus 

estaciones no se encontraron registros claros de eventos con epicentros y 

distancias adecuadas para la metodología empleada. 

Para observar la variación de 𝑄𝑄 a lo largo de la FVTM, se consideró una 

división en cuatro sectores basada en la geometría de subducción, el espesor de la 

corteza y la geología, de acuerdo con la información presentada por Ferrari et al. 

(2012). 

Únicamente los registros que cumplieran con las siguientes condiciones 

fueron utilizados: 1) epicentro y estación ubicados en el mismo sector y distancia 

epicentral menor a 100 km; 2) llegada clara de ondas P y S, con base en inspección 
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visual; y 3) relación señal/ruido (S/N) > 2.0. Con estas restricciones, se obtuvo una 

segunda base de datos de 85 eventos, de los cuales 82 fueron identificados como 

corticales y 3 como inslab (Tabla 2). La ubicación de los epicentros de los sismos 

considerados se muestra en las Figuras 26 y 27. 

Tabla 2. Sismos corticales e inslab analizados para la determinación de factores 𝑸𝑸(𝒇𝒇). 

ID C/I Fecha 
dd/mm/aaaa 

Longitud 
(°) 

Latitud 
(°) Magnitud* Profundidad 

(km) 
1 C 08/03/1993 -98.93 19.25 3.3 11 
2 C 27/03/1996 -99.01 19.77 3.4 8 
3 C 17/04/1996 -98.94 19.21 3.5 10 
4 C 06/09/1996 -98.36 19.21 4.0 5 
5 C 03/07/1997 -99.44 19.25 2.8 7 
6 C 26/10/1998 -99.17 19.06 3.0 6 
7 C 26/10/1998 -99.20 19.06 3.3 4 
8 C 31/12/1998 -98.65 18.98 3.8 2 
9 C 04/01/1999 -98.98 20.11 3.5 3 

10 C 19/05/1999 -98.96 19.19 3.1 5 
11 C 22/05/1999 -98.97 19.18 3.1 4 
12 C 07/06/1999 -98.96 19.17 3.3 5 
13 C 20/06/1999 -98.48 19.31 4.0 3 
14 C 07/12/1999 -98.92 19.22 3.4 3 
15 C 04/03/2000 -98.57 18.84 4.1 4 
16 C 12/03/2000 -99.29 20.10 4.1 5 
17 C 06/07/2000 -98.93 19.18 3.3 8 
18 C 06/07/2000 -98.96 19.19 3.4 5 
19 C 14/10/2000 -99.19 19.36 3.1 12 
20 C 01/03/2001 -99.82 18.98 3.5 46 
21 C 13/06/2001 -99.42 19.27 3.2 12 
22 C 14/09/2001 -99.30 19.31 2.9 14 
23 C 15/11/2001 -99.16 19.56 3.5 4 
24 C 09/05/2002 -99.01 19.49 3.7 19 
25 C 16/11/2002 -98.49 19.17 4.1 9 
26 C 04/02/2003 -98.51 18.92 4.1 2 
27 C 16/11/2003 -98.97 19.18 4.0 7 
28 C 15/12/2003 -99.07 20.35 4.0 4 
29 C 13/09/2004 -99.17 19.42 3.1 11 
30 C 16/04/2005 -99.00 19.43 3.8 16 
31 C 12/05/2005 -98.97 19.20 3.4 37 
32 C 07/08/2005 -98.61 19.74 4.0 7 
33 C 16/10/2005 -99.20 19.30 3.5 14 
34 C 23/11/2005 -98.94 19.35 3.6 20 
35 C 24/01/2006 -99.22 20.34 3.7 5 
36 C 28/02/2006 -99.02 19.35 3.4 2 
37 C 12/03/2006 -98.95 19.17 3.6 2 
38 C 12/03/2006 -98.96 19.18 3.4 5 
39 C 05/05/2006 -98.95 19.17 3.5 1 
40 C 27/06/2006 -102.32 19.26 4.0 16 
41 C 18/12/2006 -104.47 20.92 3.9 44 

*Magnitud reportada por el Servicio Sismológico Nacional. 
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Tabla 2. Continuación 

ID C/I Fecha 
dd/mm/aaaa 

Longitud 
(°) 

Latitud 
(°) Magnitud* Profundidad 

(km) 
42 C 25/01/2007 -99.16 19.18 3.7 30 
43 C 30/01/2007 -103.87 20.35 3.7 9 
44 C 14/05/2007 -104.75 21.36 4.4 12 
45 C 30/05/2007 -99.45 19.21 4.0 3 
46 C 22/06/2007 -96.96 19.16 4.2 25 
47 C 20/10/2007 -101.97 19.95 3.9 20 
48 C 17/04/2010 -99.04 20.45 4.0 2 
49 C 18/05/2010 -98.92 20.35 4.0 5 
50 C 18/05/2010 -98.96 20.37 3.4 10 
51 C 08/02/2013 -100.48 20.12 3.8 6.5 
52 C 21/06/2013 -98.74 18.52 4.0 2 
53 C 18/09/2013 -96.79 19.62 3.3 5 
54 C 19/07/2014 -98.97 19.17 3.5 8 
55 C 08/11/2014 -96.78 19.51 3.6 5 
56 C 01/12/2014 -99.22 19.35 3.4 2 
57 C 09/08/2015 -98.21 18.96 3.7 5 
58 C 07/11/2015 -96.70 19.73 4.1 5 
59 C 26/12/2015 -102.11 19.55 4.0 5 
60 C 27/12/2015 -102.11 19.54 3.9 5 
61 C 01/04/2016 -96.64 19.63 3.1 5 
62 C 01/04/2016 -96.73 19.68 3.4 4.1 
63 C 01/04/2016 -96.68 19.70 3.7 4 
64 C 16/06/2016 -96.77 19.95 3.3 10 
65 C 27/06/2016 -96.76 19.95 3.4 10 
66 C 08/08/2016 -96.72 19.44 3.8 20 
67 C 29/08/2016 -98.58 18.94 3.8 3 
68 C 08/09/2016 -96.87 19.47 3.3 5 
69 C 26/09/2016 -96.45 19.51 3.6 10.1 
70 C 26/02/2017 -96.85 19.88 4.0 23.7 
71 C 09/07/2017 -96.81 19.69 3.5 30.7 
72 C 04/08/2017 -96.43 19.50 3.5 10 
73 C 10/09/2017 -99.18 19.31 2.7 9.4 
74 I 19/09/2017 -98.68 18.33 7.1 51.2 
75 I 29/09/2017 -98.66 18.35 3.8 50.7 
76 C 24/10/2017 -98.40 18.66 3.8 16.6 
77 C 24/10/2017 -98.40 18.66 3.5 15 
78 I 01/11/2017 -98.60 18.25 4.3 52.8 
79 C 06/11/2017 -98.44 19.19 3.1 3 
80 C 09/11/2017 -99.19 19.38 2.0 8.5 
81 C 18/11/2017 -98.48 18.64 3.6 32.4 
82 C 24/12/2017 -98.60 18.82 3.4 3.1 
83 C 31/12/2017 -98.43 18.62 3.6 10 
84 C 08/06/2018 -96.75 19.95 3.9 11.5 
85 C 30/03/2019 -96.71 19.44 3.9 5 

*Magnitud reportada por el Servicio Sismológico Nacional. 
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Figura 26. Espesor de la corteza y ubicación de estaciones (triángulos) con registros de 

sismos corticales (círculos negros). 

 
Figura 27. Profundidad del slab subducido y ubicación de la estación PPIG (triángulo rojo) 

con registros de los sismos inslab seleccionados (círculos negros). 
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A pesar de que el factor de calidad 𝑄𝑄(𝑓𝑓) se emplea como representación de 

los procesos de disipación de energía y esparcimiento en el medio de propagación, 

según Havskov et al. (2016) es posible que los valores de 𝑄𝑄 obtenidos a partir de 

las ondas de coda sean afectados por las condiciones locales de sitio. Para observar 

este fenómeno, las estaciones seleccionadas fueron separadas de acuerdo con su 

ubicación en terreno firme o suelo blando. En este sentido, se realizó un primer 

análisis considerando únicamente sismos corticales registrados por estaciones 

localizadas en terreno firme. En la Figura 26 se representan las estaciones ubicadas 

sobre terreno firme mediante triángulos con borde de color negro, en tanto que los 

triángulos con borde de color rojo indican la ubicación de estaciones sobre suelo 

blando. 

Ya que las ondas de coda son aleatorias y provienen de todas las 

direcciones, los resultados no deberían depender de la componente utilizada. Para 

verificar esta hipótesis, los factores de calidad fueron evaluados para los cuatro 

sectores usando cada componente por separado y luego las tres juntas. Siguiendo 

la recomendación de Havskov et al. (2016), se consideró para el factor de dispersión 

𝛽𝛽 un valor de 0.5. 

Para todos los registros seleccionados, se removieron la media y la 

tendencia. Asimismo, se aplicó un filtro pasa-bandas Butterworth de dos octavas y 

ocho polos considerando los intervalos 0.5 – 2.0, 1 – 4, 2 – 8, 4 – 16 y 8 – 32 Hz, 

con frecuencias centrales de 1, 2, 4, 8 y 16 Hz, respectivamente. En el caso de las 

redes GEOSCOPE y MARS, los sismómetros tienen una frecuencia de Nyquist de 

10 y 20 Hz, de manera que los dos últimos intervalos de frecuencias no pudieron 

ser utilizados en todos los registros. Debido a esto, la cantidad de valores calculados 

para 𝑄𝑄 fue relativamente más alta en los tres primeros intervalos. Por otra parte, la 

envolvente de los sismogramas filtrados se obtuvo utilizando la transformada 
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Como mencionan Havskov et al. (2016), una práctica común en estos 

estudios es considerar el lapso de tiempo, que es el intervalo entre el origen del 

sismo y el inicio de la ventana a analizar, como el doble del tiempo de llegada de la 

onda S. No obstante, esto implica que esta variable será diferente para cada evento, 

además de que la identificación de las fases en los sismogramas es mayormente 

subjetiva. Por lo tanto, después de realizar una inspección de los registros 

seleccionados, se tomó un valor común para el lapso de tiempo y la longitud de 

ventana dependiendo de la distancia epicentral: 30 segundos para distancias 

menores a 50 km y 45 segundos entre 50 y 100 km. 

Una vez obtenida la forma linealizada de 𝐴𝐴(𝑓𝑓, 𝑡𝑡), el valor de 𝑄𝑄 pudo 

determinarse para cada registro filtrado a partir de la pendiente de la recta por medio 

de un ajuste de mínimos cuadrados. Los valores de 𝑄𝑄 menores a 10 y mayores a 

10 000 fueron descartados y se utilizó un coeficiente de correlación de -0.5 como 

limitación máxima. Considerando el inverso 𝑄𝑄−1, se obtuvieron valores promedio 

para las tres componentes en cada intervalo de frecuencias. Para calcular estos 

promedios, fueron utilizados todos los resultados obtenidos de los ajustes de 

mínimos cuadrados. En este sentido, los valores de 𝑄𝑄 determinados considerando 

30 o 45 segundos fueron utilizados por separado. 

A partir de un ajuste de mínimos cuadrados ponderados, se calculó la 

relación 𝑄𝑄(𝑓𝑓) = 𝑄𝑄0𝑓𝑓𝛼𝛼 para las tres componentes con base en el número de valores 

de 𝑄𝑄 para cada frecuencia. En la Figura 28, se muestra un ejemplo del 

procedimiento seguido para la estimación de 𝑄𝑄. 

Posteriormente, se realizó un segundo análisis para sismos inslab siguiendo 

el mismo procedimiento y utilizando un lapso de tiempo de 60 segundos (Figura 27). 

En este caso, solo los registros correspondientes a 3 sismos inslab con epicentros 

ubicados en el sector centro-oriental cumplieron con las restricciones consideradas. 
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Figura 28. Ejemplo del procedimiento seguido para estimar los valores de 𝑸𝑸. 

Finalmente, se llevó a cabo un tercer análisis para observar posibles 

variaciones atribuibles a efectos de sitio. Para este propósito, los datos utilizados 

inicialmente fueron complementados con los registros de estaciones ubicadas en 

suelo blando que hubiesen cumplido con los criterios de exclusión. 

Resumiendo lo anterior, se realizaron los siguientes análisis para los cuatro 

sectores: 

1° análisis 

• Estaciones ubicadas en suelo firme, sismos corticales con distancias 

epicentrales menores a 50 km, lapso de tiempo y longitud de ventana de 30 

segundos. 

• Estaciones ubicadas en suelo firme, sismos corticales con distancias 

epicentrales entre 50 y 100 km, lapso de tiempo y longitud de ventana de 45 

segundos. 
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2° análisis 

• Estación PPIG, sismos inslab con distancias epicentrales menores a 100 km, 

lapso de tiempo y longitud de ventana de 60 segundos. 

3° análisis 

• Todas las estaciones, sismos corticales con distancias epicentrales menores 

a 50 km, lapso de tiempo y longitud de ventana de 30 segundos. 

• Todas las estaciones, sismos corticales con distancias epicentrales entre 50 

y 100 km, lapso de tiempo y longitud de ventana de 45 segundos. 

 

4.2. Evaluación de la respuesta de sitio 

La segunda etapa de la metodología consistió en dos fases para la 

evaluación de la respuesta de sitio en la zona de estudio. Para este fin, se obtuvieron 

funciones de transferencia a partir de dos enfoques: 1) empírico, considerando 

registros instrumentales disponibles de sismicidad regional y ruido ambiental; 2) 

teórico, a través de modelos lineales equivalentes. 

4.2.1. Sismicidad regional y ruido ambiental 

En esta fase se consideró la base de datos de registros sísmicos recabada 

para la etapa anterior. En este caso, solo los registros que cumplieran con los 

siguientes criterios fueron considerados: 1) estación y epicentro ubicados en la 

FVTM; 2) llegada clara de ondas P y S, con base en inspección visual; y 3) relación 

señal/ruido (S/N) > 2.0. Considerando estas restricciones, se eligieron 352 registros 

asociados a 24 sismos inslab y 97 corticales (Tabla 3, Figura 29).  
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Tabla 3. Sismos corticales e inslab analizados para evaluación de respuesta de sitio. 

ID Fecha 
dd/mm/aaaa 

Longitud 
(°) 

Latitud 
(°) Magnitud* Profundidad 

(km) 
1 08/03/1993 -98.93 19.25 3.3 11 
2 02/11/1994 -98.90 19.41 3.7 7 
3 27/03/1996 -99.01 19.77 3.4 8 
4 17/04/1996 -98.94 19.21 3.5 10 
5 06/09/1996 -98.36 19.21 4.0 5 
6 03/07/1997 -99.44 19.25 2.8 7 
7 25/12/1997 -98.59 18.97 4.1 11 
8 15/03/1998 -100.26 19.50 4.2 5 
9 26/10/1998 -99.17 19.06 3.0 6 

10 26/10/1998 -99.20 19.06 3.3 4 
11 31/12/1998 -98.65 18.98 3.8 2 
12 04/01/1999 -98.98 20.11 3.5 3 
13 19/05/1999 -98.96 19.19 3.1 5 
14 22/05/1999 -98.97 19.18 3.1 4 
15 07/06/1999 -98.96 19.17 3.3 5 
16 15/06/1999 -97.54 18.13 7.0 63 
17 20/06/1999 -98.48 19.31 4.0 3 
18 07/12/1999 -98.92 19.22 3.4 3 
19 04/03/2000 -98.57 18.84 4.1 4 
20 12/03/2000 -99.29 20.10 4.1 5 
21 06/07/2000 -98.93 19.18 3.3 8 
22 06/07/2000 -98.96 19.19 3.4 5 
23 21/07/2000 -98.97 18.09 6.0 48 
24 14/10/2000 -99.19 19.36 3.1 12 
25 15/10/2000 -99.11 19.39 2.7 5 
26 01/03/2001 -99.82 18.98 3.5 46 
27 13/06/2001 -99.42 19.27 3.2 12 
28 14/09/2001 -99.30 19.31 2.9 14 
29 15/11/2001 -99.16 19.56 3.5 4 
30 09/05/2002 -99.01 19.49 3.7 19 
31 04/02/2003 -98.51 18.92 4.1 2 
32 15/12/2003 -99.07 20.35 4.0 4 
33 13/09/2004 -99.17 19.42 3.1 11 
34 16/04/2005 -99.00 19.43 3.8 16 
35 12/05/2005 -98.97 19.20 3.4 37 
36 07/08/2005 -98.61 19.74 4.0 7 
37 16/10/2005 -99.20 19.30 3.5 14 
38 23/11/2005 -98.94 19.35 3.6 20 
39 24/01/2006 -99.22 20.34 3.7 5 
40 28/02/2006 -99.02 19.35 3.4 2 
41 12/03/2006 -98.95 19.17 3.6 2 
42 12/03/2006 -98.96 19.18 3.4 5 
43 05/05/2006 -98.95 19.17 3.5 1 
44 27/06/2006 -102.32 19.26 4.0 16 
45 14/07/2006 -98.87 20.19 3.7 72 
46 18/12/2006 -104.47 20.92 3.9 44 
47 25/01/2007 -99.16 19.18 3.7 30 
48 30/01/2007 -103.87 20.35 3.7 9 
49 14/05/2007 -104.75 21.36 4.4 12 
50 30/05/2007 -99.45 19.21 4.0 3 
51 22/06/2007 -96.96 19.16 4.2 25 
52 20/10/2007 -102.20 19.47 3.7 75 
53 20/10/2007 -101.97 19.95 3.9 20 
54 21/10/2007 -102.17 19.53 3.7 93 

*Magnitud reportada por el Servicio Sismológico Nacional. 
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Tabla 3. Continuación 

ID Fecha 
dd/mm/aaaa 

Longitud 
(°) 

Latitud 
(°) Magnitud* Profundidad 

(km) 
55 23/03/2009 -97.01 18.92 3.9 46 
56 22/05/2009 -98.46 18.11 5.7 62 
57 29/11/2009 -103.76 19.35 4.0 5 
58 17/04/2010 -99.04 20.45 4.0 2 
59 18/04/2010 -97.46 19.27 4.0 79 
60 18/05/2010 -98.92 20.35 4.0 5 
61 18/05/2010 -98.96 20.37 3.4 10 
62 03/10/2010 -103.52 19.48 4.0 6 
63 19/12/2010 -97.21 19.03 4.1 16 
64 28/09/2011 -96.64 19.76 4.1 23 
65 18/05/2012 -103.44 20.26 4.4 1.6 
66 05/10/2012 -102.26 19.45 4.2 16.1 
67 08/02/2013 -100.48 20.12 3.8 6.5 
68 21/06/2013 -98.74 18.52 4.0 2 
69 18/09/2013 -96.79 19.62 3.3 5 
70 14/12/2013 -103.71 19.45 4.1 104.6 
71 24/12/2013 -103.80 19.52 3.6 3 
72 16/01/2014 -97.26 19.27 3.4 9 
73 09/05/2014 -97.27 18.98 3.7 3 
74 19/07/2014 -98.97 19.17 3.5 8 
75 04/08/2014 -97.83 18.18 4.0 59.2 
76 08/11/2014 -96.78 19.51 3.6 5 
77 01/12/2014 -99.22 19.35 3.4 2 
78 06/05/2015 -97.17 19.16 3.7 10 
79 09/08/2015 -98.21 18.96 3.7 5 
80 16/08/2015 -97.55 19.65 3.4 20 
81 25/10/2015 -97.30 19.26 3.7 77.3 
82 07/11/2015 -96.70 19.73 4.1 5 
83 26/12/2015 -102.11 19.55 4.0 5 
84 16/01/2016 -96.80 19.65 3.1 42.6 
85 27/01/2016 -97.33 18.28 4.1 69.5 
86 28/01/2016 -96.72 19.45 3.4 44 
87 08/02/2016 -97.35 19.66 4.6 6.9 
88 13/03/2016 -97.03 19.31 3.7 55.3 
89 01/04/2016 -97.78 18.27 3.7 58.6 
90 01/04/2016 -96.64 19.63 3.1 5 
91 01/04/2016 -96.73 19.68 3.4 4.1 
92 11/05/2016 -103.52 20.81 4.8 8 
93 15/05/2016 -103.47 20.82 3.9 5 
94 11/06/2016 -97.19 18.85 3.9 12.5 
95 16/06/2016 -96.77 19.95 3.3 10 
96 24/06/2016 -97.40 19.23 3.4 20 
97 27/06/2016 -96.76 19.95 3.4 10 
98 12/07/2016 -103.45 20.77 3.5 5 
99 19/07/2016 -97.38 18.29 3.9 56.7 

100 28/07/2016 -103.45 20.73 3.9 5 
101 08/08/2016 -96.72 19.44 3.8 20 
102 29/08/2016 -98.58 18.95 3.8 3 
103 26/09/2016 -96.45 19.51 3.6 10.1 
104 15/10/2016 -96.99 18.87 4.1 51.3 
105 26/02/2017 -96.85 19.88 4.0 23.7 
106 01/06/2017 -97.04 19.24 3.8 5 
107 09/07/2017 -96.81 19.69 3.5 30.7 
108 04/08/2017 -96.43 19.50 3.5 10 

*Magnitud reportada por el Servicio Sismológico Nacional. 
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Tabla 3. Continuación 

ID Fecha 
dd/mm/aaaa 

Longitud 
(°) 

Latitud 
(°) Magnitud* Profundidad 

(km) 
109 10/09/2017 -99.18 19.31 2.7 9.4 
110 19/09/2017 -98.68 18.33 7.1 51.2 
111 29/09/2017 -98.66 18.35 3.8 50.7 
112 01/11/2017 -98.60 18.25 4.3 52.8 
113 06/11/2017 -98.44 19.19 3.1 3 
114 09/11/2017 -99.19 19.38 2.0 8.5 
115 18/11/2017 -98.48 18.64 3.6 32.4 
116 24/12/2017 -98.60 18.82 3.4 3.1 
117 08/06/2018 -96.75 19.95 3.9 11.5 
118 30/07/2018 -97.34 19.27 3.9 24.6 
119 30/03/2019 -96.71 19.44 3.9 5 
120 14/07/2019 -97.23 19.21 3.8 37 
121 23/07/2019 -97.43 19.27 4.0 32 

*Magnitud reportada por el Servicio Sismológico Nacional. 
 

 
Figura 29. Ubicación de estaciones y epicentros considerados para evaluación de respuesta 

de sitio. 

La cantidad de registros seleccionados en cada estación fue variable y en la 

mayoría de los casos los datos con las características buscadas fueron 

considerablemente limitados. Por esta razón, el número de estaciones con las 

condiciones adecuadas para un análisis SSR fue bajo, por lo que se realizó un 

análisis HVSR en todas las estaciones con al menos 10 registros. Esta cantidad 

mínima fue considerada para incluir la mayor cantidad de estaciones posible, 

tratando de no comprometer la confiabilidad de los resultados. 
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El procesamiento de los registros fue llevado a cabo en el software Geopsy 

(Wathelet et al., 2020). Para cada registro se removió la media y la tendencia, y el 

espectro de aceleración de Fourier fue suavizado usando la función Konno-Omachi 

(Konno y Ohmachi, 1998), considerando un valor b de 20. Asimismo, se tomaron 

ventanas cuya longitud incluyera el 95% de la energía total de cada registro, desde 

la llegada de la onda S. 

Debido a la escasez de registros sísmicos, se realizó un análisis HVSR en 

todas las estaciones usando datos de ruido ambiental. A pesar de que la energía 

asociada a este fenómeno no se compara con la de un sismo, este segundo análisis 

permitió incrementar la cantidad de estaciones analizadas y comparar los resultados 

usando ambos procedimientos. 

Para cada estación, se recabó una base de datos de 30 registros de una hora 

de duración en fechas aleatorias durante su periodo de operación. En todos los 

registros de ruido ambiental se removieron la media y la tendencia, y se aplicó el 

mismo proceso de suavizado usado en los registros de sismo. En los análisis HVSR, 

los registros se dividieron en 60 ventanas de 1 minuto y se utilizó la media cuadrática 

de las componentes horizontales. 

Se consideraron los criterios SESAME (SESAME, 2004) para el análisis y 

clasificación de las curvas obtenidas. Posteriormente, los resultados fueron 

correlacionados con las características geológicas de la zona de estudio. 

4.2.2. Modelo lineal equivalente 

Para la segunda fase de esta etapa se recabaron dos bases de datos que 

sirvieron para obtener funciones de transferencia sintéticas por medio del modelo 

lineal equivalente mencionado en la sección 2.5.2.4. 

La primera base de datos contiene información sobre 53 curvas de reducción 

de módulo de corte (𝐺𝐺𝑠𝑠𝑠𝑠𝑠𝑠/𝐺𝐺𝑚𝑚á𝑥𝑥) y relación de amortiguamiento (𝜉𝜉), reportadas en 

estudios previos (Seed y Idriss, 1970; Schnabel, 1973; Seed et al., 1986; Vucetic y 
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Dobry, 1991; Electric Power Research Institute, 1993; Rollins et al., 1998; Darendeli, 

2001; Menq, 2003; Roblee y Chiou, 2004; Yamada et al., 2008). En las Figuras 30 

– 33 se muestran las curvas que conforman esta base de datos, las cuales fueron 

clasificadas como roca, grava, arena o arcilla, de acuerdo con Bajaj y Anbazhagan 

(2019). 

 
Figura 30. Curvas de reducción de módulo de corte y amortiguamiento vs 

deformación para materiales clasificados como roca. 

 

 
Figura 31. Curvas de reducción de módulo de corte y amortiguamiento vs 

deformación para materiales clasificados como grava. 
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Figura 32. Curvas de reducción de módulo de corte y amortiguamiento vs 

deformación para materiales clasificados como arena. 

 
Figura 33. Curvas de reducción de módulo de corte y amortiguamiento vs 

deformación para materiales clasificados como arcilla. 

 

La segunda base de datos consiste en información detallada de 365 pozos 

reportados en trabajos previos (Trejo Moedano, 1989; Moore et al., 1994; Aguirre-

Díaz, 1996; Arroyo Contreras et al., 1999; Gómez-Tuena y Carrasco-Núñez, 2000; 

Comisión Estatal de Aguas y Universidad Autónoma de Querétaro, 2002; Arce et al., 

2003; Pérez Gálvez, 2004; Bustillos Pineda, 2005; Castro-Govea y Siebe, 2007; 

Villegas Rodríguez, 2007; Zavala Sánchez, 2007; Sieron y Siebe, 2008; Valdez 
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Chávez, 2008; Aguirre-Díaz y López-Martínez, 2009; Arce et al., 2013; Carrasco-

Núñez et al., 2017; Carranza-Edwards, 2018). La Figura 34 muestra un mapa de los 

pozos que conforman esta base de datos. Debido a las diferencias en la información 

reportada en cada referencia, solo en 279 de estos pozos se tiene información 

completa y precisa sobre su ubicación. Asimismo, solo en algunos pozos hay 

información disponible sobre la velocidad de onda de corte, por lo que se utilizaron 

los modelos de Gaite et al. (2015) y Spica et al. (2016) para complementar la 

información. 

 
Figura 34. Ubicación de pozos litológicos. 

 

4.3. Caracterización de la fuente sísmica 

Como se mencionó en la sección 2.1, existen antecedentes de sismos de 

gran magnitud reportados a lo largo de la FVTM. Sobre estos se han hecho diversos 

trabajos en los que se analizan aspectos sobre los daños observados y cuando es 

posible, variables de carácter físico estimadas a partir de mediciones 

instrumentales, observaciones en campo y datos históricos disponibles. 

Particularmente para los eventos ocurridos antes de la instalación de las 

redes sismológicas, no siempre se tiene información completa o precisa 
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concerniente a la fuente. Por lo anterior, se llevó a cabo un ejercicio para estimar 

las características necesarias para realizar simulaciones en el modelo EXSIM 

(Motazedian y Atkinson, 2005) para el sismo cortical de Acambay del 19 de 

noviembre de 1912 y el sismo inslab de Puebla ocurrido el 19 de septiembre de 

2017, tomando como base la información disponible, modelos y resultados 

reportados en estudios previos. Para las dimensiones de falla, se consideraron 

diferentes alternativas, que incluyen relaciones empíricas e información de estudios 

paleosismológicos. 

Respecto a las relaciones empíricas, a partir de una base de datos de 421 

sismos ocurridos alrededor del mundo, Wells y Coppersmith (1994) obtuvieron 

ecuaciones que incluyen variables como momento sísmico, profundidad y 

dimensiones de la falla, en función de su mecanismo focal. En la Tabla 4 se 

muestran algunas de las relaciones empíricas correspondientes a eventos de 

fallamiento normal. En estas expresiones, las dimensiones del plano de falla, 

longitud 𝐿𝐿 y ancho 𝑊𝑊 están en función de la magnitud de momento sísmico 𝑀𝑀𝑤𝑤. 

Tabla 4. Relaciones empíricas para sismos de falla normal (Wells y Coppersmith, 1994). 

Número de 
eventos 

Coeficiente de 
correlación 

Rango de 
magnitudes Relación 

15 0.81 5.2 – 7.3  log 𝐿𝐿 = (−2.01 ± 0.65) + (0.50 ± 0.10)𝑀𝑀𝑤𝑤 ( 91 ) 

23 0.86 5.2 – 7.3  log𝑊𝑊 = (−1.14 ± 0.28) + (0.35 ± 0.05)𝑀𝑀𝑤𝑤 ( 92 ) 

 

Asimismo, Wesnousky (2008) compiló y analizó los datos correspondientes 

a 37 sismos de distinto mecanismo focal, mediante lo cual obtuvo una serie de 

relaciones en términos de variables como la longitud 𝐿𝐿 y el ancho 𝑊𝑊 de ruptura, la 

relación de aspecto 𝐿𝐿/𝑊𝑊, los desplazamientos máximo 𝑆𝑆𝑚𝑚á𝑥𝑥 y promedio 𝑆𝑆̅, el 

momento sísmico 𝑀𝑀0 y la magnitud de momento 𝑀𝑀𝑤𝑤. En la Tabla 5 se presentan 

algunas relaciones para sismos de mecanismo normal. Dire
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Tabla 5. Relaciones empíricas para sismos de mecanismo normal (Wesnousky, 2008). 

Número de 
eventos 

Coeficiente de 
correlación 

Rango de 
magnitudes Relación 

7 0.93 6.3 – 7.3 𝐿𝐿
𝑊𝑊� = (0.120)𝐿𝐿0.81 ( 93 ) 

6 0.36 6.3 – 7.3 𝑀𝑀𝑤𝑤 = 6.12 + 0.47 log 𝐿𝐿 ( 94 ) 

 
En la Figura 35 se muestra una comparación de las ecuaciones presentadas 

por Wells y Coppersmith (1994) y Wesnousky (2008) en las que se relaciona la 

longitud de ruptura 𝐿𝐿 con la magnitud de momento 𝑀𝑀𝑤𝑤 para sismos de fallamiento 

normal.  

 
Figura 35. Comparación de relaciones empíricas 𝑳𝑳 vs 𝑴𝑴𝒘𝒘 reportadas por Wells y 

Coppersmith (1994) y Wesnousky (2008). 

En cuanto a las investigaciones paleosismológicas, en la literatura hay una 

vasta cantidad de información relacionada con la zona epicentral del evento de 

Acambay (Suter et al., 1995; Langridge et al., 2000). Como complemento, se 

consideraron los datos reportados para la región de Maravatío, cercana a Acambay 

(Rodríguez-Pérez y Zúñiga, 2017).  

Para la caída de esfuerzos se consideró la información disponible para esta 

misma región en la Base Mexicana de Parámetros de Fuente (BMPF) (Rodríguez-
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Pérez et al., 2018). Asimismo, se calcularon valores adicionales considerando las 

ecuaciones ( 3 ), ( 91 ) - ( 94 ). 

. Por otra parte, en un estudio reciente se llevó a cabo la digitalización y 

corrección de los sismogramas originales generados durante el sismo de Acambay 

(Corona Fernández, 2018). Considerando un plano de falla de 60 x 20 km, se 

determinó la distribución de deslizamientos a partir de un modelo de inversión lineal 

por mínimos cuadrados, proponiendo distintos puntos de nucleación para observar 

la variación en las áreas de ruptura y el error cuadrático medio. 

En el análisis del sismo inslab de 2017, se tomó la distribución de 

deslizamientos y el plano de falla reportados por el U.S. Geological Survey (USGS). 

Para la caída de esfuerzos se tomaron los valores calculados por medio de las 

relaciones empíricas y se hizo una estimación a partir de los registros en estaciones 

ubicadas en la FVTM. 

4.4. Realización de la simulación estocástica 

Con los datos recabados en las etapas anteriores, se llevaron a cabo 

simulaciones en el modelo EXSIM (Extended Finite-Fault Simulation) (Motazedian 

y Atkinson, 2005). Para la dispersión geométrica, dada la falta de información, se 

consideró un modelo simple 1/𝑅𝑅 y en la dependencia de la duración con la distancia 

se utilizó un modelo de un segmento con pendiente de 0.05 (Boore, 2005). 

El decaimiento espectral en frecuencias altas se incluyó a partir de la 

frecuencia fmáx dado que, como se mencionó en la sección 2.5.3, las características 

de los registros disponibles asociados a sismos de magnitud baja dificultan la 

aplicación del enfoque clásico de Anderson y Hough (1984) (Perron et al., 2017). 

Se asumieron valores para la densidad 𝜌𝜌 y la velocidad de onda de corte 𝛽𝛽 de 2.8 

g/cm3, 3.5 km/s y 3.2 g/cm3, 4.8 km/s, respectivamente para las simulaciones de los 

sismos de 1912 y 2017. 
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Para el sismo de Acambay se hicieron simulaciones en 4 estaciones, sin 

efectos de amplificación, en distintas ubicaciones alrededor de la zona epicentral, 

con distancias que varían entre 80 y 140 km aproximadamente (Figura 36).  

 
Figura 36. Estaciones para simulación del sismo de Acambay. 

 

Considerando las variables mencionadas en la sección precedente, se 

plantearon 120 combinaciones en cada estación (Figura 37). Con el fin de observar 

la influencia de cada variable en los resultados, se realizó un análisis de la varianza 

(ANOVA, Analysis of Variance), tomando como variable de respuesta la aceleración 

máxima de los acelerogramas sintéticos, para lo cual se hicieron 3 repeticiones de 

cada simulación, sumando un total de 1 440 simulaciones. 
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Figura 37. Combinaciones consideradas en las simulaciones del sismo de Acambay de 1912. 

 Para el sismo de 2017 se llevó a cabo un análisis análogo, buscando hacer 

una comparación de los resultados con los registros disponibles. De las estaciones 

mostradas en la Figura 38, en JRQG y CUIG los registros están incompletos debido 

a fallas en los equipos, en MOIG y ACIG no hay registros disponibles, por lo que las 

simulaciones se realizaron en las estaciones TPIG, DHIG e IGIG. 

 
Figura 38. Estaciones para simulación del sismo de Puebla. 
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 En este caso se plantearon 45 combinaciones por estación (Figura 39), con 

3 repeticiones para el análisis de la varianza, sumando un total de 405 simulaciones. 

 
Figura 39. Combinaciones consideradas en las simulaciones del sismo de Puebla de 2017. 
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5. RESULTADOS Y DISCUSIÓN 

5.1. Atenuación sísmica 

A continuación, se discuten por separado los factores de calidad obtenidos 

para los cuatro sectores en la zona de estudio (Pérez-Moreno et al., 2021a). Los 

resultados calculados en los tres análisis se presentan en las Tablas 6 – 8, 

denotando con ND el número de valores 𝑄𝑄 obtenidos. 

Tabla 6. Valores de 𝑸𝑸𝟎𝟎, 𝜶𝜶 y 𝑸𝑸𝟏𝟏𝟎𝟎 obtenidos en el primer análisis. 

Sector Componente ND 𝑸𝑸𝟎𝟎 𝜶𝜶 𝑸𝑸𝟏𝟏𝟎𝟎 

Occidental 
(30 s) 

E-W 
N-S 

Z 
Todas 

10 
10 
10 
30 

73±1 
66±1 
65±1 
68±1 

0.84±0.03 
0.92±0.07 
0.94±0.06 
0.90±0.05 

 
 
 

540±67 

Occidental 
(45 s) 

E-W 
N-S 

Z 
Todas 

14 
15 
11 
40 

111±1 
120±1 
117±1 
113±1 

1.04±0.16 
0.87±0.18 
1.11±0.17 
0.98±0.16 

 
 
 

1067±133 

Central 
(45 s) 

E-W 
N-S 

Z 
Todas 

10 
11 
10 
31 

147±1 
137±1 
130±1 
142±1 

1.19±0.07 
1.13±0.19 
1.27±0.18 
1.20±0.12 

 
 
 

2260±326 

Centro-
oriental 
(30 s) 

E-W 
N-S 

Z 
Todas 

304 
292 
272 
868 

76±1 
75±1 
83±1 
78±1 

0.92±0.03 
0.92±0.03 
0.86±0.04 
0.90±0.02 

 
 
 

612±41 

Centro-
oriental 
(45 s) 

E-W 
N-S 

Z 
Todas 

144 
155 
144 
443 

104±1 
105±1 
114±1 
107±1 

0.99±0.12 
0.98±0.07 
0.99±0.11 
0.98±0.09 

 
 
 

958±91 

Oriental 
(30 s) 

E-W 
N-S 

Z 
Todas 

62 
58 
49 
169 

117±1 
115±1 
114±1 
115±1 

0.96±0.13 
0.82±0.15 
0.96±0.10 
0.91±0.09 

 
 
 

934±105 

Oriental 
(45 s) 

E-W 
N-S 

Z 
Todas 

27 
32 
23 
82 

187±1 
186±1 
191±1 
186±1 

0.85±0.15 
0.91±0.13 
0.84±0.10 
0.86±0.12 

 
 
 

1366±154 
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Tabla 7. Valores de 𝑸𝑸𝟎𝟎, 𝜶𝜶 y 𝑸𝑸𝟏𝟏𝟎𝟎 obtenidos en el segundo análisis. 

Sector Componente ND 𝑸𝑸𝟎𝟎 𝜶𝜶 𝑸𝑸𝟏𝟏𝟎𝟎 

Centro-
oriental 
(60 s) 

E-W 
N-S 

Z 
Todas 

12 
12 
12 
36 

140±2 
134±2 
128±2 
134±2 

0.83±0.30 
0.85±0.28 
0.87±0.31 
0.85±0.30 

 
 
 

949±214 

 

Tabla 8. Valores de 𝑸𝑸𝟎𝟎, 𝜶𝜶 y 𝑸𝑸𝟏𝟏𝟎𝟎 obtenidos en el tercer análisis. 

Sector Componente ND 𝑸𝑸𝟎𝟎 𝜶𝜶 𝑸𝑸𝟏𝟏𝟎𝟎 

Occidental 
(30 s) 

E-W 
N-S 

Z 
Todas 

18 
18 
18 
54 

79±1 
75±1 
74±1 
76±1 

0.93±0.08 
0.96±0.07 
0.94±0.06 
0.94±0.06 

 
 
 

665±54 

Occidental 
(45 s) 

E-W 
N-S 

Z 
Todas 

25 
28 
26 
79 

110±1 
118±1 
114±1 
113±1 

1.05±0.10 
0.86±0.17 
0.99±0.14 
0.97±0.13 

 
 
 

1121±152 

Central 
(45 s) 

E-W 
N-S 

Z 
Todas 

14 
15 
13 
42 

142±1 
123±1 
122±1 
128±1 

1.29±0.10 
1.26±0.15 
1.28±0.18 
1.28±0.14 

 
 
 

2436±403 

Centro-
oriental 
(30 s) 

E-W 
N-S 

Z 
Todas 

358 
341 
316 
1015 

75±1 
75±1 
79±1 
76±1 

0.93±0.04 
0.92±0.03 
0.89±0.03 
0.91±0.03 

 
 
 

617±27 

Centro-
oriental 
(45 s) 

E-W 
N-S 

Z 
Todas 

184 
196 
192 
572 

102±1 
103±1 
112±1 
105±1 

0.98±0.09 
0.97±0.06 
0.96±0.10 
0.97±0.08 

 
 
 

1031±114 

Oriental 
(30 s) 

E-W 
N-S 

Z 
Todas 

70 
65 
57 
192 

123±1 
105±1 
117±1 
114±1 

0.95±0.11 
0.91±0.13 
0.98±0.10 
0.94±0.08 

 
 
 

1003±93 

Oriental 
(45 s) 

E-W 
N-S 

Z 
Todas 

34 
43 
31 
108 

185±1 
187±1 
185±1 
185±1 

0.79±0.08 
0.98±0.21 
0.91±0.16 
0.89±0.12 

 
 
 

1428±198 
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5.1.1. Sector occidental 

En este sector hay solo una estación permanente del Servicio Sismológico 

Nacional (SSN) y las redes MARS y CODEX fueron instaladas temporalmente entre 

2006 y 2008. A pesar de la gran cantidad de estaciones pertenecientes a estas 

redes temporales durante su corto periodo de operación, los registros que 

cumplieron las restricciones consideradas en esta investigación fueron pocos. 

En la Tabla 6 puede observarse que, como se esperaba, los resultados son 

casi iguales considerando las componentes de cada estación juntas o por separado. 

Asimismo, cuando se comparan los valores de 𝑄𝑄10, se tiene un incremento 

aproximado de 51% cuando se usa un lapso de tiempo de 45 segundos. 

Al utilizar los datos de estaciones ubicadas en suelo blando (Tabla 8), hay 

una sobreestimación aparente de los valores obtenidos, en comparación con los 

mostrados en la Tabla 6 cuando se considera un lapso de tiempo de 30 segundos, 

lo cual puede ser atribuido inicialmente a la influencia de los efectos locales de sitio. 

Sin embargo, no ocurre lo mismo cuando se usan ventanas de 45 segundos, donde 

se podrían asociar las pequeñas variaciones a la cantidad de datos analizados. 

Por otra parte, se puede hacer una comparación relativa de estos resultados 

con los reportados por Escudero et al. (2016). En ese estudio se analizó la variación 

lateral de 𝑄𝑄0 y 𝛼𝛼 correspondientes a la componente vertical, usando registros locales 

de la red MARS asociados a sismos someros en el occidente de México. Se 

reportaron valores de 𝑄𝑄0 que varían entre 20 y 90, y de 𝛼𝛼 entre 0.7 y 1.1. Las 

diferencias con los resultados obtenidos en esta investigación pueden ser atribuidos 

principalmente a tres variables: el lapso de tiempo utilizado, el factor de dispersión, 

que no es especificado, y la zona de estudio. La región analizada por estos autores 

(Figura 40) incluye regiones que no fueron consideradas en el presente trabajo ni 

en este sector. Asimismo, es importante mencionar que en dicho estudio se usaron 

datos de origen tectónico diverso, asociados a sismos corticales y de subducción, 
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lo cual no es adecuado para analizar la atenuación sísmica en la Faja Volcánica 

Transmexicana (FVTM). 

 
Figura 40. Comparación de las zonas de estudio analizadas en esta investigación y por 

Escudero et al. (2016). 

5.1.2. Sector central 

En términos de densidad instrumental, este sector es el más crítico de los 

cuatro analizados. Así como en el sector occidental, la red MARS contó con varias 

estaciones ubicadas en esta área durante su periodo de operación, pero los 

registros que satisficieron las restricciones consideradas fueron pocos. 

En este caso, solo se determinaron valores de 𝑄𝑄0 y 𝛼𝛼 para ventanas de 45 

segundos. Debe considerarse que, dada la distribución de las estaciones y los 

epicentros, estos resultados solo representarían a la atenuación sísmica en la parte 

sur. Por otra parte, dada la escasez de información, los resultados presentados para 

este sector deben ser utilizados con cautela. 
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5.1.3. Sector centro-oriental 

En esta investigación se ha utilizado la mayor cantidad de registros de sismos 

corticales analizados hasta la fecha. Se puede hacer una comparación relativa de 

los resultados de las Tablas 6 – 8 con los presentados por Canas (1986) y Lermo 

et al. (2016), que obtuvieron factores de calidad a partir de sismos con epicentro y 

registros en la misma zona de estudio (Figura 41). 

 
Figura 41. Zonas de estudio analizadas por Canas (1986) y Lermo et al. (2016). 

En el estudio de Canas (1986), se determinaron los valores 𝑄𝑄(𝑓𝑓) = 322𝑓𝑓0.4 y 

𝑄𝑄(𝑓𝑓) = 129𝑓𝑓0.6 para dos regiones adyacentes de la FVTM. Esto se realizó 

analizando sismos locales con profundidad máxima de 42 km, registrados en una 

única estación. Las diferencias entre los dos factores de calidad reportados fueron 

atribuidos a la variación en el número de fallas geológicas en una región con 

respecto de otra. 
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Por otra parte, Lermo et al. (2016) presentaron en su estudio el factor de 

calidad 𝑄𝑄(𝑓𝑓) = 72𝑓𝑓0.83. El análisis fue llevado a cabo considerando 14 sismos, de 

magnitud MW entre 2.3 y 3.8 en el valle de México, con profundidades entre 3 y 21 

km, registrados por estaciones ubicadas en la Ciudad de México. El valor reportado 

sugiere una atenuación mayor para el área que el reportado por Canas (1986). Las 

diferencias podrían ser atribuidas a diversas variables, tales como la metodología 

utilizada, la cantidad de estaciones y la calidad de los registros instrumentales. 

Para este sector, se realizaron dos análisis adicionales, uno para sismos 

inslab y otro incorporando datos de estaciones que no están ubicadas en terreno 

firme (Tablas 7 y 8). 

El análisis para sismos inslab fue llevado a cabo usando registros de la 

estación PPIG, que está ubicada en el volcán Popocatépetl (Figura 42). 

Considerando que en este caso se utilizó un lapso de tiempo de 60 segundos, los 

valores mostrados en la Tabla 7 no son directamente comparables con los 

mostrados en las Tablas 6 y 8. No obstante, puede observarse que los resultados 

de 𝑄𝑄(𝑓𝑓) son relativamente grandes y la desviación estándar de 𝛼𝛼 también aumenta, 

lo cual puede ser atribuido a la cantidad de datos utilizados. 

A primera vista, los valores mostrados en la Tabla 7 contradicen las 

expectativas debidas a la estructura volcánica subyacente, donde se han reportado 

niveles altos de atenuación para ondas Lg (𝑄𝑄(𝑓𝑓)~60) (Shapiro et al., 2000). Sin 

embargo, la dirección de la trayectoria y las distancias epicentrales consideradas en 

esta investigación son distintas a las analizadas por Shapiro et al. (2000). Asimismo, 

se podría argumentar que los resultados obtenidos no son mayormente afectados 

por el volcán Popocatépetl, ya que el hecho de tomar un lapso de tiempo de 60 

segundos implica el muestreo de un gran volumen de material. En este sentido, la 

diferencia en los valores de 𝑄𝑄(𝑓𝑓) pueden ser atribuidas al decremento del efecto de 

esparcimiento con la profundidad. 
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Figura 42. Proyección de los epicentros de sismos inslab en una sección transversal. 

 

Al comparar los valores de 𝑄𝑄0 y 𝛼𝛼 mostrados en la Tabla 6, se observa que 

no hay diferencias significativas con los presentados en la Tabla 8. Esto podría 

implicar que 𝑄𝑄(𝑓𝑓) no es afectado por las condiciones locales de sitio, y que sería 

necesaria una mayor densidad instrumental en el sector occidental para obtener 

valores más representativos usando un lapso de tiempo de 30 segundos. 
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5.1.4. Sector oriental 

Esta zona es la segunda en términos de la cantidad de registros utilizados, 

los cuales están ligados a solo cuatro estaciones. A pesar de esto, el área abarcada 

por este sector es relativamente pequeña en comparación con los otros tres, así 

que la densidad instrumental no debería representar un problema significativo. 

Como se puede observar en las Tablas 6 y 8, no hay mucha variabilidad 

considerando las componentes individualmente o por separado. Así como en los 

otros sectores, no se tienen diferencias significativas atribuibles a efectos de sitio. 

Asimismo, hay un incremento en los valores de 𝑄𝑄0 y 𝛼𝛼 cuando se considera un lapso 

de tiempo de 45 segundos. 

 

Al analizar los resultados obtenidos en esta etapa de la investigación, es 

evidente que hay variaciones notables en los cuatro sectores considerados debido 

a su régimen tectónico. Los sectores central y oriental tienen una baja actividad 

sismotectónica en comparación con los otros dos. Esto puede ser observado en la 

cantidad de eventos registrados en estas áreas a través del tiempo (Zúñiga et al., 

2020). Por otra parte, los sectores occidental y centro-oriental presentan una 

actividad mayor debido a diferentes factores: 1) la presencia de fallas geológicas 

activas; 2) la proximidad del sector occidental a la zona de subducción en la costa 

del océano Pacífico y 3) la ocurrencia de sismos inslab que afecta al sector centro-

oriental. 

La Figura 43 muestra los valores 𝑄𝑄−1(𝑓𝑓) presentados en este trabajo y 

aquellos obtenidos en estudios previos. Respecto a los resultados reportados 

previamente en la FVTM, no es posible hacer una comparación absoluta por las 

diferencias en los datos y en las metodologías utilizadas. Sin embargo, es 

interesante ver la notable influencia que implican estas variaciones, incluso para 

estudios que cubren una misma área. 
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Figura 43. Comparación de los valores 𝑸𝑸−𝟏𝟏(𝒇𝒇) obtenidos en esta investigación con los 

reportados en estudios previos y para otras regiones del mundo. 

Es posible realizar una comparación más certera con los resultados 

presentados por Havskov et al. (2016) para otras regiones en el mundo, ya que el 

método utilizado y las variables consideradas son similares. Para la región suroeste 

de Noruega se obtuvo un factor 𝑄𝑄(𝑓𝑓) = (124 ± 7)𝑓𝑓0.91±0.03 que es parecido al 

calculado para el sector oriental usando un lapso de tiempo de 30 segundos. En el 

caso de 𝑄𝑄10, el resultado aquí presentado se aproxima al obtenido por Havskov et al. 

(2016) (𝑄𝑄10 = 997 ± 57). Ambas regiones presentan sismicidad moderada, de 

manera que las similitudes encontradas tienen sentido. 

La zona oriental de Anatolia en Turquía y Shanxi en China, presentan una 

actividad sísmica más alta que el suroeste de Noruega. Para estas regiones se 

reportan los valores 𝑄𝑄(𝑓𝑓) = (88 ± 4)𝑓𝑓0.66±0.04 y 𝑄𝑄(𝑓𝑓) = (99 ± 4)𝑓𝑓0.89±0.02, 

respectivamente. Los resultados reportados para Shanxi son relativamente 

similares a los obtenidos para los sectores occidental y centro-oriental. En el caso 

del oriente de Anatolia, las diferencias más notables son la dependencia con la 

frecuencia y el valor de 𝑄𝑄10 = 402 ± 18. 

Por otra parte, en esta investigación se ha utilizado la mayor cantidad de 

registros disponibles hasta la fecha en la FVTM. La principal diferencia con estudios 
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previos en el área es que la mayoría de ellos han utilizado registros de eventos con 

epicentro fuera de la zona de estudio. Esto puede afectar la atenuación de ciertos 

rangos de frecuencias dependiendo de la ubicación y de las características de cada 

trayectoria. Asimismo, los trabajos que han usado datos locales se han enfocado en 

zonas muy pequeñas o han mezclado eventos de diferentes mecanismos focales. 

Finalmente, es importante resaltar que en este estudio se reportan todos los valores 

de entrada utilizados para los análisis, lo cual no siempre se hace en la literatura. 

5.2. Respuesta de sitio 

5.2.1. Sismicidad regional y ruido ambiental 

Debido a la gran extensión de la zona de estudio, se consideró la misma 

división en 4 sectores de la etapa anterior. La mayoría de las curvas promedio 

corresponden a los análisis HVSR de datos de ruido ambiental, entre 0.1 y 25 Hz. 

Algunas de las estaciones tenían una frecuencia de Nyquist de 10 y 20 Hz, por lo 

que no todas las curvas HVSR se muestran en el mismo ancho de banda. Cuando 

fue posible, se realizó una comparación de los resultados con los obtenidos usando 

registros de sismos (Pérez-Moreno et al., 2021b). Respecto a la geología, se utilizó 

la información del Mapa Geológico de Norteamérica (Reed et al., 2005). 

5.2.1.1. Sector occidental 

En este sector hay una variedad de formaciones geológicas que van desde 

el Cretácico inferior hasta el Cuaternario (Figura 44), en tanto que la mayoría de las 

estaciones analizadas están localizadas en la vecindad del volcán de Colima. La 

Figura 45 muestra algunas curvas HVSR promedio obtenidas en esta zona, en 

donde solo la estación ANIG pudo ser analizada con registros sísmicos. 
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Figura 44. Unidades geológicas en el sector occidental de la FVTM (Reed et al., 2005). 

 
Figura 45. Curvas HVSR promedio para estaciones en el sector occidental de la FVTM. 
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Figura 45. Continuación. 

Dire
cc

ión
 G

en
era

l d
e B

ibl
iot

ec
as

 U
AQ



104 
 

En algunas curvas se pueden observar respuestas planas o formas 

complejas con amplitudes bajas en diferentes frecuencias: MA47, MORA, MAZE, 

CUAT, ZAPO, MA24, OLOT, SNID, SINN, EBMG, SCRI, COMA. La estación MA47 

está ubicada en rocas sedimentarias del Cretácico inferior, su curva HVSR tiene 

una forma plana y no se identifica algún contraste de impedancia significativo. Por 

otra parte, las estaciones MORA, MAZE, CUAT y ZAPO se localizan sobre rocas 

félsicas del Oligoceno y cerca de ellas hay rocas volcánicas y sedimentarias del 

Neógeno y del Cuaternario. Su respuesta puede ser atribuida a heterogeneidades 

laterales y a la presencia de rocas sedimentarias del Cretácico. Las estaciones 

MA24, OLOT, SINN y EBMG se encuentran sobre rocas máficas e intermedias del 

Neógeno y del Cuaternario. Las estaciones MA24 y OLOT están relativamente cerca 

una de la otra, pero en ninguna de ellas puede identificarse una frecuencia de 

resonancia, mientras que en SINN y EBMG las curvas correspondientes tienen una 

forma plana. SCRI y COMA se encuentran sobre rocas sedimentarias del 

Cuaternario, en ambas también se observa una curva predominantemente plana. 

Hay otro grupo de estaciones en donde las curvas HVSR presentan múltiples 

picos, con amplitudes similares al que podría identificarse como el pico más claro. 

La estación MA54 está ubicada sobre rocas sedimentarias del Cretácico superior, 

el pico alrededor de 6 Hz podría ser atribuido a una capa delgada de sedimentos y 

la amplitud entre 0.6 y 2 Hz al contacto con formaciones del Cretácico inferior. Por 

otra parte, MA46 se encuentra sobre rocas félsicas del Oligoceno, los picos después 

de 2 Hz podrían indicar múltiples capas de sedimentos de espesor variado sobre el 

basamento rocoso. La estación MA42 se localiza sobre rocas máficas e intermedias 

del Neógeno y del Cuaternario, la forma de la curva HVSR correspondiente podría 

ser atribuida a variaciones en la topografía o a una interfaz profunda con 

formaciones del Oligoceno. SNID y MA48 se instalaron sobre rocas sedimentarias 

del Cuaternario, las amplitudes en SNID podrían asociarse a heterogeneidades 

laterales con formaciones del Neógeno. Asimismo, algunos de los múltiples picos 
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en MA48 podrían ser espurios o estar relacionados con múltiples capas de 

sedimentos a profundidades variables. 

En las estaciones restantes pueden observarse picos claros de diferente 

amplitud, revelando contrastes de impedancia entre capas de sedimentos y el 

basamento rocoso: BAVA, JANU, MA44, MA45, ANIG, MA40, MA41, PAVE, GARC, 

ALPI, SANM, CDGZ, COLM, CANO, ESPN. Esto también es indicativo de posibles 

amplificaciones en el movimiento del terreno durante la ocurrencia de eventos 

sísmicos. En el caso de las estaciones BAVA y JANU, ubicadas en rocas félsicas 

del Oligoceno, los picos observables en frecuencias bajas podrían estar asociados 

a depósitos gruesos de sedimentos. Asimismo, pueden observarse picos altos en 3 

y 4 Hz en las estaciones MA44 y MA45, que pueden ser producidos por fuertes 

contrastes de impedancia con rocas sedimentarias y volcánicas intercaladas del 

Cretácico inferior. 

Las estaciones localizadas sobre rocas máficas e intermedias del Neógeno y 

del Cuaternario tienen una respuesta heterogénea: ANIG, MA40, MA41, PAVE, 

GARC, ALPI, SANM. En general puede observarse un pico arriba de 5 Hz, que 

podría ser atribuible a contrastes de impedancia con capas delgadas de sedimentos. 

Debe observarse que la curva HVSR promedio obtenida con registros sísmicos en 

la estación ANIG no varía significativamente con la obtenida mediante ruido 

ambiental. Hay un pico arriba de 10 Hz que puede ser producido por la presencia 

de capas volcánicas delgadas. 

Respecto a las curvas HVSR de las estaciones que se encuentran sobre 

rocas sedimentarias del Cuaternario, se tienen formas variadas: ESPN, CDGZ, 

COLM y CANO. En ESPN hay un pico arriba de 10 Hz que requiere el análisis de 

un ancho de banda más amplio. El pico claro en CANO podría estar asociado al 

contacto con rocas del Neógeno y del Cuaternario. En CDGZ, hay un pico alto cerca 

de 1 Hz, atribuible al contraste de impedancia con capas del Cretácico inferior o 

capas gruesas de sedimentos. Asimismo, en COLM hay un pico pequeño cercano 
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a 10 Hz, probablemente debido a la presencia de sedimentos superficiales no 

consolidados. 

5.2.1.2. Sector central 

Como se mencionó en el apartado 5.1.2, este sector tiene el menor número 

de estaciones analizadas. Hay un grupo de nueve estaciones temporales 

concentradas al suroeste y únicamente dos estaciones permanentes en el este, 

considerablemente separadas (Figura 46). Es importante mencionar que los 

registros sísmicos que cumplieron las restricciones establecidas fueron muy pocos, 

por lo que los resultados presentados a continuación solo corresponden al análisis 

de datos de ruido ambiental. 

 
Figura 46. Unidades geológicas en el sector central de la FVTM (Reed et al., 2005). 
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La mayoría de las estaciones en este sector se localizan sobre rocas máficas 

del Neógeno y del Cuaternario. En MA15, MA18, MA27, MA29 y MOIG, se tienen 

curvas HVSR de forma plana y no se observan contrastes de impedancias 

significativos, mientras que en MA20 y MA28 no se tienen picos claros (Figura 47). 

La estación MA21 tiene un pico claro en 1 Hz y picos adicionales que no están 

claramente definidos más allá de esta frecuencia. En este caso, la forma de la curva 

HVSR podría estar asociada a las calderas que predominan en el área o a 

variaciones laterales con rocas sedimentarias del Cretácico inferior. Por otra parte, 

la curva correspondiente a la estación IGIG muestra picos en frecuencias mayores 

a 10 Hz. Esta estación permanente se encuentra sobre rocas félsicas del Neógeno 

y su respuesta podría estar asociada a capas delgadas de sedimentos. En las 

estaciones MA16 y MA17 hay picos claros en 1.5 y 5 Hz, respectivamente. Esto 

podría atribuirse a contrastes de impedancia con capas de sedimentos de diferente 

espesor. 

 
Figura 47. Curvas HVSR promedio para estaciones en el sector central de la FVTM. 
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5.2.1.3. Sector centro-oriental 

En este sector hay algunas estaciones ubicadas en unidades geológicas del 

Neógeno y del Cuaternario (Figura 48).  

 
Figura 48. Unidades geológicas en el sector centro-oriental de la FVTM (Reed et al., 2005). 

En JRQG, ECID, SNLU, COAC, PTRP, ESTA y MIXC se tienen curvas HVSR 

mayormente planas y no se identifican picos claros. En DHIG, CUIG, UNM, SABI y 

PSIQ la forma de las curvas obtenidas a partir de ruido ambiental y registros 

sísmicos no varía significativamente (Figura 49) y se observan pequeños picos en 
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diferentes frecuencias que no muestran contrastes de impedancias significativos o 

posibles amplificaciones. En la curva HVSR correspondiente a la estación TEPE no 

es posible señalar algún valor como la frecuencia de resonancia, esta forma puede 

ser producida por heterogeneidad lateral debido a la cercanía de rocas máficas del 

Cuaternario. 

 
Figura 49. Curvas HVSR promedio para estaciones en el sector centro-oriental de la FVTM. 
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Figura 49. Continuación. 

En algunas estaciones ubicadas sobre rocas volcánicas del Cuaternario, se 

tienen mayormente curvas HVSR de forma plana: ACIG, PACH, MIMO, SAPE, 
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SAPA, TOSU. Por otra parte, las estaciones CUCE y CUNO tienen curvas en las 

cuales no es posible identificar alguna frecuencia de resonancia y podrían ser 

consideradas como planas. 

En la estación SALU, ubicada sobre rocas sedimentarias del Cuaternario, se 

tienen múltiples picos antes de 1 Hz y entre 3 y 10 Hz. Esto puede ser por la 

influencia de la topografía o por unidades geológicas subyacentes. La curva 

correspondiente a la estación CHIC, localizada sobre rocas volcánicas del 

Cuaternario, tiene picos múltiples en frecuencias altas, pero solo el de 20 Hz puede 

ser considerado como claro, indicando capas superficiales de sedimentos. 

Adicionalmente, en las estaciones VEGU, ARBO y VLAD, hay picos que no están 

bien definidos entre 1 y 10 Hz. Esto podría ser atribuido a contrastes de impedancia 

pequeños a diferentes profundidades o a heterogeneidad lateral debido a la 

presencia de rocas sedimentarias del Neógeno. 

Por otra parte, hay algunas estaciones en donde se pueden identificar picos 

claros de amplitud variada. En las estaciones TECA, TIZA y PASU, que se 

encuentran sobre rocas sedimentarias del Cuaternario, hay picos pequeños de 

forma amplia, pero amplitud baja. Esto podría indicar la presencia de depósitos de 

diferente rigidez y espesor, los cuales por el tiempo de consolidación no tienen 

contrastes de impedancias significativos con la roca subyacente. Las estaciones 

MULU y CIRE son casos especiales, ya que las curvas HVSR promedio presentan 

picos muy altos en frecuencias menores a 1 Hz. Estas respuestas pueden ser 

explicadas por el hecho de que estas estaciones temporales estuvieron ubicadas 

en la zona del lago de la Ciudad de México. En esta área hay reportes de efectos 

devastadores durante los sismos de 1985 y 2017. 

En algunas de las estaciones restantes ubicadas sobre rocas volcánicas del 

Cuaternario, fue posible realizar los análisis con ruido ambiental y registros 

sísmicos: NOGA, AGBE, KM67 y PPIG. La forma de las curvas HVSR promedio no 

varía significativamente y la amplitud de los picos únicamente incrementó. Un caso 
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particularmente especial es el de la estación KM67, donde la curva HVSR obtenida 

usando ruido ambiental es plana. Sin embargo, cuando se realizó el análisis con 

registros de sismo se observa un pico claro, revelando un contraste de impedancia 

significativo. En este sitio, la energía asociada con el movimiento sísmico pudo 

haber producido reverberaciones en las capas subyacentes del Cretácico. En el 

caso de la estación PPIG, ubicada en el volcán Popocatépetl, hay un pico después 

de 10 Hz cuando se usa ruido ambiental y registros sísmicos. Asimismo, se puede 

observar un pico antes de 1 Hz en el análisis con datos de sismo. En ATOT, SUPA 

y PTCU hay picos claros entre 1 y 3 Hz que pueden deberse a contrastes de 

impedancia con capas del Cretácico. 

5.2.1.4. Sector oriental 

La Figura 50 muestra las unidades geológicas en el sector oriental de la 

FVTM, en donde fue posible analizar casi la mitad de las estaciones con registros 

sísmicos. 

 
Figura 50. Unidades geológicas en el sector oriental de la FVTM (Reed et al., 2005). 

Dire
cc

ión
 G

en
era

l d
e B

ibl
iot

ec
as

 U
AQ



113 
 

En el caso de la estación LVIG (Figura 51), no se observan diferencias 

significativas entre las curvas HVSR obtenidas usando ruido ambiental y registros 

sísmicos. Así como en esta estación, en AYAH y TPIG no se tienen contrastes de 

impedancias y la forma de las curvas es mayormente plana. 

 
Figura 51. Curvas HVSR promedio para estaciones en el sector oriental de la FVTM. 

Por otra parte, la estación TEPY se ubica sobre rocas máficas del 

Cuaternario, mientras que QUEC y LUPE sobre rocas sedimentarias del mismo 

periodo. En estas estaciones se tienen múltiples picos, para TEPY no es posible 

identificar un valor para la frecuencia de resonancia, en tanto que en QUEC y LUPE 

hay un pico cercano a 10 Hz, que podría indicar la presencia de depósitos delgados 

de sedimentos. Asimismo, los picos en frecuencias bajas podrían deberse a la 

influencia de rocas sedimentarias del Neógeno y del Cretácico superior. 
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Las estaciones TATA, NAOL, HUEY y HUAT se ubican sobre rocas máficas 

de Cuaternario y tienen frecuencias de resonancia variadas. Los picos claros 

observables pueden ser atribuidos a contrastes de impedancia asociados a capas 

de sedimentos de espesor variado. En TATA y HUAT hay picos visibles entre 1 y 10 

Hz. La forma de estas curvas no varía significativamente cuando se usan registros 

sísmicos o de ruido ambiental. En el caso de la estación NAOL, la amplitud del pico 

incrementa, pero su ubicación en el rango de frecuencias considerado no cambia. 

5.2.2. Modelo lineal equivalente 

A partir de las bases de datos mencionadas en la sección 4.2.2, es posible 

obtener funciones de transferencia para cada uno de los pozos por medio de un 

análisis lineal equivalente. 

La mayor parte de los pozos con información completa y detallada se ubican 

entre los sectores central y centro-oriental de la FVTM, en los estados de Querétaro 

y Guanajuato. Para el resto de los pozos que conforman esta base de datos fue 

necesario recurrir a fuentes de información secundarias para complementar la 

información, particularmente en lo referente a pesos volumétricos y velocidades de 

onda de corte. 

En las Figuras 52 y 53 se muestran a manera de ejemplo algunas funciones 

de transferencia obtenidas para 4 puntos en las ciudades de Querétaro y León. 

 
Figura 52. Ejemplos de funciones de transferencia obtenidas en el estado de Querétaro. 

Dire
cc

ión
 G

en
era

l d
e B

ibl
iot

ec
as

 U
AQ



115 
 

 
Figura 53. Ejemplos de funciones de transferencia obtenidas en el estado de Guanajuato. 

5.3. Fuente sísmica 

A partir de las ecuaciones ( 8 ), ( 91 ) - ( 94 ), se determinaron los valores 

mostrados en la Tabla 9 para la caída de esfuerzos y dimensiones de falla en el 

sismo de Acambay ocurrido el 19 de noviembre de 1912 (MW 6.9). 

Tabla 9. Dimensiones de falla para el sismo de Acambay estimadas con relaciones 
empíricas. 

Relaciones Δσ (bar) L (km) W (km) 

Wells y Coppersmith (1994) 24.20 27.54 ± 0.21 18.84 ± 0.12 

Wesnousky (2008) 17.46 45.66 17.22 

 
Por otra parte, con base en la información de estudios paleosismológicos, es 

posible establecer un rumbo de 102° y un ángulo de buzamiento que varía entre 50° 

y 70, así como una longitud de ruptura de 41 km. A partir de este valor y el espesor 

de la corteza, se ha determinado que el ancho del plano de falla abarcó por completo 

la capa sismogénica (Langridge et al., 2000). Considerando que para la región de 

Maravatío se ha estimado el ancho de esta capa en 14.6 km (Rodríguez-Pérez y 

Zúñiga, 2017), es posible proponer un valor aproximado de Δσ = 27.06 bar para la 

caída de esfuerzos. Respecto a la Base Mexicana de Parámetros de Fuente, se 

tomaron los valores Δσ = 0.10, 82.36, 6.84 y 1.91, que son los valores mínimo, 

máximo, la media y la mediana reportados, respectivamente, en esta región. 
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 Como complemento de esta parte, se tomaron dos valores altos para caída 

de esfuerzos, 200 y 250 bar, reportados en la literatura para sismos corticales 

normales (Castro et al., 2001; Tanırcan et al., 2020). 

 En cuanto a las dimensiones de falla del evento inslab del 19 de septiembre 

de 2017 (MW 7.1), se obtuvieron los valores: L = 34.67 km, W = 22.13 km, y L = 

121.65 km, W = 20.75 km, con las relaciones de Wells y Coppersmith (1994) y 

Wesnousky (2008), respectivamente. 

 Para la caída de esfuerzos se tomaron los valores calculados a partir de las 

dimensiones mencionadas anteriormente y se hizo una estimación de Δσ = 150 bar 

partir de los registros en estaciones ubicadas en la FVTM. Este último valor coincide 

con el calculado Δσ = 149 ± 56 bar en un estudio previo mediante el algoritmo de 

enjambre de partículas (Mirwald et al., 2019). Adicionalmente, se tomó el valor 

promedio de Δσ = 340 bar reportado por García et al. (2004) para sismos inslab en 

México. 

 Los ángulos del plano de falla se consideraron de acuerdo con tres 

estimaciones reportadas para este evento: USGS (rumbo: 108°, buzamiento: 47°) 

(U.S. Geological Survey, 2020), CMT (rumbo: 109°, buzamiento: 46°) (CMT, 2021), 

SSN (rumbo: 112°, buzamiento: 46°) (SSN, 2021c). 

5.4. Simulación estocástica 

En la Figura 54 se muestran algunos de los espectros sintéticos obtenidos 

para el sismo de Acambay, considerando tres dimensiones de falla, tres valores 

para el ángulo de buzamiento y cuatro para la caída de esfuerzos: el mínimo y el 

máximo reportados en la BMPF para la región de Maravatío, el calculado a partir de 

las relaciones de Wesnousky y un valor alto encontrado en la literatura para sismos 

corticales normales. 

Visualmente puede notarse que, en comparación con la caída de esfuerzos, 

las dimensiones de falla y el ángulo de buzamiento tienen una influencia baja en la 
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amplitud de los espectros sintéticos, siendo la última variable la menos significativa. 

Por otra parte, la directividad es un factor a considerar en los valores de las 

aceleraciones espectrales. Su efecto se puede visualizar comparando los 

resultados para las estaciones JRQG y MOIG, cuyas distancias epicentrales son 

similares. 

 
Figura 54. Simulaciones del sismo de Acambay en 4 estaciones sismológicas. 
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 Estas observaciones se verificaron analíticamente por medio de un análisis 

de la varianza (ANOVA, Analysis of Variance) (Box et al., 2005), en donde se 

consideró a la aceleración máxima de los registros sintéticos como variable de 

respuesta. Como parte de los resultados, se obtuvo la gráfica de efectos principales 

mostrada en la Figura 55, donde se ve que la caída de esfuerzos es la variable de 

entrada que tiene mayor influencia, seguida por la ubicación de las estaciones y las 

dimensiones de la falla. 

 
Figura 55. Gráfica de efectos principales para simulaciones del sismo de Acambay. 

Los resultados del ANOVA se muestran en la Tabla 10, donde se observa 

que considerando un valor P de 0.05, el ángulo de buzamiento no es una variable 

estadísticamente significativa, en contraste con la caída de esfuerzos, las 

dimensiones de la falla y la ubicación de las estaciones. 
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Tabla 10. Análisis de la varianza para simulaciones del sismo de Acambay. 

Variable Grados de 
libertad 

Suma de 
cuadrados 

Cuadrado 
medio F Pr > F 

Ángulo de 
buzamiento 2 33 17 0.1606 0.8516 

Caída de 
esfuerzos 9 541300 60144 579.1122 > 2 x 10-16 

Dimensiones 
de falla 3 14105 4702 45.2719 > 2 x 10-16 

Estación 3 53701 17900 172.3564 > 2 x 10-16 

Residuos 1422 147684 104   

 
 Con el objetivo de dar sustento a la utilización del modelo de fuente finita para 

simular el sismo de Acambay, se tomaron dos alternativas: 

 Tomando como base los datos de intensidades reportados para este evento 

(Suter et al., 1996) y las relaciones empíricas propuestas por Wald et al. (1999) 

(Tabla 11), es posible hacer una calibración del modelo a partir de las variables 

consideradas previamente.  

Tabla 11. Intensidad de Mercalli Modificada (MM) en función de rangos de aceleración 
máxima (Wald et al., 1999). 

Intensidad MM Aceleración máxima 
(cm/s2) 

I < 1.7 

II – III 1.7 – 14 

IV 14 – 39 

V 39 – 92 

VI 92 – 180 

VII 180 – 340 

VIII 340 – 650 

IX 650 – 1240 

X+ > 1240 
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Considerando las dimensiones de falla obtenidas de estudios 

paleosismológicos, un ángulo de buzamiento de 70° y la caída de esfuerzos igual a 

150 bar, se obtiene el mapa de contorno mostrado en la Figura 56. La saturación en 

la vecindad de la zona epicentral se debe a que la información recabada asociada 

a estaciones y pozos es escasa. No obstante, los valores de aceleración máxima 

obtenidos en la periferia, en general coinciden con el mapa de intensidades 

reportadas y la información de la Tabla 11. Particularmente en la estación ACIG que 

está ubicada en la zona epicentral, se obtuvo una aceleración máxima superior a 

1500 cm/s2, que coincide con las intensidades máximas de XI reportadas por Suter 

et al. (1996). Debido a la diferencia en amplitud con los puntos más cercanos, la 

escala del mapa de contorno solo llega hasta 500 cm/s2. 

 
Figura 56. Mapas de intensidades reportadas (izquierda) y aceleraciones máximas estimadas 

(derecha) para el sismo de Acambay. 

Asimismo, se hizo una búsqueda de registros asociados a sismos corticales 

en las estaciones mostradas en la Figura 54. A diferencia de los análisis realizados 

en las secciones 5.1 y 5.2, en este caso se consideraron datos de aceleración y 

fueron pocos los registros que se pudieron recabar. Las simulaciones se realizaron 

considerando las mismas variables asociadas a respuesta de sitio y atenuación. 
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Para lo referente a la fuente se consideró la información de la Base Mexicana de 

Parámetros de Fuente (Rodríguez-Pérez et al., 2018) y los criterios mencionados 

por Atkinson et al. (2009).  

En la Figura 57 se presenta la media cuadrática de los espectros horizontales 

de aceleración reales y las simulaciones de cuatro eventos captados en las 

estaciones MOIG, DHIG y JRQG. En general puede observarse que los resultados 

obtenidos con el modelo de fuente finita son relativamente cercanos a los espectros 

de aceleración reales, aunque no debe descartarse la influencia de la trayectoria en 

la precisión de las simulaciones. 

 
Figura 57. Espectros reales y sintéticos para sismos corticales en la FVTM. 
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Por otra parte, en un estudio realizado por Singh et al. (2011), se presenta la 

simulación de un sismo de magnitud MW 7.0 en la estación CUIG, usando los 

registros de dos eventos ocurridos en la región de Actopan como funciones de 

Green empíricas. Con base en los resultados obtenidos, se estimó que la media 

geométrica horizontal de las aceleraciones máximas esperadas oscila entre 2.7 y 

9.7 cm/s2, en la estación considerada. Asimismo, a partir de funciones de 

transferencia conocidas en la Ciudad de México, se obtuvieron mapas de 

pseudoaceleraciones, de los cuales se concluyó que la ocurrencia de un sismo de 

magnitud MW 7.0 en las regiones de Actopan o Acambay no representaría un riesgo 

sísmico significativo para la Ciudad de México. En su respuesta a dicho trabajo, 

Suter (2014) argumenta que estos resultados no corresponden con los daños 

reportados durante el sismo de 1912, por lo que, como parte de esta investigación, 

se llevó a cabo un ejercicio para simular un evento con las mismas características. 

Considerando una caída de esfuerzos de 150 bar, un factor de decaimiento 

espectral reportado para la Ciudad de México (Lermo et al., 2016) y la distribución 

de deslizamientos obtenida por Corona Fernández (2018), se obtuvieron registros 

sintéticos cuya aceleración máxima oscila alrededor de 70 cm/s2. En la Figura 58 se 

compara uno de estos registros sintéticos con la aceleración máxima estimada por 

Singh et al. (2011), representada por una línea roja. 

 
Figura 58. Simulación de un sismo de magnitud MW 7.0 en la estación CUIG. 
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No obstante, podría argumentarse que los altos niveles de atenuación 

regional en la Ciudad de México pueden tener una influencia determinante en los 

valores esperados, lo cual es verosímil al considerar los datos de la Figura 43. 

Para comprobar esta hipótesis, se realizó otra serie de simulaciones, 

considerando el factor de calidad reportado por Lermo et al. (2016), llegando a una 

aceleración máxima promedio de 40 cm/s2 (Figura 59).  

 
Figura 59. Simulación de un sismo de magnitud MW 7.0 en la estación CUIG, considerando 

Q(f) reportado por Lermo et al. (2016). 

Por lo anterior, puede afirmarse que la atenuación regional es un factor 

importante, mas no suficiente para sustentar aceleraciones máximas menores a 40 

cm/s2 en la estación CUIG por la posible ocurrencia de un sismo en Acambay de 

magnitud MW 7.0. A pesar de que se trata de sismos de origen distinto, se puede 

hacer una comparación relativa con el evento del 19 de septiembre de 2017, de 

magnitud MW 7.1, durante el cual se registró una aceleración máxima de 54 cm/s2 

en el mismo sitio (SSN, 2021c), siendo similares las distancias epicentrales. 

Asimismo, es importante resaltar que, de acuerdo con el mapa de 

intensidades mostrado en la Figura 56 y los valores de la Tabla 11, las aceleraciones 

máximas obtenidas en las simulaciones mencionadas anteriormente son 

relativamente bajas en comparación con las intensidades reportadas. Esto se debe 

a que, a diferencia de los análisis previos, en este caso se consideró el factor de 

decaimiento espectral reportado para la Ciudad de México, lo cual tuvo influencia 

en la amplitud de los registros sintéticos. De esta manera, para que las 

aceleraciones máximas se aproximen a las intensidades reportadas, considerando 
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el decaimiento espectral, podría establecerse la caída de esfuerzos para el sismo 

de Acambay entre 150 y 200 bar. 

Respecto al análisis complementario para el sismo del 19 de septiembre de 

2017, en la Figura 60 se muestran los espectros sintéticos obtenidos de algunas de 

las combinaciones mencionadas en la sección 4.4 y su comparación con los 

espectros reales registrados en tres estaciones sismológicas. 

 
Figura 60. Simulaciones del sismo de 2017 en 3 estaciones sismológicas. 
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En la estación TPIG se obtienen las mejores aproximaciones con valores 

para la caída de esfuerzos de 150 y 340 bar, en DHIG el espectro real tiene un 

decaimiento rápido a partir de 1 Hz, quedando por debajo de las simulaciones. En 

IGIG también se percibe este decaimiento, pero en frecuencias bajas la amplitud 

del espectro real es mayor que las correspondientes a las simulaciones, incluso con 

una caída de esfuerzos de 340 bar, después de 1 Hz el espectro real queda por 

debajo de las simulaciones. Para estas variaciones se podrían argumentar tres 

causas posibles: 

Dado que en la estación TPIG, que es la más cercana al epicentro, se tienen 

las aproximaciones más cercanas, para las estaciones DHIG e IGIG que están más 

alejadas, podría influir un efecto de atenuación adicional en la corteza. Si se 

consideran los datos de las Tablas 6 y 7, se observa que la atenuación en la corteza 

es mayor a la que viene del slab subducido. 

Por otra parte, el decaimiento puede ser atribuido en mayor medida a la 

atenuación local de sitio. Durante esta investigación, se realizaron intentos para 

obtener factores de decaimiento espectral, pero por las características de los 

registros de aceleración disponibles, asociados en su mayoría a sismos de magnitud 

baja, únicamente fue posible hacer un cálculo preliminar en la región de Veracruz, 

no reportado en este documento.  

Hay que tomar en cuenta que, como se mencionó en la sección 2.5.3, la 

determinación y consideración de factores de decaimiento espectral tiene una 

influencia importante en la forma de los registros sintéticos. En los espectros reales 

de la Figura 60, se observa una disipación de la energía en frecuencias altas, por lo 

que es posible que los factores de decaimiento espectral que se obtengan en 

estudios posteriores tengan valores relativamente altos. En la literatura se ha citado 

este efecto durante sismos de gran magnitud (Kumar et al., 2020), lo cual justifica 

que las simulaciones hayan sido más precisas en los espectros de la Figura 57. 
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Asimismo, es relevante la forma en que se estimaron los efectos de sitio para 

las estaciones analizadas. Como se mencionó en la sección 4.2.1, debido a la 

dispersión instrumental en la FVTM y por las características de los registros 

disponibles, se utilizó la técnica HVSR para obtener funciones de transferencia 

empíricas en lugar del método SSR en donde se considera un sitio de referencia. 

Ya que la estimación de la curva de amplificación obtenida por el método HVSR no 

es del todo precisa (Perron et al., 2018), es posible que en las estimaciones de las 

funciones de transferencia empíricas no se hayan detectado algunos picos. 

En la Figura 61 se muestra la gráfica de efectos principales obtenida a partir 

del análisis de la varianza realizado para este evento. Como en el caso anterior, se 

observa que la caída de esfuerzos es la variable de entrada que tiene mayor 

influencia en el valor de la aceleración máxima. No obstante, la ubicación de las 

estaciones adquiere un efecto mayor, casi comparable con el de la caída de 

esfuerzos, lo cual coincide con las observaciones previas sobre la Figura 60. 

 
Figura 61. Gráfica de efectos principales para simulaciones del sismo del 19 de septiembre 

de 2017. 
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En la Tabla 12 se muestran los resultados del ANOVA realizado para este 

sismo, donde se observa que los ángulos del plano de falla no son una variable 

estadísticamente significativa, aunque en este caso las dimensiones de la falla 

tienen menor influencia que en el análisis anterior. 

Tabla 12. Análisis de la varianza para simulaciones del sismo del 19 de septiembre de 2017. 

Variable Grados de 
libertad 

Suma de 
cuadrados 

Cuadrado 
medio F Pr > F 

Ángulos del 
plano de falla 2 87 44 0.1808 0.834650 

Caída de 
esfuerzos 4 97236 24309 100.4868 > 2.2 x 10-16 

Dimensiones 
de falla 2 3065 1533 6.3360 0.001957 

Estación 2 84783 42391 175.2350 > 2.2 x 10-16 

Residuos 394 95313 242   
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6. CONCLUSIONES Y RECOMENDACIONES 

Con base en los resultados obtenidos en este trabajo, se verifica el 

cumplimiento de la hipótesis planteada inicialmente, ya que, al considerar 

información analítica e instrumental disponible y su relación con la fuente, la 

atenuación y la respuesta de sitio, fue posible realizar simulaciones estocásticas 

para sismos regionales en la Faja Volcánica Transmexicana (FVTM). 

Las variables que mayor influencia tuvieron en los resultados de las 

simulaciones fueron la caída de esfuerzos, la atenuación, la ubicación y la respuesta 

de sitio, por lo que su evaluación precisa y su consideración representan un papel 

fundamental en este tipo de estudios. 

Las dimensiones de la falla, aunque también tienen un efecto en las 

aceleraciones máximas observadas, como variable tienen un menor grado de 

significancia estadística, por lo que, en ausencia de estudios paleosismológicos o 

datos instrumentales suficientes, puede recurrirse a relaciones empíricas sin que 

esto afecte a los resultados en mayor medida.  

Los ángulos del plano de falla no representaron una variable 

estadísticamente significativa, ya que, independientemente de las combinaciones 

consideradas, no se tuvo una repercusión relevante en los espectros sintéticos. 

Aunque los valores utilizados en las simulaciones no tienen una variación amplia, 

se ve que la incertidumbre en su determinación no tiene un efecto cuya 

consideración sea imprescindible. 

Los aspectos revisados en este trabajo permiten visualizar que en la FVTM 

no deben subestimarse los posibles daños asociados a la ocurrencia de un sismo 

de gran magnitud. En este punto, es importante considerar la influencia significativa 

del decaimiento espectral y su relación con la magnitud en la forma de los espectros 

de aceleración en frecuencias altas, principalmente durante sismos mayores. Por lo 

tanto, se propone para investigaciones futuras la obtención de factores de 

decaimiento espectral para la zona de estudio, con metodologías que permitan 
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utilizar la información actualmente disponible. Esto hará posible definir de mejor 

manera la forma de los espectros sintéticos y acotar racionalmente el riesgo sísmico 

de edificaciones en función de su periodo de vibración. 

Con esta información y la que se recabe respecto a efectos de sitio, 

considerando los estudios previos y futuros debidamente documentados, sería 

posible realizar simulaciones con mayor cobertura en la FVTM. Esto permitirá 

obtener relaciones de atenuación que consideren variables físicas representativas 

de esta zona, así como llevar a cabo una evaluación precisa y confiable del riesgo 

sísmico en las poblaciones que se encuentran en ella. 
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